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People look down on stuff like geography
and meteorology, and not only because
they’re standing on one and being soaked
by the other. They don’t look quite like real
science. But geography is only physics slowed
down and with a few trees stuck on it, and
meteorology is full of excitingly fashionable
chaos and complexity.

— Terry Pratchett
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Zusammenfassung

Der rezente und zukiinftige Anstieg der atmosphérischen Treibhausgaskonzentrati-
on bedeutet fiir das terrestrische Klimasystem einen grundlegenden Wandel, der fiir
die globale Gesellschaft schwer zu bewéltigende Aufgaben und Herausforderungen
bereit halt. Eine effektive, frithzeitige Anpassung an diesen Klimawandel profitiert
dabei enorm von moglichst genauen Abschiatzungen kiinftiger Klimadnderungen.
Das geeignete Werkzeug hierfir sind Gekoppelte Atmosphéare Ozean Modelle (AO-
GCMs). Fiir solche Fragestellungen miissen allerdings weitreichende Annahmen
iiber die zukiinftigen klimarelevanten Randbedingungen getroffen werden. Indi-
viduelle Fehler dieser Klimamodelle, die aus der nicht perfekten Abbildung der
realen Verhéaltnisse und Prozesse resultieren, erhohen die Unsicherheit langfristiger
Klimaprojektionen. So unterscheiden sich die Aussagen verschiedener AOGCMs
im Hinblick auf den zukiinftigen Klimawandel insbesondere bei regionaler Be-
trachtung, deutlich. Als Absicherung gegen Modellfehler werden iiblicherweise die
Ergebnisse mehrerer AOGCMSs, eines Ensembles an Modellen, kombiniert. Um die
Abschétzung des Klimawandels zu prézisieren, wird in der vorliegenden Arbeit der
Versuch unternommen, eine Bewertung der Modellperformance der 24 AOGCMs,
die an der dritten Phase des Vergleichsprojekts fiir gekoppelte Modelle (CMIP3)
teilgenommen haben, zu erstellen. Auf dieser Basis wird dann eine nummerische
Gewichtung fir die Kombination des Ensembles erstellt.

Zunéchst werden die von den AOGCMs simulierten Klimatologien fiir einige
grundlegende Klimaelemente mit den betreffenden Klimatologien verschiedener Be-
obachtungsdatensitze quantitativ abgeglichen. Ein wichtiger methodischer Aspekt
hierbei ist, dass auch die Unsicherheit der Beobachtungen, konkret Unterschiede
zwischen verschiedenen Datensétzen, berticksichtigt werden. So zeigt sich, dass
die Aussagen, die aus solchen Ansétzen resultieren, von zu vielen Unsicherheiten
in den Referenzdaten beeintrichtigt werden, um generelle Aussagen zur Qualitit
von AOGCMs zu treffen. Die Nutzung der Koppen-Geiger Klassifikation offenbart
jedoch, dass die prinzipielle Verteilung der bekannten Klimatypen im kompletten
CMIP3 in vergleichbar guter Qualitat reproduziert wird.

Als Bewertungskriterium wird daher hier die Fahigkeit der AOGCMs die
grofiskalige natiirliche Klimavariabilitat, konkret die hochkomplexe gekoppelte
El Nino-Southern Oscillation (ENSO), realistisch abzubilden herangezogen. Es
kann anhand verschiedener Aspekte des ENSO-Phédnomens gezeigt werden, dass
nicht alle AOGCMs hierzu mit gleicher Realitédtsnahe in der Lage sind. Dies steht
im Gegensatz zu den dominierenden Klimamoden der Auflertropen, die modell-
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iibergreifend iiberzeugend représentiert werden. Die wichtigsten Moden werden,
in globaler Betrachtung, in verschiedenen Beobachtungsdaten iiber einen neu-
en Ansatz identifiziert. So konnen fiir einige bekannte Zirkulationsmuster neue
Indexdefinitionen gewonnen werden, die sich sowohl als Aquivalent zu den Standard-
verfahren erweisen und im Vergleich zu diesen zudem eine deutliche Reduzierung
des Rechenaufwandes bedeuten. Andere bekannte Moden werden dagegen als
weniger bedeutsame, regionale Zirkulationsmuster eingestuft. Die hier vorgestellte
Methode zur Beurteilung der Simulation von ENSO ist in guter Ubereinstimmung
mit anderen Ansétzen, ebenso die daraus folgende Bewertung der gesamten Perfor-
mance der AOGCMs. Das Spektrum des Southern Oscillation-Index (SOI) stellt
somit eine aussagekriftige Kenngrofle der Modellqualitat dar.

Die Unterschiede in der Fahigkeit, das ENSO-System abzubilden, erweisen sich
als signifikante Unsicherheitsquelle im Hinblick auf die zukiinftige Entwicklung
einiger fundamentaler und bedeutsamer Klimagrofien, konkret der globalen Mit-
teltemperatur, des SOIs selbst, sowie des indischen Monsuns. Ebenso zeigen sich
signifikante Unterschiede fiir regionale Klimadnderungen zwischen zwei Teilensem-
bles des CMIP3, die auf Grundlage der entwickelten Bewertungsfunktion eingeteilt
werden. Jedoch sind diese Effekte im Allgemeinen nicht mit den Auswirkungen der
anthropogenen Klimaanderungssignale im Multi-Modell Ensemble vergleichbar, die
fiir die meisten Klimagréfen in einem robusten multivariaten Ansatz detektiert und
quantifiziert werden kénnen. Entsprechend sind die effektiven Klimadnderungen,
die sich bei der Kombination aller Simulationen als grundlegende Aussage des
CMIP3 unter den speziellen Randbedingungen ergeben nahezu unabhéngig davon,
ob alle Laufe mit dem gleichen Einfluss berticksichtigt werden, oder ob die erstellte
nummerische Gewichtung verwendet wird. Als eine wesentliche Begriindung hierfiir
kann die Spannbreite der Entwicklung des ENSO-Systems identifiziert werden. Dies
bedeutet groflere Schwankungen in den Ergebnissen der Modelle mit funktionieren-
dem ENSO, was den Stellenwert der natiirlichen Variabilitat als Unsicherheitsquelle
in Fragen des Klimawandels unterstreicht. Sowohl bei Betrachtung der Teilensem-
bles als auch der Gewichtung wirken sich dadurch gegenlédufige Trends im SOI
ausgleichend auf die Entwicklung anderer Klimagroflen aus, was insbesondere bei
letzterem Vorgehen signifikante mittlere Effekte des Ansatzes, verglichen mit der
Verwendung des tiblichen arithmetischen Multi-Modell Mittelwert, verhindert.
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Abstract

The recent and future increase in atmospheric greenhouse gases will cause fun-
damental change in the terrestrial climate system, which will lead to enormous
tasks and challenges for the global society. Effective and early adaptation to this
climate change will benefit hugley from optimal possible estimates of future climate
change. Coupled atmosphere-ocean models (AOGCMs) are the appropriate tool
for this. However, to tackle these questions, it is necessary to make far reaching
assumptions about the future climate-relevant boundary conditions. Furthermore
there are individual errors in each climate model. These originate from flaws in
reproducing the real climate system and result in a further increase of uncertainty
with regards to long-range climate projections. Hence, concering future climate
change, there are pronounced differences between the results of different AOGCMs,
especially under a regional point of view. It is the usual approach to use a number
of AOGCMs and combine their results as a safety measure against the influence
of such model errors. In this thesis, an attempt is made to develop a valuation
scheme and based on that a weighting scheme, for AOGCMs in order to narrow
the range of climate change projections. The 24 models that were included in the
third phase of the coupled model intercomparsion project (CMIP3) are used for
this purpose.

First some fundamental climatologies simulated by the AOGCMs are quantita-
tively compared to a number of observational data. An important methodological
aspect of this approach is to explicitly address the uncertainty associated with
the observational data. It is revealed that statements concerning the quality of
climate models based on such hindcastig approaches might be flawed due to uncer-
tainties about observational data. However, the application of the Képpen-Geiger
classification reveales that all considered AOGCMs are capable of reproducing the
fundamental distribution of observed types of climate.

Thus, to evaluate the models, their ability to reproduce large-scale climate
variability is chosen as the criterion. The focus is on one highly complex feature,
the coupled El Nino-Southern Oscillation. Addressing several aspects of this
climate mode, it is demonstrated that there are AOGCMs that are less successful
in doing so than others. In contrast, all models reproduce the most dominant
extratropical climate modes in a satisfying manner. The decision which modes are
the most important is made using a distinct approach considering several global
sets of observational data. This way, it is possible to add new definitions for the
time series of some well-known climate patterns, which proof to be equivalent to
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the standard definitions. Along with this, other popular modes are identified as
less important regional patterns. The presented approach to assess the simulation
of ENSO is in good agreement with other approaches, as well as the resulting
rating of the overall model performance. The spectrum of the timeseries of the
Southern Oscillation Index (SOI) can thus be regarded as a sound parameter of
the quality of AOGCMs.

Differences in the ability to simulate a realistic ENSO-system prove to be a
significant source of uncertainty with respect to the future development of some
fundamental and important climate parameters, namely the global near-surface
air mean temperature, the SOI itself and the Indian monsoon. In addition, there
are significant differences in the patterns of regional climate change as simulated
by two ensembles, which are constituted according to the evaluation function
previously developed. However, these effects are overall not comparable to the
multi-model ensembles’ anthropogenic induced climate change signals which can
be detected and quantified using a robust multi-variate approach. If all individual
simulations following a specific emission scenario are combined, the resulting
climate change signals can be thought of as the fundamental message of CMIP3.
It appears to be quite a stable one, more or less unaffected by the use of the
derived weighting scheme instead of the common approach to use equal weights
for all simulations. It is reasoned that this originates mainly from the range of
trends in the SOI. Apparently, the group of models that seems to have a realistic
ENSO-system also shows greater variations in terms of effective climate change.
This underlines the importance of natural climate variability as a major source
of uncertainty concerning climate change. For the SOI there are negative trends
in the multi-model ensemble as well as positive ones. Overall, these trends tend
to stabilize the development of other climate parameters when various AOGCMs
are combined, whether the two distinguished parts of CMIP3 are analyzed or the
weighting scheme is applied. Especially in case of the latter method, this prevents
significant effects on the mean change compared to the arithmetic multi-model
mean.
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1 Einleitung

Die vorliegende Arbeit beschéftigt sich mit einer aktuellen und relevanten Fra-
gestellung im Kontext der wissenschaftlichen Erforschung des anthropogenen
Klimawandels. Ein bedeutender Teil der Abschatzung des kiinftigen Klimawandels
beruht auf den Ergebnissen von mathematischen Klimasimulatoren, Klimamodel-
len. Durch das Verfolgen unterschiedlicher Ansétze zur realistischen Abbildung
des terrestrischen Klimasystems, weisen auch die modernsten und aufwendigsten
Klimamodelle Unterschiede zueinander auf. Hieraus resultieren unterschiedliche
Abschéitzungen der klimatischen Reaktion auf ein vorgegebenes, identisches Forcing
durch Treibhausgase. So ergibt sich haufig die Notwendigkeit, verschiedene und
in einigen, insbesondere regionalen, Aspekten auch widerspriichliche Ergebnisse
unterschiedliche Klimasimulationen zu bewerten und konkretere Abschatzungen der
tatsdchlichen Unsicherheit vorzunehmen. Hierbei sollte die Qualitidt und Zuverlas-
sigkeit der betrachteten Klimamodelle berticksichtigt werden, um die bestmdgliche
Information aus den Modellrechnungen extrahieren zu kénnen.

Es existiert jedoch kein anerkanntes oder auch nur verbreitetes Verfahren, um
eine solche Abschatzung der Modellqualitéit, auch etwa beim direkten Vergleich
verschiedener Modelle, vorzunehmen. In dieser Arbeit wird versucht, ein solches zu
entwickeln. In einem induktiven Ansatz wird ein Bewertungskriterium erschlossen
und eine Bewertungsmetrik erstellt. Ebenso werden die Effekte dieser Beurteilung
der Modellqualitat auf langfristige Klimaprojektionen iiberpriift. In diesem Ka-
pitel wird knapp die Tatigkeit des Weltklimarats als zentrale Organisation bei
der Koordination und Konzentration der aktuellen klimatologischen Forschung
vorgestellt. Weiterhin erfolgt ein Uberblick iiber bisherige Ansétze, die Unsicherheit
in langfristigen Projektionen von Multi-Modell Ensembles zu reduzieren. Anschlie-
end werden in allgemeiner Form grofiskalige Klimamoden oder Zirkulationsmuster
als bedeutsame Aspekte des Klimasystems thematisiert, da sich die Bewertung
der Modelle auf diese stiitzen wird. Zudem werden in dieser Arbeit auch weitere
ertragreiche Analysen zu diesem Themenbereich prasentiert.

1.1 Der Weltklimarat und die Erforschung von
Klimaanderungen

Der Zwischenstaatliche Ausschuss fiir Klimadnderungen (Intergovernmental Pa-
nel on Climate Change, IPCC), auch Weltklimarat, wurde 1988 gemeinsam von
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der World Meteorological Organisation und dem Umweltprogramm der Vereinten
Nationen gegriindet. Von Anfang an bestand der Auftrag des IPCCs darin, die ak-
tuellen Entwicklungen in der wissenschaftlichen Erforschung des Klimawandels zu
erfassen und dokumentieren. Die Struktur ist hierbei dreigeteilt, um die vielfaltigen
Aspekte dieser Thematik addquat zu reprasentieren. Die Arbeitsgruppe I (WG1)
thematisiert die naturwissenschaftlichen Grundlagen von Klimaanderungen, wobei
der Fokus sehr weit gefasst ist und sich nicht allein auf den rezenten Klimawandel
und die Entwicklung des Klimasystems in der relativ nahen Zukunft beschrankt,
sondern etwa auch paldoklimatische Klima&dnderungen einschliefit. Die Arbeits-
gruppen II (WG2) und III (WG3) sind in ihrer Ausrichtung deutlich starker auf
den anthropogenen Klimawandel orientiert. WG2 befasst sich mit den Auswirkun-
gen des Klimawandels auf den Menschen und dessen Umwelt. Wichtige Aspekte
sind hierbei die Identifikation und das Aufzeigen von Vulnerabilitdten der Ge-
sellschaft und auch einzelner, bedeutender Okosysteme, sowie von Méglichkeiten
zur Adaption an den Klimawandel. WG3 ist ebenfalls stark handlungsorientiert
ausgerichtet, mit Fokus auf der Entwicklung und dem Aufzeigen von Strategien
zur Mitigation, also Abmilderung des Klimawandels und seiner Auswirkungen.
Alle Bereiche sind von ausgesprochener Interdisziplinaritiat gepragt, ebenso wie
von starker thematischer Verflechtung zwischen den Arbeitsgruppen. So stellen
etwa die Berichte der WG1 eine wichtige Grundlage fiir die Berichte von WG2
und WG3 dar. Zusammenfassend werden die Berichte der drei Arbeitsgruppen als
Sachstandsberichte, Assessment Reports (AR), bezeichnet.

Der erste Sachstandsbericht, der mittlerweile First Assessment Report (FAR)
genannt wird, erschien 1990 (IPCC 1990a,b,c). In ihm finden sich die wesentlichen
und grundlegenden Aussagen zum rezenten Klimawandel, wenn auch die Daten-
grundlage nicht mit den spéteren Berichten vergleichbar war. Der FAR war eine
wichtige Grundlage fiir die Klimarahmenkonvention der Vereinten Nationen, die
auf der Konferenz von Rio 1992 beschlossen wurde. Mitte der 1990er Jahre erschien
der Nachfolgebericht SAR, in dem neue Erkenntnisse aus aktueller Forschung
zusammengefasst wurden (IPCC 1996a,b,c). Die Aussagen des FAR konnten hier
in aller Regel bestétigt werden. Fiir die Klimaprojektionen standen dem SAR
bereits deutlich verbesserte und aufwendigere globale Klimamodelle zur Verfiigung,
was sich etwa in einer hoheren rdumlichen Auflésung und der Beriicksichtigung
zusétzlicher klimarelevanter Prozesse niederschlégt.

Der TAR, der Dritte Sachstandsbericht, konnte nicht nur die Befunde seiner
Vorgénger bestitigen und viele neue quantitative Abschatzungen zum anthropoge-
nen Klimawandel liefern, sondern sich auch auf eine tiberlegene Datenbasis stiitzen
(IPCC 2001a,b,c). Einen wesentlichen Anteil hieran hatte das 1995 ins Leben
gerufene CMIP, das Vergleichsprojekt fiir gekoppelte Klimamodelle. Diese Modelle
mit gekoppelten Atmosphéare- und Ozeanmodulen (AOGCMs) wurden zudem mit
neuen, etwas weniger idealisierten Szenarien tiber die zukiinftigen atmosphérischen
Treibhausgaskonzentrationen angetrieben.
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Im Jahr 2007 erschien der AR4, der die Befunde der vorherigen Sachstands-
berichte bestétigte und konkretisierte (IPCC 2007a,b,c). Als wichtiges Ergebnis
kann hier die weitere Verringerung der Unsicherheit iiber den Anteil des Menschen
am beobachteten Klimawandel festgehalten werden. In diesem Jahr erhielt der
Weltklimarat in Anerkennung seiner Verdienste bei der Biindelung des Wissens um
den Klimawandel fiir die wissenschaftliche Fachwelt und dessen Kommunikation
fiir die Offentlichkeit gemeinsam mit dem ehemaligen US-Vizeprisident Gore den
Friedensnobelpreis. Ein entscheidender Fortschritt im Vergleich zum TAR war die
verbesserte Datengrundlage. Dies gilt vor allem fiir die Klimamodelle. Die AOG-
CMs wurden im CMIP3 zusammengefasst und die Experimente koordiniert. Diese
Modelle, die auch die Datengrundlage fiir die vorliegende Arbeit darstellen, sind
haufig qualitativ verbesserte Weiterentwicklungen bestehender Modelle, die bereits
im TAR Verwendung fanden. Daneben stieflen aber auch génzlich neue Modelle
zum CMIP hinzu. In Kombination mit Fortschritten in der benétigten Hardware
konnte sich der AR4 so auf eine qualitativ verbesserte und quantitativ vergrofierte
Datenbasis stiitzen. Die CMIP3-Modelle wurden auch in den Jahren nach der
Veroffentlichung des AR4 als Grundlage zahlreicher und vielfaltiger analytischer
Studien herangezogen.

Der fiinfte Sachstandsbericht AR5 wird im Jahr 2014 erscheinen. Die Projektio-
nen und Abschétzungen dieses Berichtes stiitzen sich auf den, wiederum deutlich
umfangreicheren, Nachfolger von CMIP3, CMIP5. Dessen Schliisse und Erkennt-
nisse konnten in dieser Arbeit noch nicht beriicksichtigt werden. Anhand der am
27.9.2013 akzeptierten Zusammenfassung fiir politische Entscheidungstrager des
Berichts der WG1 lésst sich jedoch bereits erkennen, dass die in den fritheren
Berichten aufgezeigten Tendenzen wiederum bestétigt und weiter konkretisiert wer-
den konnten. Desweiteren konnten die Befunde verstarkt gegen Fehlinterpretation

abgesichert werden (IPCC 2013).

1.2 Unsicherheit, Modellgiite und
Klimaprojektionen

Die Sachstandberichte des IPCC symbolisieren den aktuellen Schwerpunkt der
klimatologischen Forschung, die sicherlich im rezenten und kiinftigen Klimawandel
ihren gemeinsamen Dreh- und Angelpunkt hat. Insbesondere zur Abschatzung
der konkreten klimatischen Veranderungen bilden dreidimensionale, physikalisch
basierte AOGCMs das leistungsfahigste und grundlegende Werkzeug. Anhand
moglicher Entwicklungsleitlinien fiir die globale wirtschaftliche, technologische
und bevolkerungsméfiige Entwicklung erstellen diese Projektionen fiir die klimati-
sche Zukunft (NAKICENOVIC et al. 2000, Moss et al. 2010, VAN VUUREN et al.
2011). Die zugrundeliegenden Annahmen, die Szenarien, werden hierfiir in das
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anthropogene Forcing, den treibhausgasbedingten Strahlungsantrieb, iibersetzt.
Variationen in diesen Leitlinien stellen eine wesentliche Quelle der Unsicherheit
aller quantitativen Abschéitzungen der zukunftigen Klimaentwicklung dar (z. B.
NEW und HULME 2000, KATz 2002, WEBSTER et al. 2002). Uber die Veréinderung
klimabestimmender Parameter, fir die hier verwendeten AOGCMs im Wesent-
lichen der chemischen Zusammensetzung der Atmosphére, erhalten die Modelle
neue Randbedingungen, auf die sie sich einstellen. Angesichts der Tatsache, dass
AOGCNMs streng deterministischen Prinzipien folgen, kann es hierbei durchaus
verwundern, dass die Reaktionen verschiedener Modelle auf das gleiche Forcing
auch in wichtigen Fragen divergieren konnen. Dieses scheinbar unsinnige Ergebnis
erklart sich dadurch, dass alle Modelle nur Approximationen der Realitdt darstellen
und tber individuelle Fehler verfiigen (z. B. LAMBERT und BOER 2001, SCHMIDT
2007).

Deutlich weniger basal als diese Erkenntnis ist die Frage, was welche Fehler
fiir die jeweilige Modellsimulation konkret bedeuten und wie auf der Grundlage
solcher fehlerbehafteten Modellergebnisse wirtschafts- und gesellschaftspolitische
Empfehlungen ausgesprochen werden kénnen. Ein Ansatz hierfiir ist eine moglichst
grofle Datenbasis. Ergebnissen, die auf verschiedenen, unabhangigen Modellen
beruhen wird sinnvoller- und tiblicherweise stéarker vertraut als solchen, die sich nur
in einem einzigen Modell finden. Letztere Ergebnisse sind kaum von ungewollten
Nebeneffekten, die von der spezifischen Modellphysik herrithren, zu trennen (etwa
RAISANEN und PALMER 2001, KHARIN und ZWIERS 2002, TEBALDI und KNUTTI
2007). Aus diesem Grund baut das IPCC, ebenso wie viele Einzelstudien die
sich anhand von Modelldaten mit Aspekten des Klimawandels befassen, auf die
Verwendung einer moglichst grolen Anzahl von AOGCMs, die mit identischen
Randbedingungen angetrieben werden. Auf diese Weise werden probabilistische
Abschétzungen fiir das zukiinftige Klima moéglich. Solche systematischen Ansétze,
die ihren Ursprung in Verfahren zur nummerischen Wettervorhersage haben, werden
als (Multi-Modell) Ensemble bezeichnet. Zu dem in dieser Arbeit verwendeten
CMIP3 Ensemble siehe Kapitel 2.2.

Gerade angesichts der enormen wirtschaftlichen und sozialen Konsequenzen, die
aus nicht angepassten Mitigations- oder Adaptionsmafinahmen resultieren kénnen,
ergibt sich neben der Aufdeckung von Unsicherheiten in der Klimaentwicklung
aber auch ein Bedarf an besten Schatzern fiir diese, um ein moglichst realistisches
und vertrauenswiirdiges Bild der Zukunft zu erhalten (LEMPERT und SCHLESIN-
GER 2000). Die Kombination von méglichst vielen verschiedenen Simulationen
soll hierfiir, so die implizite Logik, Projektionen mit moglichst hoher Qualitét
erzeugen. Fragestellungen bei denen neben der Modellunsicherheit auch noch die
natiirliche Variabilitat stark ins Gewicht fallt sollten eventuell sogar ausschlieflich
mit Ensembles angegangen werden (KENDON et al. 2008). Die individuellen Unzu-
langlichkeiten der verschieden AOGCMs sollen dabei durch die gréfere und diverse
Datenbasis ausgeglichen werden. Der einfachste und gebrauchlichste Ansatz bei
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der Kombination der Ergebnisse verschiedener AOGCMs ist die Bildung des arith-
metischen Mittelwerts iiber verschiedene Klimasimulationen hinweg. Der hierbei
verfolgte Ansatz wird dann haufig unter dem Schlagwort der Modelldemokratie
oder ,one model, one vote“ zusammengefasst (z. B. KNuTTI 2010). Tatséchlich
werden, entgegen dem griffigen Wortlaut, jedoch héufiger alle N Einzellaufe X;
gleich gewichtet, wenn umfangreiche Modellensembles miteinander kombiniert
werden (z.B. IPCC 2007a). Die Mittelung der Klimasimulationen erfolgt dann
nach:

1 N
M,=—=Y X, 1.1
N; (1.1)

In diesem Fall stellt das ungewichtete Mittel der Einzellaufe M, ein mit dem
jeweiligen Ensembleumfang gewichtetes Mittel der Modelle dar. Dieses ist iibli-
cherweise gemeint, wenn in dieser Arbeit vom arithmetischen bzw. ungewichteten
Multi-Modell oder auch Ensemble Mittelwert gesprochen wird. Ein bemerkenswerter
Aspekt dieser GroBe ist es, bei den tiblichen Uberpriifungen der Modell-Performance
normalerweise bessere Ergebnisse zu erzielen als die besten individuellen Modelle
(LAMBERT und BOER 2001, REICHLER und Kim 2008, GLECKLER et al. 2008,
PINcus et al. 2008, PIERCE et al. 2009). Insofern scheint sie durchaus als legitimer
Schéatzer fiir das Verhalten des realen Klimasystems geeignet.

Dennoch ist es naheliegend zu erwarten, dass das arithmetische Mittel zu diesem
Zweck nicht die ideale Form der Kombination von Klimasimulationen darstellt(vgl.
GREENE et al. 2006). Die Performance des Multi-Modell Mittels sollte sich verbes-
sern, wenn die individuelle Qualitat der Modelle bei deren Kombination berticksich-
tigt wird. Symbolisch wiirde in diesem Fall Gleichung 1.1 durch einen gewichteten
Mittelwert M, ersetzt, wobei die Gewichtungsfaktoren G(i) die Hierarchie der
Modellgiite wiedergeben.

1 N

My = WZG@)'}Q (1.2)

i=1 i=1

Die Suche nach einer stabilen und ,richtigen® Gewichtung ist also ein aktuelles
Thema, dem Potential zu weitreichenden und nachhaltigen Konsequenzen im Hin-
blick auf die kiinftige Klima- und vor allem auch Klimafolgenforschung innewohnt.
Die Strategie, ,,guten” Modellen stiarkeren Einfluss auf die kombinierte Projektion
des Ensembles zuzugestehen als ,,schlechten®, ist sicherlich eine sinnvolle und nahe-
liegende Methode, die Unsicherheit dieser Projektion zu vermindern und bessere
Abschatzungen fiir den konkret zu erwartenden Klimawandel zu erhalten (z. B.
FORDHAM et al. 2011, PIERCE et al. 2009). Weder fiir die Theorie, auf die man sich
in diesem Zusammenhang berufen sollte, noch fiir die praktische Umsetzung dieser
Uberlegung besteht allerdings ein tragfihiger Konsens (z. B. CHANDLER 2013). Fiir



6 1 Einleitung

die nummerische Wettervorhersage zeigt sich die Wichtung verschiedener Modelle
auf der Basis empirischer Vorhersageleistungen als dem einfachen Mitteln iiberlegen
(KRISHNAMURTI et al. 2000, STEPHENSON et al. 2005). Auf Klimasimulationen
ist dieses Vorgehen wegen der langen Zeitraume, fiir die die Projektionen erstellt
werden, jedoch nicht iibertragbar.

Als Alternative bietet sich an, die Reproduktion des beobachteten Klimas, das
Hindcasting, als Grundlage von Wichtungen heranzuziehen. Jedoch ist bei diesem
Vorgehen eine folgenreiche Grundproblematik zu berticksichtigen. Modell- und
Beobachtungsdaten sind, schon vom Anspruch der AOGCMs her, nicht direkt
vergleichbar. Die meisten transienten Klimasimulationen zum Klimawandel be-
ginnen in der Mitte des 19. Jahrhunderts. Die Startbedingungen der Integration
sind somit nicht hinreichend genau bekannt, um die tatsachliche Entwicklung des
Klimasystems in der Zeitdomane realistisch zu reproduzieren. Vergleiche zwischen
Modell- und Beobachtungsdaten in dieser Doméne sind dagegen etwa moglich im
Bezug auf Effekte des vorgegebenen Forcings durch beobachtete Treibhausgaskon-
zentrationen (vgl. BARNETT et al. 2005). So finden sich auf dekadischer Ebene
zum Teil Anderungsraten die mit den beobachteten durchaus gut iibereinstimmen.
Ein prominentes Beispiel ist die Nachbildung der globale Mitteltemperatur durch
das CMIP3 Multi-Modell Ensemble (IPCC 2007a, PACHAURI 2008). Ublicherweise
zur Attribution der Erwérmung im 20. Jahrhundert auf anthropogene Emissionen
herangezogen, lasst sich auch argumentieren, dass die verwendeten Modelle eine
Grundtatsache des Klimasystems in guter Ubereinstimmung mit den Beobach-
tungsdaten abbilden. Einschrinkend fiir diese Interpretation gilt jedoch, dass diese
Reaktion auch von deutlich primitiveren Klimamodellen nachvollzogen wird (z. B.
MEINSHAUSEN et al. 2011). Weiterhin wird haufig die Argumentation bemiiht,
dass die Nachbildung der globalen Mittelwerttemperatur eine Mindestanforderung
ist. Daneben gibt es auch relativ kurzfristige Reaktionen im Klimasystem auf
verschiedene Formen des externen Forcings, die entsprechend mit den Reaktionen
des realen Klimasystems verglichen werden kénnen. Ein Beispiel hierfiir wére die
simulierte Reaktion auf explosive vulkanische Aktivitit (z. B. HANSEN et al. 1992,
MILLER et al. 2006).

Ein anderer Zusammenhang von Modell und realem Klimasystem findet sich bei
Groflen mit periodischem oder zyklischem Verhalten sowie bei den Zeitreihen, die
diese Prozesse beschreiben. Diese sind wichtige Komponenten des realen Klimage-
schehens und sollen iiber AOGCMs realistisch abgebildet werden. Unabhéangig von
einem konkreten Zeitpunkt ¢ weisen physikalische Prozesse oftmals eine zeitliche
Struktur auf, die beispielsweise auf den Reaktionsgeschwindigkeiten der beteiligten
Systemkomponenten beruht. Viele dominierende Groflen des Klimasystems weisen
stringentes zyklisches bis periodisches Verhalten auf. Ublicherweise ist dies eine
Folge des abhéngig vom konkreten Ort unterschiedlich ausgepragten Jahresgangs
dieser Grofle. Ebenso organisiert der Tagesgang viele klimatische Phanomene. Sol-
che Aspekte, wie der thermale Jahresgang in den Ektropen oder der hygrische in
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den wechselfeuchten Subtropen, verdeutlichen, dass in der Frequenzdoméne der
direkte Vergleich unterschiedlicher Formen von Beobachtungen und Modelldaten
moglich ist (z. B. TAYLOR 2001, HALL und QU 2006).

Verbreiteter ist jedoch die Bewertung der Realitdtsnahe von raumlichen Mustern,
iiber die alle Phanomene im Klimasystem verfiigen. Auf diesem Prinzip beru-
hen unter anderem Verfahren zur Detektion und Attribution des anthropogenen
Klimawandels (HASSELMANN 1979, HEGERL et al. 1996, HEGERL und ZWIERS
2011). Héufig handelt es sich bei den Raummustern dann um langjahrige Klimato-
logien wichtiger FeldgroBen X (t,s), wie etwa der bodennahen Temperatur oder
dem Niederschlag. Die simulierten Klimatologien werden mit den beobachteten
abgeglichen und die Ahnlichkeit der Muster bewertet. Haufig werden dabei die
Beobachtungsdaten als sicher und eindeutig angenommen, was angesichts bestehen-
der Unterschiede zwischen verschiedenen Beobachtungsdaten kritisch betrachtet
werden sollte (z. B. bei CHRISTENSEN et al. 2008, GLECKLER et al. 2008, vgl. auch
Kapitel 4).

Auch ohne die Beriicksichtigung solch fundamentaler Bedenken, bietet der Ver-
gleich von Modellen und Beobachtungen keinen eindeutigen Ansatz zur Bewertung
der hochkomplexen Klimamodelle. So kann die Ubertragung einer Vorgehensweise
auf unterschiedliche Raume zu qualitativ unterschiedlichen Ergebnissen im Hinblick
auf die Aussagen zum kiinftigen Klimawandel und der Verlasslichkeit der einzelnen
Modelle fithren (z. B. GIORGI und MEARNS 2003, TEBALDI et al. 2005). Auch ist
schon bei grundlegenden Variablen keine eindeutige Hierarchie der Performance
eines Ensembles von AOGCMs feststellbar (REICHLER und KiM 2008, GLECKLER
et al. 2008), was eine, wiederum im Wesentlichen subjektive, Abstufung der Varia-
blen in ihrer Bedeutung erforderlich macht. Auch hierzu siehe Kapitel 4. Dieser
Effekt tritt selbst bei einer starken Einschrdnkung des betrachteten Raums, wie
der ausschlieBlichen Betrachtung des Australischen Kontinents, auf (SUPPIAH et al.
2007). Andererseits konnen bei derart regionalem Fokus durchaus mit einfachen
statistischen Methoden AOGCMs identifiziert werden, deren Performance tiber
verschiedene klimatische Kenngrofien hinweg soweit abfallt, dass ihre Berticksich-
tigung fiir die zukiunftige Entwicklung im Multi-Modell Ensemble nicht sinnvoll
erscheint (PERKINS et al. 2007, IRVING et al. 2012, PERKINS et al. 2012). Diese
Ansétze verzichten jedoch auf die Bewertung der Modelle im Hinblick auf die
uibrigen ca. 98 % der Erdoberfliache.

Daneben beeinflusst die gewéhlte raumzeitliche Betrachtungsebene die Bewertung
der Realitatsnédhe von Klimamodelldaten, selbst bei Beibehaltung der Kriteriums-
variable (z. B. KJELLSTROM et al. 2010, REIFEN und Toumi 2009, BLENKINSOP
und FOWLER 2007, FOWLER et al. 2007). Die haufig vorkommende Nutzung von
Anomalien und auch die Wahl des konkreten Zeitabschnitts fiir deren Berechnung
beeintrachtigt die resultierenden Rangfolgen (MACADAM et al. 2010). Problema-
tisch sind solche Uneindeutigkeiten insbesondere dann, wenn eine Wichtung tat-
sichlich effektiv ist, also sich die resultierenden Abschétzungen des anthropogenen
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Klimawandels substantiell vom einfachen Multi-Modell Mittelwert unterscheiden
und somit zumindest potentiell vollig andere Reaktionen oder Dringlichkeiten von
Adaption implizieren kénnen (IPCC 2007a, KNUTTI 2010). Ohne Zweifel konnen
gewichtete Ensemble Mittelwerte, die die tatsachliche Unsicherheit nicht korrekt
beschreiben, dem ungewichteten Multi-Modell Mittelwert als Schatzer fiir die realen
Bedingungen deutlich unterlegen sein. Ob dies jedoch bei einem konkreten Ansatz
der Fall ist, ist schwer zu entscheiden (WEIGEL et al. 2010) .

Eine naheliegende Uberpriifung des Erfolgs eines Gewichtungsschemas ist der
Vergleich der Giite des Hindcastings durch gewichtete und ungewichtete Ensem-
blemittel. So kann argumentiert werden, dass eine bessere Ubereinstimmung mit
den Beobachtungen den Nutzen der Gewichtung belegt. COPPOLA et al. (2010)
verwenden fiir die Erstellung einer Gewichtung fiir ein Ensemble regionaler Klima-
simulationen fiir Europa, das im Zuge des EU-Projekts ENSEMBLES (VAN DER
LINDEN und MITCHELL 2009) erstellt wurde, mesoskalige Strukturen von Tempe-
ratur und Niederschlag. In diesem Fall ist das gewichtete Mittel den beobachteten
Strukturen dhnlicher als das ungewichtete. Es sollte jedoch als Einschrankung
angemerkt werden, dass hier, durchaus dem typischen Vorgehen entsprechend, das
Gewichtungskriterium eben genau jenes ist, an dem im Nachhinein die Qualitéat
der Gewichtung gemessen wird. Eine Uberpriifung anhand anderer Klimagroen
ware sicherlich aussagekraftiger und weniger von der Gefahr des Zirkelschlusses
belegt.

Fir die ENSEMBLES Modelle wurden in einem koordinierten Verfahren un-
terschiedliche Ansétze zur Bewertung der Modellqualitat durchgefiithrt. Diese
basieren auf dem Hindcasting unterschiedlicher Klimaelemente und resultieren
in unterschiedlichen Wichtungen. Diese wurden nicht nur entwickelt, sondern die
resultierenden Gewichtungen auch derart veroffentlicht, dass ein Abgleich der
unterschiedlichen Ergebnisse moglich ist. Schon die Rangfolgen der Modelle, ganz
abgesehen von den nummerischen Betrédgen der Gewichtungsfaktoren, weisen in
den unterschiedlichen Ansétzen eine hohe Variabilitdt auf, stimmen also nicht
iiberein. Dies unterstreicht den Einfluss der Wichtungskriterien und der -metrik
ebenso wie die allgemein anerkannte Tatsache, dass die Modelle einer Generation
tendenziell nicht zu groBe Diskrepanzen aufweisen (CHRISTENSEN et al. 2010, fiir
AOGCMs vgl. REICHLER und Kim (2008)). Die Randbedingungen fiir die Regio-
nalmodelle wurden hierbei durch die ERA 40-Reanalysen vorgegeben, um einen
direkten Vergleich mit Beobachtungen zu ermoéglichen (hierzu siehe Kapitel 2.1).
Daher konnte hier auch die regionale Temperaturentwicklung in der Zeitdoméne
mit der realen Erwidrmung verglichen werden. Hierbei ergaben sich nur geringe
Differenzen zwischen den Modellen in den betrachteten Regionen. Die tatsachliche
Bewertung der Modellleistungen erwies sich jedoch als sensibel gegentiber der Wahl
des empirischen Skalierungsparameters fiir die Erstellung der Gewichtungsfaktoren
(LORENZ und JACOB 2010). KJELLSTROM et al. (2010) konnten auf Basis taglicher
Temperatur- und monatlicher Niederschlagsdaten Gewichtungen erzeugen, die
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insgesamt eine Verbesserung des Hindcastings fiir die betrachteten Klimavariablen
erreichten. Dafiir mussten allerdings fiir samtliche Jahreszeiten separate Wichtun-
gen entwickelt werden, so dass nur noch bedingt von einer Rangfolge der beteiligten
Modelle gesprochen werden kann. Die gewichteten Ensemblemittel anderer Ansétze
konnten dagegen keine signifikanten Verbesserungen im Vergleich zu den unge-
wichteten erzeugen (DEQUE und SOMOT 2010). Ebenso wenig erfolgreich erwies
sich auch der Versuch, die individuellen Gewichtungen fiir die Verbesserung des
Hindcastings zu kombinieren (CHRISTENSEN et al. 2010).

Im Endeffekt ist auch ein Erfolg in Form eines verbesserten Hindcastings noch
keine Garantie dafiir, dass auch die Projektionen des Modell Ensembles realistischer
werden (KLOCKE et al. 2011). Die tatséichliche Uberpriifung kann hier immer nur
iiber die Empirie erfolgen, was dem Sinn der Gewichtung, der Konkretisierung
des zuktnftigen Klimawandels, zuwiderlauft. Ein gewisses Substitut hierfiir stellen
Intermodellvergleiche dar (z. B. GIORGI und MEARNS 2002). So zeigen SMITH
und CHANDLER (2010), dass die AOGCMs, die den beobachteten Niederschlag
iiber dem Murray-Darling Becken am realistischsten reproduzieren, auch zu ahnli-
chen Ergebnissen im Bezug auf die kiinftige Niederschlagsentwicklung neigen, was
als Bestitigung des Ansatzes gewertet wird. Bei globaler Betrachtung sind auf
vergleichbare Art gewonnene Resultate jedoch weniger tiberzeugend (ABE et al.
2009) und am ehesten, wenn tiberhaupt, als erster Schritt bei der Erstellung einer
Gewichtung zu nutzen (WHETTON et al. 2007). Schon bei der alleinigen Bertick-
sichtigung von Australien ergeben sich zudem leicht unterschiedliche Rangfolgen
der Performance der CMIP3 Modelle bei der Beriicksichtigung unterschiedlicher
Jahreszeiten (WATTERSON 2008), was durchaus Zweifel daran aufkommen lassen
kann, inwieweit eine solche Methode dann geeignet ist, die Giite von AOGCMs zu
erfassen und realistisch wiederzugeben. Es muss weiterhin beriicksichtigt werden,
dass sich systematische Fehler der Modelle mit dem Klima verandern kénnten
(CHRISTENSEN et al. 2008, BUSER et al. 2009). In die Wichtungsschemata von
RAISANEN et al. (2010) und RAISANEN und YLHAISI (2012) gehen sowohl der
Abgleich mit beobachteten Klimatologien als auch Intermodellvergleiche ein. Im
Hinblick auf den simulierten Klimawandel unterscheiden sich die so erzeugten
gewichteten Ensemblemittel jedoch kaum vom ungewichteten Mittel. Daneben
muss auch in Zusammenfassung der aufgefithrten Ansétze angemerkt werden, dass
keine Form der Gewichtung oder Bewertung tatsachlich als objektiv gelten kann.
Dies wird durch die notwendigen und unvermeidlichen Entscheidungen bei der
Umsetzung eines Schemas, sowohl im Hinblick auf die Auswahl der Kriterien als
auch die verwendete Metrik, verhindert (z.B. Diskussion bei GLECKLER et al.
2008).

Diesen immer wieder auftauchenden Problematiken wird hier so begegnet, dass
sich die Bewertung der Modellperformance nicht auf die einfache Bewertung des
Hindcasting bezieht, sondern auf bekannte und fiir die langfristige Projektion
des Klimas relevante Quellen der Unsicherheit, soweit diese mit den Modellen
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selbst verbunden sind (vgl. etwa VISSER et al. 2000, GIORGI und FRANCISCO
2000, CoVEY et al. 2003, HO et al. 2012). Somit wird ein Faktor isoliert, dessen
Auswirkungen eventuell nicht von allen Modellen im gleichen Mafle realistisch
abgebildet wird, was die Zuverléassigkeit der Projektionen eines Modellensembles
herabsetzt. Die Unsicherheit, die so reduziert werden soll, betrifft jedoch nicht nur
den eigentlichen Faktor sondern ebenso andere, mit diesem gekoppelte Aspekte
des Klimasystems. Als konkretes Kriterium wird ihre Fahigkeit herangezogen, die
grofiskalige natiirliche Klimavariabilitat realistisch zu reprasentieren. Zu deren
Bedeutung siehe Kapitel 1.3. Im Hinblick auf den anthropogenen Klimawandel
erscheint diese Wahl als sinnvoll, da die Klimavariabilitat sowohl von diesem
betroffen ist, als auch dessen Auspridgung, zumindest auf dekadischer Ebene,
modulieren kann.

Die Konzentration auf einzelne, wichtige Aspekte des Klimasystems, um Unter-
schiede zwischen hochkomplexen Modellen zu identifizieren und herauszuarbeiten,
ist ein durchaus vielversprechender Ansatz, insbesondere bei den CMIP Modellen,
denen allgemein eine relativ hohe Modellgiite unterstellt werden kann (MEEHL
et al. 2007, RAISANEN 2007, REICHLER und KiM 2008). Dennoch werden sol-
che erfassbaren Modellunterschiede zur Erstellung von Wichtungen nur relativ
selten herangezogen. So zeigen HALL und QU (2006) deutliche Differenzen inner-
halb des CMIP3 auf Basis des Vergleichs der simulierten mit der beobachteten
Schnee-Albedo Riickkopplung, allerdings ohne hieraus eine Rangfolge oder gar Ge-
wichtung abzuleiten. Diese Grofle beeinflusst die Gesamtreaktion des Klimasystems
auf das anthropogene Forcing. OLDENBORGH et al. (2005) zeigen unterschiedliche
Performance im CMIP3 im Hinblick auf das ENSO-System auf. Der Abgleich mit
dem beobachteten Verhalten wurde, ebenfalls fiir einen Teil des CMIP3, auch dazu
genutzt, den fir das 21. Jahrhundert zu erwartenden Riickgang des arktischen
Meereises zu konkretisieren (BOE et al. 2009). Ein anderer Aspekt, der poten-
tiell die Projektionen von langfristigen Klimadnderungen fiir das Multi-Modell
Ensemble beeinflussen kann, ist die Beziehung der Amplitude des Jahresgangs
und der Klimasensitivitat. Anhand einiger CMIP3 Modelle und eines grofien En-
sembles weniger aufwendiger Klimamodelle konnte der Realismus des simulierten
Jahresgangs bewertet werden und anhand diesem die Wahrscheinlichkeit fiir die
tatsachliche Gleichgewichtsreaktion des Klimasystems auf eine Verdopplung des
atmospharischen CO,-Gehalts neuartig abgeschatzt werden (KNUTTI et al. 2006).
Auch die Reaktion der globalen Oberflichentemperatur auf das Treibhausgasforcing
im 20. Jahrhundert eignet sich fiir gewichtete Abschatzungen dieser GroBe (P1ANI
et al. 2005, LOPEZ et al. 2006).

FOWLER und EKSTROM (2009) nutzen die Simulation von Extremereignissen im
Niederschlag als Kriterium fiir die Erstellung einer Gewichtung fiir Regionalmodelle.
In diesem Fall liegt deutlich ein Fokus auf einer sehr spezialisierten Fragestellung,
die allerdings aufgrund ihrer moglicherweise dramatischen Auswirkungen durch-
aus als Unsicherheitsfaktor von Klimasimulationen betrachtet werden kann. An
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diesem Beispiel zeigt sich besonders anschaulich die allgemeine Motivation fiir
die Erstellung von Wichtungen: die Erzeugung einer realistischeren Projektion
zur Abschéatzung der Zukunft, auch wenn sie sich in diesem Fall kaum von der
ungewichteten unterscheidet. LENDERINK (2010) fand in einem vergleichbaren
Ansatz jedoch deutliche Unterschiede zwischen den Leistungen der einzelnen Regio-
nalmodelle, weist aber auch auf den Einfluss der Qualitat der Beobachtungsdaten
hin. Das sich selbst bei deutlich abstufenden Gewichtungsfaktoren nur geringe
Unterschiede zwischen den gewichteten und ungewichteten Mittelwerten eines
Ensembles ergeben kénnen findet sich in der Untersuchung von SCHMITTNER et al.
(2005). Die Autoren erstellen eine Gewichtung fir eine, relativ kleine, Auswahl
der hier verwendeten Modelle, mit dem Ziel zuverldssigere Projektionen fiir die
thermohaline Zirkulation im Nordatlantik zu erhalten. Das Hindcasting konzen-
triert sich hierbei entsprechend auf die ozeanische Komponente der AOGCMs, mit
Fokus auf dem Nordatlantik. Dieses stark spezialisierte Wichtungsschema fiihrt zu
einer Reduktion der Standardabweichung der simulierten Veranderung der thermo-
halinen Zirkulation im Multi-Modell Ensemble, wéhrend sich der gewichtete und
ungewichtete Mittelwert kaum unterschieden. Somit wird iiber die Wichtung zwar
die mittlere zu erwartende Klimadnderung nicht verédndert, aber das Vertrauen in
die Zuverlassigkeit dieser Projektion erhoht.

Die bereits erwahnte Unsicherheit, die aus den Annahmen tiber die Randbe-
dingungen resultiert, ist in derartige Abschétzungen nicht miteinbezogen (etwa
WIGLEY und RAPER 2001). Ebenso bleibt der, potentiell dramatische, kombinierte
Einfluss von eventuell unrealistisch justierten Modellparametern unberticksichtigt.
Derartige Abschéitzungen sind mit einem Multi-Modell Ensemble von AOGCMs
nicht realisierbar und erfordern ein sog. Perturbed-Physics Ensemble (hierzu MUR-
PHY et al. 2004, 2007).

1.3 Eigenmoden und Telekonnektionen

Die interne Klimavariabilitat lasst sich zu weiten Teilen in typischen raumlichen
Mustern erfassen und ordnen. Uber die Kombination einiger immer wiederkehrender
préaferierter Muster lésst sie sich daher effektiv beschreiben. Die wichtigsten und
bedeutsamsten dieser Zirkulationsmuster konnen als einflussreiche Klimagrofien
aufgefasst werden. Ubliche Bezeichnungen fiir diese raumzeitlichen Phinomene
sind etwa Klimamoden, Eigenmoden des Klimasystems oder Klimamuster (z. B.
STEPHENSON et al. 2004). Die Terminologie ist allerdings nicht kodifiziert, so dass
die betreffenden Grofien auch mit anderen Bezeichnungen tituliert werden. So der
Kontext keine Fehlinterpretation zuldsst, werden auch in dieser Arbeit weitere
Begriffe verwendet.

Klimamoden auflern sich in physikalischen Feldgrofien, den Klimaelementen, iiber
Telekonnektionen, synchronen Klimaschwankungen an geographisch weit entfernten
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Orten (nach ANGSTROM 1935). Anhand von raumlich aufgeldsten Daten lassen
sich Telekonnektionen am einfachsten iiber die Korrelationsrechnung erfassen. Die
herausgehobene Stellung der statistischen Methodik in diesem Teilgebiet der Kli-
matologie geht bereits auf frithe, wegweisende Arbeiten, etwa von WALKER (1924)
oder WALKER und BLI1sS (1932), zuriick. Um die zeitliche Variation von Klima-
moden zu beschreiben, werden fiir die einzelnen Phénomene auf unterschiedliche,
empirische Weise Indexreihen definiert. In der Folge bedeutet das, dass die Charak-
terisierung eines raumlichen Phidnomens, eines typischen Zustands der Atmosphére
und die damit verbundenen Variationen in unterschiedlichsten Klimaelementen,
anhand einer einzigen Zeitreihe moglich ist. Dadurch verfiigen die Indices wichtiger
Klimamoden iiber ein enormes Potential bei der Erforschung von natiirlichen und
quasi-natiirlichen, klimatologisch beeinflussten Systemen (vgl. HALLETT et al.
2004). Somit stellt die zukiinftige Entwicklung dieser Indexreihen einen wichtigen
Aspekt bei allen Abschiatzungen der Folgen des kiinftigen Klimawandels dar. Auf
ihre Darstellung und Interpretation soll daher hier kurz eingegangen werden.

Ublicherweise werden fiir Klimamoden zwei gegenliufige Phasen unterstellt. Die-
ses Vorgehen entspricht zunédchst einer linearen Betrachtungsweise, die sicherlich
durch die haufig verwendeten Analysemethoden — EOF-Analyse, Korrelations-
und Regressionsrechnung — begiinstigt wird. Die Ergebnisse aus alternativen,
nicht-linearen Ansétzen bestétigen dieses prinzipielle Muster jedoch (z. B. CAs-
sou und TERRAY 2001). In der Indexreihe wird dieser qualitative Unterschied
im Zustand der Atmosphéare mit dem Vorzeichen gekennzeichnet. Die Intensitéat
des Zustands, also die Frage, wie deutlich sich das charakteristische Muster in
den klimatischen Feldgrofien widerspiegelt, ist tiber den Zahlenwert erfassbar (vgl.
WANNER et al. 2001). Dieser einfachen und scheinbar eindeutigen Unterscheidung
zum Trotz muss aber betont werden, dass sowohl die Definition der Raummuster
als auch der Indexreihen rein empirisch erfolgt. Daher sind auch die gegensatzlichen
Phasen immer nur als Anomalien zu einer auf Basis verfiigharen Datenmaterials
festgelegten Normalperiode aufzufassen. Je nach der konkreten Definition verfiigen
einige Klimaindices iiber physikalische Einheiten. Ublicher, und auch hier prak-
tiziert, ist es dagegen, Zeitreihen aus standardisierten Anomalien zu verwenden.
Vorteile solcher Zeitreihen sind der einfache und direkte Vergleich der transienten
zeitlichen Entwicklung unterschiedlicher Klimamoden und insbesondere auch die
vereinfachte Nutzung unterschiedlicher Beobachtungsdaten und Klimasimulationen.
Zudem bedeutet ein standardisierter Indexwert neben der Kennzeichnung des
Zustandes des Zirkulationsmusters auch eine Aussage iiber die Wahrscheinlichkeit,
oder genauer relative Haufigkeit, der konkreten Auspragung.

Die Kombination einer geringen Zahl solcher Raummuster und Zeitreihen erlaubt
es dann, weite Teile der klimatischen Dynamik zu erfassen. Hierbei ist ein hervor-
zuhebender Aspekt, dass der so erklarbare Anteil der Variation im Klimasystem
umso grofler wird, je ldngere Zeitrdume betrachtet werden. Von der saisonalen
Variabilitdt lassen sich dementsprechend grofliere relative Anteile auf Zirkulations-
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muster zurtickfithren als bei der Betrachtung von Monaten oder Wochen. Auf der
Skala von Dekaden sind diese relativen Beitrédge der Eigenmoden derart ausgepragt,
dass sie eine vergleichbare Groflenordnung wie die anthropogene Beeinflussung
des Klimas haben (HURRELL 1995). Somit bieten die Zirkulationsmuster eine
elegante Moglichkeit, die Entwicklungen des Klimasystems auf dekadischen oder
klimatologischen Zeitskalen zu erfassen und zu beschreiben. Auch das begriindet
ihre wichtige Stellung in der Klimaforschung (QUADRELLI und WALLACE 2004).
Neben diesen langfristigen klimatologischen Aspekten besitzen Zirkulationsmoden
allerdings durchaus auch auf der synoptischen Skala Relevanz und sind, iiber
die durch sie vorgegebenen Randbedingungen, beispielsweise wichtige Faktoren
fiir die Haufigkeit und Starke von Sturmereignissen oder dem Auftreten aufler-
tropischer Zyklonen (vgl. MAILIER et al. 2006, SEIERSTAD et al. 2007). Selbst
starke Schwankungen in regionalen Witterungsverhaltnissen konnen erfolgreich
unter Bezug auf solche makroskaligen Zirkulationsmuster erklart werden (z. B.
CATTIAUX et al. 2010). Als Einschrankung sei bei diesem Punkt jedoch angemerkt,
dass die Telekonnektionen einer Klimamode nicht zeitlich konstant ausgepragt
sind, was die Abschiatzung der klimatischen Auswirkungen von Indexauspragungen
fur konkrete Orte erschwert (z. B. GERSHUNOV und BARNETT 1998, POWER et al.
1999, Lu und GREATBATCH 2002, VINTHER et al. 2003). Gleiches gilt fiir die
Ubertragung von Modellergebnissen auf das reale Klimasystem. Nichtsdestotrotz
ermoglichen die Fernwirkungen und die durch sie hervorgerufene Klimazeugnisse
die Rekonstruktion einiger Klimamuster fiir historische Perioden und sogar fiir
weite Teile des Holozédns. Zumindest fiir das gegenwértige Interglazial ist ihre
klimatologische Relevanz belegt und ihre regionalen Effekte sind, wenn auch nicht
quantitativ, so doch wenigstens qualitativ, als weitgehend stabil zu bezeichnen
(z.B. BRIFFA 2000, APPENZELLER et al. 1998, FRAPPIER et al. 2002, COBB et al.
2003, WOODROFFE et al. 2003, LUTERBACHER et al. 1999, 2001).

Die prominentesten Beispiele dieser grofiskaligen Klimaphdnomene sind das
globale Monsunsystem, von dem in dieser Arbeit zwei regionale Auspragungen
berticksichtigt werden, sowie das ENSO-Phénomen (El Nino-Southern Oscillation).
Beide stellen Moden der niederen Breiten dar. Ihre tatsachliche Bedeutung ist
jedoch eindeutig globaler Natur (z.B. IPCC 2007a,b). Die Monsune sind die,
aus klimatologischer, aber insbesondere auch anthropozentrischer, Perspektive,
wichtigsten Eigenmoden. Sie entstehen letztlich als Folge der jahreszeitlichen
Anderung der Lage der Innertropischen Konvergenzzone. Die Landwirtschaft in
den wechselfeuchten Tropen ist in weiten Teilen abhéngig von der mit ihnen
verbunden Regenzeit. In den klassischen Monsunregionen der Erde leben insgesamt
etwa 2 Milliarden Menschen, so dass weite Teile der klimatologischen Literatur zu
den Monsunen auch sozioGkonomische Aspekte thematisieren, und umgekehrt. Als
allgemeine Referenz fiir die Monsune konnen z. B. WEBSTER und YANG (1992),
SUPPIAH (1992), WEBSTER et al. (1998), SULTAN et al. (2003), WANG (2006) und
insbesondere CHANG et al. (2011) herangezogen werden.
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ENSO wiederum ist die dominierende Mode der interannuellen Klimavariabilitat
und l&sst sich in vielen klimatischen Feldgréfien, insbesondere im Fall eines El Nino-
oder La Nina-Ereignisses, global detektieren (z.B. YUAN 2004, ROPELEWSKI
und HALPERT 1986, 1987, MCBRIDE und NICHOLLS 1983, GRIMM et al. 2000,
BRONNIMANN 2007, WANG et al. 2000, ZHANG et al. 1999, WANG et al. 2003,
CAMBERLIN et al. 2001, POWER et al. 1999). Die Vorhersage solcher folgenreicher
Ereignisse ist ein entsprechend wichtiger Aspekt in der Erforschung von ENSO (z. B.
LATIF et al. 1998, IPCC 2007a). Daneben besteht eine Koppelung zwischen der
globalen Temperatur und dem ENSO-System, die sich in modernen Datensétzen
deutlich identifizieren ldsst und eine Besonderheit unter den Eigenmoden darstellt
(zu diversen Aspekten von ENSO vgl. PHILANDER 1990, D1AZ und MARKGRAF
1992, 2000).

Die Klimamoden der Auflertropen sind im Vergleich weniger bekannt und werden
auch mit weniger umfassenden Auswirkungen assoziiert. Am prominentesten ist hier
sicherlich die Nordatlantische Oszillation (NAO), die auch als Northern Annular
Mode (NAM) bezeichnet wird. Die Mechanismen und Auswirkungen der NAO
wurden und werden intensiv erforscht und beschrieben (z.B. THOMPSON und
WALLACE 2001). Ein wesentlicher Grund hierfiir ist, dass fiir Europa, dessen
Klimavariabilitat die NAO entscheidend préigt (z. B. TRIGO et al. 2002), viele und
langfristige Messungen von meteorologischen Variablen vorliegen. Eine ausfiihrliche
Diskussion dieses Zirkulationsmusters und seiner Auswirkungen gibt HURRELL
et al. (2003). Andere auBertropische Muster erhielten und erhalten dagegen weniger
Beachtung, was unterschiedliche Ursachen hat.

Vor allem besteht trotz der langen Forschungstradition tiber einige fundamentale
Fragen im Umfeld der Klimamoden weiterhin Unsicherheit. Schon die Anzahl
der durch verschiedene Autoren mit unterschiedlicher Methodik und Datenbasis
identifizierten Zirkulationsmuster weist deutliche Variationen auf (z. B. WALKER
und BLIss 1932, WALLACE und GUTZLER 1981, HOREL 1981, ESBENSEN 1984,
BARNSTON und LIVEZEY 1987, KUSHNIR und WALLACE 1989, PAVAN et al. 2000,
TRENBERTH et al. 2005). Die meisten dieser Studien mussten sich aus Griinden
der Datenverfiigbarkeit auf die Nordhemisphére, und hier die auflertropischen
Gebiete, beschranken. Insbesondere hier divergiert dementsprechend die Zahl
der benannten Zirkulationsmuster. Fiir die Auflertropen der Stidhemisphéare hat
dagegen nur ein dominantes Muster breitere Beachtung gefunden, der Southern
Annular Mode (SAM), der als Gegenstiick des NAM betrachtet wird (etwa GONG
und WANG 1999, THOMPSON und WALLACE 2000, THOMPSON et al. 2000). Die
Uniibersichtlichkeit erhoht sich zusétzlich dadurch, dass nicht in allen Fallen
Einigkeit in der Nomenklatur herrscht. Fiir einige Muster existieren mehrfache
Benennungen (z. B. Diskussion bei MANTUA und HARE 2002), ebenso werden
einige Bezeichnungen fiir verschiedene Muster herangezogen. Die Anzahl der Moden
mag zudem von vielen der genannten Autoren schlicht tiberschétzt worden sein.
Diese Gefahr ergibt etwa sich aus der zu unkritischen Interpretation von durch
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statistische Verfahren gewonnenen Mustern, in deren Folge nummerische Artefakte
als physikalische Phdnomene gedeutet werden. Desweiteren kénnen verschiedene
traditionelle Indices, die auf zu kurzer oder nicht flichendeckend vorliegender
Datenbasis erstellt wurden, einfach regionale Aspekte einer tibergeordneten Mode
darstellen (z. B. KERR 2004). Dieser Problematik wird hier dadurch begegnet, dass
in Kapitel 5.1 diejenigen Zirkulationsmoden detektiert werden, die sich auf globaler
Ebene als relevant fiir die Organisation der atmosphérischen Variabilitat erweisen.
Fiir diese werden dann umfangreiche Untersuchungen zu ihrer Repréasentation
durch die Klimamodelle sowie zudem durch das CMIP3-Ensemble projizierten
Verdanderungen im Verhalten der Indexreihen durchgefiihrt.

Neben der individuellen, meist regionalen Bedeutung einzelner Zirkulations-
muster ist auch deren Interaktion, zumindest potentiell, folgenreich und von
wissenschaftlichem Interesse. Synchrone Entwicklungen im Verhalten mehrerer
Klimaindices konnen eventuell Umschwiinge des gesamten Klimasystems einleiten,
was globale Auswirkungen impliziert. Hiervon ist zum einen die globale Mitteltem-
peratur betroffen, daneben werden mit solchen Umschwiingen auch Verdnderungen
in der Interaktion zwischen unterschiedlichen Eigenmoden assoziiert. Als wichtiger
Aspekt gilt zudem die Verdnderung der Variabilitdt von ENSO sowie der Intensi-
tat der verbundenen Telekonnektionen (T'SONIS et al. 2007, WANG et al. 2009).
Diese Perspektive verdeutlicht die Bedeutung der Klimamoden und legt auch nahe,
dass sich Betrachtungen fiir deren zukiinftige Entwicklung nicht auf zu wenige
Zirkulationsmuster konzentrieren sollten.

AuBer der Repréasentation dieser Zirkulationsmuster durch die AOGCMs wird in
dieser Arbeit auch deren Reaktion auf das anthropogene Forcing untersucht. Die
moglichen Verdnderungen im statistischen Verhalten in Folge des rezenten und
kiinftigen Klimawandels sind ein Gegenstand intensiver Forschung (z. B. MEEHL
und WASHINGTON 1996, TRENBERTH und HOAR 1997, TIMMERMANN et al. 1999,
PAETH et al. 1999, HARTMANN et al. 2000, HU et al. 2000, HOERLING et al. 2004,
CoLLINS 2005, RIND et al. 2005, HANSEN et al. 2006, GILLETT und THOMPSON
2003, TURNER et al. 2005, IPCC 2007a, PAETH et al. 2008, COLLINS et al.
2010, PAETH und POLLINGER 2010, TURNER und ANNAMALAI 2012, u.v.a.).
Als Phéanomene der Dynamik ist fiir die Klimamoden eine Verdanderung in Folge
der globalen Erwarmung mit einer allgemeinen Intensivierung der Zirkulation
zunachst zu erwarten. Jedoch ist die Detektion des anthropogenen Signals sowohl
in Beobachtungsdaten als auch im Output von Zirkulationsmodellen wegen des
stochastischen Verhaltens der Moden deutlich aufwendiger und unsicherer als etwa
bei der globalen Oberflichentemperatur.

Durch Veranderungen im atmosphéarischen Transport von Warme und Feuchte,
die sich in der Veranderung der Haufigkeiten verschiedener Auspragungen einer Mo-
de duflern, wird das globale, anthropogene Signal regional modifiziert. Infolgedessen
kann die regionale Erwdrmung im globalen Vergleich intensiver ausfallen, aber
auch eine Reduktion des Erwarmungstrends ist dadurch moéglich. Typischerweise
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unterscheiden sich diese Effekte in verschiedenen Regionen und gleichen sich im
globalen Maf}stab nahezu aus. Weiterhin wird das typische Niederschlagsverhalten
beeinflusst, was abhédngig vom Standort deutlich schwerwiegendere Folgen als
eine Temperaturveranderung haben kann. Verbunden mit dem Einfluss auf solche
grundlegenden klimatischen Variablen, stellen Zirkulationsmuster zudem relevante
Faktoren fiir den Wandel in der traditionellen Tier- und Pflanzenwelt, dem hy-
drologischen Haushalt, der gesamten Raumausstattung betroffener Regionen dar.
Auch daher findet das Konzept der Klimamoden, und besonders die Nutzung von
Indexzeitreihen, breite Anwendung etwa in der 6kologischen Forschung (hierzu z. B.
STENSETH et al. 2002, 2003, HALLETT et al. 2004, FORCHHAMMER und POST
2004). Ebenso besteht von Seiten der Agronomie und Landwirtschaft grofies Inter-
esse, besonders nattirlich im Hinblick auf zuverlédssige und frithzeitige Prognosen,
an diesen Mafzahlen der Klimavariabilitat (z. B. MJELDE und GRIFFITHS 1998).
Konkret fassbar ist, als ein weiteres Beispiel, der Zusammenhang von Klimamoden
und der Stromerzeugung aus Wasserkraft (z. B. CHERRY et al. 2005).

Wie sich hier andeutet, stellen die effektiven Auswirkungen von Zirkulationsmo-
den, in Vergangenheit, Gegenwart und Zukunft, ein noch deutlich weiteres Feld
dar als die Erforschung der Moden und ihres Verhaltens selbst. Dementsprechend
stellen sie auch eine wesentliche Motivation fiir die Beschéftigung mit den Eigen-
moden in dieser Arbeit dar. Allerdings werden solche, haufig interdisziplindren,
Aspekte hier nicht aufgegriffen. Fiir einen Uberblick wird daher lediglich auf IPCC
(2007b) und die dort aufgefihrte Literatur verwiesen.
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In diesem Kapitel wird die Datengrundlage fiir die durchgefiithrten Untersuchungen
vorgestellt. Es wurde darauf geachtet, die jeweils aktuellen Versionen der Datensétze
zu verwenden. Jedoch werden einige der Beobachtungsdaten so haufig aktualisiert
— im Wesentlichen verlangert — dass davon ausgegangen werden kann, dass es
nummerische Abweichungen zwischen den in dieser Arbeit verwendeten Daten und
den aktuell verfiigharen Versionen der betreffenden Datenséatze gibt. Insbesondere
basieren einige Zeitreihen auf den Ergebnissen von EOF-Analysen oder werden
iiber ihre eigene Standardabweichung normiert. In solchen Féllen beeinflusst eine
einfache Verldngerung der Beobachtungsperiode samtliche Einzelwerte. Dieses
Vorgehen sollte jedoch, angesichts der hier durchgefithrten Analysen, die eher auf
das grofle Ganze als auf Nuancen zielen, keine Auswirkungen haben.

Im Fall der AOGCM-Daten, dem eigentlichen Ziel der Untersuchungen, entféllt
diese Unsicherheitsquelle. Samtliche Dateien wurden auf eventuelle Unstimmig-
keiten oder Datenfehler iiberpriift, um Veranderungen nach dem Herunterladen
auszuschliefen. Fehlerhafte Datensatze wurden nicht in die Untersuchungen mit-
einbezogen, so dass die Qualitat der Daten als weitgehend gesichert betrachtet
werden kann.

2.1 Beobachtungsdaten

An dieser Stelle werden alle Daten beschrieben, die Aspekte des realen Klimasystems
abbilden. Der Begriff ,,Beobachtung” wird relativ weit gefasst, da alle Datensétze
das Ergebnis aufwendigen Post-Processings sind.

Allerdings sind sdmtliche Datensétze in der wissenschaftlichen Literatur beschrie-
ben und bereits in vielfaltiger Weise verwendet worden. Eine stringente Anwendung
von , Beobachtung® wiirde weite Teile der Arbeit unmdoglich machen. Der Cha-
rakter dieser Daten wird jedoch in Kapitel 4 beim Abgleich mit den Modelldaten
berticksichtigt.

2.1.1 Felddaten

Felddaten sind Flédchendaten und liegen in dieser Arbeit als gridded data, also auf
einem regelméfligen Gitternetz verortete Daten vor. Als raumzeitliche Variablen
werden sie mit X (¢, s) bezeichnet. Der Index ¢ reprasentiert die Zeit, wahrend s
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Tab. 2.1: Beobachtungsdaten (Felddaten). Res: ungefdhre raumliche Auflésung
(°Latitude x °Longitude ), T: 2 m-Temperatur, R: Niederschlag, P: Luftdruck auf
Meeresniveau, Zs: Hohe des 500 hPa Niveaus in gpm, Z1g wie Z5 aber 1000 hPa

Niveau
Name Res Var Zeit Referenz
ERA 40 2.5x 25 T,R,P,Z5,Z10 09/1957-08,/2002 UPPALA et al. (2005)
NCEP/NCAR 1.9x19 TR 01/1948-12/2010  KALNAY et al. (1996)

25x25  PZs.Z1

CRU 0.5x0.5 T,R 01/1901-12/2002 MrTcHELL und JONES (2005)
E-OBS 05x05 TR 01/1950-12/2006  HAYLOCK et al. (2008)
HadSLP2 5x5 P 01/1850-12/2004  ALLAN und ANSELL (2006)
GPCP 2.5x 25 R 01/1979-12/2007 ADLER et al. (2003)
GPCC 05x05 R 01/1901-12/2007  SCHNEIDER et al. (2008)
TRMM 0.25 x 0.25 R 01/1998-12/2007 HUFFMAN et al. (2007)

den Ort kennzeichnet. In dieser Arbeit wird um eine einfachere Notation zu er-
moglichen, mit s ein konkreter, zumindest theoretisch lokalisierbarer Standort
symbolisiert. Der Raum wird also nicht explizit als Vektorgrofle dargestellt. Damit
implizieren sie eine so nicht vorhandene raumliche und zeitliche Abdeckung durch
Messdaten. Tatsédchlich beruhen sie jedoch weitgehend auf Punktmessungen oder
zeitlich nicht konstanten, Satellitenmessungen. Kontinuierliche Datensétze entste-
hen aus den liickenhaften Rohdaten grundsétzlich iiber raumliche und zeitliche
Interpolationen. Dabei kommen zwei unterschiedliche Anséitze zur Anwendung.
Einer ist die dynamische Interpolation mithilfe von physikalischen Zirkulationsmo-
dellen fiir die Atmosphére. Diese Atmosphédrenmodelle entsprechen denen fiir die
nummerische Wettervorhersage und sind somit auch mit den AOGCMs verwandst.
Diese Methode wird als Reanalyse bezeichnet. Der zweite Ansatz ist die, wie auch
immer konkret durchgefiihrte, statistische Interpolation der Messungen. Tabelle 2.1
enthélt alle Felddaten, die in dieser Arbeit verwendet wurden. Erginzend erfolgen
einige Anmerkungen zu den einzelnen Datensétzen. Ausfithrlich werden diese in
den angebenden Referenzen (Tab. 2.1) vorgestellt. Da hier eine grole Anzahl von
Beobachtungsdatensitzen gemeinsam genutzt wird und keiner als alleiniger Re-
prasentant des tatsdchlichen realen Klimasystems oder auch nur der Entwicklung
einer seiner Groflen betrachtet wird, wird auf eine umfassende Diskussion der
individuellen Datenqualitit verzichtet.

Die grofite Vielfalt an Variablen bieten, entsprechend ihrer Generierung iiber
Zirkulationsmodelle, die beiden globalen Reanalysedatenséitze. Sie stellen eine un-
komplizierte Moglichkeit dar, vielfaltige Beobachtungen, die in sich eine physikalisch
konsequente Struktur aufweisen zu nutzen. Hier werden sowohl die amerikanischen
Reanalysen, ein Gemeinschaftsprodukt der National Centers for Environmental
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Prediction (NCEP) und dem National Center for Atmospheric Research (NCAR),
als auch das européische Produkt ERA 40 vom European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts (ECMWF') eingesetzt.

Reanalysen assimilieren eine sehr grofle Anzahl von Beobachtungsdaten. Das
Prinzip welches hierbei verfolgt wird, ist dass moglichst viele Messungen von den
Modellen genutzt werden. Es werden jeweils Stationsdaten, Schiffsmessungen, die
Ergebnisse von Radiosondenaufstiegen sowie die Messungen von Flugzeugen und,
soweit diese verfiigbar sind, auch Satellitendaten bei der Erstellung der Reanalysen
berticksichtigt. Dieses Prinzip soll die bestmogliche Erfassung des Zustandes des
Atmosphére ermoglichen. Durch die AGCM-basierte Assimilierung werden diese
Beobachtungen zu physikalisch konsistenten Datensétzen. Eine Folge hieraus ist
allerdings eine zeitliche Inhomogenitéit, da die Anzahl der Messungen wahrend
der Reanalyseperiode schwankt und insbesondere ab 1979 mit dem Aufkommen
operativer Wettersatelliten, stark ansteigt. Daneben liegen fiir einige Weltregionen,
gerade vor 1979, nur in sehr geringem Umfang Messungen vor. Hieraus folgt auch
eine rdumliche Inhomogenitét im Hinblick auf die Qualitit und Realitédtsnédhe beider
Reanalysen. Diese irreversiblen Einschrankungen der Zuverlassigkeit gelten jedoch
natiirlich im vollen Umfang fiir alle hier verwendeten Beobachtungsdatensétze.
Sowohl NCEP/NCAR als auch das ECMWEF haben mittlerweile neue Reanalysen
erstellt (SIMMONS et al. 2007, SAHA et al. 2010). Diese sind generell besserer
Qualitét als ihre Vorgianger, klammern die Pri-Satelliten Ara jedoch weitgehend
aus, so dass sie fiir die hier vorgenommenen Untersuchungen weniger geeignet
erschienen. Das Gleiche gilt fiir die japanischen Reanalysen (ONOGI et al. 2007).

Wegen der Assimilierung sind hier jedoch sdmtliche atmosphéarischen Grofien
auch vom verwendeten Modell beeinflusst. Dadurch kénnen zwischen tatséchlichen
Messungen und den hier genutzten Daten zum Teil erhebliche Diskrepanzen beste-
hen (z.B. INOUE und MATSUMOTO 2004). Solche Differenzen koénnen, wie etwa
beim auflertropischen, siidhemisphérischen SLP in den NCEP/NCAR Reanalysen
derartig persistent und grofiflichig auftreten, dass die alleinige Verwendung dieser
Reanalysen in manchen Fragestellungen zu Verfilschung der tatsédchlichen Ent-
wicklungen im Klimasystem fiihrt (MARSHALL 2003, GILLETT et al. 2006). Die
ERA 40 Daten sind zudem durch die kiirzere abgedeckte Periode im Vergleich zu
den anderen Daten, insbesondere den qualitativ besseren Daten in den Jahren nach
der weitgehend flaichendeckenden Erfassung des Klimasystems durch Beobachtungs-
satelliten, etwas starker in ihrer Verwendbarkeit eingeschrinkt (etwa SIMMONS
et al. 2004). Da aber die AOGCMs ohnehin nur bis etwa zur Jahrtausendwende
mit beobachteten Treibhausgaskonzentrationen angetrieben werden, stellt dies
hier keinen echten Hindernisgrund dar. Da den ERA 40 Daten allgemein eine
durchaus hohe Qualitat unterstellt wird, nehmen sie eine sehr wichtige Rolle beim
Vergleich der Reproduktion der beobachteten Klimatologien durch die AOGCMs
ein (vgl. Kapitel 4). Insgesamt kann sowohl fir ERA 40 als auch den Datensatz von
NCEP/NCAR festgehalten werden, dass ihre Verwendung in manchen Aspekten
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auch dieser Arbeit durchaus als alternativlios bezeichnet werden kann. Die be-
kannten Schwachpunkte dieser Daten sollten durch die Kombination verschiedener
Beobachtungen gemildert werden.

Mit Ausnahme der geopotentiellen Hohe werden fiir alle hier verwendeten Feld-
groffen daneben allerdings auch andere Datensédtze verwendet, die einen stéirkeren
Beobachtungscharakter aufweisen.

Ein weiteres verbreitetes Klimadatenprodukt welches Verwendung findet sind die
hochauflésenden Gitterdaten der Climate Research Unit (CRU) der Universitét von
East Anglia. Diese basieren auf Messungen der bodennahen Temperatur und des
Niederschlags, aus denen tiber statistische Interpolationsverfahren Gitternetzdaten
erzeugt werden. Die CRU Daten decken sdmtliche Landmassen, inklusive einer
groffen Anzahl an Inseln und mit Ausnahme der Antarktis, ab. Natiirlich ist auch
in diesem Datensatz die tatsachliche Beeinflussung der angegebenen Werte durch
wirkliche Messungen von einer starken raumzeitlichen Variation betroffen.

Fiir die européischen Landgebiete steht mit den E-OBS Daten eine weitere Quelle
fiir Beobachtungsdaten zur Verfiigung. Sie basieren auf den Messungen von etwa
2000 Stationen, die auf verschiedene Gitternetze interpoliert wurden (HOFSTRA
et al. 2010). Die Anzahl der Stationen schwankt hierbei. Aus den téglichen Daten
wurden nur dann Monatsmittel gebildet, wenn fiir den Gitterpunkt im betreffenden
Monat Werte fiir mindestens 2/3 der Tage vorlagen. Diese monatlichen Daten
bilden die Basis fiir die weitere Verwendung von E-OBS. Urspriinglich wurden diese
Beobachtungen generiert, um sie als Grundlage fiir die Validation von Regionalen
Klimamodellen zu dienen. Sie sollen ausdriicklich fiir den direkten Abgleich nutzbar
sein, wobei in dieser Arbeit, wie bei allen anderen Beobachtungsdatensitzen, nur
klimatologische Werte zu diesem Zweck herangezogen werden. Daher sollten auch
die dokumentierten Inhomogenitaten, die sowohl weite Teile der Temperatur- als
auch der Niederschlagszeitreihen aufweisen keine tatsdchliche Einschrénkung hierfiir
darstellen (BEGERT et al. 2008, HOFSTRA et al. 2009).

Einige Datenséitze liegen nur fiir eine einzige Feldgrofle vor. Als Ergidnzung
fir die Groflen aus den Reanalysen wird fiir den auf Meeresniveau reduzierten
Luftdruck (sea level pressure, SLP) der Datensatz HadSLP2 herangezogen. Dieser
wird vom britischen Hadley Centre zur Verfiigung gestellt. In ihm werden die Be-
obachtungen von 2228 Stationen an Land mit marinen Messungen zu einem global
flachendeckenden Datensatz kombiniert. Der HadSLP2 wird spater in weiten Teilen
als Referenz fiir die grofiskaligen Zirkulationsmuster sowohl in den Beobachtungen
als auch in den AOGCMs genutzt.

Zusatzlich werden Niederschlagsdaten aus weiteren Quellen herangezogen. Der
Deutsche Wetterdienst DWD betreibt in Abstimmung mit der World Meterological
Organisation das Global Precipitation Climatology Centre (GPCC), das einen
Teil des Weltklimaforschungsprogramma WCRP darstellt. Das GPCC stellt den
auf Sammlung und Aufbereitung von Niederschlagsdaten spezialisierten Teil des
weltweiten Klimabeobachtungssystems GCOS dar. Das GPCC stellt verschiedene
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Datenséatze zur Verfiigung, wobei als Datengrundlage jeweils eine grofle Zahl von
weltweiten Niederschlagsmessungen zur Erzeugung der Felddaten herangezogen
werden. Die Konzentration auf Stationsdaten bedingt die raumliche Abdeckung der
GPCC-Daten. Fiir die Landmassen, die Kontinente sowie einige Inseln, jedoch ohne
den Antarktischen Kontinent, liegen flichendeckend Daten vor. Verwendung findet
hier der auf vollstandiger Reanalyse beruhende Datensatz, der fiir klimatologische
Fragestellungen wie sie hier adressiert werden von den verfiigbaren Produkten am
besten geeignet ist. Sein Riickgrat stellt die umfangreiche Niederschlagsklimatologie
dar. Die Anzahl der Stationen als Berechnungsgrundlage fiir die monatlichen
Anomalien schwankt hierbei von unter 10000 bis tiber 45000 (RUDOLF und
SCHNEIDER 2005).

Das GPCC ist zugleich Teil des Global Precipitation Climatology Project
(GPCP). Im GPCP werden die in situ Messungen von 7000 bis 8 000 Stationen, das
Monitoring Product vom GPCC, mit den Messungen von verschiedenen Satelliten
kombiniert (ICSU und WMO 1990). Die Daten liegen weltweit flichendeckend
vor. Dieser Ansatz hat den Vorteil, dass fir weite Teile der Erdoberfliche mehrere
unabhéangige Datenquellen zur Verfiigung stehen. Zur weiteren Stabilisierung der
Datenbasis flieBen hier auch die Analyseergebnisse von atmosphérischer Zirkulati-
onsmodelle ein. Dieses als ,satellite-gauge-model“ charakterisierte GPCP-Produkt
wird hier verwendet (HUFFMAN et al. 1995).

Die Felddaten mit der rdumlich héchsten Auflésung stammen von der Tropi-
cal Rainfall Measuring Mission (TRMM). Diese Niederschlagsdaten werden im
Rahmen des Erdbeobachtungssystems gemeinsam von NASA und JAXA erstellt
und verfiigbar gemacht. Von den diversen TRMM Produkten wird hier konkret
»TRMM and Other-GPI Calibration Rainfall“* mit der Produkt-ID 3B42, ent-
sprechend dem dahinterstehenden Algorithmus, genutzt. Polwérts von 50° Nord
bzw. Siid liegen keine Daten vor. Auch dieser Datensatz basiert auf indirekten
satellitengestiitzten Abschatzungen, kombiniert mit realen Messungen von Nieder-
schlagsstationen. Die Fernerkundungsprodukte entstehen als Zwischenschritte als
Ergebnis von Messungen im Mikrowellenbereich und im Infrarot. Diese Abschatzun-
gen werden anschlieend mit monatlichen Stationsdaten skaliert. Die eigentliche
zeitliche Auflosung liegt bei drei Stunden, wobei der geschitzte Niederschlag fiir
die Summe innerhalb dieses Zeitintervalls reprasentativ sein soll. Dies ist mit
groen Unsicherheiten behaftet, die aber durch die hier verwendete monatliche
Zeitskala weitgehend behoben sein sollten. Neben den Unsicherheiten, die sich
durch die hohe raumzeitliche Auflésung ergeben, muss ein schwerwiegendes Defizit
der TRMM-Daten hervorgehoben werden. Dieser aufwendig erzeugte Datensatz ist
nur fiir einen relativ kurzen Zeitraum verfiighar (vgl. Tab. 2.1). Somit ist seine
Verwendung bei der Bildung von Klimatologien und somit zur Validation der
AOGCMs nicht moglich. Stattdessen werden die TRMM-Daten im Wesentlichen
fir die Beurteilung der Zuverlédssigkeit der anderen Beobachtungsdaten bei der
Erfassung des Afrikanischen und Indischen Monsuns eingesetzt. Hierfiir ist jedoch
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die Uberlappungsperiode insbesondere mit CRU und ERA 40 nicht lange genug.

2.1.2 Zeitreihen

Einige wichtige Kenngréfien des Klimasystems konnen am schnellsten und unkom-
pliziertesten tiiber einfache Zeitreihen oder Indices erfasst werden. Diese Daten,
die einfach iiber X (¢) dargestellt werden, kénnen samtlich aus in Kapitel 2.1.1
beschriebenen Datensétzen tiber Standardverfahren extrahiert werden. Dennoch
wurden die meisten der grundlegenden Zeitreihen separat aus etablierten Quellen
bezogen. Deren Vorteile liegen zum einen in der hohen Datenqualitat, zum anderen
aber auch im oftmals langeren Verfligbarkeitszeitraum.

2.1.2.1 Zirkulationsindices

Bei der Identifikation der global bedeutsamen grofiskaligen Zirkulationsmuster wird
auf eine Reihe frei verfiigbarer Indices zuriickgegriffen. Diese dienen zur Absiche-
rung der Befunde in den Flichendaten. Uber Korrelationsanalysen der Zeitreihen
wird sichergestellt, dass Zirkulationsmoden, welche nicht nach den tiblichen Stan-
dardverfahren aus den Beobachtungsdaten gewonnen werden, richtig interpretiert
werden. Dies konnte zwar im Prinzip ebenso mit klassisch berechneten Indexreihen
aus den oben beschriebenen Fléchendaten fiir den Luftdruck geschehen, allerdings
ist angesichts des unkonventionellen Vorgehens in dieser Arbeit die Verwendung
unabhéangiger Daten vorzuziehen, um unerwiinschte Nebeneffekte auszuschlieflen.
Solche eventuell einflussreichen Stérgrofien konnen beispielsweise durch Inhomo-
genitiaten oder aber einfach durch raumliche Korrelationen in den Datenséatzen
hervorgerufen werden. Eine andere potentielle Quelle fiir derartige Effekte sind
schwer detektierbare Artefakte der nummerischen Berechnung. Die stattdessen
herangezogenen Zeitreihen sind hingegen vielfach tiberpriift und erfolgreich fiir
vielfaltige Fragestellungen eingesetzt worden. Sie kénnen somit als zuverléssig
eingestuft werden. Die hier beschriebenen Zeitreihen werden in der Arbeit tibli-
cherweise mit I(¢) bezeichnet. So es erforderlich scheint werden ergénzende Indices
genutzt.

Hauptquelle fiir diese Zeitreihen ist das Archiv des Climate Prediction Centers
der NOAA. Hier finden sich Indexreihen fiir die grundlegenden auflertropischen
Variabilitatsmoden der Nordhemisphére. Hierbei handelt es sich um aktualisierte
Versionen der detaillierten Untersuchung von BARNSTON und LIVEZEY (1987).
Beriicksichtigt werden nur die Zeitreihen der ganzjiahrig als fithrende Moden
identifizierten Variabilitatsmuster.

Daneben werden iiber den Climate Data Guide von NCAR zur Verfiigung
gestellte Zeitreihen genutzt. Sie basieren entweder auf Berechnungen anhand von
Stationsdaten oder auf den rekonstruierten Luftdruckfeldern von TRENBERTH und
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PAOLINO JR (1980). Daher sind hier deutlich ldngere Zeitreihen verfiigbar als bei
den NOAA-Daten.

Der SAM stellt angesichts der langfristig betrachtet schlechten Datenlage fir die
auBertropische Studhemisphéare einen Sonderfall dar. Anders als bei den Ubrigen
Moden divergieren hier zudem auch die nach der Standarddefinition berechneten
Indexreihen je nach verwendeter Datengrundlage, insbesondere vor den 1980er
Jahren, deutlich. Als am zuverldssigsten kann hierbei wohl der HadSLP2r Datensatz
gesehen werden. Jedoch zeigt auch diese Zeitreihe deutliche Abweichungen von dem,
allerdings nur auf einigen Stationen im beruhenden Index von der British Antartic
Survey (BAS), der hier als am Referenz verwendet wird (MARSHALL 2003). Fir
die Zeit nach 1979 wird zudem die SAM-Zeitreihe der NOAA herangezogen.

Das ENSO Phénomen schlieilich kann tiber sehr viele verschiedene Indices
erfasst werden. Auch in der aktuellen Literatur kommen komplexe multivariate
Definitionen neben solchen, die auf einer einzelnen Groéfie beruhen, vor. In dieser
Arbeit wird eine aktualisierte Version des klassischen SOIs verwendet (TRENBERTH
1984), da fiir die AOGCMs die ansonsten benétigte Meeresoberflachentemperatur
nur eingeschrankt verfiighbar war. Fiir die Identifikation der Indexzeitreihen ware
ein SST-basierter Index angesichts der hohen Korrelationen zwischen diesen und
dem SOI aquivalent verwendbar. Allerdings weisen die Spektren von solcherart
unterschiedlich berechneten Zeitreihen einige, wenn auch nur quantitative, Unter-
schiede auf (RASMUSSON und CARPENTER 1982). Da die Frequenzdoméne als
wichtige Gemeinsamkeit von Modell- und Beobachtungsdaten in dieser Arbeit
angesehen wird, liegt hierin ein weiterer Grund, auf diesen SLP-basierten vom
NCAR Climate Data Guide bereitgestellten Datensatz zuriickzugreifen.

2.1.2.2 Die globale Mitteltemperatur

Der rezente Klimawandel lasst sich durchaus begriindet unter dem Schlagwort
der Globalen Erwarmung zusammenfassen. Im beobachteten und prognostizierten
Anstieg der globalen Temperatur resultiert die verringerte Féhigkeit des Klimasys-
tems, aus der solaren Einstrahlung erhaltene Energie iiber Strahlungskiihlung an
das All abzugeben (z. B. HANSEN et al. 1997, 2006). Die mindestens seit der Indus-
trialisierung steigenden Treibhausgaskonzentrationen bewirken die Verlagerung der
effektiven Ausstrahlung in hohere, kéltere Regionen der Atmosphére. Dadurch wird,
dem Gesetz von Stefan-Boltzmann folgend, die Ausstrahlung der Erde reduziert.
Das hieraus resultierende Ungleichgewicht im terrestrischen Strahlungshaushalt
kann nicht auf Dauer bestehen und muss ausgeglichen werden. Dies kann nur
iiber die Erhoéhung der Ausstrahlung geschehen. Dementsprechend miissen sich
die oberen Atmosphéreschichten erwarmen. Die konvektive Dynamik der Tropo-
sphare bedingt wiederum, dass diese Erwarmung nicht isoliert stattfinden kann,
sondern sich bis in die untersten Regionen der Atmosphéare und zur Erdoberfléche
fortsetzt (vgl. etwa TAYLOR 1991, 2002). Dieser anthropogene Treibhauseffekt ist
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Tab. 2.2: Beobachtungsdaten (Zeitreihen). Diskussion vieler Zeitreihen z.B. in
BARNSTON und LIVEZEY (1987) und BARRY und CARLETON (2001) sowie IPCC

(2007a)
Quelle Zeitreihe(n) mit Zeitraum und hier verwendeten Codes
NOAA (Climate Predic-  je 01/1950-12/2011: North Atlantic Oscillation (NAO), East
tion Centre) Atlantic Pattern (EA), West Pacific Pattern (WP), East

Pacific/North Pacific Pattern(EP/NP), Pacific/North Ame-
rican Pattern (PNA), East Atlantic/West Russia Pattern
(EA/WR), Scandinavia Pattern (SCA), Polar/Eurasia Pat-
tern (POL), Arctic Oscillation (NAM); 01/1079-12/2011:
Antarctic Oscillation (SAM)

NCAR (Climate Data  01/1864-12/2011: North Atlantic Oscillation (NAO, Sta-

Guide) tionsdaten), je 01/1899-12/2011: North Atlantic Oscil-
lation (NAO, EOF-basiert), North Pacific Index (NPI),
01/1866-12/2011: Southern Oscillation Index (SOI)

BAS 03/1957-12/2011: Southern Annular Mode (SAM, Stations-
daten)
NASA 01/1880-12/2011: GISSTEMP3 (T)

der grundlegende Mechanismus des globalen Klimawandels.

Die gemittelte Temperatur der Erdoberfliche kann zudem als Maf fiir die dem
Klimasystem zur Verfiigung stehende Energie betrachtet werden (PIERREHUMBERT
2010). Jede Veranderung in dieser Grofle kann daher weitreichende Auswirkungen
auf die anderen Komponenten und Kenngroen des Klimasystems haben (HANSEN
1988, LENTON et al. 2008). Die globale Mitteltemperatur kann somit haufig dazu
genutzt werden, die komplexe klimatische Wirklichkeit auf eine greifbare Zahl zu
reduzieren.

Daher erfahrt die Zeitreihe die diese Grofie abbildet besonderes, durchaus nicht
unbegriindetes Interesse, sowohl von Seiten der Wissenschaft als auch seitens
der Offentlichkeit (etwa JONES et al. 1999). Hierbei gilt das Augenmerk weni-
ger der tatsdchlichen Temperatur als vielmehr den Temperaturanomalien, da die
exakte Globaltemperatur aufgrund von mangelhafter flachendeckender Datenver-
fiigbarkeit nicht bekannt ist (HANSEN et al. 1981). Als Orientierungswert kann
die jahrliche Mitteltemperatur fiir die Periode 1951-1980 mit 14°C veranschlagt
werden. Die jahreszeitlichen oder monatlichen globalen Temperaturen sind mit
héheren Unsicherheiten verbunden. Doch auch fiir die jédhrliche Temperatur muss
ein Schwankungsbereich von einigen 1/10 K angenommen werden.

Dagegen sind die Anomalien dieser Feldgrofie wegen ihrer hohen Erhaltungsnei-
gung im Raum auch in Gegenden mit nur sparlichen Messnetzen relativ genau
erfassbar. Die rdumliche Korrelation von Temperaturanomalien ist derart ausge-
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préigt, dass die GISS-Analysen von einen Einflussbereich von 1200 km fiir diese
GroBe ausgehen (HANSEN und LEBEDEFF 1988, HANSEN et al. 2010).

Die Entscheidung fiir die Nutzung von GISTEMP als Zeitreihe der globalen
Temperatur ist letztlich durch seine Zielgrofle begriindet, die ihn von einigen
vergleichbaren Datensatzen unterscheidet. Teilweise wird die tatsachliche Oberfla-
chentemperatur verwendet, die der hdufig genutzten Meeresoberflichentemperatur
entspricht. Diese Temperatur ist etwa mithilfe von Satellitendaten relativ gut
messbar. Fiir den Menschen und die Biosphére ist diese Temperatur allerdings
nicht unbedingt die ausschlaggebende. Hier ist die bodennahe Lufttemperatur,
die standardmafig in zwei Metern Hohe definiert wird, bedeutender. In absolu-
ten Werten konnen sich diese beiden Groflen durchaus deutlich unterscheiden.
Fir Landgebiete hat insbesondere die Vegetation einen groflen Einfluss, was sich
beispielsweise in Temperaturgradienten zwischen Kronendach und Waldboden
widerspiegelt. Vergleichbare Unterschiede zwischen diesen beiden Definitionen der
Oberflichentemperatur kénnen auch im Fall von Meereisbedeckung auftreten. An-
omalien der genannten Varianten und Definitionen einer Oberflachentemperatur
sind jedoch miteinander tiblicherweise hochkorreliert, sodass auf globaler Ebene
andere verfliighare Datensétze ebenso verwendet werden konnen. Fiir die Modelle
waren zum Zeitpunkt des Downloads allerdings bedeutend mehr Datensétze fiir
die bodennahe Temperatur vorhanden, so dass diese Variable gewahlt wurde.

Somit werden die Eigenschaften der GISTEMP-Zeitreihe auch auf die Modell-
daten tibertragen. Es werden grundséatzlich monatliche Anomalien der globalen
Mitteltemperatur betrachtet, wobei die monatlichen Mittelwerte jeweils fiir die
Periode 1960-1999 gebildet wurden. Diese so erzeugte Grofle, die eben nicht die
globale Mitteltemperatur sondern nur deren Anomalie darstellt, wird hier mit Ty
bezeichnet, die Zeitreihe entsprechend mit Tx(t).

2.2 Modelldaten

Alle Klimamodelldaten wurden im Zuge des 3. Coupled Model Intercomparison
Project (CMIP3) des World Climate Research Programme (WCRP) koordiniert
erstellt. Trotz des groffen Umfangs der hier verwendeten Daten, sind diese doch
nur ein kleiner Teil des Outputs der unterschiedlichen Experimente, die zwischen
Ende 2003 bis 2007 in diesem Kontext durchgefithrt wurden (MEEHL et al. 2007).
Sie bildeten eine tragende Saule des 4. Sachstandberichts des IPCC (IPCC 2007a).

2.2.1 Randbedingungen

Das 20. Jahrhundert enthélt an Forcing zum einen die beobachteten Treibhaus-
gaskonzentrationen sowie einige weitere Groflen mit bekanntem Einfluss auf den
terrestrischen Strahlungshaushalt. Im CMIP3 lautet die Bezeichnung fiir die vorge-
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schriebenen Randbedingungen 20C3m. Eine der zusatzlichen Einflussgroflen sind
explosive tropische Vulkanausbriiche, die je nach Modell tiber eine Erhéhung der
Aerosolkonzentrationen oder aber durch die Erhohung der Stratosphédrentemperatur
entsprechend der empirischen Befunde simuliert werden. Diese, zu grofien Teilen auf
echten Daten beruhenden Randbedingungen sind fiir samtliche Laufe grundsétzlich
gleich, jedoch werden bei einigen Modellen zusétzlich weitere Faktoren, etwa die
Entwicklung des stratospharischen Ozons, berticksichtigt, nicht jedoch in allen. Die
Randbedingungen fiir die Klimamodelle &ndern sich also im Laufe der Simulation,
so dass es sich bei den hier untersuchten Laufen nicht um Zeitscheibenexperimente,
sondern um transiente Simulationen handelt, die prinzipiell in der Lage sind, auch
den beobachteten Zeitverlauf von Klimaénderungen im 20. Jahrhundert nachzu-
vollziehen. Jenseits der globalen Temperatur, deren Veranderungen jenseits der
interannuellen Variabilitat nahezu ausschliefllich auf die vorgeschriebenen atmo-
spharischen Randbedingungen zuriickzufiithren sind, sind die Ergebnisse jedoch
wenig befriedigend. Begriindet ist dies zum einen in individuellen Modelldefizi-
ten, zum anderen in den Startbedingungen mit denen AOGCM-Léufe initialisiert
werden. Da der tatsiachliche globale Zustand des Klimasystems zu diesen, typischer-
weise in der zweiten Hélfte des 19. Jahrhunderts liegenden Zeitpunkt nicht bekannt
ist, konnen nur plausible Zusténde hierfiir verwendet werden, die in den zeitlichen
Verlauf der Modellsimulationen eingreifen. Ab der Jahrtausendwende werden die
CMIP3 Léaufe nicht mehr mit beobachteten Treibhausgaskonzentrationen ange-
trieben, sondern von solchen, die iiber ein Szenario vorgegeben werden. Hieraus
ergeben sich dann transiente Simulationen bis zum Ende des 21. Jahrhunderts.

Im CMIP3 wurden verschiedene Entwicklungen der Treibhausgaskonzentrationen
als Randbedingung fiir die Simulation des kiinftigen Klimas vorgegeben. Hierfiir
wurden unterschiedliche Szenarien entwickelt, die auf einer Vielzahl von idealisierten
Annahmen beruhen (NAKICENOVIC et al. 2000). Steuernde Faktoren der Szenarien
sind die Entwicklung der Weltbevolkerung, des technischen Fortschritts, die Basis
der Energieerzeugung, die Ausrichtung des globalen Wirtschaftssystems sowie
die regionalen Disparitaten in der wirtschaftlichen Entwicklung. Unterschiedliche
Kombinationen dieser Parameter finden sich in storylines wieder. Anhand derer
wird der globale Ausstofl an anthropogenen Emissionen — Treibhausgase, Aerosole —
iiber entsprechende Modelle berechnet. Diese Konzentrationsentwicklungen werden
den dann als Randbedingungen fir die AOGCMs verwendet. Somit sind alle
Szenarien mit Unsicherheiten behaftet und es kann wohl festgestellt werden, das
keines der 40 so entstandenen Szenarien der tatsachlichen Zukunft entspricht.
Nichtsdestotrotz bilden sie in ihrer Gesamtheit zumindest eine gewisse Spannbreite
ab, innerhalb der sich die Entwicklung des Klimasystems, je nach der Intensitét
des menschlichen Einflusses, abspielen wird. So ermdéglicht etwa der der Vergleich
von Szenarien mit aktiver bzw. fehlender Emissionsverminderung von Seiten der
Energiewirtschaft die Abschiatzung des Nutzens der selbigen und somit auch eine
rudimentére Kosten-Nutzen-Analyse fiir eine aktive Klimapolitik.
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In dieser Arbeit liegt der Fokus jedoch nicht auf solcherart differenzierten
Analysen, sondern die AOGCMs selbst sollen beurteilt werden. Daher wird von
den drei grundlegenden Szenarien, die von den meisten Modellen im Rahmen
von CMIP3 gerechnet wurden, nur das SRES A1b betrachtet. Hierbei handelt es
sich, bei der langfristigen Entwicklung der Treibhausgaskonzentrationen, um das
mittlere Szenario. Man ist daher haufig geneigt, es auch als das realistischste zu
betrachten. Angesichts der vielen, de facto nicht vorhersehbaren Einflussfaktoren,
die in die storylines eingehen muss aber immer betont werden, dass es sich nur um
mogliche Versionen der Zukunft handelt. Daher stellen Klimasimulationen keine
Prognosen dar, sondern werden als Projektionen bezeichnet. Fiir die erste Dekade
der Szenarien liegen mittlerweile empirische Befunde vor. Demnach iibertrifft der
tatséchliche COs-Ausstol die meisten Modellrechnungen die zur Festlegung des
SRES Alb gefiihrt haben, wenn auch nicht den letztlich zum Antrieb der AOGCMs
verwendeten gewéhlten illustrativen Verlauf (LE QUERE et al. 2009, MANNING
et al. 2010).

Ausschlaggebend fiir die Wahl des A1b-Szenarios war allerdings schlussendlich
nicht die Bewertung der Zuverlassigkeit des vorgegebenen Forcings und somit
des Strahlungsantriebs, sondern die Datenbasis. Mit diesem Szenario stehen fiir
die grundlegenden Variablen etwa 50 Laufe zur Verfiigung. Demgegeniiber wéiren
bei der Verwendung des B1 oder A2 Szenarios nur etwa 40 bzw. 30 transiente
Simulationen zu verwenden gewesen. Da sich ein grofler Teil der Arbeit zudem
dem Vergleich von Modell und Beobachtungsdaten widmet und sich somit auf
das 20. Jahrhundert bezieht wiirde die Berticksichtigung dieser Laufe auch die
Datenbasis fiir weite Teile der Untersuchungen nicht vergréfern.

2.2.2 AOGCMs

Die Randbedingungen innerhalb des Multi-Modell Ensembles sind somit weitgehend
homogenisiert. Dies gilt indes nicht fiir die Modelle selbst. Diese sind schon in
augenfalligen Parametern wie der horizontalen und vertikalen Auflésung durch
deutliche Unterschiede gekennzeichnet. Wéahrend die grundlegenden Gleichungen,
der dynamische Kern des Klimamodells, in allen AOGCMs die gleichen sind, ist
deren nummerische Umsetzung Bestandteil der spezifischen Modellphysik (hierzu
z.B. TRENBERTH 1992, WASHINGTON und PARKINSON 2005). Dies gilt im noch
viel starkeren Maf fiir diejenigen Prozesse, die aufgrund von Skaleneffekten nur tiber
Parametrisierungen abgebildet werden konnen. Hierzu zahlen durchaus wichtige
Groflen wie die Wolkenbildung oder auch der Niederschlag. Auch die Kopplung
des Atmosphéren- mit dem Ozeanmoduls ist ein wichtiger Punkt in dem sich die
diversen AOGCMs unterscheiden.

Es ist allerdings zu beachten, dass langst nicht alle in Tabelle 2.3 aufgefiihrten
Modelle komplett eigensténdige, im Sinn von unabhangige, Entwicklungen sind.
Dagegen spricht schon ganz generell der wissenschaftliche Prozess, der die Entwick-
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Tab. 2.3: Uberblick AOGCM-Daten (SRES Alb, CMIP3). Resy: ungefihre Aufl-
sung des Atmosphirenmoduls in °Latitude x °Longitude; L: Anzahl Atmosphé-
renlevel; Lo: Anzahl Ozeanlevel; Jeweils Angabe der Anzahl der Einzelldufe pro
AOGCM fir drei Klimavariablen (T: bodennahe Temperatur (2 m tiber Grund);
R: Niederschlag; P: Luftdruck auf Meeresniveau); die Referenz bezieht sich auf
das Gesamtmodell oder, wenn keine derartige Publikation zur Verfiigung stand,
das Atmosphédrenmodul.

Name Resa La/Lo T R P  Referenz

BCCR-BCM2.0 1.9x1.9 31/35 1 1 1 DEQUE et al. (1994)
CGCM3.1(T47) 28x28 31/29 1 5 5  MCFARLANE et al. (1992)
CGCM3.1(T63) 19x19 31/29 1 1 1  MCFARLANE et al. (1992)
CNRM-CM3 1.9x 19 45/31 1 1 1 DEQUE et al. (1994)
GFDL-CM2.0 2.0x 2.5 24/50 1 1 1 FREIDENREICH et al. (2004)
GFDL-CM2.1 20x 2.5 24/50 1 1 1 FREIDENREICH et al. (2004)
GISS-AOM 3.0x 4.0 12/16 2 2 2 RUSSELL et al. (1995)
GISS-EH 3.0x 5.0 20/16 3 3 3 SCHMIDT et al. (2006)
GISS-ER 4.0x 5.0 20/13 3 3 3 SCHMIDT et al. (2006)
FGOALS-g1.0 28x28 26/16 2 2 2 WANG et al. (2004)
INM-CM3.0 4.0x 5.0 21/33 - 1 1 ALEXEEV et al. (1998)
IPSL-CM4 2.5 x 3.8 19/31 1 1 1 HOURDIN et al. (2006)
INGV-SXG 1.1x1.1 56/47 1 1 1 SCOCCIMARRO et al. (2007)
MIROC3.2(hires) 11x11 56/47 1 1 1  ABE-OUCHI et al. (2004)
MIROC3.2(medres) 2.8x238 20/43 3 3 3 ABE-OUCHI et al. (2004)
MRI-CGCM2.3.2 2.8x28 30/23 ) 5 ) SHIBATA et al. (1999)
ECHO-G 39x39 19/20 3 3 3  ROECKNER et al. (1996)
CSIRO-MK3.0 1.9x1.9 18/31 1 1 1 GORDON et al. (2002)
CSIRO-MK3.5 19x1.9 18/31 1 1 1 GORDON et al. (2002)
ECHAM5-MPI/OM 19x19 31/15 4 4 4 ROECKNER et al. (2003)
NCAR-CCSM3 14x14 26/40 7 7 7 COLLINS et al. (2006)
NCAR-PCM 28x28 26/40 3 3 3 KIEHL et al. (1998)
UKMO-HadCM3 2.5x 3.8 19/20 1 1 1 POPE et al. (2000)
UKMO-HadGEM1 1.2x1.9 38/40 1 1 1 MARTIN et al. (2004)

lung von Klimamodellen immer begleitet hat. In besonderem Mafle gilt dies aber
fiir solche Modelle, die beispielsweise iiber identische Teilmodule oder Parametrisie-
rungsschemata verfiigen. So unterscheiden sich das GISS-EH und das GISS-ER nur
im verwendeten Ozeanmodul. Das Modell ECHO-G wiederum verwendet, ebenso
wie INGV-SXG, fiir die Atmosphére den dynamischen Kern von ECHAM4, dem
direkten Vorlaufer des ebenfalls am CMIP3 beteiligten ECHAMS5-MPI/OM. Die
Modelle MIROC3.2(H) und MIROC3.2(M) unterscheidet nur die unterschiedliche
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Auflésung, ebenso liegt das CGCM3.1 in zwei rdumlichen Auflésungen vor.

Hier wird jedoch die gangige Praxis tibernommen diese Modelle, trotz der offen-
sichtlichen Uberschneidungen, einfach als nicht identisch zu betrachten. Somit ste-
hen fiir die weiteren Untersuchungen 53 Einzellaufe von 24 verschiedene AOGCMs
zur Verfiigung, von denen elf als Modellensembles mit mehrfachen Realisierungen
vorliegen. Leider gilt dies nur fiir die Variablen Luftdruck auf Meeresniveau und
Niederschlag. Fiir die bodennahe Temperatur reduziert sich die Datenbasis auf
48 Laufe. Fir INM-CM3.0 war diese Grofle ebenso wenig wie fiir den grofiten
Teil des CGCM3.1(T47)-Ensembles in der Datenbank verfiigbar, was die Zahl der
Modelle auf 23 reduziert. Fiir diese Variable liegen 10 Modelle als Modellensembles
vor. Tabelle 2.3 gibt einen knappen Uberblick iiber alle hier verwendeten Léufe,
inklusive der jeweiligen Schliisselreferenzen.

2.3 Datentransformation (rdumliche
Interpolation)

Wie die Tabellen 2.1 und 2.3 zeigen, liegen die Raumdaten, sowohl Beobachtun-
gen als auch Modelldaten, auf einer Vielzahl unterschiedlicher Gitternetze vor.
Fiir quantitative Vergleiche dieser Datensétze, so sich diese nicht auf die in Ka-
pitel 2.1.2 vorgestellten raumunabhéngige Zeitreihen beschranken sollen, ist die
Transformation aller Daten auf ein gemeinsames Gitternetz unvermeidlich. Formal
durchgefiihrt werden diese Transformationen als Interpolation der Originaldaten
auf ein gemeinsames Gitternetz. Auf welches Netz hierbei mit welcher Methode
interpoliert wird ist abhéngig von der betrachteten Variable, den verschiedenen
Auflésungen der Originaldaten sowie dem konkreten Verwendungszweck, also der
durchgefiithrten Untersuchung.

Fiir kontinuierliche Feldgrofien wie Temperatur und Luftdruck ldsst sich ein
weiteres Gitternetz rechtfertigen als fiir den raumlich hochvariablen Niederschlag.
Grundsétzlich ist es aber vorteilhaft, wenn sich die Auflésungen von Originalgitter
und Interpolationsgitter nicht zu stark unterscheiden. Fir den direkten Abgleich
der Raumdaten bietet sich im globalen Mafstab ein regelmafBiges 2.5° x 2.5°-Gitter
an, wie es die ERA 40- und NCEP/NCAR-Reanalysedaten nutzen. Die raumliche
Auflosung der meisten AOGCMs ist vergleichbar, sodass ungewollte Effekte durch
die Interpolation, die sich als stérende Artefakte d&ulern konnen, weitgehend ausge-
schlossen werden kénnen und rein distanzorientierte, statische Verfahren verwendet
werden konnen. So wird etwa auf den Ausgleich der unterschiedlichen, den Daten
zugrundeliegenden Topographien verzichten. Den in der Arbeit gezeigten Karten
liegt iiblicherweise dieses Gitter zugrunde, jedoch mussten fiir einige Analysen
andere raumliche Auflésungen verwendet werden.

Trotz leistungsfidhiger Rechner und optimierter Rechenverfahren stellen die
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technischen Anforderungen und die tatsédchliche Rechenzeit einiger nummerischer
Verfahren immer noch limitierende Faktoren bei der klimatologischen Forschung
dar. Das gilt natiirlich im verstiarkten Mafle, wenn eine ganze Vielzahl von Daten-
siatzen untersucht wird. Insbesondere die hier haufig praktizierte Durchfithrung
von globalen EOF-Analysen (vgl. Kapitel 3.5) ist unter diesen Umsténden pro-
blematisch. Im einfachsten Fall, bei der Untersuchung einer einzelnen Feldgrofe,
ist die Diagonalisierung einer raumlichen Kovarianzmatrix erforderlich, die in der
2.5° x 2.5°-Auflésung tiber 1051210512 = 110502 144 Elemente verfiigt. Wird
stattdessen ein 5° x 5°-Gitter verwendet so reduzieren sich die Dimensionen dieser
Matrix auf 2664 x 2664 oder 7096 896 Elemente.

Neben diesen Aspekten der technischen Praktikabilitat besteht allerdings auch
einer der thematischen, der fiir die Durchfithrung von EOF-Analysen auf diesem
relativ groben Gitter spricht. Die hier betrachteten Zirkulationsmuster sind alle-
samt grofiskalige Phanomene, deren Existenz und Auspragung nicht, oder allenfalls
gering, von der raumlichen Auflésung abhangt. Der Grund fiir diese Eigenschaft ist,
dass atmosphérische Daten, insbesondere im Raum, ,,rot* sind, und die klimatologi-
schen Aktionszentren Ausdehnungen von mehreren tausend Kilometern aufweisen.
Besser aufgeloste Daten bedeuten daher iiblicherweise ein Vielfaches an Rechenauf-
wand ohne echten Zugewinn an Information. EOF-Analysen fiir Felddaten werden
daher iiblicherweise auf relativ groben Gitternetzen ausgefiihrt (vgl. MOBLEY und
PREISENDORFER 1988). Dementsprechend werden solche Berechnungen in dieser
Arbeit auf einem regelméafligen 5° x 5°-Gitter, wie es der HadSLP2r Datensatz
verwendet, durchgefithrt. Die in Kapitel 6 besprochenen Untersuchungen wurden
jedoch mit unterschiedlichen Auflésungen auf Stabilitdt getestet, um den Einfluss
einer speziellen Interpolation auch empirisch auszuschliefflen. Die dort vorgestellten
und im weiteren Verlauf der Arbeit verwendeten Ansétze haben sich als unabhéngig
vom konkreten Gitternetz erwiesen.

Im Folgenden werden die verwendeten Interpolationsverfahren vorgestellt. Dabei
wird auch erklért, fiir welche Teilaufgaben und warum die jeweilige Methode
genutzt wurde. Es handelt sich durchgehend um lokale Verfahren, weswegen
grundsétzlich nur Teilmengen der Ausgangsdaten, namlich jene in der unmittelbaren
Nachbarschaft der neu zu bestimmenden Gitterboxen, beriicksichtigt werden.

Regionen innerhalb der Orginaldatenséitze die keine Daten enthalten wurden
wahrend der Interpolation nicht beriicksichtigt. Dies ist insbesondere bei Beobach-
tungsdaten relevant, die beispielsweise keine Abdeckung der Ozeane aufweisen. Die
transformierten Daten enthalten entsprechend vergleichbare Datenliicken wie der
Ausgangsdatensatz. Dieses Vorgehen reduziert die Anforderungen an die Verfahren
erheblich, so dass auf aufwendige Methoden, wie sie v. a. fiir die Interpolation des
Niederschlags existieren, verzichtet werden kann (z. B. JEFFREY et al. 2001).
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2.3.1 Inverse-Distanz Wichtung

Die Methodik der Inversen-Distanz Wichtung (IDW) bietet sich insbesondere an,
wenn Ziel- und Ausgangsgitternetz eine vergleichbare Auflésung haben (PRICE
et al. 2000). Unter dieser Bedingung liefert sie bei der Interpolation von Klimava-
riablen sehr dhnliche Ergebnisse wie aufwendige Verfahren der Geostatistik (vgl.
SAMANTA et al. 2012). Hierbei ergibt sich Y'(¢,s,) als der auf einen Punkt s
interpolierte Wert einer Feldgrofle X iiber eine deterministische Beziehung aus den
Ursprungsdaten. Y (¢, s,) ist somit eine Funktion der Originaldaten X (¢, s,), deren
Funktionswerte iiber die relativen Entfernungen bestimmt werden. Allgemein léasst
sich die IDW-Interpolation, lokal durchgefiithrt unter der Beriicksichtigung von
m Gitterpunkten s,, schreiben als:
1 m

> wlse)X(t, s2) (2.1)

2121 W(Sx) sz=1

Y(t,s,) =

Hier bezeichnet X (¢, s,) den Wert der Feldgroie X am Gitterpunkt s, und Y'(¢, s,)
den interpolierten Wert am Punkt s, im transformierten Gitternetz. Immer, wenn
die IDW hier genutzt wird, wird m = 6 gesetzt. Die verwendeten Punkte weisen die
geringste euklidische Distanz d(s,, s,) zum gesuchten Datenpunkt des Zielnetzes
auf. Die Gewichte in Gleichung 2.1 ergeben sich iiber:

ofss) = (d(l)) (22)

Hierbei werden die Koordinaten im Himmelsgradnetz verwendet. Da die Interpo-
lation lokal erfolgt und die Daten keine relevanten Liicken aufweisen, wére die
explizite Berticksichtigung der tatséchlichen Geometrie der Erde ohne relevante
Auswirkungen.

Uber die IDW wurden auch die geringer aufgelésten Beobachtungsdatensitze
auf das 2.5° x 2.5°-Gitter interpoliert. Da nicht alle diese Datensétze global vorlie-
gen (siehe Kapitel 4), hat das zusétzliche Quadrieren nicht nur einen gléttenden
Einfluss auf die resultierende Datenoberfliche, sondern zusétzlich einen screening
effect, analog zu Techniken der Geostatistik (z. B. OLEA 1999). Ansonsten sind
die Unterschiede zwischen 2.2 und einer linearen IDW fiir die hier verwendeten
Felddaten gering, da die Datenpunkte insgesamt sehr regelmafig verteilt sind.

2.3.2 Flachengewichtete Interpolation

Einige Beobachtungsdaten liegen in deutlich hoheren Auflésungen vor als die Mo-
dellsimulationen. Daten aus GCMs werden tiblicherweise als Punktdaten betrachtet
und auch als solche interpoliert (vgl. Diskussion bei SKELLY und HENDERSON-
SELLERS 1996). Gerade im Fall von Beobachtungen, die idealerweise iiber die
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Kombination mehrerer Punktmessungen pro Gitterbox generiert werden, ist die
alternative Betrachtung von Gitternetzdaten als Flachendaten aber nicht unbe-
griindet.

So ist eine hohere Auflosung in der Horizontalen mit einem ausgeprigteren
Relief verbunden, was speziell bei der 2 m-Temperatur starke Gradienten auf
einer vergleichsweise geringen Distanz bewirken kann. Bei einer lokalen Interpola-
tion ist es somit moglich, eine grofle Gitterzelle mit nicht reprisentativen Werten
auszustatten, wenn die zum zentralen Punkt der Gitterzelle nachstgelegenen Git-
terpunkte im Originalgitter iiber eine deutlich andere Hohenlage verfiigen. Diese
Situation ist etwa im Alpenraum anhand des CRU-Datensatzes einfach nachzu-
vollziehen. Solche Effekte verursachen nicht nur Artefakte in Gebieten mit starken
Reliefunterschieden, sondern beeinflussen sogar die globale Mitteltemperatur eines
Datensatzes.

Daneben ist auch der Niederschlag anfillig fiir Verzerrungen infolge einer loka-
len Interpolation zwischen zu verschiedenen Gitternetzen. So konnen Luv- und
Leeeffekte zu einer Uber- aber auch Unterschitzung des Niederschlags innerhalb
der grofleren Zelle fithren, wenn die Interpolation nicht auf diese Riicksicht nimmt.
Um solche Probleme weitestgehend auszuschlieen, wird beim Upscaling der hoch-
aufgelosten CRU und E-OBS Daten eine Interpolationsmethode angewendet, die
sicherstellt, dass der Energiegehalt der interpolierten Gitterzelle, reprasentiert
durch die mittlere 2 m Temperatur, sich nicht zu stark von dem des entsprechenden
Gebietes in der Originalauflosung unterscheidet. Das gleiche Verfahren bewahrt
bei der Anwendung auf Niederschlagsdaten entsprechend die interessierende Grofie
mm/m?. Hierfiir wird der interpolierte Wert Y'(¢, s,) als flichengewichteter Mittel-
wert von m Gitterzellen im Originalgitter gebildet (vgl. Kapitel 3.1.1). Die Anzahl
m ist die Summe der Gitterboxen fiir die d(s,, s,) minimal ist.

2.3.3 Bivariate quadratische Interpolation

Die Transformation von SLP- und Geopotential-Daten auf das 5° x 5°-Gitter wurde
iiber bivariate quadratische Interpolation durchgefiithrt. Da sich alle Daten auf
einem Druckniveau befinden, ist diese Operation vergleichsweise unproblematisch
(JEFFREY et al. 2001).

An jeweils drei Gitternetzpunkten in der (topologischen) Nachbarschaft werden
sowohl in zonale als auch meridionale Richtung quadratische Regressionsgleichungen
(vgl. Kapitel 3.3) aufgestellt. Aus der Kombination dieser beiden, ihre Stiitzwerte
exakt interpolierenden Hyperbeln ergibt sich die gesuchte Ausprégung von Y (¢, s,).

Allgemein erzielt diese Interpolation, bei vergleichbaren Gitternetzauflésungen,
sehr gute, glatte Ergebnisse. Jedoch ist sie nicht so universell einsetzbar wie die
IDW-Methodik, schon weil Fehlwerte die Bildung der Regressionsgleichung verhin-
dern. Auflerdem befinden sich die Y'(¢, s,) nicht unbedingt im Wertebereich der
umgebenden X (¢, s,). Diese Eigenschaft kann durchaus dazu fithren, dass so gewon-
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nene Auspragungen von Y (t, s,) auBlerhalb des Definitionsbereiches von X liegen.
Solche physikalisch inkonsistenten Artefakte konnen die statistische Auswertung
der Daten verfialschen oder zumindest erschweren. Bei den Datenséatzen, fiir die
dieses Verfahren hier angewendet wurde, kann diese Gefahr jedoch ausgeschlossen
werden.
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3 Statistische Methoden

Die Ergebnisse in dieser Arbeit basieren auf einer Vielzahl verbreiteter statisti-
schen Methoden und deren datenadaptiven Nutzung. Im Sinne eines kompakten
Uberblicks werden diese hier knapp erliutert. Auf Methoden, die weniger Verbrei-
tung in der Geographie aufweisen oder deren Grundlagen fundamental fiir die
Interpretation der dargelegten Ergebnisse erscheinen, wird dabei etwas ausfiihrli-
cher eingegangen. Die Basis der Diskussion dieser Methoden bilden verschiedene
Lehrbticher zur Statistik. Die zentrale Referenz fiir die folgenden Ausfiihrungen ist
das Werk von STORCH und ZWIERS (1999). Daneben wurden weitere Lehrbiicher
sowohl bei der Ausarbeitung dieses Kapitels als auch bei der Implementation
der Methoden herangezogen (v.a. BORTZ und SCHUSTER 2010, WiLkS 2011,
SCHONWIESE 2006, PRUSCHA 2007, BOHLEY 2000).

Ein wichtiger Aspekt dieses Kapitels ist die Einfithrung der in der Arbeit
verwendeten Terminologie, die sich teilweise in verschiedenen Quellen, auch bei
zentralen Begrifflichkeiten, durchaus unterscheidet. Weiterhin wird die verwendete
Symbolik eingefiihrt. An dieser Stelle wird neutralen Standardbezeichnungen fiir
Daten und Variablen der Vorzug gegeniiber sinntragenden Bezeichnungen mit
Bezug zum klimatologischen Themenkomplex gegeben. Ausnahmen von diesem
Vorgehen werden an Stellen gemacht, an denen der Nutzen reiner Anschaulichkeit
fir die Erlauterung der Methodik héher erscheint als der von Allgemeingiiltigkeit.
In den inhaltlichen Kapiteln der Arbeit wird dieses Vorgehen dagegen umgekehrt,
so dass dort tiblicherweise Variablenbezeichnungen verwendet werden, die an die
sie reprasentierenden Groflen angelehnt sind. Eigene methodische Ansétze, auch
wenn sie auf den in diesem Kapitel vorgestellten Grundlagen beruhen, werden an
der Stelle ihres Auftretens erldutert, um ihren Nutzen fiir die Aufgabenstellung zu
verdeutlichen.

3.1 Grundlegende Datenaufbereitung und
Inferenz

In dieser Arbeit werden nahezu ausschlieflich metrisch skalierte Variablen unter-
sucht. Unabhangig von der betrachteten Grofle lasst sich jeder konkrete Datensatz
als Vektor x mit n Elementen x; darstellen. Wenn tatséachlich die Variable oder
auch Zufallsvariable gemeint ist, die durch diese Realisationen reprasentiert wird,
so wird diese als X bezeichnet. In diesem Kapitel wird bevorzugt die fiir empirische
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Daten ibliche Notation in lateinischen Kleinbuchstaben verwendet. Fiir deren
Beschreibung werden dann in der Regel nur einige wenige statistische Kenngrofien
herangezogen. Diese Aggregierungsmethoden werden hier genannt und definiert. So
gewonnene anschauliche Parameter besitzen auch ohne Bezug zur stochastischen
Theorie und Wahrscheinlichkeitsrechnung eine gewisse Aussagekraft.

3.1.1 Univariate Kenngrofien

Die Bestimmung eines Mittelwerts ist die erste Form der Datenaufbereitung.
Allgemein erfolgt dies durch die Formel

Ty = Zwia:i (3.1)
i=1

Es gilt hierbei immer > ! ; w; = 1. Die konkreten Auspragungen der Gewichte ist
jedoch abhangig von der jeweiligen Fragestellung, insbesondere bei der Bearbeitung
geowissenschaftlicher Daten. So kdnnen die w; etwa unterschiedliche Fléachenanteile
reprasentieren. Dieses Vorgehen ist bei der Verwendung von Gitternetzdaten ein
iiblicher Weg, um die Konvergenz der Meridiane in Richtung der Pole zu bertick-
sichtigen, z. B. bei der Berechnung der globalen Mitteltemperatur. Sie verhindert
in diesem Fall die Unterrepriasentation der Tropen gegeniiber den flaichenméfig
kleinen, aber mit ebenso vielen Gitterboxen pro Breitenwall ausgestatteten Po-
larregionen. Die Gewichte w; sind in diesem Fall somit w(s) und ergeben sich aus
dem Kosinus der geographischen Breite der Realisation einer Feldgrofie X (t, s).
Diese Flachengewichtung ist ein grundlegendes Verfahren und kommt hier auch in
weiteren Methoden zur Anwendung.

Eine andere héufige Ursache fiir die Vergabe unterschiedlicher Gewichte ist die
Bestimmung eines Mittelwerts fiir Daten unterschiedlicher Qualitat. Im dennoch
iiblichen Fall der Gleichgewichtung mit w; = ... = w, = n~! resultiert aus
Gleichung 3.1 der in der Statistik tiberragend wichtige arithmetische Mittelwert z.
Die Abweichungen der Elemente x; von diesem werden als Anomalien

r,=1x; — (3.2)

bezeichnet. Sie werden immer dann herangezogen, wenn das Interesse an einem
Datensatz eher auf dessen Dynamik und Variation oder auch Verdnderung und
Entwicklung, beruht als auf seinen absoluten Auspriagungen. Auflerdem stellt die
Bildung von Anomalien eine effektive Methode dar, um systematische Unterschiede,
im Fall von Fehlern den Bias, aus Datensatzen zu entfernen. So kann etwa die
zeitliche Entwicklung einer Gréfle in unterschiedlichen Klimamodellen, oder aber
auch an unterschiedlichen geographischen Orten im Fall von Messdaten, ohne den
Einfluss des spezifischen Mittelwerts dargestellt und untersucht werden.
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Ein Ma$ fiir die Streuung innerhalb eines Datensatzes ist die Varianz s?:

s? = zn:lwz(xz —x,)? (3.3)

Wird dabei eine Gleichgewichtung der Daten zugrunde gelegt, lasst sich die Varianz
auch als s2 = 2/? schreiben. Wird explizit die Varianz einer Stichprobe berechnet,
wird die Quadratsumme der Anomalien mit n — 1 statt n normiert. Dieses Vorge-
hen ist jedoch eher von theoretischer Relevanz (PRESS et al. 1992). Mit s = v/s2
ergibt sich Standardabweichung, die einen Schétzer fiir die mittlere Abweichung
innerhalb eines Datensatzes darstellt und die gleiche Einheit wie X aufweist. Sie
wird, wie auch z, fiir viele weitere aufwendigere statistische Verfahren benétigt.
Dabei wird s haufig verwendet, um Variablen mit unterschiedlichen Einheiten zu
standardisieren. Dies geschieht, wenn Datenséatze mit systematischen Unterschie-
den in der Streuung untersucht werden, und diese Unterschiede bei der Analyse
vernachlassigt werden kénnen oder aber miissen. Soll gleichzeitig auch der Einfluss
unterschiedlicher x ignoriert werden, verwendet man standardisierte Anomalien.

T =t (3.4)

Diese sogenannte z-Transformation tiberfiihrt jede beliebige Normalverteilung in
die Standardnormalverteilung. Sie erzeugt, unabhéngig von den Ausgangswerten
und deren Verteilung, einen Datensatz X mit # = 0 und s2 = 1. Ein nummerischer
Wert Z; = 1 entspricht somit dem Betrag der Standardabweichung von X.

3.1.2 Inferenz

Die hier aufgefithrten Inferenzmethoden setzen ein theoretisches Verteilungsmodell
voraus. Dieses besagt, dass die empirischen Variablen x Realisationen einer nor-
malverteilten Zufallsvariablen X ~ NV (u,0?) darstellen. In der Regel lisst sich
diese Annahme bei einer ausreichend grofien Datenbasis und insbesondere bei der
Wahl geeigneter Zufallsvariablen rechtfertigen.

3.1.2.1 Zweistichproben-t-Test

Dieses Verfahren, oder besser die unter diesem Uberbegriff zusammengefassten Ver-
fahren, dienen zum Vergleich der arithmetischen Mittelwerte zweier unabhéangiger
Stichproben. In dieser Arbeit wird diese grundlegende Methodik der Inferenzstatis-
tik sehr haufig angewendet. Hier wird in allen Fallen die ungerichtete Hy : p1qy = o
iiberpriift. Der arithmetische Mittelwert z; der Stichprobe x; ist der Schétzer
flir gy und 9 schétzt entsprechend ps. Wenn die Priifgrofle ¢t die Verwerfung
dieser Aussage ermoglicht, konnen die Unterschiede in den beiden Gruppen als
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signifikant zum gewéhlten Signifikanzniveau a betrachtet werden. In diesem Fall
wird die Hy : 1y # po angenommen. Die Alternativhypothese besagt dann, dass die
Differenzen zwischen den Mittelwerten so deutlich sind, dass diese als Schétzer fiir
unterschiedliche Erwartungswerte interpretiert werden miissen. Dieses Resultat des
t-Tests bedeutet dann, dass die Gruppen aus unterschiedlichen Grundgesamtheiten
stammen. Voraussetzungen des Verfahrens sind jeweils die Unabhangigkeit der
Stichproben und dass das untersuchte Merkmal in den Grundgesamtheiten nor-
malverteilt vorliegt. Gegen die Verletzung dieser Annahmen reagiert das Verfahren
allerdings robust.

Der statistische Test betrachtet also die Differenzen zwischen den Gruppenmit-
teln. So lasst sich beim ungerichteten Test die Hy dquivalent als Hy : g — p2 =0
schreiben. Um diese Hypothese zu testen wird noch mit s; die Streuung der
Mittelwertsdifferenz x7 — x5 eingefithrt. Die Priifgrofle berechnet sich dann tiber:

Ty — T2
t =

3.5
- (35)
Sind die Varianzen von x; und x5 gleich, kann s; mit Hilfe der gepoolten Stich-
probenvarianz sf7 geschitzt werden. Diese ergibt sich als Mittel von s? und s3, die
Gewichtungsfaktoren ergeben sich aus den jeweiligen Freiheitsgraden.

o (ni—1)si+ (n2 — 1)s3

— 3.6
Sp ny + ng — 2 ( )

SchlieBlich wird s, iiber

1 1
_ o 2 3.7

% <n1 i ng) °p (3.7)
berechnet und in Gleichung 3.5 eingesetzt. Die Priifgrofie in diesem Test ist t-verteilt
mit df = ny + ny — 2 Freiheitsgraden.

Muss allerdings davon ausgegangen werden, dass die beiden Stichproben hetero-
gene Varianzen aufweisen, so sollte dieser Test nicht verwendet werden. In diesem
Fall wird stattdessen ein WELCH-Test durchgefiihrt. Dieser unterscheidet sich im
Vergleich zum bisher beschriebenen Vorgehen zunéchst im Bezug auf die Schatzung
von s4. Diese ergibt sich hier als

2 2
sq =1L+ 22, (3.8)
nq N9

Wird s4 auf diese Weise berechnet, ist die durch Gleichung 3.5 gegebnene Priifgrofie
nicht mehr exakt t-verteilt. Daher muss fiir die Durchfithrung der Priifung auf
Signifikanz der Differenzen die Anzahl der Freiheitsgrade modifiziert werden. Der
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ubliche und auch in dieser Arbeit verwendete Ansatz hierfur ist:

(3 )

df = o me/ (3.9)
S1 Sg
n2(n1—1) nZ(nz—1)

Welche der beiden Varianten des ¢t-Tests zu verwenden ist, wurde jeweils tiber
einen zweiseitigen F-Test zum Signifikanzniveau o = 0.1 entschieden. Wenn fiir
diesen die Hy : 07 = o2 verworfen werden konnte, so wurde der Welch-Test
durchgefiihrt, ansonsten der iibliche Zweistichproben-t-Test.

Wenn im Folgenden einfach vom ¢-Test gesprochen wird, sind daher jeweils beide

beschriebene Verfahren gemeint.

3.1.2.2 F-Test fiir Varianzen

Um die Varianzen zweier Datensatze zu vergleichen, wird der F-Test verwendet.
Signifikante Unterschiede im Streuungsparameter zeigen an, dass die Datensétze
verschiedene Verteilungen aufweisen, bzw. Stichproben aus Grundgesamtheiten
mit unterschiedlichen Varianzen o? und o3 darstellen. Hiervon kann ausgegangen
werden, wenn die Hy : 07 = 03 zum Signifikanzniveau o verworfen wird. Die

Prifgrofie fiir diesen Test ist
F==2 (3.10)

und folgt unter der Hjy, und bei unabhangigen, normalverteilten Grofien, einer
F-Verteilung mit df; = n; — 1 und dfs = ny — 1.

3.2 Korrelation

In einem bivariaten Datensatz stellt die Kovarianz ein Maf fiir die Synchronizitat
der Variabilitiat beider Variablen dar. Werden zwei metrische Variablen X; und X5 in
den Datensétzen a und b erfasst, so erfolgt die Berechnung tiber:

Sab = ajb] (3.11)

Die Kovarianz ist ein Maf§ fiir eine bivariate Wenn-Dann-Beziehung zwischen
X7 und X, das Mittelwertdifferenzen ignoriert, jedoch durch unterschiedliche
Streuungsparameter der Variablen, etwa auch Einheiten, beeinflusst wird. Die
Produkt-Momenten Korrelation ist die tibliche und héufig genutzte Methode, um
den linearen Zusammenhang zweier, metrisch skalierter, Variablen zu quantifizieren.
Wenn in dieser Arbeit von Korrelation oder Korrelationskoeffizienten ohne weitere
Spezifizierung gesprochen wird, so ist immer die Korrelation nach PEARSON
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gemeint. Eine Deutung des Korrelationskoeffizienten r ist die Kovarianz zweier
z-transformierter Variablen.

b (3.12)

Q

r =

Er ist normiert auf den Bereich [—1,...,1]. Bei r = 0 liegt fiir zwei Variablen
kein linearer Zusammenhang vor. Ein anderer Zusammenhang kann allerdings
durchaus existieren, der tiber diese Methode nicht erfasst werden kann. Daneben
muss hier noch einer weiteren Problematik der Korrelationsrechnung begegnet
werden. Sie ist, besonders bei geringem Datenumfang, anféllig gegeniiber Ausreiflern,
seien es Messfehler oder Extremwerte. Dadurch kénnen tatsachlich vorhandene
Korrelationen maskiert, aber ebenso r in die Hohe getrieben werden. Letzteres
wiirde dazu fiihren, dass falschlicherweise Zusammenhénge vermutet werden, wo
keine bestehen.

Um insbesondere solche Fehlinterpretation zu vermeiden, wird in dieser Arbeit
an besonders kritischen Stellen die Rangkorrelation nach SPEARMAN genutzt, wenn
die Moglichkeit besteht, dass eine Korrelation auf dem Vorhandensein eines oder
mehrerer Ausreifler oder Extremwerte beruht. Die eigentliche Berechnung erfolgt
analog zu Gleichung 3.12, mit dem Unterschied, dass nicht die Variablen als solche
sondern deren Rangplatzfolge z-transformiert werden. Die Rangkorrelation erfasst
durch dieses Vorgehen auch nichtlineare, monotone Zusammenhéange. Daneben
muss der Rangkorrelationskoeffizient 7, herangezogen werden, wenn mindestens
eine ordinal skalierte Variable bei der Berechnung der Korrelation beriicksichtigt
werden soll.

Wird der Korrelationskoeffizient r, ebenso auch r,,, als Schatzer fir den Para-
meter p verwendet, so kann dieser mit der Hy : p = py auf Signifikanz gepriift
werden. Ublicherweise wird hierbei py = 0 gesetzt, es ist aber auch jeder andere
theoretisch mogliche Wert zuléssig, anders als bei Nutzung des verbreiteten ¢-Tests
zur Hy : p = 0. Die hier betrachtete Nullhypothese kann verworfen werden, wenn
die Priifgrofe z sich als signifikant zum Niveau « erweist. Die Berechnung erfolgt
nach:

z=vn—3-(Z— %) (3.13)

Die Priifgrofe folgt der Standardnormalverteilung. Hier bezeichnen Z und Z;, den
Fisher Z-transformierten Korrelationskoeffizienten r und py.

-3 () o

Diese Transformation bewirkt, dass die Korrelationskoeffizienten in eine Intervalls-
kala tiberfithrt werden. Aufler bei der Durchfithrung von Signifikanztests kommt
diese linearisierende Transformation von r in Z in dieser Arbeit daher auch dann
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zum Einsatz, wenn der Mittelwert tiber verschiedene Korrelationskoeffizienten
gebildet wird.

3.3 Lineare Regression

Die Regression ist eventuell das bedeutendste statistische Basiswerkzeug. Daher
finden sich unter diesem Namen eine ganze Reihe unterschiedlicher, aber miteinan-
der verwandter Methoden. Die in allen quantitativen Wissenschaften gebréuchliche
lineare Regression wurde in verschiedenen Anwendungen auch zur Erstellung der
hier prasentierten Ergebnisse verwendet. Die wesentliche Motivation fiir ihre etwas
eingehendere Erlduterung an dieser Stelle ist, im weiteren Verlauf der Arbeit kom-
paktere Erlauterungen der konkreten Anwendungen zu ermoglichen. Ausfithrliche
Darstellungen der Methodik finden sich in den meisten der genannten Werke
zur Statistik sowie, vertieft und mit Berticksichtigung weiterer und alternativer
Verfahren, etwa bei FAHRMEIR et al. (2009) oder BINGHAM et al. (2010).
Grundsatzlich ist es Ziel und Aufgabe der diversen Formen der Regression, ein
parametrisches Modell fiir quantitative Zusammenhénge zwischen verschiedenen
Zufallsvariablen zu erstellen. Die univariate Variante erklart das Verhalten einer
Zufallsvariablen Y, dem Pradiktand oder Regressand, durch eine oder mehrere
sogenannte unabhédngige Zufallsvariablen X;. Die X; werden entsprechend als
Prédiktoren oder Regressoren bezeichnet. Beim Sonderfall der Einfachregression
wird nur ein Pradiktor durch das Modell in Betracht gezogen, ansonsten handelt
es sich um eine multiple Regressionsrechnung. Terminologisch abzugrenzen ist
die multivariate Regression, die mehr als einen Pradiktand zu erklaren versucht.
Im Gegensatz zu vielen anderen statistischen Verfahren erlaubt die Regression
nicht nur die Analyse vorhandener Daten sondern auch die Extrapolation. Liefert
die Regression ein stabiles Modell, konnen theoretische Werte fiir die abhéngige
Variable erzeugt werden, so die Pradiktoren fiir diese Situation vorliegen.

3.3.1 Mathematische Grundlagen

Die Reaktion des Pradiktand auf ein Forcing, welches aus Veranderungen einer
unabhéngigen Variablen resultiert, wird tiber den Regressionskoeffizienten [3; quan-
tifiziert. Jener Anteil der Variation von Y, der sich nicht iiber das Regressionsmodell
erklaren lasst, wird als Fehler betrachtet und findet sich im Residuum e wieder.
Fiir diese Storvariablen wird eine zentrierte Normalverteilung angenommen und
vorausgesetzt. Mit n Pradiktoren lasst sich das zugrundeliegende Modell dann wie
folgt formulieren:

}/j = Bo + ZBIXJZ + €5 (315)

=1
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Dieses unbekannte Modell ist abhéangig von den zugrundeliegenden Einheiten. Die
Regressionskonstante [y hat die gleiche Einheit wie Y, fiir die iibrigen Koeffizienten
gilt [5;] = [Y]/ [X]. Fiir m Realisationen von Y stellt 3.15 ein Gleichungssystem
dar, mit dem die unbekannten Parameter (; bestimmt werden. Zu diesem Zweck
wird eine Kombination von Regressionskoeffizienten gesucht, die den Pradiktand
moglichst gut erklart. Das iibliche, wenn auch nicht einzig mogliche Kriterium
(vgl. FAHRMEIR et al. 2009) ist die Minimierung der Fehlerquadratsumme SQF
und somit eine Parameterschiatzung nach der Methode der kleinsten Quadrate.
Zur Darlegung des Vorgehens eignet sich in diesem Fall die Matrixnotation. Die
m Elemente des Vektors y stellen die Realisierungen des Prédiktand dar. Die
Pradiktorenmatrix X hat m x (n + 1) Elemente.

1 11 .. T13 ... Tin
1 21 o0 Ty oo Ton

Die Spalten der Matrix beinhalten die einzelnen Pradiktoren, die erste Spalte
représentiert dabei die Regressionskonstante. Im Vektor bT = (bg, by, ..., b,) werden
die Parameter des Modells zusammengefasst und der m-dimensionale Vektor e
enthéalt dessen stochastische Komponente. Das zu bestimmende Modell lasst sich
nun kompakt schreiben als:

y=Xb+e (3.17)

Die e; schwanken zufallig um den Schatzer des Pradiktand aus den Prédiktoren
und Regressionskoeffizienten, dem deterministischen Teil des Modells. Mit y = Xb
erhalt man die Definition dieser Modellfehler durch einfaches Umstellen von 3.17:

e=y—-y=y—Xb (3.18)

Die Fehlerquadratsumme SQE des Modells ist das Skalarprodukt eTe. Unter
Verwendung von Gleichung 3.18 lassen sich dann folgende dquivalente Darstellungen
dieser Grofle schreiben:

e'e = (y—Xb)" (y — Xb)
= yly —yTXb — bTXTy + bTXTXb (3.19)
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Durch den Ersatz des Skalars yTXb durch dessen Transponierte (yTXb)T =
bTXTy ldsst sich 3.19 umformen zu:

ete=yTy — 2bTXTy + bTX*Xb (3.20)

Uber Differentiation dieses Ausdrucks lisst sich das System der Normalgleichungen
bestimmen.

deTe
= —2XTy +2XTXb =0
b y+
= X'y = X™Xb (3.21)

Diese liefern schliefSlich ein lineares Gleichungssystem fiir die Schéitzer b; der
Koeffizienten j;.

b = (X™X) X"y (3.22)

Bedingung fiir dessen Losbarkeit ist, dass die Inverse von XTX existiert. Dafiir
muss m > n und dabei die Kollinearitat innerhalb des Datensatzes nicht zu
ausgepragt sein. Konkret darf keiner der Prédiktoren tiber eine Linearkombination
der Ubrigen darstellbar sein.

3.3.2 Modellgiite und Inferenz

Eine Grundlage fiir die Abschiatzung der Qualitiat der Regression liefert das Be-
stimmtheitsmafl oder Determinationskoeffizient B. Hohe Werte bedeuten in diesem
Fall, dass die Variation der ¢; die der y; abbildet. B lasst sich mit dem — im Fall
von mehr als einem Prédiktor multiplen — Korrelationskoeffizienten iiber B = riyx
berechnen. Dieser wiederum léasst sich berechnen und veranschaulichen iiber bi-
variate Korrelation zwischen den y; und den g;. Es ist nur zu beachten, dass die
multiple Korrelation keine negativen Zusammenhange beschreiben kann und somit
gilt:

Tyx = [yl (3.23)

Héaufig ist ein hoher Wert von B ein ausreichendes Giitekriterium fiir die Regression,
insbesondere wenn diese nicht als eigentliche Analyse eingesetzt wird sondern
nur eine Prozedur darstellt, um einen Datensatz fiir weitere Untersuchungen
vorzubereiten. Beispielsweise wenn ein bekannter, aber fiir weitere Untersuchungen
unwichtiger oder storender Einfluss einer Variable X auf Y entfernt werden soll.
Insbesondere zur Filterung von Zeitreihendaten mit quasi-deterministischen Trends
ist dieses Vorgehen iiblich und wird im Regelfall ohne gesonderte Priifung auf
statistische Signifikanz des Trends durchgefiihrt.
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Dartiber hinaus existieren aber klassische Signifikanztests fiir die verschiedenen
Fragestellungen, die sich bei Anwendung der Regressionsrechnung als Analyse-
werkzeug ergeben. Wie alle derartigen Verfahren beruhen diese auf bestimmten,
teilweise nur schwer zu tiberpriifenden Annahmen oder Modellvoraussetzungen.
Die Annahmen des klassischen linearen Modells betreffen die Verteilung der Resi-
duen e. Fiir diese wird eine Normalverteilung unterstellt. Deren Parameter sind
der Erwartungswert E(e) = 0, was eine zuséitzliche Annahme, die Zentriertheit
der €;, bezeichnet. Fiir die Varianz setzt die Methode der kleinsten Quadrate in
der beschriebenen Form Homoskedastizitéit, also Varianzgleichheit unabhangig
von der konkreten Realisation der Pradiktorvariablen, voraus. Weiterhin sollen
die Residuen echte Zufallsvariablen ohne Autokorrelation darstellen. Diese beiden
Forderungen sind bei der Analyse von Geodaten normalerweise kaum zu tiberpriifen
und haufig nicht erfiillt. Jedoch kénnen verschiedene Filtertechniken eventuelle
Verstole gegen diese Annahmen ausgleichen. Formal lassen sich beide Forderungen,
unter Verwendung der Einheitsmatrix I und der Kovarianzmatrix 33, schreiben als:

Y=ol (3.24)

Ob diese Modellannahmen erfiillt sind, ist immer dann entscheidend, wenn inhaltli-
che Aussagen getroffen werden. Relevant ist zunéchst die Frage, ob die Kombination
der Préadiktorvariablen im Regressionsmodell in der Lage ist, die Variabilitat des
Pradiktand ausreichend gut zu erkléren, um als tiberzufillig zu gelten. Bei der
Beurteilung dieser fundamentalen Frage wird der globale F-Test eingesetzt. Mit
diesem wird die globale Nullhypothese:

mit ¢ = 1, n iberprift. Die Verwerfung dieser Hy bedeutet dann, dass mindestens
einer der Regressionskoeffizienten von 0 verschieden ist. Eine andere Interpretation
des globalen F-Tests wire die Uberpriifung des durch r,x geschitzten Korrelations-
koeftizienten mit der Hy : p = 0. Die Priifgrofle F' errechnet sich unter Verwendung
von B zu:
(m—n+1)B

F= (1= ) (3.26)
Unter der Bedingung, dass die Voraussetzungen der Regression erfiillt sind, kann
der F-Test dann mit df; = n und dfs = m —n + 1 Freiheitsgraden durchgefiihrt
werden. In dieser Arbeit werden keine Ergebnisse gezeigt, bei denen Tests auf die
Signifikanz einzelner Pradiktoren durchgefiihrt wurden.
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3.3.3 Polynomregression

Liegt zwischen dem Prédiktand und einem Pradiktor ein nichtlinearer Zusammen-
hang vor, so ist dessen Modellierung tiiber die oben beschriebene Vorgehensweise
iiblicherweise zu ungenau, eventuell lasst sich sogar iberhaupt kein Zusammenhang
feststellen. Die Anwendung des beschriebenen Modells ist in diesem Fall dennoch
moglich, wenn die Beziehung zwischen Y und X; iiber geeignete Transformationen
linearisiert wird. Ein wichtiger Sonderfall ist die Verwendung eines polynomialen
Modells. Um dieses entsprechend dem beschriebenen Verfahren zu bewerkstelligen,
muss lediglich die Matrix X mit den Polynomen der Pradiktorvariable X besetzt
sein. Damit wird die polynomiale Regression n-ten Grades formal zu einer multiplen
mit n Pradiktoren X*, wobei k =1, ...,n.

Solche Kurven werden hier zur Modellierung der Trendkomponenten von Zeitrei-
hen verwendet (vgl. Kapitel 3.6.1). Sie eignen sich zur Beschreibung nichtlinearer
Zusammenhénge, die sich im Kontext dieser Arbeit bei entscheidenden Grofien
des Klimasystems in Reaktion auf die anthropogene Emission von Treibhausgasen
feststellen lassen. So lésst sich die Entwicklung der globalen Mitteltemperatur
seit dem Beginn des 20. Jahrhunderts sehr gut durch einen kubischer Trend der
Zeitreihe Tg(t) beschreiben.

3.4 ANOVA

Die Varianzanalyse, kurz ANOVA (analysis of variance), ist ein statistisches Werk-
zeug zur Untersuchung des Einflusses von einer oder mehreren unabhangigen
Variablen X auf eine Variable Y. Im Unterschied zur Regression muss hierbei
nur Y metrisch skaliert sein, die unabhéngigen Daten konnen dagegen als katego-
riale Variablen vorliegen. Das hauptsachliche Anwendungsgebiet dieser Methode ist
die Auswertung von Experimenten. Ziel ist die Identifikation und Quantifizierung
systematischer Auswirkungen eines oder mehrerer Markierungsmaterialien auf
die Auspragung von Y innerhalb einer Stichprobe. Diese Gruppierungsmerkmale
werden als Faktoren oder Effekte bezeichnet. Hier werden verschiedene Varianten
der zweifaktoriellen ANOVA eingesetzt.

3.4.1 Mathematische Durchfiihrung

Das zugrundeliegende Modell berticksichtigt zur Erklarung von Y zwei Hauptfak-
toren A und B. Deren Faktorstufen werden im folgenden mit i = 1, ..., n,, bzw.
j =1,...,n, gekennzeichnet. Es wird nicht a priori angenommen, dass A und B
unabhéngig voneinander sind. Daher umfasst das Modell weiterhin die Interaktion
C. Da die Daten in dieser Arbeit keinen balancierten Modellversuch darstellen,
treten die Faktorstufenkombinationen unterschiedlich haufig auf, weshalb der Index
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k immer bis n.(a,b) lauft. Dies entspricht einer Datenanordnung in einer Tabel-
le mit n, Spalten, n;, Zeilen und einer variablen Anzahl von Elementen y;;; in
den Zellen. Diese zu erklarenden Daten lassen sich dann, in Anlehnung an die
Regression, mithilfe der Effekte der Faktoren auf den entsprechenden Faktorstufen
und ihrer Kombination sowie eines stochastischen Terms ¢;;;, darstellen, der die
Abweichung von diesem Modell reprisentiert und mit NV(0,0?) angenommen wird.
Das statistische Modell der ANOVA lautet somit

Yij = fir + o + B + vij + €iji (3.27)

Die Schatzer fir dieses Modell ergeben sich dann wie folgt: der Erwartungs-
wert pr wird iiber den Gesamtmittelwert yr = é Sy ?21 ZZ:({I ) Yijk der np
Daten geschétzt. Fir die Effekte der Faktorstufen verwendet die ANOVA verschie-
dene Anomalien von yr, d.h. o; wird iiber a; = a; — yr und f; tiber Bj = I_)j — Y7
geschétzt. Der Effekt der Interaktion 7;; aus der Kombination von A und B auf
den entsprechenden Faktorstufen ist ¢;; = ¢;; — a; — Bj + yr. Wenn diese Ef-
fekte nicht 0 sind, tragen sie zur Erklarung der Gesamtvariation, die tiber die

Quadratsumme QSr = Y72 7%, ZZC:(f Y (yijx — yr)? gekennzeichnet ist, bei.
QST = Q54+ QSp + QSc + Sk (3.28)

Ob diese Quadratsummen statistisch signifikant sind, also die damit verbundenen
Effekte tatsdchlich varianzerzeugend sind, wird jeweils mithilfe eines F-Tests
ermittelt. Als Prifgroflen werden die Quotienten der mittleren Quadrate aus den
beiden Faktoren und der Interaktion als Zahler und der Fehlerquadratsumme
als Nenner gebildet. Die mittleren Quadrate ergeben sich aus der Division der
Quadratsummen mit ihren Freiheitsgraden. Fiir Q).St entspricht M Q1 mit dfr =
ny — 1 der Stichprobenvarianz von Y. Mit den mittleren Fehlerquadraten

Na n ne(a,b -
_ QSep  Yit12 i kz(l )(yijk — Gj)”

M —
Qr dfg np — Ng - My

(3.29)

und den jeweiligen Freiheitsgraden ergeben sich fiir die restlichen Grofien auf der
rechten Seite der Gleichung 3.28 unter Beibehaltung der Effektschreibweise die
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Prifgrofien
S 2121 Z;Lil 72(1(1’1)) &12
FA _ MQA — ?lf,f — na—l - (330)
MQr MQg MQg
Qs DOATD DD Diane
FB _ MQB _ deB _ ny—1 (331)
MQr MQg MQg
ne(a,b) ny, ng A9
QS, k=1 Zj:l Zi:l Cij
- MQc _ G _ (na—1)(np—1) (3.32)
MQr MQg MQg '
Diese Tests prifen die Hy : a3 = ... = ayp, =0, Hy : 1 = ... = B, =0
und Hy : y1 = ... = Ypun, = 0. Fiir die durch die Effekte erkldrten Anteile an

der Gesamtvariation, die erklirte Varianz B je Effekt, werden die konservativen
Schéatzer

_dfaMQu— MQg

Ba= S o (3.33)
_dfp MQp — MQg

By = 0 5 ion (3.34)
_ dfe MQc — MQp

Be =0 1o, (3.35)

verwendet. Dieses Vorgehen dient als Anpassung dafiir, dass die Signifikanztests,
die fiir die ANOVA in dieser Arbeit durchgefiihrt werden, nicht exakt sondern nur
approximativ giiltig sind. Grund hierfiir ist der durch die Datenlage gegebene unba-
lacierte Versuchsaufbau mit unterschiedlich besetzten Faktorstufenkombinationen
(STORCH und ZWIERS 1999).

3.4.2 Spektrale ANOVA

Als Modifikation der beschriebenen zweifaktoriellen Varianzanalyse wird eine hier
als Spektrale ANOVA bezeichnete Variante genutzt. Hierbei handelt es sich um
die wiederholte Ausfiihrung der standardisierten Analyse, wobei die y;;;, jeweils die
Realisationen von transienten Zeitreihen darstellen. Diese werden mit sukzessive
anwachsenden Tiefpassfiltern nach der Methode des gleitenden Mittels geglattet
(vgl. Kapitel 3.6.1). Dieses Vorgehen stellt bei hochvariablen Daten eine effektive
Varianzreduktion dar. Da diese Art des Filterns die hochfrequente Variabilitit
aus den Zeitreihen entfernt, wiahrend die roten Komponenten erhalten bleiben,
ermoglicht die Spektrale ANOVA die Detektion langfristiger Signale, die auf die
Hauptfaktoren zurtickzufithren sind und ohne Glattung vom Rauschen der simu-
lierten natiirlichen Variabilitit verdeckt wiirden. Ublicherweise konvergieren die
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durch die Haupteffekte und die Interaktion dieser beiden erklérten Varianzanteile
mit zunehmender Glattung gegen einen festen Wert, der deren langfristige Aus-
wirkungen realistisch quantifiziert. Mit der Glattung erfolgt eine Reduzierung der
Freiheitsgrade, die entsprechend Formel 3.55 vorgenommen wird.

3.5 EOF-Analyse

Die grundlegende Konzeption der EOF-Analyse besteht darin, die Dimensionen
eines Datensatzes zu reduzieren, wobei die Variabilitdt der Ausgangsdaten durch
diesen reduzierten Datensatz moglichst vollstandig erhalten bleiben soll. Dies
ist immer dann moglich, wenn die metrisch skalierten Daten nicht unabhangig
voneinander sind, also Korrelationen zwischen den Variablen bestehen. Es handelt
sich um ein induktives Verfahren, das schlussendlich auf der Uberfiihrung der
Ausgangsdaten in ein anderes Bezugssystem basiert.

3.5.1 Begriffe und Anwendung

Die EOF-Analyse ist von einer reichhaltigen Terminologie gepréigt. Synonym fiir die
hier gewéhlte Bezeichnung wird auch principle component(s) analysis, abgekiirzt zu
PCA oder Hauptkomponentenanalyse verwendet. Es existieren weitere Bezeichnun-
gen, die allerdings haufig im Kern ein anderes statistisches Verfahren beschreiben.
Teilweise ist dies darauf zuriickzufiihren, dass viele Entwicklungen in Theorie und
Anwendung dieser Methodik parallel im Bereich der Atmosphéarenwissenschaft und
der multivariaten Statistik erfolgten. Detaillierte Darstellungen aus der ersteren
Perspektive finden sich bei MOBLEY und PREISENDORFER (1988) und aktueller
bei HANNACHI et al. (2007). Aber auch das allgemeine Buch von JOLLIFFE (2002)
hebt die Bedeutung der EOF-Analyse fiir die Klimatologie und Meteorologie, und
umgekehrt, hervor. Hieran lasst sich durchaus die Stellung dieser Methode in der
klimatologischen Forschung verdeutlichen.

Eine Folge dieser begrifflichen Vielfalt ist es, dass nicht alle verwendeten Termini
eindeutig sind. Daher erfolgt die Erlauterung hier stirker mit Bezug zur tatsachli-
chen Anwendung in dieser Arbeit als bei den anderen Methoden in diesem Kapitel.
In der hier verwendeten Form der s-modalen EOF-Analyse ist es ganz grundsatzlich
das Ziel, die Variabilitat einer raumzeitlichen Grofle derart zu zerlegen, dass Zeit
und Raum getrennt in Variablen gefasst werden kénnen.

m

X(t,s) =Y c(t)v(s) (3.36)

i=1

Die i = 1,...,m Zeitreihen ¢;(t) werden als Hauptkomponenten oder Prinzipale
Komponenten, kurz PCs, bezeichnet. Sie stellen die Anregungskoeffizienten der
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Raummuster v;(s) dar. Diese werden im Folgenden als Empirische Orthogonalfunk-
tionen oder EOFs angesprochen. Die EOFs bilden ein neues Koordinatensystem,
das die urspriinglichen Daten enthélt. In diesem stellen die PCs dann neue, so-
genannte latente Variablen dar, die aus Linearkombinationen der Ausgangsdaten
hervorgehen.

Die EOF-Analyse hat zum Ziel, die Variation der Ausgangsdaten auf moglichst
effiziente Weise zu erfassen. Die EOF /PC-Paare werden daher derart konstruiert,
dass fiir die paarweisen Korrelationen sowohl der v;(s) als auch der ¢;(t) jeweils gilt
r = 0. Dagegen bilden klimatologische Felddaten typischerweise Phanomene mit
grofler rdumlicher Ausdehnung ab. Es bestehen daher zwischen den verschiedenen
Zeitreihen z(t, s) normalerweise bedeutende Korrelationen, womit innerhalb von
X(t,s) redundante Informationen vorhanden sind. Die EOF-Analyse erméglicht
es in diesem Fall, das raumzeitliche Datenfeld auf ein bedeutend kleineres zu
reduzieren, indem grofie Teile der Variabilitat von X (¢, s) oder dquivalent X'(¢, s)
mit einigen wenigen PCs erfasst werden. Neben dieser rein mathematischen Re-
duktion der Dimension besteht teilweise die Moglichkeit, die EOF /PC-Paare als
Reprasentanten von physikalischen Phénomenen zu identifizieren. Somit stellen
die PCs nicht zwangslaufig nur nach einem bestimmten Schema transformier-
te Daten dar, sondern konnen tatsachlich als Variablen betrachtet werden. In
klimatologischen Daten lassen sich auf diese Weise bevorzugte Moden der Klima-
variabilitdt, Eigenmoden oder Zirkulationsmuster identifizieren. Zu diesem Zweck
wird die EOF-Analyse in dieser Arbeit genutzt (vgl. Kapitel 5.1). Im Folgenden
wird die Konstruktion von EOFs und PCs knapp erldutert.

3.5.2 Grundgleichungen

Da die EOF-Analyse das Ziel hat, die Variabilitdt von X zu erfassen und der
Mittelwert hierzu nichts beitragt, werden im Folgenden statt den s = 1,2, ...,m
Zeitreihen x(t, s) jeweils die Anomalien z'(¢, s) betrachtet. Die Verwendung standar-
disierter Zeitreihen Z(t, s) ist ebenfalls moglich, wenn auf die physikalische Einheit
von X verzichtet werden kann oder, etwa bei der Analyse mehrerer Feldgrofien
zugleich, muss.

Diese Zeitreihen werden dann in der Ausgangsdatenmatrix X zusammenge-
fasst. Sie bilden dort die n Spaltenvektoren x; mit jeweils m Elementen, die den
Zeitschritten entsprechen. Die Kovarianzmatrix 3 ergibt sich aus:

> =n1X'X (3.37)

Bilden z-transformierte Daten die Ausgangsmatrix, so handelt es sich um die
Korrelationsmatrix. Die Diagonalelemente von 3 sind die Varianzen der x;. Die
EOF-Analyse identifiziert nun einen Vektor vy, der den grofiten Anteil der Varianz
von X erkliart und eine Linearkombination der Ausgangsdaten darstellt. Dies
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entspricht der Maximierung der Varianz der Projektion von X auf vy:
Sxv, =1 (X)) (Xv,) = v,* vy (3.38)

Entsprechend muss zur Bestimmung des gesuchten Eigenvektors vy der letzte
Ausdruck maximiert werden. Er ergibt sich dann iiber die Losung des Eigenwert-
problems, mit ¢ = 1:

Der Eigenvektor, der diese Forderung erfiillt, ist definiert als die 1. EOF. Nachdem
auf diese Weise vy bestimmt ist, wird das gleiche Verfahren zur Identifikation von
weiteren Eigenvektoren angewendet. Hierbei wird dann derjenige von v; linear
unabhéngige Eigenvektor vy gesucht, der den grofiten Anteil am Residuum der
Varianz der Ausgangsdaten erklart. Entsprechend ist die i-te EOF die Losung von
Gleichung 3.39 zum i-ten Eigenwert A;. Der durch v; erkliarte Anteil der Varianz
ergibt sich tiber

Ai
-100% (3.40)

n
1A

Var(i) =

Die \; werden ihrer Grofie entsprechend absteigend geordnet. Zur Vereinfachung
der folgenden Ausfithrungen werden nur normierte Vektoren mit Einheitslange
|v| = 1 berticksichtigt. Somit ergibt sich, dass die orthogonalen Eigenvektoren eine
Orthonormalbasis bilden:

1 filr i — 4
VtiVi/ = lnlr Z l (341)
0 fur¢=#£4

Dieses Muster kann solange fortgefithrt werden bis die gesamte Varianz von X er-
fasst ist. Haufig wird hierauf allerdings verzichtet, insbesondere wenn die ersten
p EOF mit p << m bereits grofle Anteile der Varianz von X erkléren.

Aufgrund der Definition von X handelt es sich bei den EOFs um rédumliche
Muster, die als Karte dargestellt werden konnen. Thre Elemente v;(s) sind die
Ladungen dieser Muster. Zur vollstandigen Zerlegung der Varianz von X (¢, s) nach
Gleichung 3.36 fehlen nun noch die Anregungskoeffizienten. Die i-te PC ergibt sich
aus der Projektion der Ausgangsdaten auf die entsprechende EOF:

Fir diese PCs gilt s7 = \;. Weiterhin sind sie paarweise unkorreliert. In der
s-modalen Variante stellen die PCs den dynamischen Part dar. Sie regen die, einmal
gefunden starren, EOFs entsprechend der zeitlichen Variation im Datenfeld an. Das
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bedeutet auch, dass sich die zeitliche Verdnderung von rdumlichen Mustern der
Variabilitdt ebenfalls in den Amplituden der PCs, nicht in verdnderten Ladungen

der EOFs abbildet.

3.5.3 Varimax-Rotation

Die lineare Unabhéngigkeit der EOFs und PCs ermoglicht die effektive Abbildung
der Varianz. Allerdings bedeutet dies auch, dass die hoheren EOFs zunehmend
von der Voraussetzung der Orthogonalitat gepragt und beeinflusst sind. Das kann
darin resultieren, dass tatsidchlich vorhandene physikalische Phdnomene nicht
mehr tiber die EOF-Analyse erfasst werden kénnen, da diese nicht vollkommen
linear unabhéngig voneinander sind. Angesichts der komplexen Kopplungen im
Klimasystem kann vielfach von dieser Situation ausgegangen werden. Zudem
erweist sich die EOF-Analyse bei diesem Unterfangen durchaus als empfindlich
gegeniiber der betrachteten Datendoméne. Sollen also reale Variabilitdtsmoden
stabil erfasst werden, kann dies durch die Struktur der EOFSs selbst erschwert
werden. Es existiert eine Vielzahl von Ansétzen, um diese rein mathematischen
Einschrankungen des wissenschaftlichen Nutzens der EOF-Analyse zu tiberwinden
und die Interpretation von EOFs zu erleichtern. Ziel ist jeweils die Erzeugung einer
klaren Einfachstruktur fiir die EOF /PC-Paare. Hierfiir werden, in unterschiedlichem
Umfang, die starren Orthogonalititsvorausetzungen der EOF-Analyse zumindest
teilweise aufgegeben. Welches Kriterium hierbei ausschlaggebend dafiir ist, ob es
sich um eine Einfachstruktur handelt, unterscheidet sich bei zwischen den diversen
Verfahren deutlich. Letztlich handelt es sich um die subjektive Entscheidung fiir
ein Verfahren (siehe RICHMAN 1986).

Die Herbeifiihrung der Einfachstruktur wird als Rotation bezeichnet. Entspre-
chend werden die so erzeugten Raummuster hier zur Abgrenzung als REOFs und
die Zeitreihen der Anregungskoeffizienten dieser Muster als RPCs bezeichnet, so
eine Abgrenzung zu den normalen EOF /PC-Paaren notwendig erscheint. Fir ein
Set von p Eigenvektoren v; wird hierzu eine Rotationsmatrix R bestimmt, um die
p REOFs q; zu erzeugen:

Q =RV (3.43)

Wieviele EOFs rotiert werden, wird in dieser Arbeit davon abhangig gemacht, dass
mindestens 80 % der Varianz der Ausgangsdaten erklart werden. Als konkrete
Methode wird die weitverbreitete Variante der Varimax-Rotation verwendet. Die
Einfachstruktur wird hier auf die Weise erzeugt, dass das Kriterium ), die Varianz
der quadrierten Ladungen der rotierten Eigenvektoren q;, maximiert wird.

p p m

Q=>su=>m "> ((a(s))” = (a(5))?)’ (3.44)

=1 =1 s=1
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Fiir eine einzelne REOF lasst sich diese spezielle Form der Varianz mit dem
Verschiebungssatz schreiben als

Sy~ o (3 <q@-<s>>2)2 (3.5)

R wird iterativ tiber die paarweise Maximierung der Varianzsummen zweier REOFs
entwickelt. Idealerweise werden so REOFs erzeugt mit entweder sehr hohen Betragen
von ¢;(s) oder aber solchen gleich oder nahe 0. Bei der Varimax-Methode handelt
es sich um eine orthogonale Rotation. Daher bilden die REOfs, wie die unrotierten
Eigenvektoren, weiterhin eine Orthonormalbasis. Die RPCs, die nach Gleichung 3.42
iiber die Projektion von X auf die REOFs gewonnen werden, sind dagegen nicht
mehr unkorreliert. Entsprechend ihrer Nutzung in dieser Arbeit riickt die Rotation
zur Identifikation von realen physikalischen Phdnomenen die EOF-Analyse naher an
die Faktorenanalyse, wenn auch auf die problematische Kommunalitédten Schatzung
verzichtet wird.

3.5.4 Verwendete Skalierung und Darstellung

Neben der Terminologie und den Verfahren zur Vereinfachung der gewonnenen
Muster ist auch bei der Skalierung von (R)PCs und (R)EOFs, insbesondere fiir die
graphische Darstellung, eine Vielzahl von Praktiken in Gebrauch. Ein Grund hierfiir
ist, dass jedes beliebige skalare Vielfache des Eigenvektors v; zusammen mit \; eine
Losung fiir Gleichung 3.39 liefert. Daneben gibt es aber auch inhaltliche Griinde
die zur Diversifizierung beitragen. Fiir eine einfache und eindeutige Interpretation
von Ergebnissen der EOF-Analyse ist es daher notwendig, das hier verwendete
Vorgehen kurz zu erldutern und begriinden. Es ergibt sich aus der konkreten
Anwendung der EOF-Analyse in der s-modalen Variante.

Da die hier untersuchten Datensétze allesamt auf mehr oder weniger regel-
méafigen Gradnetzen vorliegen, reprasentieren die Gitterpunkte unterschiedliche
Flachenanteile (siehe Kapitel 3.1). Diese resultierende Verteilung der Daten beein-
flusst, insbesondere bei der Beriicksichtigung der globalen Doméne, die EOFs, da
die tropischen Regionen unterreprésentiert sind. Um dies zu verhindern erfolgt die
Multiplikation der n xg mit dem passenden Gewichtungsfaktor

cos(s)

> cos(s)

w(s) = (3.46)

Die Wurzelbildung ist notwendig, da die Gewichtung fiir die Varianz der x; gilt,
die in die Kovarianzmatrix eingeht. Bei der EOF-Analyse der Korrelationsmatrix
wird entsprechend X; mit w, gewichtet. Neben unregelméfligen Flachenanteilen
konnen auch andere physikalische oder inhaltliche Griinde fiir eine unterschiedliche
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Gewichtung der Daten sprechen. In jedem Fall ist diese nach obigem Muster
durchzufiihren.

Die tatséchliche Extraktion der EOFs und PCs erfolgt geméafl der Konvention,
dass jeder Eigenvektor v; die Lange 1 hat. Somit entspricht die Varianz der PC c;
dem Eigenwert );. Dies liefert jedoch schwer interpretierbare Raummuster, die
zudem wesentlich von der, bei den hier verwendeten Daten notwendigen, Gewich-
tung der Kovarianzmatrix beeinflusst werden. Da die physikalische Interpretation
ein wichtiger Aspekt bei der Nutzung der EOF-Analyse ist, wird von diesen,
mathematisch korrekten und gebrduchlichen, Skalierungen Abstand genommen.

Stattdessen wird eine in der Klimatologie verbreitete Konvention angewendet.
Diese zielt zunéchst darauf ab, die Gewichtungsfaktoren nach Gleichung 7.2 in den
e; wieder zu beseitigen. Solche EOFs zeigen dann in der kartographischen Darstel-
lung nicht mehr die tatsichlichen Ladungen v;(s) der v; an einem Gitterpunkt s,
sondern die effektive, lokale Variation der FeldgroBe X (t,s) bzaw. X (t,s), verbun-
den mit der Variation der PC. Diese Art der Darstellung erleichtert die Erfassung
der unterschiedlichen raumlichen Schwerpunkte, die ein EOF /PC-Paar aufweist
und somit ihre Interpretation. Es handelt sich also bei diesen Karten strengge-
nommen nicht mehr um Eigenvektoren oder EOFs, auch wenn sie gelegentlich
als solche angesprochen werden, sondern um Darstellungen der Kovariabilitdt der
Ausgangsdaten und der PCs (z. B. ZHANG et al. 1997, THOMPSON und WALLACE
1998, 2000). Als Grundlage einer solchen Darstellung ist die z-Transformation
der ¢; das einfachste Mittel. Da in dieser Arbeit viele iiber EOF-Analyse gewonnene
Zeitreihen aus verschiedenen Datenséatzen verglichen werden, bietet sich dieses
Vorgehen schon deswegen an, um die Indexentwicklungen zuverlassig vergleichen
zu konnen. Die Ladungen 0;(s) ergeben sich dann nach Formel 3.11 als:

0;(8) = Sx,5, = @' (t,5)¢(t) (3.47)

Eine einsichtsreiche dquivalente Interpretation ist es, die 0;(s) mit den Regres-
sionskoeffizienten f;(s) gleichzusetzen, die sich durch bivariate Regression der
Ausgangsdaten X (t,s) auf ¢&(t) ergeben, und somit als A[X]/s..

3.6 Zeitreihentechniken

Zeitreihen sind dadurch gekennzeichnet, dass eine Grofle Y zu unterschiedlichen
Zeiten, normalerweise diskreten Zeitpunkten ¢, realisiert ist. Dies ist bei den in
dieser Arbeit untersuchten, wie bei nahezu allen klimatologischen, Daten der Fall.
Dem wurde bereits bei einigen Erlduterungen in der Notation Rechnung getragen.
Grundsétzlich sind solche Y (¢) und Zufallsvariablen nicht dasselbe, da erstere
eben nicht nur eine Funktion des Zufalls sind, sondern auch eine der Zeit. Fir
die statistische Analyse von Zeitreihen bedeutet dies, dass haufig Anpassungen
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der statistischen Modelle vorgenommen werden miissen, um auch mit solchen
Daten Y (t) zu belastbaren Aussagen zu gelangen. Daneben besteht jedoch die
Moglichkeit, von den Auspragungen von Y (¢) auf die diesen zugrundeliegenden
Prozesse und ihre physikalischen Charakteristika zu schliefen. Insbesondere zu
diesem Zweck existieren spezielle Methoden, jedoch werden auch die zuvor erlauter-
ten Methoden fiir die Analyse von Zeitreihen herangezogen. Mit klimatologischem
Fokus bietet MUDELSEE (2010) einen aktuellen Uberblick iiber die vielfiltigen
Aspekte der Zeitreihenanalyse. Hier finden nur wenige, durchaus aber grundlegende,
Techniken aus diesem Gebiet Anwendung, die im Folgenden erlautert werden.

3.6.1 Additives Zeitreihenmodell

Einen iiblichen und praktischen Ausgangspunkt fir die Analyse von Zeitreihen bil-
det das additive Zeitreihenmodell. Hierbei wird eine konkrete metrische Auspriagung
von Y () als Summe verschiedenster deterministischer Einflussfaktoren x;(t), die
kontinuierlich oder nur sporadisch wirksam sein konnen, und einer stochastischen
Komponente €(t) betrachtet.

Y@y:§y4@+4w (3.48)

=1

Somit handelt es sich zunachst um ein konzeptionelles Modell, das die Mdéglichkeit
zur gezielten und zielfiihrenden Manipulation von Zeitreihen eréffnet. In der Klima-
tologie haben die x;(t) meist physikalische Ursachen. Daher geht ihre Identifikation
iiblicherweise mit einem wachsenden Prozessverstandnis einher, so dass schon
dieses einen wichtigen Aspekt der statistischen Klimatologie darstellt. Da diese
r; die Verteilungsfunktion der Y (i) beeinflussen, miissen sie in der Regel vor der
Durchfithrung weiterer statistischer Analysen entfernt werden, so sie fiir diese von
keiner inhaltlichen Bedeutung sind.

In dieser Arbeit, wie im Kontext des anthropogenen Klimawandels allgemein,
weisen viele Zeitreihen eine niederfrequente Komponente auf, die das langfristige
Verhalten von Y'(t) dominiert, den Trend. Zwar existieren verschiedene Ansétze,
die Trendkomponente zu bestimmen, die tiblichste und auch hier praktizierte
Methode ist es jedoch, diese iiber eine Regression als Funktion der Zeit zu schatzen.
Hierbei konnen, je nach der Struktur des Trends, unterschiedliche Polynomgrade
der Regression zugrunde gelegt werden. Das additive Modell erlaubt dann die
einfache Extraktion des auf den Trend Y (¢) zuriickzufithrenden Anteils der Variation
von Y'(t) tiber

V) =Y () - V() (3.49)

Korrelationsrechnungen und andere Analysen liefern vielfach erst nach dieser
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Operation sinnvolle und verlassliche Ergebnisse, jedoch kénnen sich auch solche
Residuen Y () als nicht-stationér (vgl. Kapitel 3.6.2) erweisen, wenn das Re-
gressionsmodell die wahre Trendkomponente von Y'(¢) nicht ausreichend genau
nachgebildet. In diesem Fall kann die Trendkomponente auch nach der Methode
des gleitenden Durchschnitts gebildet werden.

| e
Yt)=— > Y(k) fir m=1,3,.. (3.50)
ettt

Dieses Vorgehen wird hier nicht angewandt, allerdings stellt ein so berechneter
Trend zugleich eine gefilterte Version der Zeitreihe Y'(¢) dar. Von diesem Tiefpass-
filter wird in den folgenden Kapiteln haufig Gebrauch gemacht, wenn es gilt, die
hochfrequenten Varianzanteile von Zeitreihen zu unterdriicken, um auf diese Weise
das Signal-Rausch Verhaltnis von Zeitreihen zugunsten des Signals zu verandern.

Weitere bedeutende Komponenten klimatologischer Zeitreihen haben héufig
astronomische Ursachen, wie etwa der Jahres- oder auch der, fiir die hier verwen-
deten Daten allerdings nicht relevante, Tagesgang. Der Jahresgang verschiedener
Klimaelemente und -groflen dagegen ist, insbesondere bei der Bestimmung der
Eigenmoden des Klimasystems, hinderlich und muss daher entfernt werden. Ei-
ne Vorgehensweise hierfiir ist es, diese hochfrequente Storgroflie iiber Mittelung
zu beseitigen, indem die betreffenden Analysen nur fiir bestimmte Jahreszeiten
oder aber Jahresmittel durchgefiihrt werden. Alternativ hierzu werden, so denn
Monatsdaten benétigt werden, die Zeitreihen iiber

Y/(t) =Yi(t) = Y; miti=1,2,..12 (3.51)
in monatliche Anomalien Y”(¢) umgewandelt. Uber die Entfernung solcherart iden-
tifizierbarer Komponenten kénnen Zeitreihen in stationire Prozesse umgewandelt
werden.

3.6.2 Kenngroflen stationiarer Zeitreihen

Hier werden spezielle Momente von Zeitreihen in der Zeitdoméne und Frequenz-
doméne und ihre Identifikation in den Daten erlautert. Die hier verwendeten,
nicht-parametrischen Methoden gehen jeweils davon aus, dass die Zeitreihen die
Realisationen von ergodischen, stationdren Prozessen darstellen.

Als Merkmal des hier verwendeten schwachen Stationaritatsbegriffs gilt, dass
die Erwartungswerte E(Y(¢)) und E ((Y(¢t) — E(Y(t)))(Y(t+ h) — E(Y(t+ h)))
nicht vom konkreten Zeitpunkt ¢ abhangen. Somit ist in einem solchen stationaren
Prozess 1 konstant und die Autokovarianz v(h) nur eine Funktion des lags h, dem
Abstand zwischen den Zeitpunkten. Die Autokovarianzfunktion ist gerade, somit
gilt yv(—h) = y(h). Sie gilt fiir stetige Funktionen, hier werden aber nur deren
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Realisierungen in Form von diskreten Zeitreihen betrachtet.

3.6.2.1 Auto- und Kreuzkorrelation

Der Schatzer fiir y(h) ist die empirische Autokovarianzfunktion c(h). Fiir n Zeit-
schritte ¢ erfolgt die Berechnung zum lag h iiber:

1 & 1ln—h fir h>0
h) =~ "(t + h)x'(t it 1 = - 3.52
e(h) nt;*x( Th)z(E) mit e {1+|h|,n fir h <0 (3:52)

Wegen der vorausgesetzten und entsprechend herbeigefiihrten Stationaritat werden
die Anomalien jeweils zum arithmetischen Mittel z = Y-} ; x(¢) gebildet. Somit
ist ¢(h) zwar nicht mehr erwartungstreu, dafir wird aber die Varianz insbesondere
bei groBleren lags nicht kiinstlich erhoht. Fiir die Zeitreihenanalyse wird diese
Abwégung tiblicherweise zugunsten des geringen Bias entschieden (STORCH und
ZWIERS 1999). Uber Normierung von c(h) mit der Varianz der Zeitreihe ergibt
sich dann mit r4(h) ein Schétzer fiir die Autokorrelationsfunktion p4(h).

mwzig (3.53)

Sie ist wie ¢(h) ebenfalls gerade und zusétzlich wie der gewohnliche Korrelations-
koeffizient normiert, so dass —1 < r(h) < 1. Die Autokorrelation von Zeitreihen
wird in dieser Arbeit vor allem dafiir genutzt, die Freiheitsgrade fiir statistische
Tests von Zeitreihendaten anzupassen. Auch wenn Trend- und Saisonkomponente
entfernt sind, konnen sich signifikante Werte von r4(h) bzw. ¢(h) auf verschiedene
Analysen storend auswirken. Dies gilt vor allem bei der, hdufig vorgenommenen,
Berechnung der Korrelation zwischen zwei Zeitreihen. Um die hierbei auftreten-
den Korrelationskoeffizienten sinnvoll interpretieren und beurteilen zu kénnen,
werden bei dieser Form der Korrelation die Freiheitsgrade fiir den Signifikanztest
angepasst, also reduziert. Dadurch é&ndert sich der konkrete Wert von r nicht, es
wird jedoch die Verwerfung der H, erschwert. Bei der bivariaten Korrelation von
a(t) und b(t) werden hierfur jeweils tiber

(1)rap(1)
)

die Autokorrelationen der Zeitreihen zum lag h = 1 berticksichtigt (SCHONWIESE
2006). Miussen die Freiheitsgrade einer einzelnen Zeitreihe geschétzt werden, etwa
bei Mittelwertvergleichen, so wird der effektive Datenumfang iiber

] 1 —TA(l)
1—|-TA(1)

1 —
df, = df - — A=

T4 ran (D) (3.54)

—_

df, = df (3.55)
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etwas konservativer angepasst (BRETHERTON et al. 1999). In beiden Féllen wer-
den die Zeitreihen als rotes Rauschen betrachtet. Fiir bivariate Zeitreihen, mit
a(t) und b(t) als Realisationen stationédrer Prozesse Y;(t) und Ys(t), existiert die
Kreuzkorrelationsfunktion pg (k). Diese beschreibt den linearen Zusammenhang
zweier Prozesse, zu einem zeitlichen Versatz zum lag h. Empirisch ermittelt sie
sich tiber

Tiab(h) = skanlh) (3.56)

SaSh

Im Zahler steht hier die Kreuzkovarianzfunktion s a(h) = £+ Y0, o/ (t + h)V (1),
wobei die Notation entsprechend Formel 3.52 verwendet wird. Der Nenner ist das
Produkt Standardabweichungen der stationdren Zeitreihen. Es gilt 7, (0) = 7,
jedoch muss die normale Korrelation nicht den maximalen Wert der Kreuzkorre-
lationsfunktion darstellen. Die Kreuzkorrelation ist weder eine gerade Funktion,
noch hat sie andere Symmetrieeigenschaften. Daher ist es in diesem Fall wichtig,
die Reihenfolge der Variablen zu beachten. Hier wird das lag jeweils auf die zu-
erst aufgefithrte Zeitreihe bezogen. Wenn h < 0, bedeutet dies in Formel 3.56,
dass Yi(t) die Zeitreihe Y(t) fithrt, bei positiven h beeinflussen die Realisatio-
nen b(t;) dagegen a(ty) mit ¢; < to. Wenn 7 4, eine tatsiachliche physikalische
Beziehung erfasst und nicht nur eine Scheinkorrelation beschreibt, so ist davon
auszugehen, dass die fithrende Komponente das Agens, die folgende das Reagenz
des bivariaten Prozesses darstellt.

3.6.2.2 Periodogramm und Spektralschitzer

Ausfithrlich werden spektrale Verfahren bei KAy (1988) und mit Konzentration
auf analytische Anwendungen in der Geographie und Klimatologie bei RAYNER
(1971) behandelt. Dieses weite Feld wird hier nur in einem Aspekt genutzt, der
Spektralen Varianzanalyse von Zeitreihen. Einen themenbezogenen Uberblick iiber
diese und weitere verwandte und weiterfithrende Methoden geben GHIL et al.
(2002). Bei diesen Methoden, auch der grundlegenden Spektralanalyse, werden
Zeitreihen in die Frequenzdoméne tiberfithrt, um ein tieferes Verstédndnis fir die
zugrundeliegenden Prozesse und deren Charakteristik zu erhalten. Dementspre-
chend wird die Zeitreihe als Uberlagerung von harmonischen Schwingungen mit
unterschiedlichen Frequenzen oder Perioden betrachtet, die in der Summe ihre
Ausprégung in der Zeitdoméne hervorrufen. Wird der Prozess den Y (t) abbildet
von einer oder mehreren Oszillationen auf speziellen Zeitskalen dominiert, so lasst
sich dies anhand der Spektraldichtefunktion, auch einfach Spektrum, identifizieren.

Ausgangspunkt fiir die Bestimmung des Spektrums ist die Diskrete Fourier-
transformation von Y'(¢), die diese in harmonische Schwingungen umwandelt. Dies
entspricht der Uberfithrung der Zeitreihe mit n Realisationen in ein neues Orthogo-
nalsystem mit den n Funktionen %, cos(w;t) mit j =1,..., % und sin(w;t) mit j =
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1,...,5 — 1. Anstelle der Kreisfrequenzen wy, = % mit £ = 0,1,..., 5 konnen
aquivalent die Frequenzen v, = % oder die Perioden P, = 7 genutzt werden. In

dieser Repréasentation lassen sich die Elemente von Y'(¢) schreiben als

n

1 2
y(t) = 00+ > ajcos(wjt) +
= =1

[

b sin(w;t) (3.57)

Die insgesamt n Fourierkoeffizienten a; und b; konnen als Regressionskoeffizienten
tiber einen linearen Ansatz geschétzt werden (vgl. Kapitel 3.3). Da die hier unter-
suchten Zeitreihen aquidistant sind, lassen sich die Koeffizienten auch tiber ein weni-
ger aufwendiges Verfahren bestimmen. Dann gilt ag = 24, a2 = n~' 31 (—1) y(¢)
und, weil ausschlieilich gerade n vorkommen, b,/ = 0. Fir j =1,..., 5 — 1 sind
die restlichen Koeffizienten a; und b; aufgrund der Orthogonalitat der harmoni-
schen Funktionen jeweils unabhéngig tiber lineare Regression mit zwei Pradiktoren
x1(t) = cos(w;t) und x9(t) = sin(w;t) zu ermitteln. Es handelt sich hierbei zunéchst
um eine reine Transformation ohne Informationsverlust oder -zugewinn (vgl. BuTz
2009). Mit diesen Koeffizienten ldsst sich nun die Varianz von Y'(¢) zerlegen. Sie
ergibt sich aus:

w
no
Il
N | —
e

aj + b5 (3.58)

J=1

In dieser Darstellung lasst sich erschlieflen, wie viel Variabilitdt von Y (¢) auf die
Schwingungen der einzelnen Frequenzen zuriickgefithrt werden kann. Aus Glei-
chung 3.58 ergibt sich auch eine Uberfiihrung in die relativen Anteile der erklirten
Varianz pro Schwingung. Die Summanden in der Varianzzerlegung, multipliziert
mit dem Faktor %, bilden das Periodogramm P(w;), das die Grundlage fiir die
Schatzung der Spektraldichtefunktion bildet. Fin anderer Weg das Periodogramm
zu bestimmen ist die Fourier-Transformation der Autokovarianzfunktion von Y'(¢).
Nummerisch identische Ergebnisse wie im aufgezeigten Fall werden erreicht, indem
c(h) fir h = 1,...,n — 1 geschatzt wird. In diesem Fall werden nicht existie-
rende Realisierungen, y(t) wenn ¢t + h > n, tiber die symmetrische Verlingerung

von Y (t) ersetzt.

Das diskrete Periodogramm stellt einen erwartungstreuen Schatzer fiir das
kontinuierliche Spektrum der Zeitreihe dar. Die direkte Verwendung als solcher ist
allerdings aufgrund seiner fehlenden Konsistenz und starken Streuung, sowie der
Anfilligkeit gegeniiber Leakage- und Aliasingeffekten problematisch. Stattdessen
werden Schétzer fir das Spektrum tiber unterschiedliche Ansétze der Filterung des
Periodogramms gewonnen.

Hierfiir existieren verschiedene Fensterfunktionen, die sich allerdings in den
konkreten Auswirkungen auf das damit erzeugte Spektrum nur wenig unterschieden
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(PRESS et al. 1992), wenn sich auch manche Methoden fiir spezielle Anwendungen,
insbesondere bei relativ kleinen n, als niitzlicher als andere erwiesen haben. So
konnen einige Fensterfunktionen spektrale Eigenschaften detektieren, die bei der
Nutzung anderer Fenster nicht auftreten. Die Entscheidung, ob solche Effekte real
oder Artefakte spezieller Fensterfunktionen sind, ist nicht trivial (YI0U et al. 1996).
Da hier ein moglichst stabiler und allgemeiner Schatzer fiir das Spektrum angestrebt
wird, wird das géngige Daniell-Fenster genutzt. In der Frequenzdoméne ist das
Daniell-Fenster Wp einfach der gleitende Durchschnitt iiber das Periodogramm.
Der Schétzer fir das Spektrum S und seine Auspragungen S(w;) ist somit:

1 ]+m2—1
S(wj) = - > Plwp) mit m=1,3,... (3.59)

i om—1
k_J77VL2

Alternativ ware auch die Filterung der Autokovarianzfunktion in der Zeitdoméne
moglich.
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4 Grundlegende Modellvalidation

Der erste Zugang zur Beurteilung der Performance eines AOGCMs ist das Hindcas-
ting. Damit wird die Féahigkeit der Klimamodelle getestet, beobachtete Zustande
des Klimasystems realistisch zu simulieren, was eine logische Anforderung an Mo-
delle darstellt, die zum Studium von Prozessen und Phénomenen im Klimasystem
verwendet werden.

Allerdings muss die Aussagekraft des Hindcastings, speziell bei der Erforschung
des kiinftigen Klimawandels, als beschrankt angesehen werden. So kann ein Klima-
modell, das fiir die Vergangenheit realistische Bedingungen simuliert, nicht per se
als fiir die Zukunft zuverlassig eingestuft werden. Die erfolgreiche Simulation der
Vergangenheit, also eines bekannten Zustandes, kann viele Griinde haben, und die
realistische Abbildung des dynamischen Klimasystems ist nur einer davon. Nicht
alle diese Griinde bedeuten jedoch, dass ein Modell auch unter den vollig anderen
Randbedingungen im spaten 21. Jahrhundert realistische Ergebnisse liefert. Dieser
Ansatz wird in Kapitel 1.2 diskutiert. Als Grundlage fiir die Gewichtung oder
Bewertung von AOGCMs wird er hier nicht verfolgt.

Natiirlich stellt sich aber auch die Frage, ob ein AOGCM ohne jede erkennbare
Fahigkeit das beobachtete Klima zu reproduzieren dazu in der Lage dazu seien
kann, eine realistische Abschatzung der Reaktion des Klimasystems auf den anthro-
pogenen Einfluss zu ermoglichen. Die erfolgreiche Simulation der Vergangenheit
wird hier daher als notwendige, aber nicht hinreichende Bedingung fiir ein gutes
AOGCM verstanden (dazu z. B. auch ORESKES et al. 1994). Ein deutlicher Abfall
eines Modells von der durchschnittlichen Leistung des tibrigen Ensembles konnte
durchaus dessen Ausschluss aus weiteren Analysen rechtfertigen.

Hierfiir muss aber ein besonderer Aspekt in den Entscheidungsproze mit einbe-
zogen werden. Eine, haufig ignorierte, grundsatzliche Problematik des Hindcastings
ist die Verfiigharkeit an qualitativ hochwertigen Beobachtungsdaten. Sie ist natiir-
lich in unterschiedlichen Weltregionen unterschiedlich stark ausgeprégt. Fir einige
Gebiete (etwa West- und Mitteleuropa), lassen sich leicht zuverlassige Messreihen
bis ins 19. Jahrhundert in so grofler Zahl finden, dass zumindest die Temperatur
als bekannt betrachtet werden kann. In anderen Gebieten, im Extremfall in der
Antarktis, finden sich bis zum Einsatz von Wettersatelliten allenfalls kurze Mess-
reihen an wenigen Stationen. Daher ist es bei globaler Betrachtung angeraten, sich
auf langjahrige Mittelwerte zu konzentrieren, wenn ein Abgleich mit Modelldaten
nicht schon aufgrund der Qualitédt der Beobachtungsdaten als sinnlos erscheinen
muss.



60 4 Grundlegende Modellvalidation

4.1 Separative Betrachtung

Da sich die folgenden Untersuchungen auf die langjahrigen Klimatologien der
grundlegenden Klimaelemente konzentrieren, werden die relativ kurzen Beobach-
tungsdatensitze TRMM und GPCP nicht beriicksichtigt. Alle Beobachtungen, die
die Periode 1960-1999 abdecken, wurden auf das Gitternetz der ERA-40-Daten
interpoliert. Abbildung 4.1 zeigt die Anzahl der Beobachtungen pro Gitterpunkt fiir
bodennahe Temperatur und Niederschlag. Die drei Datensétze fiir den Luftdruck
auf Meeresniveau liegen jeweils in globaler Abdeckung vor.

%\ ik .

N \\}5 U/f 2/

Temperatur Niederschlag
Beobachtungen/Gitterbox

2 3 4 5

Abb. 4.1: Beobachtungsdaten fiir 1960-1999. Bodennahe Temperatur und Nieder-
schlag, interpoliert auf das ERA 40-Gitternetz

Betrachtet werden die Jahresmittel (Januar bis Dezember) und iiblichen saisona-
len Mittelwerte. Demnach berechnet sich der Mittelwert fiir den borealen Winter
im Jahr 1960 tuber:

24(1959) + 2;(1960) + z ;(1960)
3

Tqj¢(1960) = (4.1)
Die unterschiedlichen Beobachtungsdaten werden durch einfache Mittelung kom-
biniert, wobei aber insbesondere auch die Streuung zwischen den Daten von
besonderem Interesse ist. Die Beurteilung, wann ein AOGCM die untersuchte
Klimatologie zufriedenstellend reproduziert, kann somit vor dem Hintergrund der
tatsachlichen Datenqualitéit getroffen werden.

4.1.1 Beobachtungsdaten: kombinierte Klimatologien

Klimatologische Mittelwerte fiir die bodennahe Temperatur T(§), den Nieder-
schlag R(s) und den auf Meeresniveau reduzierten Luftdruck P(s) bilden die
ZielgroBen des Hindcastings. Sie werden hier knapp vorgestellt, wobei Regionen mit
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auffalligen Abweichungen zwischen den Datensétzen, die Standardabweichungen
st(s), sr(s) und sp(s) hervorgehoben werden, da diese die Begrindung fiir die
gewihlte Vorgehensweise liefern.

4.1.1.1 Bodennahe Temperatur

Bei kleinskaliger Betrachtung unterscheiden sich grundséatzliche Muster und Ampli-
tuden der Klimatologien der verschiedenen Beobachtungsdatensatze nur geringfiigig.
Entsprechend liefert die Kombination dieser Datensétze durchweg vertraute und
plausible Ergebnisse. Diese Aussage relativiert sich etwas bei der Untersuchung
der auftretenden Standardabweichungen. Der systematische Unterschied iiber dem
Ozean, d. h. zwischen ERA 40 und NCEP/NCAR, ist nur gering und nicht von der
betrachteten Jahreszeit abhangig. Uber den Landmassen, und mit dem Einfluss
der CRU-Daten, erh6ht sich die Streuung allgemein. Am geringsten ist sie im
européaischen Bereich, der zuséatzlich durch E-OBS abgedeckt wird.

Temperatur Standardabweichun
- < T -

-30-24-18-12 -6 0 6 12 18 24 30 00 05 10 1.5 20 25 30 35 40

Abb. 4.2: Kombination Beobachtungen: Temperatur. Klimatologie fiir den Zeitraum
1960-1999. Jahresmittelwerte 7'(s) in °C und Standardabweichung sr(s) in K fiir
die bodennahe Temperatur.

Die Unsicherheit ist in einigen Gebieten besonders erhoht. Zunéachst ist hier die
Antarktis zu nennen. Im Stidwinter werden hier, ebenso wie iiber dem Stidpolarmeer,
Standardabweichungen von bis zu 6 K erreicht. Auch die Klimatologien fiir die
anderen Jahreszeiten sowie die Jahresmittelwerte sind mit 3 bis 4 K deutlich tiber
dem globalen Mittel.

Ebenfalls iiber alle Jahreszeiten hinweg finden sich tiber den Hochgebirgen der
Erde deutliche Unterschiede zwischen den Beobachtungen. Begriindet ist dies einer-
seits in der geringen Anzahl verfiigharer Messdaten, auf die sich die Flichendaten
stiitzen miissen, sowie im Einfluss des Reliefs, der statistische wie dynamische
Interpolationen erschwert. Es ist nicht verwunderlich, dass dies insbesondere fir
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das Hochland von Tibet gilt. Hier finden sich sowohl in der jéahrlichen Betrachtung
als auch tiber alle Saisons hinweg Standardabweichungen von bis zu 4 K, wobei
die Unterschiede im borealen Winter und Herbst sowohl flichenmafig als auch
vom Betrag her am grofiten sind. Aus der gleichen Problematik resultierend und
zeitlich dhnlich konsistent, wenn auch betragsméfig nicht so stark ausgeprigt,
sind die Unterschiede tiber den Kordilleren sowie im Bereich des afrikanischen
Grabenbruchs. Andere Faltengebirge, etwa die Nordalpen oder der Atlas, sind wohl
flachenmafBig zu klein um derartige Effekte hervorzurufen, zudem kann hier die
Datengrundlage als besser angenommen werden.

Fur die Arktis finden sich ebenfalls deutliche Differenzen in den Klimatologien
der Temperatur. Uber das Jahr hinweg gilt dies fiir Grénland. Im Nordsommer sind
die Unterschiede zwischen den beiden Reanalyse-Datensatzen iiber dem arktischen
Ozean und seinen Nebenmeeren weniger stark ausgepréigt. Diese Anndherung
der Datensitze im Sommer findet sich auch fiir den Bereich ansonsten erhohter
Unsicherheit in Nordasien. Auffillig sind zudem die hohen Standardabweichungen
fiir die nordamerikanische Ostkiiste, den Mittelmeerraum und Neuseeland im
jeweiligen hemispharischen Winter.

4.1.1.2 Niederschlag

Der Niederschlag ist eine raumlich hochvariable Grofle. Diese Variabilitat findet
sich auch in seiner Klimatologie wieder. Daher sind bei globaler Betrachtung
Standardabweichungen weniger aussagekriftig als fur barT'(s) und barP(s). Ange-
sichts der Problematik bei der Bestimmung des gefallenen Niederschlags fiir eine
bestimmte Flache ist grundsatzlich davon auszugehen, dass in ariden Regionen
die Standardabweichung sg(s) einen geringeren Wert annimmt als in humiden.
Uber die Qualitit der Daten ist damit allerdings noch keine Aussage zu treffen.
Daher wird hier in der kartographischen Darstellung sowie in der Erlauterung der
Variabilitatskoeffizient vk(s) verwendet. Dieser setzt die Standardabweichung zum
Mittelwert R(s), in diesem Fall zur mittleren Monatssumme in mm, in Beziehung.

vk(s) = ?((5)) -100% (4.2)

Wegen des geringen absoluten Niederschlags nimmt vk(s) fiir die Trockengebiete
der Erde durchaus Werte von tiber 100 % an. Die absoluten Abweichungen sind
dagegen allerdings gering, was bei der Interpretation der Karten beachtet werden
muss. Die Unterschiede in den Beobachtungen sind auf individuelle Probleme
und Fehler in den verschiedenen Interpolationsverfahren zuriickzufithren. Aber
auch in feuchteren Regionen treten Werte von tiber 50 % auf. Insbesondere der
tropische Atlantik und Ostpazifik weisen zu allen Perioden zwei lokale Maxima
nordlich und siidlich des Aquators auf. Die Intensitéit, die Ausdehnung und teilweise



4.1 Separative Betrachtung 63

Niederschlag/Monat Variationskoeffizient

mm/m?2 %

0 2 &5 10 20 40 80 120 200 400 800 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100

Abb. 4.3: Kombination Beobachtungen: Niederschlag. Wie Abb. 4.2, aber durch-
schnittlicher Niederschlag R(s) pro Monat im mm/m? und dessen Variationskoef-
fizient vk(s) in %

auch die Lage der klimatologischen innertropische Konvergenzzone unterscheidet
sich in diesen Regionen also zwischen den Reanalysen. Die Standardabweichung
der Monatssummen tiberschreitet hier teilweise 130 mm, was fiir die jahrliche
Klimatologie einen Unterschied von knapp 1600 mm bedeutet.

Fir die Landmassen lésst sich, mit wenigen Ausnahmen, eine Streuung von
mindestens 15-30 % ausmachen, wobei die Werte von vk(s) in einigen Regionen,
etwa Australien aber auch Teilen Europas, abhangig von der Jahreszeit auch 70 %
und mehr betragen kénnen. Besonders ausgepréagt sind die Unterschiede in den
Beobachtungen tiiber Gronland und auch im zentral- bis ostasiatischen Raum,
inklusive dem — und besonders markant fiir — das Hochland von Tibet. Hier werden
hohere Werte von vk(s) erreicht als in den sonstigen Festlandregionen. In absoluten
Werten sind die Abweichungen der Beobachtungen fiir Indien und Siidostasien,
insbesondere an den Kiisten, wahrend der Monsunzeit vergleichbar mit denen im
tropischen Pazifik, trotz des grofieren Datenumfangs (Abb. 4.1).

4.1.1.3 Luftdruck auf Meeresniveau

Fir die Nordhalbkugel und die Tropen sind die Beobachtungsdatensatze fiir den
SLP iiber den Meeren recht &hnlich. Relativ hohe Standardabweichungen sp(s)
finden sich in den Randbereichen der Zonen bevorzugter zykonaler Aktivitat sowie
der groflen Antizyklonen des subtropisch-randtropischen Hochdruckgiirtels.

Die im Vergleich zu den sonstigen Gebieten enormen Abweichungen und offen-
sichtlichen Unterschiede zwischen den Beobachtungen in den siidhemispherischen
Auflertropen sind auf den NCEP/NCAR Datensatz zurtickzufithren, der hier, vor
allem vor der Satellitendra aber auch in spateren Daten, einen deutlichen Bias im
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Abb. 4.4: Kombination Beobachtungen: Luftdruck. Wie Abb. 4.2 aber fiir Luftdruck
auf Meeresniveau. Jahresmittelwerte P(s) mit Standardabweichung sp(s) in hPa.

Vergleich mit in situ Messungen aufweist (SMITH et al. 2001). Da die SLP-Daten
von NCEP/NCAR auf dem gleichen raumlichen Gitter vorliegen wie das hier
verwendete ERA 40-Gitter, ist auch die bemerkenswerte raumliche Struktur der
Standardabweichungen nicht auf hier vorgenommene Berechnungen zurtickfiithrbar,
sondern stellen Artefakte aus dem Assimilierungsprozess selbst dar.

Fur den antarktischen Kontinent, einem Gebiet mit Werten von sp(s) > 10 hPa,
finden sich hingegen auch zwischen den beiden anderen Datensédtzen deutliche
Unterschiede. Fiir die Westwindzone der Nordhalbkugel lassen sich keine vergleich-
baren quantitativen Unterschiede feststellen. Jedoch zeigt sich in Regionen, die
ungefahr mit Gronland, der Beringsee sowie dem sibirischen Raum iibereinstimmen,
wahrend der Wintermonate eine bedeutende Spannbreite innerhalb der verschiede-
nen Klimatologien. Dagegen weisen die drei Datenséatze in den Klimatologien iiber
den tbrigen Landmassen relativ geringe Unterschiede auf. Die Ausnahmen hiervon
lassen sich in Abb. 4.4 leicht ausmachen und ungefahr als Hochland von Tibet, als
afrikanischer Grabenbruch mit Schwerpunkt auf dem Hochland von Athiopien und
als das Altiplano identifizieren. Alle drei geographischen Einheiten sind also durch
starke Reliefgradienten gekennzeichnet. Die hohen Standardabweichungen in diesen
Gebieten sind in allen betrachteten Saisons und im Jahresmittel festzustellen und
sicherlich auf die gleichen Effekte zuriickzufiihren wie im Fall der Temperatur.
Allerdings nimmt sowohl der Betrag als auch die rdumliche Ausdehnung dieser
Zonen der erhohten Unsicherheit zwischen den Beobachtungen generell im Winter
der jeweiligen Hemisphére zu.
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4.1.2 Methodik

Das Hindcasting der beobachteten Klimatologien wird iiber zwei unterschiedliche
Methoden bewertet. Die so gewonnenen Resultate werden einander gegeniiber-
gestellt. Die Nutzung von Konfidenzintervallen, die iiber verschiedene Beobach-
tungsdatensatze hinweg gebildet werden, ist ein ungewohnlicher und weitgehend
ungebrauchlicher Ansatz hierfiir. Dieses also durchaus neue Vorgehen wird durch
die parallele Analyse der Unterschiede zwischen den Modellklimatologien und
denen der Beobachtungsdaten anhand des Root-Mean-Square-Error iiberpriift und
abgesichert.

4.1.2.1 Konfidenzintervalle

Samtliche Messungen unterliegen grundsétzlich einer gewissen Unsicherheit. Wah-
rend diese bei modernen und sachgerecht bedienten Gerdten zur in situ Erfassung
der grundlegenden Klimaelemente Temperatur und Luftdruck sehr gering ist,
kann dies nicht grundsétzlich auch fiir altere Messungen oder solche des raumlich
hochvariablen und von diversen anderen Parametern beeinflussten Niederschlags
gelten (FOKEN 2006). Dennoch kann bei klimatologischer Betrachtung im Fall
einer konkreten Messung grundsétzlich eine hohe Ahnlichkeit des Messwertes und
der tatsachlichen Grofle angenommen werden.

Die Beobachtungsdatensatze in diesem Kapitel stellen jedoch keine realen Mes-
sungen dar. Stattdessen wurden sie iiber statistische oder dynamische Verfahren
in den Raum interpoliert. Diese Gitterdaten weichen fiir eine Region zu einem
bestimmten Zeitpunkt teilweise deutlich voneinander ab. Ein offensichtlicher Grund
hierfiir ist die raumliche Auflésung der Datensétze, stellen die jeweiligen Elemente
doch reprisentative Werte fiir die jeweilige Gitterbox dar. Weiterhin entscheidend
ist die raumliche Verteilung der urspriinglichen Messungen, aus denen der Daten-
satz erstellt wurde, bzw. die Dichte der Referenzpunkte, mit denen die dynamische
Interpolation initialisiert wurde.

Somit ist fiir einen Datensatz die Qualitdt der Daten im Hinblick auf die
Ahnlichkeit mit dem tatsiachlichen Zustand des Klimasystems abhéngig von der
geographischen Lage der Gitterpunkte. Es kann und muss angenommen werden,
dass keiner der verwendeten Datensétze die tatséchlichen Bedingungen fehlerfrei
wiedergibt. Die unterschiedlichen Generierungsprozeduren konnten allerdings dazu
beitragen, dass einige Datensétze in bestimmten Regionen zuverléssigere Ergebnisse
erzeugen als andere.

Um dieser Problematik Rechnung zu tragen, werden bei der Beurteilung des
Hindcastings der AOGCMs keine Punkt-, sondern Intervallschétzungen fiir die Kli-
matologie der Beobachtungen betrachtet. Fiir alle j = 1, .., ng Datensatze, die die
Periode 19601999 abdecken wird zunéchst separat der Mittelwert Zp, (s) fiir jeden
der s = 1, ...,n Gitterpunkte berechnet. Anschlielend wird aus diesen Schatzungen
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das interessierende, symmetrische Konfidenzintervall KI(s) fir zp(s) bestimmt.

_ SB _ SB
KI(S) = ZL’B(S) — tnB_l;l_%TB;fL’B + tnB—l;l—% " (43)

Dies bedeutet, dass zur Bestimmung der Unsicherheit innerhalb der Beobachtungen
nur sehr kleine Stichproben — zwischen zwei und fiinf Klimatologien, je nach
Variable und Gitterpunkt — zur Verfiigung stehen. Allerdings ist dies ein Ausdruck
der grundsatzlichen Problematik der Datenverfiigharkeit und als solcher bei dem
gewahlten Ansatz unvermeidbar. Da es sich bei diesen Variablen um langjéhrige
Mittelwerte handelt kann mit grofler Sicherheit von einer Normalverteilung der
Werte ausgegangen werden und die Intervallschdtzung unter Verwendung der
t-Verteilung statistisch korrekt erfolgen. Bei der Bestimmung von K1(s) wird
jeweils eine Irrtumswahrscheinlichkeit von von a = 0.05 vorgegeben. Damit gilt
fiir die so erzeugten Konfidenzintervalle eine Uberdeckungswahrscheinlichkeit des
iiber Zp(s) geschétzten wahren Parameters 6(s) von 95 %.

Um die Performance der AOGCMs zu beurteilen, werden die entsprechenden
Klimatologien Zz(s,i) der ny; Léufe des Multi-Modell Ensembles dahingehend
iiberpriift, ob sie entsprechend der Intervallschiatzung als plausibel zu betrachten
sind. Dies ist der Fall, wenn die simulierte Klimatologie an dem Gitterpunkt
innerhalb von K(s) liegt. Anschliefend wird fiir den i-ten Modelllauf der Anteil
der plausiblen Fliache A; berechnet.

1 fir z(s,i) € KI(s)

A; = 0 fiir Z(s,i) & KI(s)

s

(4.4)

i w(s)f (x(s,4))-100% mit f(Z;(s)) = {

1

Die w(s) stellen eine Flichengewichtung dar. Hiermit steht eine Mafzahl zur
Verfiigung, um die globale Performance eines einzelnen Modells zu beurteilen.
Daneben ist der schnelle Vergleich mehrerer Modelle iiber diese Grofle moglich.

4.1.2.2 Root-Mean-Square Error

Der schnelle und direkte Vergleich zwischen zwei oder mehr Klimamodellen ist auch
bei der Nutzung des RMSE moglich. Diese Methodik eignet sich daher gut zum
Vergleich mit den Ergebnissen der Methode aus Kapitel 4.1.2.1. Da die Berechnung
des RMSE ein gebréauchliches und haufig verwendetes Verfahren zur Quantifizierung
von Abweichungen zwischen Modellen und Beobachtungen darstellt, kann man
dieses Vorgehen auch als Kontrolle des Ansatzes iiber die Intervallschitzungen
tiber die KI(s) betrachten (z. B. Fox 1981, WILLMOTT et al. 1985).

An jedem Gitterpunkt wird zunéchst die Differenz zwischen dem klimatologischen
Wert des i-ten Modelllaufs z(s,4) und dem Mittelwert der diversen Beobachtungs-
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datensétze rp(s) gebildet:
e(s,i) = x(s,i) — xp(s) (4.5)

Hieraus ergibt sich eine Komposit-Karte. Positive Differenzen zeigen die Uberschit-
zung des Klimaelementes an dieser Gitterbox durch das GCM im Vergleich zu
den Beobachtungsdaten an, negative dementsprechend eine Unterschatzung. Diese
Differenzen werden quadriert und unter Beriicksichtigung der Flachenkonvergenz in
Richtung der Pole gemittelt um den RMSE zu erhalten, der dann eine Mafizahl fiir
die mittlere Abweichung des Modells von der beobachteten Klimatologie darstellt.

RMSE,; = zn:w(s) ~(e(s,))? (4.6)

s=1

Diese Grofle ist fur sich nicht einfach zu interpretieren. Dies liegt zum einen an
den Gewichtungen, zum anderen daran, dass sie abhingig von der verwendeten
Einheit des Klimaelements ist. Daher ist es iiblich eine Normierung vorzunehmen
und somit diese absolute Grofie in eine relative zu iiberfiihren. Hier wird fir
jedes Klimaelement der Lauf mit dem hochsten Wert fiir den RMSE auf 100 %
gesetzt und die librigen entsprechend skaliert. Diese Normierung bietet sich an,
da sie sowohl den schnellen Vergleich der einzelnen Werte erlaubt, als auch die
Riicktransformation in absolute Werte. Natiirlich wéren auch andere Normierungen
moglich, etwa gitterboxweise iiber ein Streuungsmaf fiir die Beobachtungsdaten.
Hiermit wiirde man die Unsicherheit der Beobachtungen starker beriicksichtigen als
durch die blole Verwendung des Mittelwerts. Im Gegensatz zur Verwendung von
Konfidenzintervallen wiirde dies aber keine Wahrscheinlichkeitsaussage erméglichen,
sondern nur die lokalen Fehler relativieren, was die Interpretation des RMSE eher
weiter erschweren wiirde.

4.1.3 Ergebnisse

In Abb. 4.5 sind einige Ergebnisse der Analysen in diesem Kapitel fiir zwei Mo-
dellldufe dargestellt. Hier werden jeweils Jahresmittelwerte gezeigt, generell sind
die Betrige |e(s, )| fiir die Jahreszeiten grofier und der Anteil A; entsprechend
kleiner. ECHAM5/MPI-OM (1) und IAP-FGOALS-g1.0 (1) kénnen hier einen
guten Eindruck von den Modellspread, also den Spannbreiten, die die Simulationen
im Ensemble aufweisen, geben. Der erste Lauf kann in nahezu allen Jahreszeiten
und fir sdmtliche Klimavariablen mit die besten Ergebnisse in beiden Analysever-
fahren aufweisen. Fiir IAP-FGOALS-g1.0 (1) muss dagegen festgestellt werden,
dass dieses Modell sich durchweg am unteren Ende einer entsprechenden Rangfolge
der Performance bewegt. Allerdings verfiigt auch dieses Modell iiber durchaus
nicht zu vernachléssigende Anteile mit als plausibel geltenden Auspragungen der
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Klimavariablen. Dies verdeutlicht die grofie Streuung innerhalb der Beobachtungs-
datensitze. Es muss jedoch festgehalten werden, dass die Abweichungen zwischen
Beobachtungen und Modelldaten teilweise aulerordentlich sind. Als ein Beispiel
von vielen sei hier nur darauf hingewiesen, dass IAP-FGOALS-g1.0 (1) im Bereich
des Nordatlantiks und weiten Teilen Europas 7'(s) um rund 10 K unterschétzt, was
auf eine fehlende oder &uflerst unrealistische thermohaline Zirkulation hinweist.

ECHAM/MPI-OM (1)

IAP-FGOALS-g1.0
o

M

Niederschlag

:P mm/monat

-100 -60 20 O 20 60 100

Abb. 4.5: Komposite Modell- und Beobachtungsdaten. Jéhrliche Mittel der
1960-1999 Klimatologien fiir bodennahe Temperatur (a), Niederschlag (b, unregel-
méBige Skalierung) und Luftdruck auf NN (c). Schattierte Bereiche: Gitterboxen
mit Modelldaten innerhalb des 95 %-Konfidenzintervalls der Beobachtungen
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Besonderes Interesse gilt bei der Bewertung der Modell-Performance den elf
in mehrfachen Realisierungen vorliegenden Modellen. Ausgeprigte Unterschiede
zwischen individuellen Laufen eines GCMs miissten als Hinweis dafiir gewertet
werden, dass das angewandte Verfahren deutlich von den Anfangsbedingungen, und
somit vom Zufall, beeinflusst wird. Jedoch geben die Ergebnisse hierfiir keinerlei
Anlass. Fiir alle beriicksichtigten Variablen sind die Flachenanteile mit plausiblen
Werten fiir die einzelnen Modellldufe sehr &hnlich, vor allem verglichen mit den
Unterschieden zwischen verschiedenen Modellen. Beispielhaft ist dies in Abb. 4.6 fiir
die jahrlichen Mittelwerte dargestellt. Zudem ist auch die jahreszeitliche Variation
der Flachenanteile nahezu identisch fiir die Klimaelemente. Die einzige Ausnahme
innerhalb des Multi-Modell Ensembles findet sich beim Lauf NCAR-CCSM (5).
Hier ist der als plausibel bewertete Flachenanteil der bodennahen Temperatur
fiir den borealen Winter um etwa 1 % grofler als fir die SON-Saison, wahrend
dies bei den iibrigen sechs Laufen des Modells umgekehrt ist. Dieser geringfiigige
Unterschied kann wohl als die regelbestéitigende Ausnahme aufgefasst werden.
Somit wird die Methode als grundséatzlich geeignet aufgefasst, Modellunterschiede
zu erfassen und abzubilden.

Der relative Anteil der plausiblen Flachen ist fiir alle Modelle bei der Betrach-
tung saisonalen Ergebnisse erwartungsgeméafl geringer als bei Betrachtung der
Jahresmittel. Auf diesem niedrigeren Niveau sind die Rangfolgen der Modelle
allerdings insgesamt als stabil zu bezeichnen. Somit vermittelt Abb. 4.6 auch
fiir die Betrachtung der Jahreszeiten einen recht guten Uberblick. Die Leistung
der Modelle scheint also nicht, oder nur in geringem Umfang, von der jeweiligen
Jahreszeit mit ihren spezifischen Prozessen abzuhdngen. Dies gilt zumindest im
globalen Mafistab, wenn die raumliche Verteilung der plausiblen Fléachen nicht in
Betracht gezogen wird.

Im Bezug auf die plausiblen Flachen lassen sich durchaus Unterschiede zwischen
den verschiedenen Modellen feststellen. So erscheint der als korrekt klassifizierte
Anteil des Niederschlags im Intermodellvergleich deutlich robuster als die Simulati-
on des Luftdrucks. Ebenfalls sind die plausiblen Fliachenanteile, der AOGCMs fiir
die einzelnen Groflien deutlich unterschiedlich. So trennen den erfolgreichsten Lauf
bei der Reproduktion der globalen Niederschlagsklimatologie nur 10 Prozentpunkte.
Die Spannbreite beim SLP ist mit etwa 40 % der Erdoberfliche deutlich grofier.

Die Performance zeigt keine klar erkennbare Clusterung iiber die Variablen
hinweg. Ausnahmen hiervon sind z. B. ECHAM5/MPI-OM, das grundsétzlich
sehr hohe plausible Flachenanteile aufweist, sowie, wenn auch weniger deutlich,
NCAR-PCM und TAP-FGOALS-g.1.0, die variabeliibergreifend eher geringe Werte
von A; erhalten. Beim Hindcasting ergeben sich somit bei modelliibergreifender
Betrachtung durchaus Ausreifler nach oben und unten. Die Berticksichtigung von
mehrerer Feldgroflen und der globalen Doméne zeigt jedoch insgesamt starke Va-
riationen in der Performance der Modelle auf. Diese teilweise widerspriichlichen
Ergebnisse lassen somit eine Aufteilung des CMIP3 als nicht zielfithrend erschei-
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nen. Die Variabilitat der Resultate fiir Temperatur, Niederschlag und Luftdruck
ldasst es zudem nicht unplausibel erscheinen, dass eine Erweiterung der Analyse
um zuséatzliche Variablen identifizierbare Tendenzen eher weiter verwischen als
verstarken wiirde.

Etwas erniichternd muss zudem festgestellt werden, dass in den im Allgemeinen
als am zuverlassigsten geltenden Daten — den Datenséatzen fiir den Luftdruck auf
Meereshohe — A; modellibergreifend die geringsten Werte annimmt. Hingegen
finden sich durchgehend die hochsten Fléachenanteile mit plausiblen Werten beim
von den Beobachtungsdaten als am unzuverlassigsten abgebildeten Niederschlag.
In diesem Fall liefert die Validation des CMIP3 somit quantitative Hinweise auf die
enorme Ungenauigkeit, die mit der Nutzung von verbreiteten Beobachtungsdaten
fiir den Niederschlag verbunden ist. Deren hier aufgezeigte Streuung fiir die funda-
mentale Klimatologie lasst ihre Verwendung fiir die Beurteilung des Realismus der
AOGCMs als fragwiirdig erscheinen.

Diese Feststellung wire mit dem RMSE alleine nicht zu treffen gewesen, da dieser
sich allein auf den Mittelwert der Beobachtungen bezieht. Trotz dieser im Vergleich
geringeren Information, die zur Erstellung von Abb. 4.6 b) herangezogen wurde,
sind die Ergebnisse der beiden Ansétze durchaus vergleichbar. A; und RM S E; einer
Variable weisen deutlich eine negative Korrelation auf, weiterhin sind die Betrage
fir unterschiedliche Laufe eines AOGCMSs als quasi identisch einzustufen. Auch
der RMSE identifiziert den SLP als die Variable, die die deutlichsten, relativen,
Unterschiede fiir das CMIP3 aufweist. Die Simulation der Niederschlagsklimatolo-
gie dagegen ist, mit Ausnahme von ECHO-G welches hier die beste Performance
zeigt, durch RM SE; am einfachsten mit ,vergleichbar schlecht* zu beurteilen. Hier
ist allerdings der fiir diese Grole besonders starke Effekt mitzuberiicksichtigen,
der sich z. B. aus der Interpolation durch eine Verschiebung der Innertropischen
Konvergenzzone ergeben kann. So erzeugte grofle quantitative Unterschiede wirken
sich deutlich starker auf RMSFE; aus als auf A; mit seiner dichotomen Bewer-
tung. Der RMSE berticksichtigt damit auch nicht die tatséchliche Ungewissheit
der Beobachtungsdaten, die insbesondere im Bezug auf Lage und Intensitéit der
ITC als tatséchlich ausschlaggebend fiir die Beurteilung der Modellklimatologie
herangezogen werden muss (vgl. Abb.4.3). Fiir die Feldgrofie der bodennahen Tem-
peratur liefern beide Verfahren modelliibergreifend betrachtet keine wesentlichen
Ergénzungen im Vergleich zu den Informationen und Interpretationen, die die
beiden anderen Variablen eroffnen. Der aufgezeigte Bias von IAP-FGOALS-g.1.0
4.5 summiert sich im RMSE soweit auf, dass dieses Modell hier einen deutlichen
Ausreifler darstellt. Die auf dieses Modell folgenden AOGCMs weisen nur Werte
von knapp 60 % seines RMSEs auf. Dagegen zeigt der zwar niedrige, aber doch
nicht vergleichbar abfallende Wert von A; fiir die beiden Laufe, dass es sich hierbei
nur um einen regionalen Effekt, wenn auch an prominenter Stelle und beachtlichen
Ausmafes, handelt.
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Abb. 4.6: Ubersicht zur Evaluation des Multi-Modell Ensembles. Flichenanteile
innerhalb des 95 %-Konfidenzintervalls der Beobachtungsdaten fiir drei Klimaele-
mente (a) bzw. normierter RSME im Vergleich zum Mittel der Beobachtungen
(flachengewichtet, b). Jeweils jahrliche Klimatologien. In a) zusétzlich die Fla-
chenanteile, deren Klimatyp bei der Anwendung der kompletten Klimaformel
nach Koéppen mit den kombinierten Beobachtungsdaten iibereinstimmt.
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Diese Diskrepanz in der Interpretation der beiden Verfahren zeigt zugleich einen
Vorteil der hier etwas explorativ angewendeten Methode im Vergleich zum RMSE
auf. Die Unterscheidung in plausible oder nicht-plausible Werte liefert eine, theo-
retisch nicht weiter interpretationsbediirftige, Aussage iiber das Verhalten eines
Modells an einer bestimmten Gitterzelle, im Gegensatz zur Verwendung von reinen
Distanzmaflen, die nur im Vergleich mit anderen Modellen eine, dann nur relative,
Aussage erlauben. Problematisch an diesem Vorgehen ist jedoch der geringe Um-
fang der Beobachtungsdaten. Die Bestimmung von Konfidenzintervallen ist kaum
statistisch abzusichern. Allerdings konnte dargelegt werden, dass unter den verfiig-
baren Datensétzen selbst auf der klimatologischen Ebene deutliche quantitative
Unterschiede bestehen. Diese sind derart ausgeprigt, dass die Beschrinkung auf
einen einzigen Datensatz, im globalen Mafistab, als willkiirlich aufgefasst werden
kann. Auch eine blole Mittelung 16st dieses Problem nicht, da die Streuung der
Beobachtungen nicht mehr berticksichtigt wird.

Insgesamt muss so wohl als ein Ergebnis dieser Analyse festgehalten werden, dass
die verfiigharen Beobachtungsdaten nicht ausreichend genau fiir die vorgenommene
Untersuchung sind. Anbieten wiirde sich dieses Vorgehen jedoch fiir eine andere
Fragestellung. Auf maximal kontinentaler Ebene kénnte die entwickelte und préa-
sentierte Methodik als Entscheidungshilfe bei der Auswahl eines Teilensembles, das
fiir den betreffenden Raum besonders iiberzeugende Ergebnisse liefert, angewendet
werden, etwa der Argumentation von PERKINS et al. (2007) folgend. Abschliefend
erscheint auf globaler Ebene der rein quantitative Abgleich von Beobachtungs-
und Modelldaten jedoch nicht als besonders gut geeignet fiir die Beurteilung der
Qualitdt eines Modells.

4.2 Klimatypen in Klimamodellen

Das Klima eines realen Ortes oder einer Gitterbox in einem Klimamodell ist durch
bestimmte Auspragungen einzelner Klimaelemente gekennzeichnet, die separat
betrachtet werden konnen. In der Regel, abgesehen etwa von allgemeiner Lebens-
feindlichkeit in Folge extremer Temperaturen wie in der zentralen Antarktis, lasst
sich jedoch mit einzelnen Klimaelementen die fiir den Menschen ausschlaggebende
Charakteristik nicht befriedigend erfassen. Ebenso wenig ist das rein physikalische
Klima auf diese Weise wiederzugeben. Stattdessen ist die Kombination verschie-
dener Groflen erforderlich, um sich dem Klima als solches anzundhern, was sich
auch in vielen Definitionen des Begriffs ,,Klima“ widerspiegelt (SCHONWIESE 2008,
BLUTHGEN und WEISCHET 1980). Die Klimaelemente Temperatur und Nieder-
schlag erméglichen bereits die Charakterisierung aussagekraftiger Klimatypen. Im
Folgenden wird auf eine einfache Weise iiberpriift inwieweit moderne AOGCMs das
Zusammenspiel der grundlegenden thermischen und hygrischen Gréflen abbilden.
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4.2.1 Bedeutung der effektiven Klimaklassifikation nach
Koppen

Klimaklassifikationen sind eine effektive Methode, kleinmafstablich das Klima
unterschiedlicher Regionen systematisch zu vergleichen und klimatisch unterschied-
liche bzw. dhnliche Regionen zu identifizieren und auszuweisen. Grundsétzlich
bietet sich hierfiir entweder deduktives oder induktives Vorgehen an. Der altere
Ansatz ist deduktiver Natur: anhand unterschiedlicher Kriterien werden eine Reihe
von Klimatypen definiert, anhand derer sich Regionen mit vergleichbaren klima-
tischen Bedingungen ausweisen lassen. Traditionell wird zwischen ,, genetischen*
und ,effektiven® Klimaklassifikationen unterschieden. Ziel genetischer Klimaklassi-
fikationen ist die Abbildung der Ursachen beobachteter klimatischer Unterschiede.
Betrachtet werden vor allem der Strahlungs- und Warmehaushalt und die atmo-
sphérische Zirkulation. Die Abgrenzungskriterien fiir die einzelnen Klimaregionen
stammen dementsprechend auch aus diesen Bereichen, bei Anwendungen auf das
reale Klimasystem ergénzt durch tellurische und orographische Einfliisse (FLOHN
1957, HENDL 1991).

Bei dem bekannten und hier verwendeten System nach Képpen bzw. Képpen
und Geiger handelt es sich dagegen um eine effektive Klimaklassifikation. Deren
grundsétzliches Merkmal ist es, dass sie nicht die Differenzierung des Klimas als
solches, sondern die Erklarung von klimagesteuerten Phanomenen und Prozessen
zum Ziel haben. Zur Parametrisierung des Klimas konnen so auch durchaus
unterschiedliche Klimaelemente fiir die rdumliche Verbreitung der betrachteten
Groflen herangezogen werden. Koppens Klassifikation begriindete diesen Ansatz,
indem er das Ziel verfolgte quantitative Schwellwerte so zu bestimmen, dass
diese nicht einfach quasi willkiirliche Abgrenzungen darstellen sondern dass sich
serkennbare Beziehungen“ zu anderen Naturerscheinungen ergeben (KOPPEN 1918).
In diesem Fall wird die Vegetation und ihre typischen Verbreitung als Grundlage
fir die Schwellwertfestlegung herangezogen.

Die grofiskalige (natiirliche oder potentiell-natiirliche) Vegetation ist fir viele
Klimaklassifikationen als zu erklarende Grofle gebrauchlich (etwa TROLL 1964,
LAUER et al. 1996). Kartographische Darstellungen in kleinen MaBstédben, wie in
diesen Fallen tiblich, solcher Systeme entsprechen der von Képpen in weiten Teilen,
was als Hinweis auf die Relevanz dieser Klassifikation gewertet werden kann. Das
Gleiche gilt fiir topische Systematisierungen mit anderen thematischen Schwer-
punkten (Diskussion bei ScHULTZ 2000). Neuere Ansitze verfolgen héiufig einen
anderen, induktiven Weg. Dabei werden tiber statistische Verfahren, insbesondere
die Clusteranalyse, anhand verschiedener Klimaparameter ,objektive Klimatypen*
ausgewiesen. Die Trennung der einzelnen Klimatypen ist, einem gewédhlten Kri-
terium folgend, neutral und exakt. Solcherart aus Daten abgeleitete Klimatypen
verfiigen jedoch iiber keine sinntragende Terminologie und somit Interpretation.
Diese Verfahren sind erst durch die Entwicklung der Rechnerleistung und natiirlich
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durch die Verfiigharkeit flachendeckender Klimadaten — seien es ausreichend guter
Beobachtungen oder Modelldaten — praktikabel geworden (z. B. PAETH et al. 2005,
GERSTENGARBE et al. 1999).

Der Begriff Objektivitédt sollte im Zusammenhang mit solchen Methoden al-
lerdings nicht tiberstrapaziert werden, da schon die Variablenauswahl mit einem
gewissen Vorwissen getroffen wird und das Ergebnis entscheidend beeinflusst.
Gleiches gilt fiir die Aggregierungsmethode, die bei den tiblichen Verfahren das
Ergebnis beeinflussen kann (WILKS 2011). Zudem werden in der Regel solche
Klassifikationen als erfolgreich gewertet, die iiber eine gewisse Ahnlichkeit mit
traditionellen Anséatzen verfiigen.

Sowohl Képpen selbst als auch andere Autoren tiiberarbeiteten die urspriingliche
Klassifikation im Laufe der Zeit mehrmals. Hierbei wurden einerseits Sonderklimate
(etwa die tropischen Hochgebirge) in das System eingearbeitet, anderseits offenbarte
die wachsende Anzahl zur Verfiigung stehender Daten einige Schwachstellen. Eine
Diskussion zur Geschichte und den verschiedenen Uberarbeitungen findet sich bei
HeNDL (1991).

Obwohl mit der monatlichen Durchschnittstemperatur bzw. Niederschlagsum-
me die Datengrundlage fiir diese Klassifikation recht gering ist und mittlerweile
andere Ansitze existieren, ist das System nach Képpen-Geiger immer noch das
verbreitetste und gebrauchlichste seiner Art. Zum einen wird diesem Ansatz ein
gewisser didaktischer Wert unterstellt, so dass der iiberwiegende Teil an einfiih-
renden Lehrbiichern zur Physischen Geographie (etwa HENDL 1997, BAUMHAUER
2011, STRAHLER 2004) das Képpen-Geiger System behandelt. Insbesondere in der
angelsédchsischen Grundlagenliteratur wird es héufig, wie in MCKNIGHT und HESS
(2008) oder HOLDEN (2008), als einzige Systematik der globalen Klimate diskutiert,
teilweise organisiert die Koéppen-Geiger Klassifikation sogar samtliche klimageogra-
phische Betrachtungen (etwa DE BLI1J et al. 2004, MARSH und KAUFMAN 2012).
Aflerdem findet sie sich natiirlich ebenso in Literatur mit explizit klimatologischen
Charakter (z.B. LAUER und BENDIX 2006, SCHONWIESE 2008, HANTEL 2001)
und Lehrbiichern zur Meteorologie (z. B. KrAUS 2004, AHRENS 2007, MALBERG
2007).

Das Interesse an dieser aussagekriftigen Klassifikation zeigt sich aber auch
durch der aktuellen Versionen der klassischen Karte auf neuer Datengrundlage
(KOTTEK et al. 2006, PEEL et al. 2007). Ihre quantitative Natur erméglicht zudem
vielfaltige Studien zum Klimawandel (z. B. GREGORY 1954, FRAEDRICH et al. 2001,
BORN et al. 2008, RUBEL und KOTTEK 2010). Auch in solchen Anwendungen ist
die Anschaulichkeit der Képpen-Klassifikation wohl der ausschlaggebende Grund
fiir ihren Einsatz. Graduelle, quantitative Anderungssignale werden durch die
Klimaformel in fassbare, qualitative Verinderungen iibersetzt. Ahnlich ist ihr
Nutzen als ergédnzendes Verfahren bei bei der Validation von Klimamodellen
(BORN et al. 2008, GUETTER und KuTzZBACH 1990) begriindet. Findet sich eine
Ubereinstimmung der simulierten und beobachteten Klimate, so ist dies eine



4.2 Klimatypen in Klimamodellen 75

eindeutige, scheinbar einfache Aussage. In diesen kategorialen Variablen ist es,
anders als im Fall der metrischen Klimaelemente, zudem moglich, nicht nur den
tatsachlichen Zustand mit hoher Sicherheit bestimmen zu kénnen, sondern auch
eine Ubereinstimmung von Beobachtungen und simuliertem Klima zu erzeugen. In
diesem Fall lasst sich der Schluss ziehen, dass ein Modell die wesentlichen Aspekte
des Klimas einer Region ausreichend gut abbildet.

Es ist durchaus tuiblich, nicht die komplette Klassifikation zu verwenden, sondern
sich auf bestimmte Aspekte zu beschrianken. Das kénnen etwa die sogenannten
Hauptklimatypen sein (zwei Buchstaben), teilweise werden aber auch nur die
Hauptklimazonen (ein Buchstabe) oder beispielsweise nur der Ariditatsindex (GAO
und GIORGI 2008) verwendet. In Anbetracht ihrer immer noch andauernden
Verwendung lasst sich wohl feststellen, dass die Koppen-Geiger Klassifikation
den Test der Zeit bestanden hat und immer noch besteht. Wegen ihrer weiten
Verbreitung ist die Wiedergabe der Definition der Klimaformel an dieser Stelle
sicher nicht notig. Die hier verwendeten Schwellwerte finden sich in vielen der
angegebenen Quellen, konkret wurde HENDL (1991) als Referenz herangezogen.

4.2.2 Ergebnisse

Mithilfe der kombinierten Daten fiir Niederschlag und bodennahe Temperatur
wurde fiir jeden Gitterpunkt der Klimatyp bestimmt (Abb. 4.7). Obwohl die
Klassifikation, wegen ihrer Bindung an die Vegetation, urspriinglich auf das Festland
beschréankt ist, ist dies wegen den verwendeten Parametern problemlos méglich und
wurde schon in frithen Auflagen so gehandhabt. Fir das Ziel dieser Untersuchung
erscheint das Ausklammern von 70 % der Erdoberfliche nicht ratsam. Trotz
der deutlich niedrigeren raumlichen Auflosung und der leicht unterschiedlichen
Basisperiode lisst sich eine gute Ubereinstimmung mit der Karte von KOTTEK et al.
(2006) feststellen. Aufféllig ist lediglich das geringe Vorkommen des Steppenklimas.
Da es sich bei diesem um eine schmale Ubergangszone zwischen Wiistenklimaten
und Regen- bzw. Schneeklimaten handelt, sollte angenommen werden, dass dies
eine Folge der Interpolation darstellt. Die Klassifikation scheint insgesamt aber
stabil gegeniiber den Abweichungen innerhalb der Beobachtungsdaten, und die
Nutzung der so erstellten Karte zum Abgleich mit den Modellen legitim. Hierbei
wurde die komplette Klimaformel in der Version von KOPPEN (1936) angewendet,
auch wenn dies zu einer sehr groflen Anzahl insbesondere von nur selten realisierten,
aber theoretisch moglichen D-Klimaten fihrt (vgl. KRAUS 2004).

In Abbildung 4.7 werden Karten auf der Basis der kombinierten Beobachtungen
und zweier Modelllaufe gezeigt. Bei den beiden Vertretern des CMIP3 handelt
es sich wiederum um ECHAMS5/MPI-OM (1) und TAP-FGOALS-g1.0 (1). Der
ECHAMS5/MPI-OM Lauf weist im Vergleich mit den kombinierten Beobachtungen
den grofiten tibereinstimmenden Flachenanteil auf, IAP-FGOALS-g1.0 (1) liegt
im Bezug auf diese Grofle im unteren Quartil des Multi-Modell Ensembles. So-
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Abb. 4.7: Klimatypen fiir Beobachtungen und AOGCMs. Jeweils komplette Kli-
maformel nach Képpen-Geiger fiir den Zeitraum 1960-1999. a) die kombinierten
Beobachtungsdaten, b) ECHAM5/MPI-OM (1) und ¢) IAP-FGOALS-g1.0 (1).

mit konnen diese Laufe auch hier als eine Art Modellspread betrachtet werden
(vgl. Abb. 4.6). Obwohl durchaus markante Unterschiede bestehen, kann festge-
halten werden, dass die grundsatzliche Verbreitung der Klimatypen in allen drei
Karten gut tibereinstimmt. Fir ECHAMS5/MPI-OM (1) lasst sich lediglich im
Bereich des Atlantiks und Afrikas die Unterschétzung des Af-Klimas, beruhend
auf zu geringen Niederschlégen in diesen Regionen als qualitative Schwéche des
Modells, feststellen. Dagegen zeigt Abb. 4.7 ¢) hier grofiere Ahnlichkeit mit den
Beobachtungen. Der starke Temperatur-Bias (vgl. Abb. 4.5) des Modells fiihrt
allerdings zu einer iibermafigen Ausdehnung der Schneeklimate in West- und
Mitteleuropa, also Abweichungen bereits auf der Ebene der Klimazonen. Statt
Wiistenklimaten simuliert IAP-FGOALS-g1.0 (1) vor allem tiber den Ozeanen an
den Ostseiten der Kontinente bevorzugt Steppenklimate, eine Folge der systemati-
schen Uberschitzung des Niederschlags in diesen Gebieten.

Offen bleibt hierbei jedoch die Frage, inwieweit diese Unterschiede zur Beurtei-
lung der Qualitdt der Modelle herangezogen werden konnen. Der Eindruck der
sich beim Vergleich der Leistungen dieser beiden Modelllaufe ergibt gilt auch fir
das gesamte Multi-Modell Ensemble. In jedem Lauf finden sich Differenzen zu
den Beobachtungen wahrend in globaler Betrachtung die Verteilung der Klimaty-
pen durchaus befriedigend wiedergegeben wird. Damit werden die klimatischen
Rahmenbedingungen fiir die Biosphéare durch alle Modelle im Wesentlichen er-
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folgreich reproduziert (Abb. 4.6). Die Bildung von Konfidenzintervallen oder die
Quantifizierung der Differenzen im Vergleich zu den Beobachtungen ist wegen der
kategorialen Skala der Klimaklassifikation nicht moglich. Stattdessen wurden die
n = 48 AOGCM-Laufe darauf untersucht, ob sie fiir die betreffende Gitterbox
den gleichen Klimatyp T;(s) wie die Beobachtungsdaten Ts(s) erzeugen. Fir jede
Gitterbox wird so die GroBe N(s) berechnet.

N(S)Zzn:f(Ti(S)) mit f(Zi(s)) = {(1) 523228

=1

(4.7)

Der Abgleich erfolgt fiir die drei moglichen Detaillierungsgrade. Werden nur die
Klimazonen beriicksichtigt zeigt sich, dass das Multi-Modell Ensemble fiir die na-
hezu gesamte Erdoberfliche mit den Beobachtungsdaten tibereinstimmt. Merkliche
Unsicherheiten innerhalb der AOGCMs treten nur in den Ubergangsbereichen der
Trockenklimate auf, was sich vermutlich durch Unterschiede in der Modellphysik,
insbesondere aber in der rdumlichen Auflésung erklaren lasst. Der Bereich mit
geringen Werten fiir N(s) im dquatorialen Ostpazifik ist an dieser Stelle wegen
der groBen Streuung in den Beobachtungsdaten (siehe Kapitel 4.1.1.2) ausgeklam-
mert. Die sonstigen Klimazonen werden allein iiber die Temperatur definiert. In
Anbetracht der geringen Auflosung von 2.5° x 2.5° kann das Relief in dieser Unter-
suchung nur reduzierten Einfluss aufweisen, was die geographische Breite in ihrem
Einfluss weiter verstiarkt. Somit sind hohen Ubereinstimmungen fiir weite Teile der
Erdoberfldche in Abb. 4.8 durchaus zu erwarten.

Die weniger ausgeprigte Ubereinstimmung an den Ubergingen der Klimazonen,
schmale Bereiche mit N(s) < 50 %, kann hier vernachléssigt werden. Zum einen
ist der Flachenanteile dieser Bereiche nur gering, zum anderen handelt es sich um
ein Artefakt aus der Definition der Koéppen-Klassifikation: den abrupten Wechsel
der Klimazonen aufgrund der vorgegebenen Schwellenwerte. Da diese Ubergangs-
bereiche nur schmal sind, kann wohl festgehalten werden, dass das Multi-Modell
Ensemble diese Problematik, die aus der Diskretisierung des Klimas erwéchst,
zufriedenstellend 16st. Allerdings finden sich in Abb. 4.8 a) auch Hinweise auf Ab-
weichungen zwischen Beobachtungen und Modellen, die durchaus auf Unterschiede
in der Qualitat der Modelle hinweisen konnten. So wird das Tibet-Plateau von vielen
AOGCMs durchaus als Hochgebirge dargestellt, und hier finden sich entsprechend
Unterschiede innerhalb des Multi-Modell Ensembles, die in der geringeren Anzahl
an Ubereinstimmungen mit den Beobachtungen resultieren. Die schmalen Zonen
mit geringen Ahnlichkeiten im Vergleich zu den Beobachtungsdaten im Bereich
von Nordatlantik und -pazifik lassen sich ebenfalls auch physikalisch interpretieren.
In den Beobachtungsdaten findet sich hier der Einfluss von Meeresstromungen
(Nordatlantikstrom bzw. Oyashio und Kuroshio im Pazifik), die Teilglieder der
thermohalinen Zirkulation darstellen. Die Abbildung dieses komplexen Systems
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Abb. 4.8: Klimatypen im Multi-Modell Ensemble. Vergleich mit den kombinierten
Beobachtungen fiir 1960-1999. Dargestellt ist N(s) (sieche Gleichung 4.7), fiir
a) Klimazonen, b) Klimatypen und c) die gesamte Klassifikation

in dynamischen Modellen ist generell nicht so weit fortgeschritten wie die der
Atmosphére.

Wird die Untersuchung auf die Hauptklimatypen ausgeweitet, ergibt sich ein
differenzierteres Bild. Dies ist wegen der Schwierigkeiten in der Modellierung des
Niederschlags so auch zu erwarten. Unsicherheiten zeigen sich nun zusatzlich im
Bereich des tropischen und subtropischen Atlantiks, aber auch fiir das Amazonasbe-
cken und weite Teile Australiens werden nur noch geringe Werte fiir N(s) erreicht.
Die Niederschlagscharakteristik der aulertropischen Gebiete wird dagegen in besse-
rer Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten abgebildet. Die Anwendung der
kompletten Klimaformel hat in der globalen Betrachtung nur noch geringe Auswir-
kungen auf die GroBe N. Zum einen liegt dies daran, dass eine solche Erweiterung
fir die A- und E-Klimate ohnehin keine Auswirkungen hat, zum anderen aber
sicher auch an der Tatsache, dass der dritte Buchstabe in der Klimaformel wieder
thermisch definiert ist. Somit sind die quantitativen Unterschiede von Modellen
und kombinierten Beobachtungen zu gering, um sich angesichts der Schwellenwerte
der Klassifikation noch entscheidend niederzuschlagen.

Nur in der, im Bezug auf dieses Merkmal, sehr heterogenen Gruppe der Schneekli-
mate, zeigt sich ein flichenméBig relevanter Abfall von N (s) im Bereich Osteuropas
und des westlichen Zentralasiens. Aus Abb. 4.6 geht hervor, dass, mit Ausnahme
von NCAR-PCM alle Modelle das Klima von tiber 50 % der Erdoberflache im
Vergleich mit den kombinierten Beobachtungsdaten korrekt abbilden. Auch bei
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dieser Grofle wird der geringe Unterschied zwischen verschiedenen Laufen eines
Klimamodells offensichtlich, wie auch im Zuge der bisherigen Ergebnisse nicht
anders zu erwarten war.

Wegen der Definition von N(s) spielt in diesem Ansatz die Streuung innerhalb
der Beobachtungsdatensétze kaum eine Rolle. Wie aus Abb. 4.8 ersichtlich, lassen
sich einige Regionen identifizieren, in denen im Multi-Modell Ensemble eine beson-
ders hohe Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten besteht. Insbesondere die
groflen Trockengebiete sind in jedem Modell gut abgebildet. Dagegen zeigen sich in
den tropischen Regenklimaten deutliche Unterschiede der Modellperformance. Auf-
fillig ist zudem der geringe Grad an Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten
im Bereich der Arktis, der auf der systematischen Unterschiatzung der Tempera-
tur im 20. Jahrhundert in diesem Gebiet durch die AOGCMs beruht. Fiir das
21. Jahrhundert ergibt sich jedoch, unabhéngig vom vorgeschriebenen Emissi-
onsszenario, in allen Klimamodellen ein iiberdurchschnittlicher Erwarmungstrend
(IPCC 2007a). Obwohl es sich hier um eine relativ geringe Fléche handelt ist dies
durchaus beachtenswert. Schliellich handelt es sich bei der Arktis um eine Region
mit eigenstindigen, duBerst empfindlichen Okosystemen und enormer Bedeutung
fiir das Klimageschehen der Nordhemisphéare sowie des globalen Klimasystems
(ACIA 2005). Dennoch, und dies ein wichtiges Ergebnis fiir das Folgende, zeigt der
Ubergang von klimatischen FeldgréBen hin zu aussagekraftigen Klimatypen, dass
das CMIP3 Ensemble die grundsétzliche beobachtete Klimadiversitat, sowohl in
ihrer rdumlichen Anordnung als auch in ihrer 6kologischen Relevanz, iiberzeugend
abbildet. Dieser qualitative Befund liefert ein robustes Argument dafir, im Fol-
genden weiterhin samtliche AOGCMs zu nutzen. Fiir den kompletten Ausschluss
eines oder mehrerer GCMs erscheinen die Differenzen innerhalb des CMIP3 auch
in dieser grundlegenden Qualitéit nicht ausreichend.
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5 Evaluation der grofiskaligen
Klimavariabilitat

Statt dem einfachen Reproduzieren von bekannten Klimatologien wird die tiberzeu-
gende Abbildung von bedeutsamen, charakteristischen Prozessen als Anforderung
an die AOGCMs formuliert. Die realistische Erzeugung der natiirlichen internen
Variabilitat des Klimasystems ist eine nicht-triviale Anforderung, die das Zu-
sammenspiel vielfiltiger Aspekte der gekoppelten Atmosphéare-Ozean Dynamik
erfordert. Hier soll versucht werden, die Betrachtung auf die wichtigsten Moden
im weltweiten Mafistab zu reduzieren, die allerdings erst erfasst und bestimmt
werden miissen. Neben der Beurteilung der Modell-Performance erlaubt eine solche
Auswahl auch die gezielte Untersuchung der Reaktion dieser Moden auf das anthro-
pogene Forcing. Es wird im weiteren Verlauf dieser Arbeit zudem untersucht, ob
ein Zusammenhang zwischen der Qualitat der Erzeugung und dem Verlauf der Ent-
wicklung der Moden der internen Klimavariabilitat besteht. Es erscheint legitim zu
unterstellen, dass solche Effekte, so sie existieren, potentielle Unsicherheitsquellen
bei langfristigen Klimaprojektionen darstellen konnen. Somit kann die Analyse der
internen Klimavariabilitdt auf vielfdltige Weise einen Beitrag zur Untersuchung
relevanter Fragestellungen leisten. Daher steht sie im Folgenden im Fokus.

5.1 Kriteriumsmoden: Definition und
Begriindung

Ein bedeutender Teil der beobachteten Variabilitat des Klimasystems lasst sich
durch verschiedene Zirkulationsmoden erklaren. Derartige Groflen existieren fiir
Zeitskalen von einigen Wochen, wie etwa die Madden-Julian Oszillation im &dquato-
rialem Pazifik, aber auch Aspekte der multidekadischen Variabilitit werden teilweise
auf diese Klimamoden zuriickgefiihrt. Ein Beispiel fiir derartig niederfrequente
Moden ist die multidekadische Variation der Meeresoberflichentemperaturen im
Nordatlantik. Ebenso unterschiedlich sind die raumlichen Maf}stdbe der einzelnen
Moden, die bis hin zu globalen Auswirkungen reichen. Diese als Zirkulationsmoden
identifizierten Phanomene beschreiben vielfaltige Kopplungen innerhalb des Kli-
masystems und seiner Subsysteme. Die erfolgreiche Simulation dieser Moden kann
somit zur Uberpriifung der Fihigkeit zur Abbildung der komplexen Beziehungen
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und Interaktionen, die das reale Klimasystem auszeichnen, durch AOGCMs dienen.

Es erscheint durchaus folgerichtig Modellen, die hierbei iiberzeugende Ergebnisse
nachweisen konnen, auch im Hinblick auf die zukiinftige Entwicklung des Klimas
realistische Abschétzungen, etwa auch bei der regionalen Differenzierung des Kli-
masystems, zuzubilligen. Solche Modelle bilden schliefllich wesentliche Bereiche der
beobachteten Dynamik realistisch ab, was sie auch zu einer realistischen Reaktion
auf veranderte Randbedingungen befédhigen sollte. Hingegen konnten Modelle,
denen diese wesentlichen Aspekte des Klimasystems fehlen, auch Schwierigkeiten
dabei haben, das anthropogene Signal auf angemessene Weise umzusetzen. Diese
Uberlegung erhélt dadurch Unterstiitzung, dass erwartet werden kann, dass weite
Teile des kiinftigen Klimawandels durch eine relativ kleine Anzahl von Zirkulati-
onsmoden umgesetzt werden.

Somit wird hier iiberprift ob, und wenn ja wie, sich die Qualitit von AOGCMs
iiber deren Fahigkeit zur Abbildung der organisierten, grofiskaligen Variabilitéit
beurteilen und vergleichen lédsst. Ein bedeutender Vorteil dieses Ansatzes ist
die relativ geringe Zahl von Groéflen die hierbei beachtet werden miissen. Dieser
Aspekt ist im Hinblick auf die Praktikabilitiat, insbesondere bei der Analyse von
Multi-Modell Ensembles, von tatsidchlicher Relevanz. Daneben ist im Hinblick auf
diese Phénomene des Klimasystems das Phdnomen des Tunings der Modelle auf
eine bestimmte Klimatologie kaum vorhanden.

Ein bedeutendes Problem beim Versuch, die Leistungen der CMIP3-Modelle iiber
die Simulation der bedeutsamsten Zirkulationsmoden zu bewerten, besteht darin,
eben jene zu identifizieren. Hierfiir lasst sich eine Vielzahl an Kriterien finden, je
nachdem welche Aspekte als besonders bedeutsam befunden werden. Eine erste
Einschrankung an in Frage kommenden Moden ergibt sich aus den zur Verfiigung
stehenden Daten. So werden alle intrasaisonalen oder noch héherfrequenten Zir-
kulationsmuster ausgeschlossen, da deren zufriedenstellende Erfassung anhand
von monatlichen Daten als nicht unbedingt gesichert erscheint. Daneben liegen
fiir die, teilweise nur vermuteten oder konstatierten, multidekadischen Moden zu
wenige Beobachtungsdaten vor, um eine tatsiachliche Uberpriifung der AOGCMs
zur ermoglichen. Bestenfalls konnten bei einem Modell niederfrequente Varian-
zanteile festgestellt werden, die mit einer solchen Mode assoziiert sein konnten.
Eine quantitative Erfassung einer solchen Aussage und insbesondere der Vergleich
zwischen verschiedenen derartigen Feststellungen erscheint als schwer moglich und
wenig zielfiihrend.

Diese beiden Beschriankungen bedeuten, dass die Zirkulationsmuster auf die sich
die weitergehende Untersuchung stiitzen wird, unter jenen zu finden sein miissen,
deren Auswirkungen sich auf der interannuellen Skala gut erfassen lassen. In diese
Gruppe fallen eine grofle Anzahl von verschiedenen Moden mit weitreichenden und
im Wesentlichen als stabil befundenen und gut dokumentierten Auswirkungen auf
weite Gebiete der Erdoberflache (vgl. BARRY und CARLETON 2001, BRIDGMAN
et al. 2006). Das Wissen tiber die Entwicklung dieser Moden im Klimawandel
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wiirde bereits eine bedeutende Reduktion der Unsicherheit in Fragen des regionalen
Klimawandels bedeuten. Insofern ist die Konzentration auf diese Gruppe von
Zirkulationsindices sicher gerechtfertigt.

Deutlich problematischer ist es dagegen auszuwéhlen, welche dieser Moden zur
Uberpriifung der AOGCMs herangezogen werden konnen. Sicher erscheint allein,
dass nicht jeder jemals identifizierte und publizierte Index zur Beschreibung und
Erfassung der internen Variabilitit regionaler Aspekte des Klimasystems hierfiir
herangezogen werden kann und sollte. Die aktive Auswahl dieser Moden ist daher
unumganglich. Gleichzeitig stellte sie einen ebenso wichtigen wie aufwendigen Teil
dieser Arbeit dar. Zu diesem Zweck wurden einige Kriterien formuliert, um die
Entscheidung fiir oder gegen verschiedene Muster zu féillen. Die Moden sollten
stabil und reproduzierbar in den Beobachtungsdaten zu erfassen sein. Insbesondere
sollte keine Abhéangigkeit von der Verwendung eines bestimmten Datensatzes
bestehen. Daneben sollten die verwendeten Eigenmoden moglichst grofie Anteile
der Variabilitat des globalen Klimasystems reprasentieren.

5.2 Globale Detektion: Methodik

Hier wird die Vorgehensweise zur Bestimmung der wichtigsten Zirkulationsmoden
im Klimasystem erlautert. Das Kriterium, moglichst viel Variabilitat mithilfe der
Moden erklaren zu konnen, legt den Einsatz der EOF-Analyse nahe, welche zudem
die tibliche Methode zur Identifikation von Zirkulationsmustern darstellt. In vielen
Féllen konnen die fithrenden EOFs direkt als verschiedene Klimamoden identifiziert
werden, sofern die rdumliche Doméne es zuldsst (z. B. PAXIAN et al. 2013). Eine
hier zudem als besonders wichtig erachtete Eigenschaft dieses Verfahrens ist es
auch, dass sich so, iiber die resultierenden Raummuster, die Moglichkeit zum
quantitativen Vergleich von Beobachtungs- und Modelldaten, ebenso wie zum
Vergleich verschiedener AOGCMs ergibt.

Sowohl die routinemaflige Nutzung zur Identifikation von bedeutenden Zirku-
lationsmoden als auch die Moglichkeit zum Abgleich von Modell- und Beobach-
tungsdaten erkléren sich dadurch, dass mit der EOF-Analyse sowohl die zeitliche
auch die rdumliche Struktur der Variabilitdt der Ausgangsdaten erfasst werden
kann (vgl. Kapitel 3.5). So ist zwar die Zeitdoméne bei der Identifikation der
Klimamoden in einem GCM vollig nutzlos, das charakteristische Raummuster eines
Prozesses ist jedoch sowohl bei der Betrachtung von Beobachtungsdaten als auch
von Modelldaten unabhangig vom konkreten Verhalten innerhalb einer Periode
eindeutig zu erfassen (vgl. Kapitel 6). Voraussetzung hierfiir ist allerdings, dass
ein Prozess, hier ein Zirkulationsmuster, tatsichlich existiert und im betrachteten
Mafistab relevanten Einfluss auf die Variabilitat der Ausgangsdaten hat.

Klimamoden, auf die diese Voraussetzungen zutreffen, sind entsprechend der erste
Schritt bei der Beurteilung der Modellqualitat auf diese Weise. Zur Identifikation der
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wichtigsten Variabilitdtsmoden des Klimasystems wurde eine Vielzahl verschiedener
Datensétze mit unterschiedlichen Varianten der EOF-Analyse untersucht.

Fiir eine, was die Spannbreite der verfolgten Anséitze betrifft durchaus représen-
tative, Auswahl finden sich im Folgenden kurze Erlduterungen fiir den Aufbau der
Analyse und deren Ergebnisse. Aus den hierbei verwendeten Beobachtungsdaten
wurde jeweils vor der Analyse der lineare Trend entfernt, um zu verhindern, dass
bereits realisierte anthropogene Einfliisse die Detektion der Muster der natiirlichen
Klimavariabilitat verhindern.

Da die Raummuster in der globalen Doméane bestimmt werden, ist der direk-
te Vergleich mit verbreiteten und allgemein anerkannten Referenzen nur einge-
schrankt moglich, der quantitative tiberhaupt nicht. TRENBERTH et al. (2005)
nutzen EOF-Analysen von ERA 40 (Felddaten der atmosphérischen Masse) in
einem globalen Ansatz und erfassen damit SAM, NAM und ENSO. Diese Grofie
stand fiir die unternommen Analysen allerdings nicht zur Verfiigung. Stattdessen
musste das Raummuster subjektiv bewertet werden. Hierbei wurden die (R)EOFs
als mogliche Représentationen bekannter Klimamoden im jeweiligen Datenfeld
betrachtet, wenn diese ein plausibles Raummuster aufwiesen. Angesichts dieser
wenig konkreten Vorgehensweise im Fall des charakteristischen Raummusters ist
ersichtlich, dass die Zeitdoméne bei der Identifikation der Klimamoden einen wichti-
gen Anteil hat. Die Entscheidung, ob eine hierdurch gewonnene Hauptkomponente
die zeitliche Entwicklung eines bekannten Zirkulationsmusters beschreibt und
dieser somit im globalen Feld detektiert werden konnte, erfolgt auf der Basis von
Korrelationsanalysen. Hierfiir werden sowohl die in Kapitel 2.1.2.1 beschriebenen
Zeitreihen als auch solche, die iiber klassische Indexdefinitionen aus Felddaten
gewonnen wurden, verwendet. Letzteres betrifft vor allem die Monsune, fiir die
keine Zeitreihen aus unabhéngigen Daten zur Verfiigung standen. Die hierbei
entstehende besondere Problematik wird in Kapitel 6.2.2 thematisiert. Es wurden
hohe Korrelationskoeffizienten angestrebt, da die Bewertung der AOGCMs letztlich
auf einer physikalischen Begriindung fuflen sollte und nicht auf iiberinterpretierten
Effekten einer Hauptachsentransformation. Weiterhin ist die zukiinftige Entwick-
lung dieser Indexreihen von groflem Interesse. Daher muss fiir folgende Analysen
sichergestellt sein, dass die verwendeten Zeitreihen das entsprechende Phénomen
auch ausreichend zuverlassig erfassen.

Vom technischen Standpunkt aus ist die einzige Grofle, die bei den in diesem
Kapitel prasentieren Untersuchungen verandert wird, die Datenmatrix X. Die
einzige Variation in der Methodik ist die Entscheidung, ob die Eigenvektoren im
Anschluss an ihre Extraktion noch nach der Varimax-Methode rotiert werden.
Wenn dies der Fall war, wurden jeweils so viele der fiihrenden EOFs rotiert, wie
erforderlich waren um mindestens 80 % der Gesamtvarianz der Ausgangsdaten zu
reprasentieren. In Tab. 5.1 sind fiir einige aussagekraftige Experimente Ergebnisse
aufgefiithrt. Alle dort aufgefithrten Analysen wurden mit monatlichen Anomalien
durchgefiihrt. Diesen wurde sowohl der Jahresgang als auch ein eventuell vor-
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handener linearer Trend entfernt, um sicherzustellen, dass kein deterministisches
externes Signal die interne Variabilitdt in den Daten maskiert. Es wurde jeweils
1960-1999 als Basisperiode analysiert. Bei weniger eindeutigen Ergebnissen wurden
die EOF-Analyse fiir die beiden Teilzeitraume 1960-1979 und 1980-1999 separat
erneut durchgefiihrt. Saisonale Werte der PCs wurden durch einfache Mittelung der
entsprechenden monatlichen Amplituden der (R)PCs berechnet. Die EOF-Analyse
von saisonalen Werten brachte insgesamt nicht genug Vorteile, um diesen Ansatz
schliefflich fiir die weiteren Untersuchungen heranzuziehen. Aus diesem Grund wird
hier auf die Darstellung so gewonnener Ergebnisse verzichtet.

Die Experimente 1.1, 1.2, 1.3 und 1.4 wurden jeweils mit SLP-Daten durch-
gefiihrt. Bei 1.1 und 1.3 wurde die Kovarianzmatrix, bei 1.2 und 1.4 jeweils die
Korrelationsmatrix betrachtet. Weiterhin ist bei den Experimenten 1.3 und 1.4
eine Varimaxrotation im Anschluss an die EOF-Analyse durchgefiithrt worden.

In Experiment 2.2 wurde die relative Topographie der Reanalysedaten iiber eine
Korrelationsmatrix untersucht. Die verwendete Schichtdicke ergibt sich aus der
Differenz der geopotentiellen Hohen des 500 hPa- und des 1000 hPa-Niveaus.

Bei 4.2 und 4.4 wurden die Felddaten fiir Luftdruck und bodennahe Temperatur
gemeinsam untersucht. Die EOF-Analyse wurde mit der Korrelationsmatrix durch-
gefiihrt. Im Fall von Experiment 4.4 wurden die fiihrenden EOFs zusétzlich nach
der Varimax-Methode rotiert.

Die Experimente 5.1 und 5.2 wurden mit der Héhe des 500 hPa-Niveaus durch-
gefithrt. Sowohl die EOF-Analyse der Kovarianzmatrix (5.1) als auch der Korrela-
tionsmatrix (5.2) konnte hierbei vergleichbar gut Klimamoden identifizieren wie
im SLP-Feld. Auch konnte hier ebenso in einigen Féllen tiber die Rotation der
Eigenvektoren (in Tab. 5.1 nicht gezeigt) die Trennung zwischen den verschiedenen
Moden verbessert werden.

Diese gute Ubereinstimmung der Experimente 1.1-1.4 und der entsprechenden
Verfahren fiir die Hohe des 500 hPa-Niveaus liefen die Betrachtung der Kombination
der beiden Datengrundlagen als eine Methode erscheinen, die Ergebnisse weiter zu
verbessern. Um die Verwendung der Kovarianzmatrix zu ermoéglichen, wurde hierfiir
anstelle des SLP die geopotentielle Hohe des 1000 hPa-Niveaus mit der fiir 500 hPa
kombiniert. Diese Untersuchungen haben in der Tabelle die Nummern 6.1-6.4,
wobei die Benennung die Details der Analyse entsprechend der Luftdruckdaten
beschreibt. Hierbei wurden allerdings tatsachlich weniger eindeutige Ergebnisse
erreicht als bei der Beschrankung auf nur einen Datensatz.

5.3 Ergebnisse

Der Groffteil der in Betracht gezogenen Moden konnte bei keiner der durchgefiihrten
Analysen erfasst werden. Fiir diese Zirkulationsmuster wird daher angenommen,
dass sie bei globaler Betrachtung keine der wesentlichen Komponenten des Klima-
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Tab. 5.1: Global erfassbare Klimamoden. Klimamoden, die in der globalen Do-
méne iiber verschiedene Ansétze detektiert werden konnten. Fiir Erlduterungen
und Definition der nummerierten Experimente siehe Text. Alle Daten entwe-
der HadSLP2, Era 40 Reanalysen oder NCEP/NCAR Reanalysen. H/E/N: eine
(R)EOF v (s) mit plausibler rdumlicher Struktur identifizierbar und fiir Korre-
lation der (R)PC ¢ (t) mit dem Standardindex I(t) fir die monatlichen Werte
gilt 7 > 0.6 und fiir mindestens zwei Jahreszeiten r > 0.8. H/E/N: vi(s) mit
plausibler rdumlicher Struktur identifizierbar und Korrelation von c¢(t) mit I(¢)
fir die monatlichen Werte r > 0.4 und fir mindestens eine Jahreszeit r > 0.8;
h/e/n: mehrere (R)EOFs mit plausiblen Raummuster und (oder) mind. eine (meh-
rere) (R)PCs mit Korrelationen mit den Referenzreihen von 0.4 < r < 0.6 bei
monatlichen Daten und mindestens einer Jahreszeit mit » > 0.7; h/e/n: mehrere
plausible Raummuster und (oder) mind. eine (mehrere) (R)PCs korrelieren mit
der Referenzreihe mit r > 0.4 fiir Monatswerte oder mindestens eine Jahreszeit
mit 7 > 0.7. -: Analyse nicht méglich wg. Datenverfiigbarkeit; x: Klimamode nicht

detektierbar;
Exp. SOI SAM NAM SCA NPI
1.1 Hen HEN HEN hxx hEN
1.2 hen HEN HEN hen HEN
1.3 Hen HEN HEN HEN HEN
1.4 hen HEN HEN hEn hEN
2.2 -en -EN -eN -xx -en
3.1 -en -EN -EN -xn -EN
4.2 -en -EN -EN -Ex -en
4.4 -en -eN -en -xXX -XX
5.1 -en -EN -EN -EN -EN
5.2 -en -EN -EN -en -EN
6.1 -en -EN -EN -en -EN
6.2 -en -EN -EN -eN -en
6.3 -en -EN -EN -xn -EN
6.4 -en -EN -EN -EN -EN

systems darstellen. Grundsatzlich abgesprochen werden sollen ihnen aber weder
ihre physikalische Natur noch ihre Klimawirksamkeit. Auch die Zirkulationsmus-
ter, auf die sich die folgenden Untersuchungen beschréanken, sind keinesfalls in
samtlichen durchgefiihrten Ansétzen zu detektieren gewesen. Angesichts der unbe-
schrankten Moglichkeit, die grundsétzliche Methode von globalen EOF-Analysen
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zu variieren, kann sicherlich nicht ausgeschlossen werden, dass einige der hier nicht
erfassten Zirkulationsmuster bei Verwendung einer anderen Datenbasis auch in der
globalen Domaéne zu erfassen ware. Daneben ist natiirlich die EOF-Analyse zwar
ein wichtiger und, seit der ubiquitdren Verfiigharkeit von leistungsstarken Rechner
und flichendeckenden Datensétzen, der gebrauchlichste Ansatz zur Detektion und
Analyse von Zirkulationsmoden, aber sicher nicht der einzige.

Als nicht erfassbar, weder durch die in Tab. 5.1 aufgefiithrten Ansétze noch
bei der Analyse anderer Ausgangsdaten oder der Abkehr von der Verwendung
von Monatswerten, erwiesen sich EAP, WPP, EP-NPP, PEP, sowie die Monsune.
Fir die weitere Verringerung der Anzahl der zu betrachteten Muster wurden
einige Indices, die offensichtlich das gleiche physikalische Phadnomen beschreiben,
zusammengefasst. Die hiervon betroffenen Indices sind zum einen, wie zu erwarten
war (WALLACE 2000), der NAM und die NAO. Ebenfalls im Verhalten der Indices
einander sehr dhnlich sind NPI und PNA, die beide vom Aleutentief dominiert
werden (TRENBERTH und HURRELL 1994). SCA und EA/WR in den aus globalen
EOF-Analysen resultierenden Raummustern zu unterscheiden ist in den meisten
Fallen kaum moglich und insbesondere nicht objektiv begriindbar.

Alle diese Indexpaare weisen in den Beobachtungsdaten, die durch die jeweilige
Analyse erfasst werden, ausgeprégte signifikante Korrelationen mit der gleichen
PC auf. Auch die Raummuster sind fiir diese Moden kein eindeutiges Unterschei-
dungsmerkmal. Gerade die physikalische Einheit von NAM und NAO ist zudem
im wesentlichen Konsens (THOMPSON et al. 2003, HURRELL und DESER 20009,
TRENBERTH et al. 2005). Als durchaus subjektive Entscheidung wurden schlielich
die Bezeichnungen NAM, NPI und SCA iibernommen. Begriindet ist das damit,
dass bei letztlich verwendeten Indexdefinition die Korrelationen fiir diese Zeitreihen
mit den PCs der rotierten EOFs des SLP hohere Betriage annahmen, insbesondere
wahrend des Winters, wenn die Indices ihre starkste und deutlichste Auspragung
haben. Auch das fiir diesen Ansatz resultierende Raummuster kann durchaus
starker in Richtung der jeweils gewahlten Zirkulationsmode interpretiert werden
(vgl. Kapitel 6.1.1). Hier wird allerdings dennoch der Standpunkt vertreten, dass in
allen Fallen die Entscheidung nicht zwingend war und sicherlich auch anders hétte
ausfallen konnen, ohne die iibrigen Schritte zu beeintréchtigen. Der entscheidende
Aspekt der Zirkulationmuster, die zugrunde liegenden physikalischen Prozesse,
sind von der verwendeten Terminologie natiirlich in keiner Weise betroffen. Die
insgesamt besten Resultate im Hinblick auf die vier zu beriicksichtigenden Aspekte

e Anzahl der detektierten bekannten Klimamoden,
e Interpretierbarkeit des Raummusters,
e Korrelation mit den Referenzindices sowie insbesondere

e Reproduzierbarkeit iiber verschiedene Beobachtungsdatensétze
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konnten fiir den auf Meeresniveau reduzierten Luftdruck erzielt werden, wenn
das Analyseschema des Experiments 1.3 angewendet wurde. Es kann festgehalten
werden, dass insbesondere die ersten fiinf rotierten Eigenvektoren der Beobach-
tungsdaten raumlich sehr gut korrelieren (Abb. 5.1). Die teilweise ebenfalls sehr
hohen Korrelationen fiir hohere REOFs werden im Folgenden nicht mehr beach-
tet, da sich fiir diese aus der vorherigen Untersuchung keine Interpretation als
Eigenmode des Klimasystems ergab.

Die fithrenden Raummuster finden sich zudem nicht nur in den Beobachtungsda-
tensédtzen sondern sind auch in den AOGCMs vorhanden, wie sich anhand einer
zuféllig ausgewahlten Stichprobe erkennen lasst. Fiir diese Auswahl an Modellen
konnte bei keinem der in Tabelle 5.1 aufgefithrten Ansétze bessere Ubereinstim-
mung mit einer so groffen Anzahl an Raummustern erfasst werden. Ebensowenig
gelang dies bei anderen, hier nicht vorgestellten Ansétzen. Durch die modelliiber-
greifende Reproduktion der als Klimamoden identifizierten Raummuster wird deren
Interpretation als Ausdruck von dominanten physikalischen Prozessen gestéarkt.
Ein weiteres Indiz hierfir ist, dass die Spannbreite der Korrelationen bei hoheren
REOFs deutlich zunimmt (Abb. 5.1).
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Abb. 5.1: Raummuster in Beobachtungen und Modellen. Jeweils paarweise Korre-
lation der fiihrenden i = 1,2,...,10 REOF vom HadSLP2 (v; g (s)) mit ERA 40
und NCEP/NCAR sowie einigen AOGCMs (jeweils Lauf (1) der angegebenen
Modelle). Gefiillte Kreise bedeuten, dass die angegebene Korrelation zwischen
v;, 7 (s) und v; x (s) mit X =Vergleichsdatensatz fiir ¢ = j gilt. Leere Kreise zeigen
eine hohere Korrelation fiir ¢ # j mit j = 1,2, ..., 20 an.

Fir hohere REOFs ist zwar die Reihenfolge nicht mehr identisch, dennoch finden
sich die im HadSLP2 erfassten Muster in NCEP/NCAR und ERA 40 in ganz
wesentlichem Mafle wieder. Allerdings ist hier ein wichtiger Punkt festzuhalten.
Die 2. RPC, fiir HadSLP2r findet sich hier ein wesentlicher Teil der Dynamik des
SOI (fiir Monatswerte r? ~ 0.4; fiir den borealen Winter 7? ~ 0.65), kann fiir die
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beiden anderen Datenséatze sicher nicht analog als Zeitreihe des SOI interpretiert
werden. Das ENSO-Phénomen ist in den Reanalysen nicht iiber eine einzelne
(R)EOF /(R)PC-Kombination zu beschreiben. FELDSTEIN (2000) berichtet, aller-
dings in Folge eines andersartigen Ansatzes der zudem auf die Nordhemisphére
beschrénkt ist, ebenfalls von wenig eindeutigen Ergebnissen bei der Detektion
des ENSO-Musters anhand von REOFs und RPCs der geopotentiellen Hohe des
300 hPa Feldes.

Insgesamt lieferte dieser konzeptionell sicher nachvollziehbare, im Wesentlichen
quantitative und reproduzierbare Weg zur Bestimmung der besonders relevanten
Klimamoden somit nur teilweise befriedigende Ergebnisse. Im globalen Mafistab
gelang es nicht, unzweifelhaft bedeutsame Moden des Klimasystems in den Tropen
zu erfassen. Im Fall des ENSO-Phanomens waren die Ergebnisse der Beobachtungs-
daten zu unterschiedlich, die Monsune liefen sich auch mit sehr gezieltem Vorgehen
nicht befriedigend erfassen. Da die Auswirkungen eben dieser Klimamoden jedoch
in ganz besonderem Mafle die Menschen der betreffenden Regionen in ihrer Lebens-
und Wirtschaftsweise beeinflussen, erschien ihre Ausklammerung aus der Analyse
wenig ratsam. Stattdessen wurden fiir die tropischen Moden, letztlich pragmatisch,
separate Ansitze zur Erfassung entwickelt und genutzt (Kapitel 6.2).
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6 Index-Definitionen

In diesem Kapitel werden die im Weiteren verwendeten Indices vorgestellt und
ihre Definition bzw. Berechnung erlédutert.

6.1 Auflertropische Zirkulationsmuster

Die Ergebnisse aus Kapitel 5 zeigen, dass die globalen REOFs der monatlichen
Anomalien des SLP die wesentlichen ektropischen Zirkulationsmoden gut erfassen.
Die raumlichen Variationsmuster sind iiber die verschiedenen Beobachtungsdaten-
sitze und auch Modelldaten derart stabil, dass die Verwendung eines gemeinsamen
Raummusters zur Berechnung der Zeitreihen fiir die verschiedenen Datensétze
moglich erscheint. Eine gemeinsame Basis ist auch hilfreich bei der Detektion
von eventuell bedeutsamen Modellunterschieden. Hierbei wird angenommen, dass
die individuellen Modellunterschiede durch die Wahl der globalen Doméane nur
einen relativ geringen Einfluss auf die Struktur des Raummusters haben sollten.
Angesichts des Aufwandes der zur Erzeugung von REOFs und RPCs notig ist, ist
ein solches Vorgehen zudem von praktischer Seite aus vorteilhaft und naheliegend.

6.1.1 Raummuster

Die Berechnung der vier global relevanten Moden der auflertropischen Zirkulation
erfolgt unter Verwendung des Raummusters des HadSLP2-Datensatzes. Dieser
Datensatz wurde ausgewahlt, da er, im Gegensatz zu den Reanalysen, nicht von
einem Zirkulationsmodell erzeugt wurde. Somit kénnen Artefakte, die sich durch
die dynamische Modellierung ergeben konnten, ausgeschlossen werden. Jedoch
ergab eine ausfiihrliche Priifung, dass die Indexdefinitionen nicht sensitiv gegeniiber
dem Ursprung der Raummuster sind. Werden die SLP-Felder der beiden Reanaly-
sedatensatze auf die hier verwendeten REOFs projiziert, andert sich in keinem Fall
die Korrelation der so erzeugten Zeitreihen mit den Referenzindices signifikant. Das
Gleiche gilt fiir die Korrelationskoeffizienten mit den nach der Standarddefinition
aus den SLP-Daten (siehe Tab. 6.1) berechneten Indexzeitreihen. Unabhéngig
davon welche globale Raummuster, die REOFs von HadSLP2, dem SLP von Era 40
oder dem SLP von NCEP/NCAR, konkret verwendet wird um die Zeitreihen
zu generieren sind die Korrelationskoeffizienten mit diesen unterschiedlichen Re-
ferenzzeitreihen sehr hoch. Fiir die Periode 1960-1999 betragen sie, sowohl fiir



90 6 Index-Definitionen

| | | | \ | \ hPa

Lot 1T 1 1T
-325 -2.75 -2.25 -1.75 -1.25 -0.75 -025 025 0.75 1.25 1.75 225 2.75 3.25

Abb. 6.1: Ektropische, global relevante Zirkulationsmuster. Die Muster sind globale
monatliche REOFs der HadSLP2-Daten, vgl. Text. Die Darstellung folgt im
Schema den {iblichen Darstellungen dieser Moden, um die gute Abbildung der be-
kannten Raummuster zu betonen. Sie fokussiert daher jeweils die Aktionszentren.
In dieser Skalierung zeigen die Muster jeweils die Anomalien fiir einen Wert der
entsprechenden, standardisierten RPC von & (t) = +1.

Monatsdaten als auch saisonale Zeitreihen, immer r > 0.88. Diese Werte liegen
deutlich iiber den von TRENBERTH et al. (2005) erreichten.

Nachdem bislang der Fokus der Darstellung auf dem quantitativen Abgleich der
Zeitdomane lag, werden hier die schlussendlich ausschlaggebenden Raummuster
knapp vorgestellt. Die 1. REOF ist das Raummuster des SAM. Der kreisférmige
Charakter dieser Mode ist in Abb. 6.1 klar ersichtlich. Die dort gezeigte Struktur ist
mit der der Standarddefinition quasi identisch. Intensiviert sich der Druckgegensatz
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zwischen den polaren Regionen und den Subtropen, so duflert sich dies im SLP-Feld
mit sinkenden Werten iiber der Polarkalotte bis in die subpolaren Gebiete und
entsprechend steigenden Luftdruck im Bereich der Subtropenhochs. Angezeigt
wird dies durch einen positiven Indexwert der RPC, die die Zeitreihe des SAMs
darstellt. Es ist deutlich erkennbar, dass hierbei die polwéartige Druckverdnderung
der dynamischere Part ist.

Das nordhemispharische kreisformige Muster, der NAM, findet sich in der
3. REOF wieder. Die Struktur ist weniger klar und schematisch wie die auf der
Stidhalbkugel, jedoch gilt dies auch fiir das Raummuster der Standarddefinition.
Es zeigt sich sehr deutlich, dass die dominierenden Aktionszentren des NAM,
Islandtief und Azorenhoch, im Muster klar erfasst sind. Insofern ist es sicherlich
auch vertretbar, dieses Muster als NAO anzusprechen. Hier wird allerdings die
Bezeichnung NAM fiir dieses physikalische Phanomen beibehalten, um die deutlich
erkennbare zirkumpolare Struktur zu betonen.

Ahnlich wie die 4. RPC trennt auch die entsprechende REOF das Skandinavien
Muster vom Ostatlantik/Westrussland Muster nicht ganz eindeutig. Somit ist die
Interpretation dieser Struktur als SCA eventuell weniger abgesichert als die drei
anderen hier prasentierten Moden, dennoch kann davon ausgegangen werden, dass
die REOF ein physikalisches Zirkulationsmuster erfasst. Weitere Untersuchungen
dieser Mode sind somit gerechtfertigt. Die Benennung als SCA wiederum rechtfertigt
sich im Hinblick auf das Raummuster aus der Beobachtung, dass diese, wie auch
in der Standarddefinition, ein Aktionszentrum tiber Skandinavien und ein weiteres,
weniger dynamisches iiber dem Mittelmeerraum aufweist. Die Aktionszentren des
EA/WR sind dagegen eher zonal orientiert.

Die 5. REOF ist das Raummuster des NPI. Das dominierende Aktionszentrum
(vgl. Abb. 6.1) stimmt sehr gut mit der relevanten Region im Nordpazifik geméafl der
Standarddefinition tiberein. Der starke Fokus, den diese REOF auf dem Aleutentief
hat, bestatigt die Interpretation als NPI. Zwar finden sich auch Hinweise auf die
tibrigen Aktionszentren des PNA, diese treten jedoch in ihrem Ausmafl und ihrem
Einfluss auf die RPC deutlich zuriick. Dass diese Aktionszentren im SLP weniger
markant ausgepréagt sind als bei der Betrachtung der relativen Topographie ist ein
bekannter Aspekt des Zirkulationsmusters (WALLACE und GUTZLER 1981).

6.1.2 Anwendung im CMIP3

Hier werden die neuen Indexdefinitionen auf die Modelldaten angewendet. Es
ergeben sich hieraus zwei Fragestellungen, die im Folgenden bearbeitet werden.
Zum einen hat das SRES A1b Ensemble sicherlich einen ausreichenden Umfang und
somit das Potential, um die Allgemeingiiltigkeit der Neudefinitionen zu iiberpriifen.
Daneben erméglicht es der induktive Charakter der vorgestellten Index-Versionen
auch zu iiberpriifen, ob die AOGCMs in der Lage sind, diese tatsachlich in realisti-
scher Art und Weise zu reproduzieren.
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6.1.2.1 Aquivalenz zu Standardindices

Die neuen Indexdefinitionen werden hier auf ihre Zulassigkeit und Effektivitit bei
der Erfassung der Zirkulationsmuster gepriift. Dafiir wird in einem ersten Schritt
getestet, ob sie in der Lage sind, dass Verhalten der auf klassischen Definitionen
basierenden Indexreihen zuverlédssig abzubilden. Somit wird sichergestellt, dass
Zeitverlauf und Entwicklung der Indices unter anthropogenem Forcing, die im
weiteren Verlauf der Arbeit untersucht werden, nicht durch die neue Definition der
Zeitreihen beeinflusst werden. Im Folgenden werden die Indexreihen, die iiber die
gebrauchlichen Standardverfahren berechnet wurden (vgl. Tabelle 6.1), allgemein
mit [g(t) bezeichnet, die Zeitreihen, die iiber die Projektion der Modelldaten auf
die REOFs des HadSLP2 generiert wurden, dagegen mit Ip(t).

Tab. 6.1: Definitionen der Zeitreihen Ig. Konventionelle Berechnungen fiir die
Indices der aulertropischen Eigenmoden.

Muster  Berechnung Ig

SAM 1. PC SLP-Anomalien siidlich ® = 20°S

NAM 1. PC SLP-Anomalien nérdlich & = 20°N

NPI gemittelter SLP Nordpazifik (30°N-65°N,160°E-140°W)

SCA standardisierte Differenz P(t,45°N/5°W) — 2- P(¢,65°N/20°E)

Die Uberpriifung basiert im wesentlichen auf der bivariaten Korrelationsrech-
nung. Alle Ig und /p wurden fiir den Zeitraum 1960-1999 standardisiert. Die
Korrelationskoeffizienten, die die Grundlage fiir die erklérten Varianzen in Abb. 6.2
darstellen, wurden jedoch jeweils fiir den hier betrachteten Gesamtzeitraum von
1900-2098 berechnet. Auf diese Weise soll sichergestellt werden, dass eventuelle
Unterschiede in den langfristigen Trends oder Verdnderungen in der Variabilitét,
also den wichtigen Aspekten in der Erforschung des Klimawandels, durch die
Analyse erfasst werden.

Die Ip der unterschiedlichen Jahreszeiten werden tiber einfache Mittelung der
Monatswerte berechnet. Dagegen wurde die Berechnung der Zeitreihen der Perioden
im Fall der Ig jeweils einzeln durchgefithrt. Die prasentierten Ergebnisse sind
allerdings auch fiir den Fall reproduzierbar, dass auch die Ig einfach aus der
monatlichen Zeitreihe berechnet werden.

In Abb. 6.2 sind fiur die n = 53 transienten Simulationen, fiir die SLP-Daten
verfiighar waren, die quadrierten Korrelationskoeffizienten von Ig(t) und Ip(t) dar-
gestellt. Es werden jeweils die r?(Ig, Ip) firr den borealen Winter und die Reihen
der Monatswerte abgebildet. Diese Auswahl begriindet sich dadurch, dass, jeweils
bezogen auf alle vier Zirkulationsmuster und alle Einzelldufe, die Summe der
erklarten Varianzen fiir DJF maximal und bei der Betrachtung der monatlichen
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Abb. 6.2: Deduktive und induktive Indices. Quadrierte Korrelationen zwischen den
nach Standardverfahren berechneten Zeitreihen Ig(t) der vier global relevanten
aufertropischen Zirkulationsmoden und den Zeitreihen Ip(t), die durch Projektion
der Modelldaten auf die HadSLP2-REOFs erzeugt wurden. Oben: Monatswerte,
unten fiir den borealen Winter.

Werte minimal wird. Somit findet sich in diesen Bildern die Spannbreite der li-
nearen Zusammenhangs der verschiedenen Indexdefinitionen. Grundsétzlich ist
Tmon geringer als rgir. Am wenigsten macht sich dieser Unterschied beim NPI
bemerkbar. In beiden Féllen liegen samtliche Korrelationen deutlich iiber 0.95.
Dies ist nicht verwunderlich angesichts der Tatsache, dass die REOF in diesem
Fall quasi ausschliellich hohe, nahezu konstante Ladungen in dem Bereich auf-
weist, der fiir die Berechnung der Zeitreihe Ig(t) herangezogen wird. Dagegen sind
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die Raummuster von SAM und NAM im Ensemble weniger stabil, wegen ihrer
induktiven Generierung tiber die EOF-Analyse. Die Is und Ip des SAM sind bei
Betrachtung sdmtlicher Jahreszeiten nahezu perfekt korreliert (jeweils r > 0.95).
Dass die Korrelationen der Monatswerte dagegen in einigen Liufen auf nur etwa 0.8
absinken, durfte auf die groflere Domaéne, fiir die Ip reprasentativ ist, zuriickzu-
fithren sein. Hier werden vermutlich kleinskalige oder hochfrequente Aspekte der
Variabilitat des Druckfeldes nicht auf die betreffende REOF attribuiert, die im
Standardverfahren erfasst werden. Diese Effekte sollten aber an der Erfassung des
physikalischen Phanomens, welches der SAM représentiert durch /p, nichts dndern.
Das gleiche gilt in vollem Umfang auch fiir den NAM, auch wenn die Korrelationen
hier etwas geringer sind als beim SAM. Beim SCA sind jedoch deutlich geringere
erklarte Varianzen feststellbar. Fiir die monatlichen Indexreihen ergeben sich fiir
das Bestimmtheitsmafl nur noch Werte von etwa 50-60 %. Jedoch existieren fiir die
Indexreihe des Skandinavien Musters alternative Berechnungsformen, die mit dem
hier verwendeten Referenzindex von NOAA auch nur relativ geringe Korrelationen
von 0.66 auf Monatsbasis aufweisen, so dass dennoch davon ausgegangen wird, dass
Ip(t) eine brauchbare Version des SCA-Index darstellt (BUEH und NAKAMURA
2007). Dementsprechend steigen die Korrelationen zwischen den beiden Zeitreihen
in allen Einzellaufen auf der saisonalen Skala auch deutlich an. Im Nordwinter wer-
den, bei einem Ausreifler mit » = 0.73, Korrelationskoeffizienten von r =0.83-0.91
erreicht.

Als Ergebnis kann also festgehalten werden, dass die Verwendung der Ip fol-
gende Analysen nicht beeinflussen wird. Entsprechend werden sich die Analysen
der auflertropischen Eigenmoden im Folgenden auf die Ip stiitzen. Tatsédchlich
sind die Ergebnisse der folgenden Kapitel bei der Verwendung der I nahezu mit
den hier prisentierten, auf den Ip basierenden, identisch. Damit wurde hier auch
fiir vier wichtige Groflen des Klimasystems eine neue und effektive Berechnungs-
methoden dargelegt. Der massiv verringerte Aufwand, insbesondere bei den tiber
EOF-Analysen generierten Indices ist v.a. bei der Bearbeitung von Multi-Modell
Ensembles ein sicherlich hochgradig niitzlicher Aspekt.

6.1.2.2 Modellinterne Reprasentation

Die Resultate aus Kapitel 6.1.2.1 zeigen, dass die Projektion von globalen SLP-Ano-
malien auf die REOFs aus Beobachtungsdaten unabhangig vom AOGCM Indexrei-
hen erzeugt, die die statistischen Eigenschaften der gebréduchlichen Standardindices
aufweisen. Jedoch bedeutet dies noch nicht, dass AOGCMs diese grofiskaligen
Zirkulationsmuster auch eigenstandig erzeugen konnen, dass also die Organisa-
tion der atmosphéarischen Variabilitat realistisch erfolgt. Es ist somit unklar, ob
die so generierten Zeitreihen tatsachlich einen korrekt simulierten physikalischen
Aspekt des Klimasystems beschreiben oder ob es sich hierbei nur um Artefakte der
Analysemethode handelt. Obwohl diese Frage auch im Zusammenhang mit dem



6.1 AuBertropische Zirkulationsmuster 95

realen Klimasystem immer wieder diskutiert wird (DESER 2000, AMBAUM et al.
2001), wird hier davon ausgegangen, dass die betrachteten Zirkulationsmuster reale
Phénomene darstellen.

Ob sich die Zirkulationsmuster nun in realistischer Form in den GCMs wie-
derfinden, wird tiber einen mehrstufigen Ansatz gepriift. Wie bei den Beobach-
tungsdatensitzen werden globale REOFs fiir die Anomalien des SLP berechnet. In
die Varimax-Rotation werden ebenfalls jeweils so viele EOFs miteinbezogen, dass
mindestens 80 % der Gesamtvariabilitdt der Ausgangsdaten reprasentiert sind. Fiir
alle folgenden Schritte werden nur solche REOFs herangezogen, die mindestens
3 % der urspriinglichen Varianz der SLP-Daten erklaren.

Diese Raummuster werden mit den REOFs aus dem HadSLP2-Datensatz tiber
gewohnliche Korrelation verglichen. Hierdurch ergibt sich fiir jeden Modelllauf
pro Zirkulationsmuster ein Kandidat K, der sich einfach dadurch auszeichnet,
dass der Korrelationskoeffizient zwischen den Raummustern den hochsten Wert
annimmt. Anschlieend wird die RPC von K mit Ip korreliert. Die Analyse zielt
somit auf den Anteil der Variabilitdt von Ip, der durch K erklart werden kann.
Entsprechend werden hohe Betrage so gedeutet, dass der betreffende GCM-Lauf
die jeweilige Mode in einer raumzeitlich realistischen Art und Weise eigensténdig
erzeugt. In Abb. 6.3 ist das Ergebnis dieser Analyse tiberblicksartig, in Anlehnung
an die klassische Lorenzkurve, dargestellt. Grundlage dieser Abbildung sind die
n quadrierten Korrelationen r?(K, Ip) zwischen den RPCs K und den jeweiligen
Index-Zeitreihen. Diese werden aufsteigend geordnet und zu

Ti2<Ka ]P)
n 7’2(K7 Ip)

i=n'1

(K, Ip) = 100 % (6.1)

normiert. AnschlieBend werden diese 7?(K, Ip) sukzessive aufsummiert. Die Fli-
chen Fy in Abb. 6.3 reprasentieren somit die durch die entsprechenden Ks der
auf der Abszisse aufgetragenen Anzahl der Laufe des Ensembles (in %) erklérte
Anteil der Gesamtvarianz der Ip, der jeweils auf 100 % festgelegt wird. Nehmen
samtliche r?(K, Ip) den Wert 1 an, so bedeutet dies mit diesen Konventionen,
dass mit 100 % der Laufe auch 100 % der Gesamtvarianz im Ensemble erklért
werden. Dies ist beim SAM in sehr guter Naherung der Fall, der somit als ein
reales Phanomen in samtlichen AOGCMs betrachtet werden kann.
Abweichungen von diesem Idealergebnis zeigen sich in der Flache F3. Der ent-
sprechende Bereich zeigt den nicht erklarten Varianzanteil im Ensemble. Thre
untere Begrenzung ergibt sich durch ein rechtwinkliges Dreieck mit der Hohe
h =" 7(K,Ip), so dass die dadurch definierte Fliche die sukzessive Akkumu-
lation von erkliarter Gesamtvarianz bei identischen Werten von 72(K, Ip) anzeigt.
Fiir die hier definierten Index-Reihen werden iiber die modellinternen RPCs K
mindestens 80 % der Gesamtvarianz erklart. Es kann also davon ausgegangen
werden, dass die Ip durchweg die entsprechenden Phanomene in den Modellen
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erfassen. Somit kann als ein Ergebnis dieser Analyse festgehalten werden, dass es
grundsatzlich moglich ist, mithilfe des CMIP3-Ensembles Untersuchungen iiber
die betrachteten Zirkulationsmoden durchzufiihren, da diese durch die Modelle
offensichtlich realitdtsnah simuliert werden. Diese Feststellung ist etwa fiir die Beur-
teilung von Multi-Modell Ansétzen zur zukiinftigen Entwicklung dieser Phanomene
von praktischer Bedeutung.

Wie dhnlich die modellinternen Versionen der Zirkulationsindices den Referenz-
zeitreihen im Vergleich zum Ensembledurchschnitt ist, lasst sich an der Flache Fo
beurteilen. Sie zeigt die Abweichungen der kumulierten 7#?( K, Ip) von der theoreti-
schen Gleichverteilung der tatsiachlich durch die K erkléarten Varianz. Somit zeigt
sie auch die Unterschiede hierbei zwischen den einzelnen Laufen auf, was fir die
Beurteilung der Zuverlassigkeit und Qualitat der individuellen Modelle genutzt
wird. Offensichtlich unterscheiden sich die Einzellaufe im Hinblick auf ihre Fahig-
keit, die auBlertropischen Moden zu generieren, nur gering voneinander. Lediglich
im Fall des NPT lassen sich einige Modelle identifizieren, die sich deutlicher von
der durchschnittlichen erkléarten Varianz im Ensemble unterschieden.

Wird die Analyse mit Ig statt Ip durchgefiihrt, so zeigt sich, dass die RPCs K,
mit Ausnahme von jeweils einem Einzellauf fir NPI und SCA, durchweg hohere
Korrelationen mit den /p aufweisen. Entsprechend sind die Anteile der erklarten
Gesamtvarianz im Multi-Modell Ensemble geringer, aber immer noch durchgehend
hoch (vgl. Abb. 6.3). Es lasst sich daraus schlieflen, dass bei Betrachtung der
gleichen rdumlichen Doméne die Organisation der Variabilitiat in den AOGCMs
jener in den Beobachtungsdaten sehr dhnlich ist. Die deutlichsten Unterschiede
zwischen Ig und K treten im CMIP3 fiir das Skandinavien Muster auf. Allerdings
lasst sich auch in diesem Fall der grofiere Teil der Gesamtvarianz im Ensemble durch
die modellinternen RPCs erkldren. Dies kann dennoch als Hinweis dafiir gedeutet
werden, dass die tatsdchliche Entwicklung in den AOGCMs iiber die Ip besser
erfasst wird als iiber die fiir Beobachtungsdaten definierten Standarddefinitionen.

Als Fazit dieser Untersuchungen ist also festzuhalten, dass die wichtigen Moden
der Auflertropen in sidmtlichen Modellen gut und realistisch abgebildet werden.
Da alle K fithrende RPCs der Modelle darstellen, kann auch davon ausgegangen
werden, dass die relative Bedeutung dieser induktiven Versionen der Zeitreihen
sich nicht dramatisch von jener in den Beobachtungsdaten unterscheidet.

Ein weiterer wichtiger Punkt, der unter den Ergebnissen dieser Analyse hervor-
gehoben werden kann, ist, dass, wenn auch mit geringen Abstrichen im Vergleich
zu den Ip, auch die Standardversionen der Indices die wichtigen Moden der Au-
Bertropen in sdmtlichen Modellen gut zu erfassen scheinen. Das bedeutet, dass
auch bei regionaler Betrachtung die rdumlichen Muster der Variabilitat dieser
Phinomene in sehr guter Ubereinstimmung mit den Verhiltnissen im realen Kli-
masystem stehen. Somit ist fiir diese wichtigen Glieder des Klimasystems nicht von
gravierenden Unterschieden innerhalb der CMIP3-Léufe auszugehen. Damit wird
das Vertrauen in Untersuchungen dieser Zirkulationsphdnomene mithilfe dieses
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Abb. 6.3: Modellinterne Erzeugung von Zirkulationsmoden. Vergleich der beiden
Indexdefinitionen mit der RPC K pro Modelllauf. Jeweils kumulierte erklarte
Varianz fiir die Einzelldufe (aufsteigend geordnet). Fy zeigt die Abweichungen im
SRES Alb von der mittleren erklérten Varianz iiber alle Ensemblemitglieder, Fs
die Abweichungen von der Ideallinie, wenn fiir alle n 72 (K, Ip /s) = 1 angenommen
wird. Fir SAM-Ig/p gilt jeweils Fo ~ F3 &~ 0, daher keine Abbildung. Weitere
Erlduterungen im Text

Ensembles gestarkt. Fir die Identifikation von qualitativen Unterschieden zwischen
den AOGCMs sind diese Variabilitdtsmoden angesichts der modelliibergreifend
guten Performance allerdings nicht geeignet.

6.2 ENSO und die Monsune

Im globalen Mafistab hat sich die Erfassung von Zirkulationsmustern der Tropen als
nicht auf vergleichbare Art wie in den Auflertropen moglich erwiesen. Dennoch kann
sicherlich nicht konstatiert werden, dass auf dieser Ebene die bekannten tropischen
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Abb. 6.4: Raummuster SOI. Wie Abb. 6.1, jedoch 1. EOF aus regionalem Ansatz.

Variabilitdtsmoden keine Bedeutung hétten. Sie werden daher in gesonderten
Ansétzen berticksichtigt.

6.2.1 SOI aus regionalem EOF-Ansatz

Mit ENSO assoziierte EOF/PC-Paare konnten in den Experimenten, die zur
Bestimmung der global bedeutenden Zirkulationsmoden durchgefithrt wurden,
héufig detektiert werden. Allerdings ist ein Ergebnis dieser Experimente, dass
diese Zuordnungen nicht stabil bei der Ubertragung einer Methode auf unter-
schiedliche Datenséatze sind. So kann im HadSLP2, angesichts einer Korrelation
mit der Referenzzeitreihe von 0.64, die 2. RPC durchaus als Indexreihe des SOI
interpretiert werden. Bei ERA 40 und NCEP/NCAR dagegen sinkt der Korrelati-
onskoeffizient auf rg = 0.35 bzw. ry = 0.21. Diese Zahlen gelten fiir monatliche
Indexwerte, allerdings sind die Korrelationen bei der Betrachtung der borealen
Wintersaison mit 75 = 0.51 (ERA 40) und ry = 0.43 (NCEP/NCAR) ebenfalls
nicht mit der des HadSLP2 (ry = 0.81) zu vergleichen. Diese Unterschiede sind
bemerkenswert, angesichts hohen Korrelation der raumlichen Muster in den drei
Datensétzen (vgl. Abb. 5.1). Sie illustrieren die Problematik, dass die mit EN-
SO assoziierte Variabilitdt bei vielen globalen Ansétzen zwar erfasst wird, sich
aber auf zwei oder mehr EOF /PC-Paare verteilt. In Anbetracht dieser Ergebnisse
fiir die Beobachtungsdaten erscheint es wenig sinnvoll, einen solchen Ansatz zur
Beurteilung der Qualitdt der AOGCMs heranzuziehen.

Stattdessen wird ein regionaler Ansatz zur Erfassung von ENSO herangezogen.



6.2 ENSO und die Monsune 99

Tab. 6.2: Korrelation NCAR-SOI und 1. PC aus regionalem Ansatz fiir Beobach-
tungen. EOF und PC wurden fiir monatliche Anomalien bestimmt, Jahreszeiten
und Jahresmittel als Mittel der Monatswerte berechnet. Die Tabelle enthélt keine
Werte die zum Niveau a = 0.01 nicht signifikant wéren. Allen Zeitreihen wurde
eine als Polynom 3. Grades geschétzte Trendkomponente vor der Korrelation

entfernt.
Monate DJF MAM JJA SON Jahr
HadSLP2 .83 .96 .93 .81 .93 .95
NCEP/NCAR .83 .95 .93 77 91 .93
ERA 40 .86 .96 .92 .84 .93 .94

Dieser konzentriert sich auf die betreffende Kernregion, hier abgegrenzt als der
tropische Pazifik von 90° Ost und 120° West sowie jeweils 30° Nord und Sud. Fiir
diesen Bereich wird eine Hauptkomponenten Analyse durchgefiihrt. Es werden
monatliche SLP-Anomalien als Ausgangsdaten verwendet, wobei auch in diesem
Ansatz die einzelnen Werte entsprechend der durch sie repréisentierten Fléache
gewichtet wurden. In Abb. 6.4 ist die fiihrende EOF des HadSLP2 fiir den Zeit-
raum 1960-1999 dargestellt. Eindeutig wird hierbei die Southern Oscillation, die
charakteristische atmospharische Wippe zwischen West- und Ostpazifik, erfasst
(TRENBERTH und CARON 2000). Die Reanalysedatensitze zeigen in ihrer 1. EOF
ein nahezu identisches Dipol-Muster. Auch die zu diesen Mustern gehérenden PCs
kénnen mit grofier Sicherheit als Zeitreihen des SOI betrachtet werden (vgl. Tabel-
le 6.2). Die Rotation der Eigenvektoren oder die Verwendung der Korrelations- statt
der Kovarianzmatrix d&ndert weder das Erscheinungsbild der jeweiligen Raummuster
noch die dazugehorigen Zeitreihen in einer relevanten Art und Weise. Daher wird
im Folgenden die 1. PC der Kovarianzmatrix als SOI verwendet. Es ist auch bei
diesem Index moglich, die Raummuster der Beobachtungsdaten weitgehend ohne
Informationsverlust auszutauschen. Werden die Zeitreihen der Reanalysedatensétze
entsprechend iiber die Projektion der gewichteten, monatlichen Anomalien auf die
1. EOF des HadSLP2 berechnet, so unterscheiden sich die Korrelationen dieser
SOIs mit dem NCAR-SOI nicht signifikant von denen in Tabelle 6.2.

Das gleiche gilt allerdings auch, wenn die ersten Eigenvektoren NCEP/NCAR
oder ERA 40 als Projektionsbasis verwendet werden. Insofern ist die Entscheidung,
welcher Eigenvektor als Grundlage fiir die Modellindices Ip verwendet wird, eini-
germaflen zuféllig. Hier wird, schon um der Konsistenz mit dem Vorgehen bei den
auflertropischen Zirkulationsindices willen, die 1. EOF des HadSLP2 (Abb. 6.4)
verwendet.

Die Betrége der Korrelationen zwischen diesen /p und den [Ig sind insgesamt
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geringer als bei den auflertropischen Moden. Qualitativ scheinen sie bei Betrachtung
des CMIP3 in der Gesamtschau mit denen des Skandinavien Musters vergleichbar,
allerdings existieren hierbei deutliche Ausnahmen mit nur geringen Korrelationen
zwischen den beiden Indexreihen. Ein Grund hierfiir ist sicherlich, dass hier als /g
der einfache SOI verwendet wurde. Die erforderlichen SLP-Werte der Stationen
Darwin und Tahiti wurden iiber die nachsten Gitterboxen der Modelle geschétzt.
Wird ein solcher SOI aus den hier verwendeten Beobachtungsdaten berechnet, so
ist die Korrelation dieses Index mit der Zeitreihe von NCAR grundsétzlich geringer
als die Werte in Tabelle 6.2. Diese Feststellung spricht auch dafiir, dass diese
Form der Berechnung als weniger zuverlassig betrachtet werden kann. Das gilt in
verstiarktem Mafle bei der Anwendung der Indexdefinition auf Modelldaten. Zwar
wird durch den Ig auch in diesem Fall, ein einigermaflen realistisches Verhalten
der Atmosphére in dieser Region vorausgesetzt, die grundsétzliche Dynamik der
Southern Oscillation, die die EOF sicher reprasentiert, auf diese Weise erfasst.
Dennoch wird im Hinblick auf die AOGCMs der Ip fiir den SOI, aufgrund der
ungleich grofleren Datengrundlage seiner Berechnung, als zuverlassiger eingestuft
als der Referenzindex.
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Abb. 6.5: PCs als modelleigener SOI. Maximale erklérte Varianz durch lineare
Korrelationen zwischen den ersten 1-5 regionalen PCs der AOGCMs und den
beiden Versionen fir den SOI. Je 19002098 (DJF).

Fir die meisten Modelle repréasentiert nicht die fithrende EOF die Southern
Oscillation. In diesen Fallen findet sich ein entsprechender Dipol in einer weniger
wichtigen EOF (vgl. Kapitel 7.1). Solche modelleigenen SOIs werden tber die Ip(t)
deutlich besser reprasentiert als tiber die Ig(t), wie Abb. 6.5 verdeutlicht. Darge-
stellt sind die maximalen Werte des Bestimmtheitsmafl aus bivariater Korrelation
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zwischen den beiden SOI-Versionen und den fihrenden fiinf PCs ¢;(¢) miti = 1, ..., 5.
In allen Féllen weist Ip(t) hohere Korrelationen mit den ¢;(¢) auf. Das gilt auch,
wenn die Analyse mit rotierten PCs durchgefiihrt wird. Fir die Indexreihen im
borealen Winter lassen sich im Regelfall Korrelationskoeffizienten von r > 0.8
erzielen. Einige Modelle weisen allerdings mit » = 0.55-0.63 deutlich geringere
Werte auf auf. Die beobachtete Dynamik scheint im Bezug auf ihre raumzeitliche
Struktur in diesen Modellen weniger gut simuliert zu werden. Insgesamt sinken
die Korrelationen zwischen Ip(t) und ¢;(t) bei Betrachtung der monatlichen Werte
ebenso wie im Fall der auflertropischen Zirkulationsmoden geringfiigig ab, ohne
dass dies jedoch die grundsétzliche Interpretation der PCs als modelleigene SOIs
beeintrachtigt. Wie Abb. 6.5 deutlich zeigt, ist dagegen die einfache Implementation
des SOIs iiber Ig(t) weniger erfolgreich darin, die tatsidchliche Dynamik, die die
Atmosphére der AOGCMs fiir den tropischen Pazifik aufweist, zu erfassen. Eine
Schlussfolgerung aus dieser Beobachtung ist, dass dieser Index weniger geeignet
erscheint, um die Entwicklung des ENSO-Systems im CMIP3 zu beurteilen. Zudem
lassen sich hier, anders als bei den Auflertropischen Moden, innerhalb des CMIP3
deutliche Unterschiede bei der Simulation der natiirlichen Variabilitéit feststellen.

6.2.2 Monsune

Weder der westafrikanische, noch der indische Monsun, noch irgendein anderer
bekannter regionaler Monsun konnte bei der Analyse der globalen Felder der
Beobachtungsdatensatze detektiert werden. Hier erwies sich unter anderen die
Anwendung der EOF-Analyse auf die Niederschlagsfelder der Reanalysedatensétze
als ungeeignet die einzelnen Monsune zu separieren oder den globalen Monsun
zu erfassen (vgl. auch CHANG et al. 2011). Zuriickzufithren ist dies wohl auf die
zu hohe und insbesondere zu kleinskalige Variabilitdt des Niederschlagfeldes, die
hohe Ladungen in einzelnen EOFs verhindert. Auch Experimente mit anderen
Feldgroen blieben hierbei im Wesentlichen erfolglos. Eine raumzeitlich stabile
und plausible Erfassung war mit der beschriebenen Vorgehensweise fiir die hier in
Betracht gezogenen Monsune nicht moglich.

Da es sich bei den Monsunen allerdings um die Zirkulationsphdnomene han-
delt, die den mit Abstand grofiten Einfluss auf den wirtschaftenden Menschen in
den durch sie gepriagten Regionen ausiiben, soll im Rahmen dieser Arbeit nicht
darauf verzichtet werden, diese in die folgenden Analysen miteinzubeziehen. Als
zwei Vertreter der verschiedenen regionalen Monsunsysteme wurden der indische
Monsun und der westafrikanische Monsun hierfiir ausgewéhlt. Fiir beide lasst sich
eine tiberragende Pragung der sozio-Okonomischen Systeme in den betroffenen
Regionen konstatieren (WASSMANN et al. 2009). Damit einher geht eine ebenfalls
enorme Vulnerabilitdt gegeniiber Schwankungen und klimatologischen Verdnderun-
gen (WEBSTER et al. 1998, SIVAKUMAR et al. 2005, GADGIL und GADGIL 2006).
Die Alternative eines regionalen, ebenfalls EOF-basierten Index ergab ebenfalls
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keine stabilen Erfolge. Ein wesentliches Problem hierbei war fehlende Konsistenz
in der Variabilitat der Beobachtungsdaten, was die Reproduktion von Ergebnissen
bei der Verwendung anderer Daten verhinderte. Sicherlich ist hierfiir die geringe
interannuelle Variabilitdt in den Feldern von Luftdruck und Temperatur in den
Tropen ein entscheidender Punkt. Eventuell sind auch die Aggregierungsmethoden
insbesondere der Reanalysen in den Tropen weniger zuverléssig als fiir die pol-
wartigen Regionen, was in deutlichen Differenzen zu anderen Datensétzen in den
niederen Breiten resultiert (z. B. KISTLER et al. 2001). Westafrika weist zudem
einen Mangel an kontinuierlichen Messreihen mit ausreichender Lénge fiir die
hier angewandte Methodik auf (HULME 1992). Die Kreuzvalidation einer eigenen
Definition der Monsun-Indices wére demzufolge nicht im gleichen Umfang wie fiir
die tibrigen Zirkulationsmuster moglich.
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Abb. 6.6: Fliachenindices: EIMR und AMR. Jeweils mittlerer Niederschlag in der
Monsunsaison fiir die Jahre 1998-2007 (TRMM Daten). Die Indexreihen werden
iiber den gemittelten Niederschlag innerhalb der markierten Bereiche ermittelt.

So wurde in diesen beiden Féllen eine pragmatische Losung gewédhlt und je-
weils auf einen Standardindex als Zeitreihe zuriickgegriffen. Fiir den indischen
Monsun wird hier der EIMR, fiir den westafrikanischen entsprechend der AMR,
zur Operationalisierung der zeitlichen Entwicklung verwendet. Diese Indices erge-
ben sich als mittlerer Gesamtniederschlag in den betreffenden Definitionsregionen
(vgl. Abb. 6.6) wahrend der Monsunsaison von Juli bis September. Der Nieder-
schlag tiber den Gebieten ergibt sich bei der Verwendung diskreter Gitterdaten als
flichengewichtetes Mittel R ; des Niederschlags in mm/m? iiber die n4 Gitterboxen
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der Region:
R;(t) = nZAlw(s)R(t, s) (6.2)

Die w(s) sind die normierten Werte des Kosinus der geographischen Breite der
Gitterbox von s.

In den Modelldaten wird diese Zeitreihe jeweils fiir den Zeitraum 1960-99 standar-
disiert, um den starken Bias abzumildern, den die AOGCMs fiir den Niederschlag
aufweisen (vgl. Kapitel 4). Der besondere Vorteil dieser Indexdefinitionen ist si-
cherlich, dass eine Fehlinterpretation von EIMR und AMR auch in ihrer zeitlichen
Entwicklung quasi ausgeschlossen ist, da sie sich allein auf die interessierende Grofe,
den Niederschlag zur Monsunsaison, begriinden. Das bedeutet aber auch einschran-
kend, dass Anderungen in der Monsunzirkulation als Reaktion auf das anthropogene
Forcing im SRES A1b nur in ihren effektiven Auswirkungen erfasst werden konnen.
Dagegen konnte die Verwendung einer dynamisch basierten Indexvariante (z. B.
WEBSTER und YANG 1992) hierbei auch die beteiligten und verantwortlichen
Prozesse offenbaren. Auf die Nutzung einer solchen wurde allerdings verzichtet, was
im Wesentlichen durch die mangelnde Verfiigbarkeit der benotigten Daten fiir die
AOGCMs begriindet ist. Wie Tabelle 6.3 zeigt, ist die interannuelle Variabilitat in
diesen beiden einfachen Flachenindices insbesondere in den Reanalysedatensatzen
durchaus als individuell zu bezeichnen. Diese teilweise nur geringen Korrelationen
der Beobachtungsdaten verdeutlichen die unbefriedigende Qualitit der verbreiteten
Datenprodukte in diesen so bedeutsamen, bevolkerungsreichen und vulnerablen
Weltregionen.

Tab. 6.3: Korrelationen Beobachtungsdaten (EIMR und AMR). Jeweils Monsunsai-
son (JJAS) fiir den maximalen Uberschneidungsbereich der beiden Datensitze.
Wenn dieser kiirzer ist als 10 Jahre, ist keine Korrelation angegeben (-). Die
Korrelationskoeffizienten rechts und oberhalb der Hauptdiagonalen (leer) beziehen
sich auf den indischen, die Werte links und unterhalb auf den westafrikanischen

Monsun.
ERA 40 NCEP/NCAR CRU GPCP CPCC TRMM
ERA 40 A7 .32 .61 .36 -
NCEP/NCAR -.14 71 .23 .62 .53
CRU -.25 .63 .76 .94 -
GPCP .36 48 .76 .71 .97
GPCC -.19 .64 .89 .82 .98

TRMM - 53 - 28 .84
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6.3 Indexentwicklung im CMIP3

Grundsatzlich von Interesse ist die Entwicklung der so erzeugten Indexzeitreihen
im CMIP3. Die iiberragende Bedeutung, die die hier erfassten Phanomene fiir
das Klimasystem haben, erlauben anhand dieser wenigen Zeitreihen bereits eine
recht genaue Charakterisierung der herrschenden Zustinde. Somit besteht auch
an ihrer Entwicklung als Reaktion auf anthropogenes Forcing ein vitales Interesse.
Dies gilt insbesondere, da es mithilfe der dominanten Klimamoden moglich ist,
die Betrachtung des Klimawandels auf eine rdumliche Ebene unterhalb der globa-
len Skala auszuweiten. Die geringe Auflosung globaler Klimamodelle sowie eine
Vielzahl damit verbundener Schwierigkeiten bei konkreten Aussagen zur kiinftigen
klimatischen Entwicklung auf subkontinentaler Basis konnen durch den Fokus
auf diese grofiskaligen Phanomene teilweise ausgeglichen werden. Da kaum eine
bevolkerte Weltregion von keinem der hier identifizierten Indices beeinflusst wird,
ist anhand der Zeitreihen in Abb. 6.7 eine erste Naherung an die klimatischen
Verhéltnisse auf regionaler Ebene, wie sie durch das CMIP3 Ensemble im Verlauf
des 21. Jahrhunderts simuliert werden, moglich. Es wird hierbei davon ausgegangen,
dass Entwicklungen, die sich in dhnlicher Form in verschiedenen Modellen finden,
als wahrscheinlicher im Hinblick auf ihr Eintreten im realen Klimasystem bei
entsprechender Veranderung der Randbedingungen beurteilt werden kénnen als
solche, die sich nur in einem einzigen Modell finden. Solche Entwicklungen kénnten
eher auf die spezifische Modellphysik des AOGCMs zuriickzufiihren sein als auf eine
physikalisch realistische Reaktion auf das angesetzte Forcing. So werden jeweils
kombinierte Zeitreihen fiir samtliche Modellldufe dargestellt. Hierfiir wurden jeweils
Multi-Modell Mittelwertszeitreihen M (t) gebildet.

M(t) = I(t,1) (6.3)
1

1 n
n -
Als Indices I(t, ) werden jeweils die beschriebenen Ip(t,7) bzw. die beiden Monsun-
indices genutzt. Um die in der Frage des zu erwarteten, langfristigen Verhaltens der
Zirkulationsmoden irrelevante kurzfristige interne Variabilitit weiter zu reduzieren,
werden in Abb. 6.7 jeweils M (t) gezeigt, bei denen diese durch einen 11-jahrigen
Tiefpassfilter entfernt wurde.

Sicherlich erlauben diese Zeitreihen die Benennung einiger Grundtendenzen
im CMIP3. Fiir sdmtliche Jahreszeiten sind hier fiir den SAM und den NAM
positive Trends in Mj;(t) erkennbar. Damit ist grundsatzlich die Intensivierung
der Westwinde der jeweiligen Halbkugel verbunden. Dies ist zunéchst Ausdruck
der allgemeinen Tendenz der Luftdruckentwicklung, die durch Abnahme in den
Auflertropen in Kombination mit der Zunahme in den Tropen, speziell aber den
subtropischen Hochdruckgebieten gekennzeichnet ist. Die vielfaltigen Auswirkungen,
die mit den positiven Trends dieser Zeitreihen verbunden sind, sollen hier nicht
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ndher diskutiert werden, da dies an anderer Stelle bereits fiir die beobachteten
und simulierten Indexreihen geschehen ist (z. B. IPCC 2007a). Die intensivsten
Verdanderungen hin zur positiven Indexphase sind jeweils wahrend der Herbstmonate
feststellbar, wihrend der Friihling die geringsten Verdnderungen aufweist. Die
Trends fir die solistalen Jahreszeiten, in denen SAM und NAM z. Zt. die grofite
klimatische Bedeutung haben, sind jeweils von vergleichbaren mittleren Niveau.
Der NPI zeigt dagegen im CMIP3 in den Jahreszeiten unterschiedliches Verhalten.
So lasst sich im Winter im 21. Jahrhundert ein leicht negativer Trend fiir Miq(t)
feststellen. Mit dieser Intensivierung des Aleutentiefs verbunden sind ebenfalls
verstarkte Westwinde in dieser Region und Jahreszeit. Dagegen werden in den
iibrigen Saisons, insbesondere im Sommer, fiir den NPI positive Trends angezeigt.

Fiir den Nordpazifik ist also eine andere Dynamik des Klimawandels als in der
atlantischen Region oder auf der Siidhalbkugel, zumindest im Hinblick auf die
Westwinde, festzuhalten. Das SCA weist positive Trends in vergleichbarem Umfang
mit dem SAM auf. Diese Veranderung im CMIP3 ist zwar weniger gut dokumentiert
als die des NAM, kann aber fiir die betroffenen Regionen durchaus vergleichbare
Effekte bedeuten. Die Sommer-Zeitreihe zeigt fiir den SCA den intensivsten Trend
auf. Der besonders bedeutende SOI weist fiir alle Jahreszeiten nur geringe Trends im
Multi-Modell Mittelwert. Diese sind zudem von unterschiedlichem Vorzeichen. Fiir
den borealen Sommer und Herbst ist eine leichte Tendenz hin zur negativen Phase
feststellbar. Fiir die Monate von Dezember bis Mai, also einschliefllich des fir die
klimatische Bedeutung des ENSO-Phénomens wichtigen Nordwinters, wird dagegen
in der Mehrzahl der Modelllaufe eine Tendenz zur positiven Phase sichtbar. Die
beiden Monsunzeitreihen weisen ausgepréagte positive Trend auf. Sie reprasentieren
damit zunéchst den intensivierten hydrologischen Zyklus, iiber den eine warmere
Erde verfiigen wird (z. B. ALLEN und INGRAM 2002). Da die Zeitreihen hier nur
den Niederschlag miteinbeziehen, kann allein aus diesen allerdings noch nicht auf
die Verdnderungen der tatsachlichen Wasserverfiigbarkeit geschlossen werden. Die
Zunahme des Monsuns ist im CMIP3 fiir den EIMR deutlich starker ausgepragt
als fiir den westafrikanischen Monsun. Dennoch ist auch fiir diesen der Trend
in der Zeitreihe ein deutliches Signal der Klimadnderung unter dem steigenden
Strahlungsantrieb. Am Beispiel der Monsune werden die regionalen Aspekte des
Klimawandels, hier in der einfachsten Version der regionalen Umsetzung des
globalen Forcings, besonders deutlich.

Neben den gemeinsamen Entwicklungen der Zeitreihen im Ensemble und somit
der Grundtendenz in der klimatischen Entwicklung fiir die von den dargestellten
Zirkulationsmustern betroffenen Regionen, lassen sich auf diese Weise auch die
Differenzen zwischen den Modellen im Hinblick auf diese Grofen gebiindelt erfassen.
Entsprechend kénnen mit diesen Indexreihen die tatsdachlichen Unsicherheiten in
den Multi-Modell Ensemble Prognosen konzentriert betrachtet, abgeschétzt und
bewertet werden. In Kapitel 9 werden die hier durch die Mittelwertszeitreihen
aufgezeigten Klimadnderungssignale auf ihre Stabilitdt getestet.
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Abb. 6.7: Klimamoden: Entwicklung im SRES Alb. Jeweils Multi-Modell Mittel-
werte aller verfigbaren Modellldufe. Alle Einzelldufe sind fiir die betrachteten
Jahreszeiten auf die Periode 1960-1999 standardisiert, konstante Skalierung.
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7 Das ENSO-Phanomen im
Multi-Modell Ensemble

Die Simulation von ENSO erfordert, im Gegensatz etwa zu den beiden Annular Mo-
des der AuBlertropen, beide Komponenten eines gekoppelten Atmosphére-Ozean Mo-
dell (z. B. WANG und P1cAuT 2004, DELCROIX 1998). Es handelt sich um eine nicht
triviale Aufgabe fiir die Modellperformance, die nicht von allen CMIP3-Modellen
auf gleichermafien befriedigende Art und Weise gelost wird (OLDENBORGH et al.
2005, COLLINS et al. 2010). Die Ergebnisse aus Kapitel 6 legen zudem nahe, dass
es mit der verwendeten Methodik und der zur Verfiigung stehenden Datenauswahl
moglich ist, die bekannten Differenzen zwischen den AOGCMs in der Représen-
tation dieser Zirkulationsmode zu erfassen. Diese Unterschiede werden in diesem
Kapitel weiter herausgearbeitet und konkretisiert. Es liegt die Vermutung nahe,
dass Modelle mit realistischem ENSO-System besser in der Lage sind das hochkom-
plexe Klimasystem abzubilden als solche, deren ENSO-Dynamik deutlich von der
beobachteten abweicht oder scheinbar iiber keine solche verfiigen. Daneben lasst
sich aus der Klimageschichte ableiten, dass ENSO bei fritheren Verdnderungen des
Strahlungshaushaltes eine wichtige Rolle bei der Umsetzung dieses externen Signals
in die Reaktion des Klimasystems gespielt hat (MANN et al. 2005, D’ARRIGO
et al. 2005). Die Fahigkeit das ENSO-Phédnomen in der freien Integration zu re-
produzieren wird im Folgenden als Giitekriterium fiir die untersuchten AOGCMs
herangezogen. In diesem Kapitel wird mit (¢) jeweils die SOI-Variante Ip(t) nach
der Definition in Kapitel 6.2.1 bezeichnet. Beobachtungsdaten werden mit dem
Index B gekennzeichnet, die n Modelle mit dem Index 7 unterschieden, so dies
notwendig ist.

7.1 ENSO-Charakteristika in AOGCMs

Hier werden anhand einiger Kriterien die offensichtlichen Differenzen zwischen den
verschiedenen AOGCMs bei der Simulation des ENSO-Phéanomens aufgezeigt. In
diesem Kapitel ist es erforderlich, die individuellen Modellergebnisse im Hinblick
auf einzelne, bekannte Aspekte von ENSO zu verdeutlichen.

Deren Umsetzung stellt offensichtlich auch im Fall der AOGCMs charakteristische
Kenngroflen der individuellen Modelle dar, so dass die Unterschiede zwischen
verschiedenen Realisationen eines Modells fiir dieses Kapitel zu vernachléssigen sind.
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Daher kann im Folgenden davon abgesehen werden im Fall der elf Modell Ensembles
die Befunde jeweils fiir samtliche Einzelldufe darzustellen. Stattdessen werden, fiir
diese GCMs jeweils die Ergebnisse fiir den Lauf (1) prasentiert. Die Ausnahme
hiervon bildet GISS-ER, da dieser fiir dieses GCM nicht vorliegt. Stattdessen
wird auf (2) zuriickgegriffen. Diese geringfiigige Einschrankung der verfiigharen
Information ist durch den damit verbundenen Zugewinn an Ubersichtlichkeit zu
rechtfertigen. Die grundsétzliche Aussage wiirde durch die mehrfache Abbildung von
nahezu identischen Ergebnissen im Fall von mehreren Einzellaufen nicht verdndert,
da hier der Fokus auf Unterschieden, nicht Gemeinsamkeiten oder dominanten
Strukturen, im CMIP3 liegt. Die Differenzen zwischen den verschiedenen AOGCMs
sind dagegen derart prononciert, dass eine schematische Darstellung fiir deren
qualitativen Erfassung ausreicht. Ebenso ermoglicht dies den Abgleich mit der
gleichen ENSO-bezogenen Kenngrofie im realen Klimasystem.

Die Ergebnisse sind bei diesen unterschiedlichen Aspekten durchaus variabel.
Einige AOGCMs produzieren samtliche hier berticksichtigten Aspekte deutlich,
andere keinen. Die Mehrzahl der CMIP3-Modelle jedoch liefert ein gemischtes
Resultat, bei dem die Eigenschaften des ENSO-Systems unterschiedlich realistisch
nachvollzogen werden.

7.1.1 Raummuster der Variabilitat

Es ist zunéchst naheliegend, zu iiberpriifen, ob die raumzeitliche Variabilitdt der
Beobachtungen durch die AOGCMs entsprechend nachvollzogen wird. In Kapitel 6
konnte gezeigt werden, dass dies im Fall der auflertropischen Moden in hohem und
iiberzeugendem Mafle der Fall ist. Entsprechend kann tiberprift werden, ob die
EOF-Analyse des tropischen Pazifik ebenfalls die charakteristischen Strukturen
enthiillt, die sich in den Beobachtungsdaten finden lassen. Die Analyse erfolgt iiber
jeden Einzellauf mit den monatlichen Anomalien fiir die Modelljahre 1960-1999.
Wiederum wurden eventuelle Trends der Zeitreihen an den Gitterpunkten iiber
lineare Regression entfernt. Angesichts des regionalen Ansatzes sollte hierbei die
Southern Oscillation sicherlich das dominierenden Muster der Doméne sein, so die
Bedingungen im Modell mit denen in der Realitat vergleichbar sind. Hiervon kann
ausgegangen werden, so das Modell iiber einen realitdtsnahen ENSO-Mechanismus
verfiigt.

Im Multi-Modell Ensemble ergibt sich bei diesem Vorgehen jedoch ein differen-
ziertes Bild. Nicht einmal die Hélfte der Modelle zeigt in ihrer fiithrenden EOF das
charakteristische, mit der Southern Oscillation assoziierte, Dipolmuster. Dieser
Befund andert sich auch nicht, wenn statt den Modelljahren 1960-1999 die Peri-
oden 1900-1930 oder 2040-2070 zur Extraktion der Eigenvektoren herangezogen
wird. Er kann also durchaus als stabil fiir die einzelnen Modelle befunden werden.
Hieran &dndert auch die Verlangerung der untersuchten Periode nichts, so dass dies
als eine tatsdchliche Eigenschaft dieser Modelle aufgefasst werden muss. Somit las-
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Abb. 7.1: Modelle: 1. EOF im tropischen Pazifik. Fiir Modell-Ensemble wird
nur ein Lauf gezeigt. Flachengewichtungen entfernt. Die gezeigten Raummuster
entsprechen dem Wert der standardisierten PC ¢;(¢,i) = 1. Datenbasis sind
monatliche Anomalien (linearer Trend entfernt)
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sen sich an dieser Stelle durchaus Unterschiede zwischen den Modellen konstatieren,
zumal die Basisregion so gewahlt ist, dass die Southern Oscillation, und damit das
ENSO-Phénomen, als dominierende Oszillation als gesichert angenommen werden
kann. Sicherlich ist dieser Befund in der Art zu bewerten, dass in vielen AOGCMs
die raumzeitliche Variabilitatsstruktur von der beobachteten abweicht. Es steht
zu vermuten, dass dies eine Folge von nicht ausreichend realitatsnah abgebildeten
Prozessen darstellt. Eine extremere Form der Deutung wére es, AOGCMs, deren
erste EOF keinen Dipol aufweist, ein realistisches ENSO-System generell abzuspre-
chen. Andere Befunde sind mit einer solchen Interpretation von Abb. 7.1 jedoch
nicht vereinbar.

So findet sich in allen Modellen zumindest eine Variabilititsmode die das
Raummuster grundsétzlich abbildet, wodurch die Korrelationen zwischen den
¢;(t) und I(t) hervorgerufen werden (vgl. Abb. 6.5). Die beobachtete Bedeutung fiir
die Organisation der atmosphérischen Dynamik in der Indexregion wird haufig aber
nicht realistisch wiedergegeben. Teilweise findet sich erst in der fiinften EOF ein
zonaler Dipol im Luftdruckfeld. Die Ladungen dieser EOFs sind dann insbesondere
fiir den aquatornahen Bereich sehr gering. Somit wird die Rolle der randtropischen
Druckgebilde fiir die Southern Oscillation relativ iiberschétzt. Fiir diese AOGCMs
weist der einfache, klassische SOI die geringsten Korrelationen mit den modelleige-
nen PCs auf. Angesichts der Bedeutung, die die atmosphérische Komponente fiir
das gesamte ENSO-System hat, ware dagegen anzunehmen, dass auch in einem
AOGCM die einfache Differenz zweier SLP-Zeitreihen die zuverlassige Bestimmung
seines Zustands erlauben sollte.

Neben diesen qualitativen Unterschieden zwischen Beobachtungen und AOGCMs
finden sich auch weniger augenféllige quantitative. Tendenziell weisen die AOGCMs,
die die Southern Oscillation in der fithrenden EOF reprisentieren, grofere Ampli-
tuden im SLP als die drei Beobachtungsdatensatze auf. Dagegen wird die Dynamik
insbesondere von jenen Modellen, die diese erst in der vierten oder fiinften EOF
abbilden, deutlich unterschétzt. Damit ist zu vermuten, dass in diesen AOGCMs
der SOI weniger Auswirkungen auf das simulierte Wettergeschehen hat. Einige
Modelle zeigen zudem Abweichungen sowohl in der Position der dynamischen
Zentren des Dipols, als auch in der zonalen Lage des Vorzeichenwechsels der EOF.

Die hier aufgezeigten Differenzen innerhalb des CMIP3 stellen einen eindriickli-
chen Nachweis dafiir dar, dass die interne Klimavariabilitdt der Tropen modell-
iibergreifend weniger iiberzeugend abgebildet wird als die der Auflertropen. Dies
impliziert die grundlegende Frage, ob die Reaktionen des Klimasystems auf externes
Forcing durch AOGCMs realistisch abgebildet werden, denen die Féahigkeit fehlt,
dessen bedeutsamstes Variabilitdtsmuster zu reproduzieren.
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7.1.2 Varianzspektrum

Das ENSO-Phanomen stellt einen vielfach gekoppelten Mechanismus dar, an des-
sen Entstehung und Aufrechterhaltung Prozesse der Atmosphére und des Ozeans
gleichermaflen beteiligt sind. Die ersten Analysen und Erkenntnisse in diesem
Zusammenhang gehen auf BJERKNES (1969) zuriick. Im SOI als einer Realisati-
on der riickgekoppelten Prozesse, pragen sich diese ab. Dadurch verfiigt er, im
Gegensatz zu allen anderen hier betrachteten Zeitreihen der Klimavariabilitét,
iiber typisches, iiber weifles oder auch rotes Rauschen hinausgehendes spektrales
Verhalten. Dieses resultiert aus dem Ineinandergreifen der unterschiedlichen Kom-
ponenten des ENSO-Systems mit ihren spezifischen unterschiedlichen Zeitskalen,
wobei letztlich der tragere Ozean die ausschlaggebende Rolle spielt. Dagegen stellen
die rein atmosphérischen Moden im wesentlichen Markov-Prozesse dar, die zu
beschreiben anhand der hier verwendeten Monatsdaten nicht moglich ist (vgl. z. B.
FELDSTEIN 2000). In Abb. 7.2, wie auch in den tibrigen Darstellungen in dieser
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Abb. 7.2: Varianzspektrum NCAR-SOI. Erkliarte Varianz pro Periode fiir den
Zeitraum 1900-2000 auf Basis monatlicher Anomalien zum Zeitraum 1960-1999
(kubische Trendkomponente entfernt). Spektrum mit Daniell 11 Fenster gefiltert.

Arbeit, ist das Spektrum des SOI in erklarter Varianz pro Periode dargestellt.
Allen Zeitreihen wurde vor der Berechnung des Spektrums sowohl Jahresgang als
auch die iiber ein kubisches Polynom geschétzte Trendkomponente entfernt. Das
auffalligste Merkmal und die typische Charakteristik des beobachteten SOI in
der spektralen Darstellung ist der breite Peak im Spektrum, der die Dominanz
von Oszillationen zwischen etwa zwei und acht Jahren anzeigt. Die Angaben zu
diesen Perioden schwanken in der Literatur geringfiigig (z. B. LAU und SHEU 1988,
SALISBURY und WIMBUSH 1999). Hierbei handelt es sich um die typische, dem
Klimasystem immanente Dauer eines ENSO-Zyklus. Neben dieser zyklischen, aber
keinesfalls periodischen Komponente zeigt das Spektrum des SOI allerdings auch
Variabilitiat auf nahezu allen erfassten Wellenldngen, wobei vor allem auf l&ngeren
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Zeitskalen weitere Zyklizitét vermutet wird (D1Az und MARKGRAF 2000). Somit
stellt auch der SOI eine im wesentlichen chaotische, nicht vorhersaghare Zeitreihe
dar. Das Muster dieser speziellen Version von Chaos ist allerdings so spezifisch,
dass es, wie auch das rdumliche Dipol im Luftdruck, fiir die Identifikation des
ENSO-Systems herangezogen werden kann.

Fir die AOGCMs erweist sich das Spektrum des SOI als eine charakteristische
Grofe, die in ihrer grundsatzlichen Form nicht vom zugrunde liegenden Zeit-
raum abhangt. Zudem stellt es fiir verschiedene Léufe eines Models eine nahezu
konstante Grofle dar, wahrend viele sonstige Kenngroflen durch variierende An-
fangsbedingungen durchaus beeinflusst werden. Als Beispiel sei hier angefiihrt,
dass die I(t,4) der vier Laufe des ECHAM5-MPI/OM de facto keinerlei linearen
Zusammenhang aufweisen (die paarweisen Korrelationen befinden sich zwischen
r =-0.06-0.07). Die Spektren S(P, ) sind jedoch quasi identisch, mit r = 0.91-0.96
fiir den Zeitraum 1900 bis 2000. Das Spektrum stellt also einen Aspekt der GCMs
dar, der ganz wesentlich abhangig von der individuellen Modellphysik ist. Ein
realistisches Spektrum wird hierbei dann so gedeutet, dass auch die Prozesse, die
zu dessen Auspragung fiihren realistisch durch das Modell nachvollzogen werden.
Hier wird somit die Frequenzdomane fiir den direkten Vergleich von Modell- und
Beobachtungsdaten genutzt.

Insofern sind die Abb. 7.3 und Abb. 7.4 durchaus zum direkten Vergleich mit
dem Spektrum des SOI vom CGD geeignet. Die weite Bandbreite, die das CMIP3
in dieser Grofle auszeichnet, ist hierbei ein augenfalliges Merkmal. Grundsatzlich
lassen sich die S(P,i) in drei Gruppen differenzieren. Eine dieser Gruppen ist
dem Sp sehr dhnlich. Die Spektren weisen ein breites, aber deutliches Maximum
an erklarter Varianz fiir Oszillationen mit Perioden zwischen ca. 20 und ca. 90
Monaten auf, was dem typischen Zyklus des ENSO-Phanomens gut entspricht.
Dennoch sind die Amplituden in diesen Perioden nicht so stark ausgepragt, dass
das Verhalten der I(t,4) als zu regelméfig angesehen werden muss. Somit ldsst sich
fiir diese Modelle nur eine grundsétzliche Tendenz zur Organisation der zeitlichen
Varianz auf den bekannten Perioden feststellen. Die Spektren bilden eindeutig
Zyklizitat und keine Periodizitat ab. Diese Spektren sind dem des NCAR-SOI in
Abb. 7.2 somit in den entscheidenden Charakteristika sehr &hnlich.

Die zweite Gruppe von Modellen weist scheinbar iiberhaupt keinen bevorzugten
Zyklus auf. Zwar verfligen auch diese Modelle gelegentlich tiber relative Maxima in
ihren Spektren, diese sind jedoch im Vergleich zum Sg nur durch geringe Ampli-
tuden gekennzeichnet. Weiterhin unterscheiden sich diese typischerweise dadurch,
dass sie sich auf eine geringere Anzahl von Perioden konzentrieren, was einen
realistischen ENSO-Mechanismus als zugrundeliegenden Prozess ebenfalls wenig
wahrscheinlich erscheinen lasst. Insgesamt erinnern diese Spektren am ehesten an
jene, die durch weiles Rauschen hervorgerufen werden, was zwar die atmosphé-
rischen Moden der Auflertropen, nicht jedoch das gekoppelte System fiir das der
SOI steht zufriedenstellend beschreibt.
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Neben diesen beiden, zumindest qualitativ recht eindeutig zu beurteilenden
Gruppen existiert eine weitere, einfach zu identifizierende jedoch schwierig zu
interpretierende, Gruppe. Es handelt sich hierbei um Modelle, deren SOI-Spektren
auf einen sehr regelmafigen ENSO-Zyklus hinweisen. Diese verfiigen tiber steile
Peaks fiir wenige Perioden. Angesichts der Anwendung des Daniell-Filters muss
hierbei festgehalten werden, dass dieser Effekt in den Abbildungen eher abge-
schwécht als prononciert erscheint. Diese enorme Konzentration der Variabilitéat
der Zeitreihe I(t,7) lasst deren Verhalten im Vergleich mit Beobachtungen als zu
zyklisch erscheinen. So offenbart etwa das Spektrum von TAP-FGOALS-g1.0 ein
quasi-periodisches Verhalten mit einem zu regelméfiigen und im Vergleich auch zu
kurzen Zyklus um etwa drei Jahre. In dieser Gruppe scheint also ein dominierender,
ENSO-artiger Prozess im tropischen Pazifik zu existieren. Dieser weist allerdings
deutliche Abweichungen von dem im realen Klimasystem auf.

In einigen Féllen unterscheiden sich die Spektren der AOGCMs Beobachtungs-
daten dahingehend, dass der Jahresgang tiber das beschriebene Vorgehen weniger
vollstandig entfernt werden konnte. Diese auffillige Besonderheit duflert sich in
geringen relativen Maxima der erklarten Varianz um die Periode von 12 Monaten.
In diese Laufen éndert innerhalb des 20. Jahrhunderts die Variabilitat der ver-
schiedenen Monatswerte des SOI, was in den Beobachtungsdaten weniger intensiv
stattfindet. Da dieser Effekt jedoch auf simtliche Gruppen gleichermafien verteilt
ist, scheint er nicht originar mit dem modelleigenem ENSO in Beziehung zu stehen.

7.1.3 Telekonnektionen

Das ENSO-Phénomen hat zwar seinen Ursprung im tropischen Pazifik, ist aber tiber
ein weites Netz an Telekonnektionen ein global wirksames Klimamuster. Am ausge-
prigtesten sind seine Effekte wihrend der extremen Zustdnde, den El Nifio Warm-
und den La Nina Kaltereignissen. Die hierdurch hervorgerufenen Muster sind das
Thema einer Vielzahl unterschiedlichster Untersuchungen (D1Az und MARKGRAF
1992, 2000). Bei einer realistischen Erzeugung des ENSO-Mechanismus sollten sich
diese speziellen und prominenten Effekte auch in den klimatischen Feldgrofien der
AOGCMs abbilden. Einschrénkend ist hierbei allerdings grundsétzlich festzuhalten,
dass die Effekte vor allem in den Tropen ein typisches Muster aufweisen, wahrend
die Telekonnektionen der Southern Oscillation in den Auflertropen im Allgemeinen
nicht oder zumindest weniger stabil sind (z. B. BRONNIMANN et al. 2007). Dies
bedeutet auch, dass der quantitative Abgleich von Modell- und Beobachtungsdaten,
der schon angesichts des in diesem Fall zu beriicksichtigten Datenumfangs als pro-
blematisch zu beurteilen ist, unter Umsténden zu fehlerhaften Aussagen fithrt, die
letztlich auf dem beschrankten Umfang an flichendeckenden Beobachtungsdaten
beruhen. Entsprechend werden hier in einer eher qualitativen Weise die Differenzen
zwischen AOGCMs und Beobachtungen in diesem Punkt demonstriert

So liegt hier der Fokus auf den Extremereignissen, die die Fernwirkungen am deut-
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Abb. 7.5: El Nifio und La Nina: Temperatur. Effekte und Telekonnektionen. Gemit-
telte Ereignisse fiir Beobachtungsdaten und zwei Modellldufe. Jeweils Anomalien
der extremen Ereignisse im ENSO-Zyklus vom neutralen Zustand in Kelvin
(Definition und Berechnung siehe Text). Bodennahe Temperatur, iber den Ozea-
nen sind die Muster denen in der Meeresoberflichentemperatur sehr ahnlich.
Langfristige Trends der T'(¢, s) entfernt.

lichsten herausarbeiten sollten. ENSO als Ganzes, aber insbesondere die El Nifio
und La Nina Episoden, stellen keinen linearen Prozess dar. Aus diesem Grund
wird hier deren Effekt nicht iber Korrelations- oder Regressionsansétze zu erfassen
versucht, sondern iiber die Bildung von Kompositen. Damit ist sichergestellt, dass
beide Phasen gleichermaflen identifiziert werden kénnen. Als Kriterium, wann ein
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Ereignis in den Beobachtungen oder Modellen stattfindet, wurde die Auspriagung
des SOI herangezogen. In Anlehnung an TRENBERTH (1997) wird die Zeitreihe aus
standardisierten monatlichen Anomalien zur Basisperiode 1960-1999 mit einem
5-Monate Tiefpassfilter gegléittet. Episoden von mindestens sechs aufeinanderfol-
genden Monaten mit I5(¢) < —1 werden als El Nino gewertet. La Nina Ereignisse
werden tiber eben solange Episoden mit I5(t) > 1 definiert. Da hier, anders als bei
TRENBERTH (1997) der atmosphérische Part zur Diagnose eines Extremereignisses
herangezogen wird und zudem auch die Fernwirkungen betrachtet werden sollen,
werden die beiden, auf ein nach diesen Regeln detektiertes Ereignis folgenden
Monate noch in die entsprechende Phase miteinbezogen. Im SOI von NCAR und
der 1. PC von HadSLP2 werden so in sehr guter Ubereinstimmung auch mit
anderen Definitionen die bekannten Ereignisse in der zweiten Halfte des 20. und
dem Beginn des 21. Jahrhunderts detektiert (vgl. KiLADIS und VAN LOON 1988).
Sowohl fiir die Beobachtungen, als auch fir die Modelldaten, wurden samtliche
Ereignisse gemittelt und Komposite zu den neutralen Phasen mit |/5(¢)| < 1 gebil-
det. Sdmtliche Berechnungen wurden mit monatlichen Anomalien durchgefiihrt,
die Zeitreihen der Indices und Felddaten wurden jeweils linear enttrendet, um den
anthropogenen Einfluss auszuschlielen.

Beispielhaft sind in Abb. 7.5 fiir die NCEP/NCAR Reanalysen und fiir zwei
Modelle die rdumliche Response auf die extremen ENSO-FEreignisse dargestellt.
Anhand der Beobachtungsdaten ist offensichtlich, dass die beiden Phasen keine spie-
gelverkehrten Versionen des gleichen Musters darstellen. Sowohl in der Temperatur,
als auch bei der Betrachtung des Niederschlags, ist das El Nino-Muster, vor allem
in der Kernregion, deutlicher und prononcierter als die Effekte des Kaltereignisses.
Die beiden Modelllaufe wurden ausgewéhlt, weil sie die bestehenden Unterschiede
im CMIP3 offensichtlich machen.

ECHAMS5/MPI-OM reproduziert das beobachtete Muster rdumlich tiberzeugend,
Effekte und Telekonnektionen werden dabei jedoch iiberschétzt. Sicherlich ist
insbesondere die La Nina-Phase in diesem AOGCM im Vergleich mit den Reanaly-
sen als zu stark von der neutralen Phase abweichend zu bezeichnen. Gekoppelt
an die heftigen Effekte auf die dquatoriale Temperatur, die mit bis zu -4 K die
beobachtete Amplitude um etwa den Faktor 2 iiberschétzen, sind auch die Effekte
auf den Niederschlag zu intensiv und wohl auch rdumlich zu klar abgegrenzt.
Grundsétzlich sind aber die regionalen und auch globalen Auswirkungen der Extre-
mereignisse durchaus mit den Beobachtungen im Einklang, und es kann von einem
wirkungsvollen und eventuell auch realistischen ENSO-Mechanismus ausgegangen
werden.

GISS-AOM weist dagegen bereits bei der qualitativen Betrachtung grofiere
Differenzen zu NCEP/NCAR in den Effekten auf beide Feldgrofen auf. Die
El Nino-Phase weist eine deutlich geringere Temperaturerhohung im Westpa-
zifik auf als zu erwarten wéare. Die bekannten und relativ stabilen Effekte auf die
Temperatur in Nordamerika sind im Vergleich mit den Beobachtungen geradezu
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Abb. 7.6: El Nino- und La Nina: Niederschlag. Wie Abb. 7.5, aber fiir Nieder-
schlagszeitreihen R(t,s) in mm/d

umgekehrt. Die La Nina-Phase in diesem Modell ist ebenfalls nur duflerst schwach
an der zu erwarteten Stelle des Modells zu identifizieren. Die relative Abkiihlung
im dquatorialen Pazifik ist nur gering, dagegen scheint sich diese Phase im globalen
Hinblick eher als relativ warm im Vergleich zum neutralen Zustand darzustellen.
Diese Feststellungen miissen bei der Beurteilung des Realismus von ENSO in die-
sem Modell beriicksichtigt werden. Die Effekte auf den hydrologischen Zyklus sind
dagegen in ihrem raumlichen Muster mit den Beobachtungen besser zu vergleichen.
Allerdings ist hierbei festzuhalten, dass die Betrage der Anomalien sowohl wahrend



7.1 ENSO-Charakteristika in AOGCMs 119

der El Nino- als auch der La Nina-Phasen deutlich unterschatzt werden. Jedoch
kann dies auf die generell geringere raumliche Auflésung von GISS-AOM zurtickge-
fithrt werden. Dennoch ist sicherlich davon auszugehen, dass das ENSO-Phanomen
in der Modellphysik dieses AOGCMSs eine weniger prominente Rolle spielt als im
realen Klimasystem.

Diese Beispiele illustrieren, dass auch im Hinblick auf Telekonnektionen und
regionale Effekte schon in den beiden fundamentalen Feldgréfien Temperatur und
Niederschlag merkliche, sicherlich auch qualitative, Unterschiede innerhalb des
CMIP3 Ensembles bestehen. Die ENSO-typischen Effekte auf die regionalen und
globalen Muster und Auspragungen der Klimaelemente werden in vielen, auch
hier nicht aufgezeigten Aspekten von einer bedeutenden Anzahl von Modellen
nicht realitdtsnah wiedergegeben (HAM und Kua 2012). Die hierfiir gezeigten
Abbildungen verdeutlichen zudem eindrucksvoll, dass diese Unterschiede auch
bedeuten, dass ohne realistisches ENSO-System dem simulierten Klimasystem
im Vergleich zum beobachteten ein wichtiger und aktiver Faktor fehlt. Diese
Feststellung sollte etwas, aber auch nicht zu stark, abgemildert werden durch
den Hinweis, dass diese Quelle der internen Variabilitdt des Klimasystems im
CMIP3 angesichts des zweifelsfrei dominanten anthropogenen Einfluss auf die
Klimaentwicklung des 21. Jahrhunderts nur als zweitrangig angesehen werden kann.
Sicherlich wird der Fokus auf ENSO bei der Beurteilung der Modelle hierdurch
eher gerechtfertigt als in Frage gestellt.

7.1.4 ENSO und die globale Temperatur

Das ENSO-Phanomen ist die einzige Mode im Klimasystem mit Auswirkungen auf
die globale Oberflichentemperatur. Entsprechend der Definition des SOls verfligt
die Korrelation die diese Beziehung kennzeichnet tiber ein negatives Vorzeichen.
Der eigentliche Grund hierfiir ist, dass sich mit dem Nachlassen der Passatwinde
der Warmpool im Westpazifik nach Osten ausdehnen kann (HALPERT und ROPE-
LEWSKI 1992). Mit der Erhohung der Meeresoberflichentemperatur verbunden ist
auch die verstiarkte Abgabe von Warme an die Atmosphére. Dagegen bedeutet die
Verstarkung der Passate auch die Intensivierung des Upwellings von kalten Tiefen-
wasser vor der Westkiiste Stidamerikas. Zudem drangen die stiarkeren Ostwinde
auch den Warmpool weiter gegen Indonesien, und dessen verringerte Ausdehnung
bewirkt einen zusatzlichen Abfall der globalen Temperatur. In Jahren mit El Nifio
Bedingungen steigt so die globale Temperatur um bis zu 0.2 K an (TRENBERTH
et al. 2002). Ebenso weisen La Nifia Jahre entsprechend verringerte Temperaturen
auf, ebenfalls als globale Auswirkungen der regionalen Temperaturreaktion in den
Tropen (YULAEVA und WALLACE 1994). Aber auch abseits dieser Extremjahre und
auf kiirzeren, auch monatlichen Zeitskalen wirken die entsprechenden Mechanismen,
die sich iiber eine Kreuzkorrelation zwischen der Zeitreihe des SOI oder anderer
ENSO-Indexreihen und T beschreiben lassen (z. B. THOMPSON et al. 2008).
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Diese Kopplung wurde mehrfach beschrieben, und verfiigt bei der statistischen
Modellierung der Globaltemperatur iiber ein signifikantes Erklarungspotential
(vgl. LEAN und RIND 2008, FOSTER und RAHMSTORF 2011). Ebenso kann die
dynamische Modellierung der globalen Temperatur durch die kiinstliche Herbeifiih-
rung des beobachteten Verhaltens von ENSO, also die Uberfithrung eines internen
Variabilitatssignals in ein externes Forcing wie die Treibhausgasemissionen oder
die Effekte des explosiven Vulkanismus, dramatisch verbessert werden (KOSAKA
und XIE 2013). In Kombination mit seinem quasi-zyklischen Verhalten bildet dies
eine nutzbare Grundlage fiir mittelfristige, etwa dekadische Prognosen fiir 7% (z. B.
SMITH et al. 2007). Der maximale Temperatureffekt folgt dabei dem SOI um einige
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Kreuzkorrelation
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75 | | | | | | | | | | | | | | |
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Abb. 7.7: NCAR-SOI und Gisstemp-Tg. Die Kreuzkorrelationsfunktion rx (h) mit
I(t) und Tr(t+ h) hat den maximalen Betrag bei h = 3. Zeitreihen der monatliche
Anomalien (kubische Trends entfernt) zur Referenzperiode 1960-1999. Analyse
fiir den Zeitraum 1900-2000.

Monate versetzt. In diesem Kapitel wird jeweils die Kreuzkorrelation rx(h) fir
die Zeitreihen Tr(t + h) und I(t) gezeigt. Abb.7.7 weist den maximalen Einfluss
fir ein lag von h = 3 aus, jedoch zeichnet sich der Einfluss des SOI auch ohne
Verschiebung der Zeitreihen ab. Die, wegen der fehlenden perfekten Periodizitéat
des SOIs deutlich schwéchere, Korrelation um h = 20 kann als das Umschla-
gen des ENSO-Systems in den jeweils anderen Zustand interpretiert werden. Die
scheinbar unsinnigen Korrelationen bei negativem lag, wenn T den SOI fiihrt,
sind in der mehrmonatigen Erhaltungsneigung des ENSO-Phénomens begriindet.
Die Kreuzkorrelationsfunktion in Abb. 7.7 stellt somit eine Zusammenfassung
vielfaltiger, komplexer Vorgiange im Klimasystem dar. Sichtbar wird nicht nur
die zeitliche Struktur der Dynamik des SOI, sondern auch die Umsetzung dieses
internen Forcings in ein Temperatursignal durch Atmosphéare und Ozean.
Klimamodelle die iiber einen realistischen ENSO-Mechanismus verfiigen, sollten
diese Beziehung entsprechend abbilden. Abb. 7.8 gibt einen Uberblick iiber die
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Abb. 7.8: SOI und Tg im SRES Alb. Kreuzkorrelationsfunktionen fiir 1900-2000

und 1900-2098, ein Lauf pro Modell. Erlduterungen siehe Text.
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unterschiedlichen Auspragungen der Kreuzkorrelation im Multi-Modell Ensemble.
Die Berechnungen erfolgten ebenfalls mit kubisch enttrendeten Anomalien zur
Periode 1960-1999. Gezeigt wird die Funktion jeweils fiir das 20. Jahrhundert
und den Gesamtzeitraum, um eventuelle Veranderungen der Beziehung zwischen
diesen Groflen unter dem anthropogenen Forcing zu verdeutlichen. Auch bei
dieser ENSO-bezogenen Kenngrofie sind grundlegende Unterschiede zwischen den
einzelnen Modellen augenfillig. Qualitativ wird die beobachtete Kreuzkorrelation
vom grofleren Teil der AOGCMs durchaus nachvollzogen. Nur wenige Modelle,
etwa GISS-AOM und GISS-EH, weisen im 20. Jahrhundert kein betragsméafliges
Maximum mit negativen Vorzeichen fiir ein lag von 0 < h < 7 Monaten auf, was
als Quantifizierung die grundsétzliche Beziehung zwischen den beiden Grofien
sinnerfassend beschreibt.

Das Umschlagen des ENSO-Systems in den jeweils anderen Zustand, also den
Vorzeichenwechsel des SOIs, das sich in rx (h) durch die positiven Korrelationen um
die lag h = 420 abbildet, wird dagegen bereits von mehreren Modellen nicht mehr
realitdtsnah abgebildet. In Abb. 7.8 ist ebenfalls eindeutig zu erkennen, dass in vie-
len AOGCMs die Beziehung zwischen dem SOI und Tg sogar deutlich ausgepragter
ist als in den Beobachtungsdaten. Dies konnte darauf zurtickzufithren sein, dass die
Modellrandbedingungen einige reale Einflussgrofien auf die globale Temperatur,
insbesondere die Sonnenzyklen oder auch den Einfluss der Aerosole, nicht realistisch
beinhalten. Somit wiirde der relative Effekt des ENSO-Systems als Modulator
von Tg(t) nicht von anderen Einfliissen tiberlagert und dementsprechend zunehmen.
Zu ausgepragte Korrelationen im Vergleich mit denen in Abb. 7.7 miissen also nicht
zwangslaufig als ein unrealistisches Element im AOGCMs gewertet werden, sondern
werden durchaus erwartet. In einigen Féllen ist rx(h) auch als sehr regelméfig
im Vergleich mit den Beobachtungen zu bezeichnen. Ein Beispiel fiir eine relativ
regelméfige Kreuzkorrelation ist etwa die im ECHAM5-MPI/OM, welches den
Zusammenhang mit rx(3) ~ —0.5 auch deutlich stérker als beobachtet simuliert.
Dieses Verhalten ist teilweise ebenfalls tiber die nicht perfekten Randbedingungen
erklarbar. Daneben zeichnen sich hierbei allerdings auch die Spektren der modellei-
genen SOIs ab. Dies ist augenfallig bei ECHO-G, dessen ausgeprégter und zu kurzer
SOI-Zyklus auch rg(h) dominiert. Noch extremer findet sich dieses Phénomen
allerdings bei IAP-FGOALS-g1.0, dessen quasi-periodischer SOI mit T Kreuzkor-
relationen zwischen 0.7 und -0.7 bei auffalliger Taktung erzeugt. Die Realitédtsnahe
der verschiedenen 7 (h) ist somit sicherlich als variabel zu bewerten. Ebenso kann
hier festgehalten werden, dass einige Modelle scheinbar keinerlei systematische
Beziehung fiir die Zeitreihen I(¢,7) und Tg(t,4) aufweisen. Dies ist umso erstaunli-
cher, als das auch in diesen Modellen der Einfluss des ENSO-Phanomens durch
das Fehlen sonstiger externer Forcingfaktoren eher hervorgehoben werden sollte.
Bei einigen Modellen éndert sich auch merklich die Struktur der Kreuzkorrelation,
wenn der Gesamtzeitraum statt dem 21. Jahrhundert betrachtet wird. Dies mag
auf individuelle Reaktionen auf den steigenden Strahlungsantrieb bewertet werden,
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stellt im CMIP3-Ensemble allerdings eine Ausnahme dar, die bevorzugt bei solchen
GCMs auftritt, die einen eher wenig ausgeprigten Zusammenhang zwischen (¢, 1)
und Tg(t,) aufweisen.

7.2 ENSO als Aspekt der Modell-Performance

Die aufgezeigten Differenzen rechtfertigen sicherlich die Aussage, dass mit EN-
SO ein Aspekt des Klimasystems identifiziert wurde, fiir den sich innerhalb der
CMIP3-Modelle deutliche Unterschiede in seiner Umsetzung aufzeigen lassen. Das
Heranziehen dieser Unterschiede um die Gesamtperformance der AOGCMs zu
bewerten erfahrt seine Berechtigung durch die prominente Rolle der ENSO-Mode
im realen Klimasystem, der vielfaltigen gekoppelten Prozesse die zur Erzeugung
eines realistischen ENSO-Systems notwendig ist und der unklaren Rolle, die ihr
in den aktuellen Langzeitprognosen zum anthropogenen Klimawandel zukommt.
Weiterhin spricht, nicht nur im Hinblick auf die sonstigen hier betrachteten Groéflen,
auch das Ausschlussprinzip fiir dieses Vorgehen.

Hier wird nun auf dieser Basis eine Funktion entwickelt, die die Abbildung
des ENSO-Systems durch die GCMs bewerten soll. Diese Funktion soll metrisch
skaliert sein. Sie dient im Folgenden unterschiedlichen Zwecken

e der Erfassung einer Rangfolge der Modellperformance im Hinblick auf den
Realismus des modelleigenen ENSO-Systems

e der Bildung zweier Teilensemble A und B, die sich durch ihre Abbildung des
ENSO-Phanomens unterscheiden

e als Basis fiir die nummerische Gewichtung der einzelnen GCMs bei der
Auswertung des Multi-Modell Ensemble

Es bestehen nahezu unbegrenzte Moglichkeiten die vorgestellten Resultate, sonstige
Analysen in diesem Kontext, sowie Verfahren und Erkenntnisse aus der Literatur
bei diesem Unterfangen zu nutzen. Hier wird ein origindres Vorgehen gewéhlt,
welches sicherlich nicht das einzig- oder auch nur best-mogliche darstellt, sich
jedoch als stabil gegeniiber Anderungen der Basisperiode oder des Umfang des
Ensembles erwiesen hat. Die Wahl stellt jedoch eine subjektive Entscheidung dar.
Der konkrete Ansatz wird im Folgenden vorgestellt und begriindet.

7.2.1 Erlauterung des Ansatzes

Die Grundlage der Bewertung der Modellperformance bildet der SOI, genauer
dessen Spektraldichtefunktion. Fiir diese Auswahl sprechen einige wichtige Griinde.
Zunéchst existieren fiir diese Zeitreihe sicherlich deutlich zuverlassigere Daten als
fiir die Feldgrofien, die in Kapitel 7.1 im Fall der Beobachtungsdaten herangezogen
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wurden. Somit konnen die Referenzdaten als Fehlerquelle weitestgehend ausgeschlos-
sen werden. Daneben stellt das spektrale Verhalten des SOI einen klaren Hinweis
darauf dar, ob die wesentlichen Dynamiken und Aspekte der gekoppelten Klimamo-
de tatséchlich befriedigend reproduziert werden. Zudem eroffnet das Spektrum die
Moglichkeit, nachvollziehbare und einfach reproduzierbare Bewertungsschemata zu
entwickeln, da nur eine Groéfle berticksichtigt wird und keine, letztlich wiederum
subjektive, Abwigung dariiber getroffen werden, muss welche Aspekte von hoherer
Bedeutung fiir die Qualitat der ENSO-Abbildung sind. Weiterhin bedingt die Be-
rechnung des SOIs iiber die Projektion der simulierten SLP-Daten auf die 1. EOF
des HadSLP2, dass der Index, so das Modell ein ENSO-System besitzt welches er
erfassen kann, ein realistisches Raummuster aufweist.

Ob die Organisation der Variabilitdt in den GCMs derart ist, dass dieses Raum-
muster fiir den tropischen Pazifik auch die dominierende Mode darstellt wird,
konsequent mit der Definition der auflertropischen Indices, als weniger wichtig
eingestuft als die grundsatzliche Tatsache, ob eine solche Variabilitdtsmode in den
Modellen iiberhaupt existiert. Insofern wird die Organisation der Klimavariabilitat
in dieser Region, und somit die Raumdomane, durch den SOI als Kriterium implizit
durchaus mitberticksichtigt.

Die Telekonnektionen werden dagegen nicht fiir die Bildung der Bewertungsfunk-
tion verwendet. Technisch spricht hier zundchst der hohe Aufwand zur Validation
sowie teilweise fehlende Variablen fiir einzelne Laufe gegen dieses Vorgehen. Eben-
falls muss die Qualitidt der Beobachtungsdaten als Einschréankung in Betracht
gezogen werden. Insbesondere aber die unklare Beurteilung der Wichtigkeit der
diversen Telekonnektionen sowie deren bekannte Nicht-Stationaritat im realen
Klimasystem lieSen die Erstellung einer hierauf basierenden Rangfolge oder Ge-
wichtung im Rahmen dieser Arbeit, gerade angesichts des Datenumfangs, als nicht
umsetzbar erscheinen.

Die Auswirkungen des ENSO-Phénomens auf die globale Oberflichentemperatur
schliellich wird als unabhéngige Kontrolle verwendet, ob die Bewertungsfunktion
die Aussagen des SRES A1b Ensembles im Hinblick auf die Entwicklung von T be-
einflusst. Ist dies der Fall, kann der Bewertungsfunktion sicherlich eine gewisse
Relevanz zugesprochen werden.

7.2.2 Bewertungs- und Gewichtungsfunktion

Im iiblichen Multi-Modell Ansatz werden alle Laufe als gleich realistisch angenom-
men. Diesen Fall kann man als Realisation einer Bewertungsfunktion f, (i) be-
trachten, mit f,(1) = f,(2) = ... = fu(n) = 1. Seinen Niederschlag bei der
Kombination verschiedener Klimamodellsimulationen findet dieses Modell in der
Verwendung des arithmetischen Mittelwerts entsprechend den Gewichtungsfaktoren
Wy = Wy = ... = w, = n_ L. Dies verdeutlicht die direkte Uberfithrbarkeit einer
Bewertungs- in eine Gewichtungsfunktion, die im Folgenden praktiziert wird.
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Die eigentliche Metrik dieser Funktion basiert auf der Forderung, dass der si-
mulierte SOI die gleichen charakteristischen Periodizitdaten in seiner zeitlichen
Entwicklung aufweisen soll, wenn er die gleichen physikalischen Prozesse repréasen-
tiert. Ist dies der Fall bedeutet dies in der Frequenzdoméne eine groBe Ahnlichkeit
zwischen dem beobachteten Spektrum Sp und dem Spektrum des i-ten Modelllaufs
im Ensemble S(i). Als Referenz dient der Index vom CPC, die Ergebnisse sind
jedoch nicht durch diese Wahl beeinflusst und mit anderen SOI-Zeitreihen in guter
Ubereinstimmung reproduzierbar. Der Zusammenhang wird quantifiziert, wofiir
der normale Korrelationskoeffizient r(7) als Proximitatsmafl verwendet wird. Als
Wert der Bewertungsfunktion fiir die Ahnlichkeit der beiden Spektren wird, mit
der Eulerschen Zahl e, die Exponentialfunktion

foli) = e'® (7.1)

verwendet. Da der Wertebereich von 7(i) zwischen -1 und +1 liegt gilt f,(i) €
[e7! e]. Ein Modelllauf, dessen Spektrum als perfekt linear anhingig mit Sp er-
scheint, erfihrt hierbei eine um den Faktor e? ~ 7.3891 hohere Bewertung als ein
Lauf, dessen Verhalten in der Frequenzdoméne perfekt gegenséitzlich zu dem des
NCAR-SOI erscheint. Hier liegt also der Fokus, anders als bei der Korrelationsrech-
nung, auf Ahnlichkeit, nicht dem linearen Zusammenhang der zur Erklirung der
Variabilitat der Datensétze herangezogen werden kann. Die Berechnung der r(7)
erfolgt mit den erklérten Varianzanteilen fiir Perioden zwischen 18 und 96 Monaten,
um den Fokus auf den prominenten ENSO-Zyklus zu richten.

Da das Ziel aber die Bewertung der Modelle und nicht der Modellldufe ist,
werden die, allerdings geringen, nummerischen Unterschiede fiir diese Korrelation
zwischen verschieden Léufen eines Modell Ensembles ignoriert. Statt fiir jeden
lauf eines Modells f, (i) zu bestimmen wird der Wert fiir die Bewertungsfunktion
fiir das AOGCM berechnet und dann fiir alle Laufe gleichermafen iibernommen.
Hierfiir wird die mittlere Korrelation r(7) in Gleichung 7.1 verwendet. Hierfiir wer-
den die betroffenen r(7) zundchst tiber die Fisher Z-Transformation umgewandelt
und das so errechnete Mittel anschlieSend wieder in einen Korrelationskoeffizi-

enten umgerechnet (vgl. Kapitel 3.2). Fiir alle Laufe des betreffenden GCMs
wird f,, (i) = e"® gesetzt. Uber Normierung dieser Funktionen werden dann die
Gewichtungsfaktoren w; festgelegt.

o = Jfu(d) (7.2)

Z?:l fw(z)

Abb. 7.9 zeigt diese Gewichtungsfaktoren fiir 53 Laufe von CMIP3als Lorenz-
kurve im Vergleich zur Verwendung des arithmetischen Mittelwerts. Trotz dieser
offensichtlichen Unterschiede in den Gewichtungen stellt dieses Verfahren einen
eher konservativen Bewertungsansatz dar.



126 7 Das ENSO-Phanomen im Multi-Modell Ensemble

Ein Grund fiir dieses Vorgehen 100
ist, dass der SOI nur ein, eventu- 00—
ell auch ungeeigneter, Proxy fiir die 0\3 80—
physikalischen Eigenschaften eines T 0
AOGCMs ist. Weiterhin erwies sich E -
die Bewertungsfunktion als stabil @ ©07]
bei der Veranderung des Zeitrau- ‘é 50
mes fiir den diese aufgestellt wurde, g 40—
sowohl im Hinblick auf die Rang- = 39_]
folge als auch die konkreten Wer- *qE) 00—
te von f,(i). Andere Proximitits- < 0]
oder auch Distanzmafle, konkret der 4
RMSE und Metriken auf Grundla- 0 RRL RN LERRY AR L ALY A LN LR

0O &5 10 15 20 25 30 35 40 45 50

2_ . ._
ge des x*-Tests, zeigten dagegen ei Anzah! Einzelldute

ne deutliche Sensitivitdt gegentiber
den den Spektren zugrunde liegen- Abb. 7.9: Kumulierte Bewertungsfunktion fiir

den Zeitrdumen. Das gilt vor al- CMIP3. Lorenzkurve: ermoglicht den Ver-
lem im Hinblick auf auf die Aus- gleich mit dem tblichen Ansatz alle Laufe
pragungen von f, (i), aber durchaus mit dem gleichen Gewicht bei der Mittelbil-
auch bei der resultierenden Rangfol- ~ dung heranzuziehen.
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als stark durch methodische Artefakte gepriagt beurteilt und nicht weiter betrach-
tet. Obwohl eine starkere Ungleichgewichtung der einzelnen Modelle als durchaus
erstrebenswert erscheint, wird diese also zugunsten der Stabilitat des Verfahrens
verhindert. Aufler bei der nummerischen Gewichtung der Einzellaufe im SRES Alb
werden die w; auch zur Abgrenzung zweier Teilensembles genutzt. Diese werden
insbesondere zur Uberpriifung der Sensitivitit des durch die Modelle simulierten
Klimawandels gegeniiber dem ENSO-System verwendet. Im Teilensemble A werden
jene Modelle gebiindelt, fiir die gilt w; > n~!, die iibrigen Modelle bilden das
Teilensemble B. Als Ergebnis der hier vorgenommenen Untersuchungen werden
diese derart interpretiert, dass in A der Einfluss der dominierenden internen Varia-
bilitatsmode realistischer abgebildet wird als in B. Eventuell findet sich in einigen
Modellen von B auch iiberhaupt kein realitdtsnahes ENSO-Phanomen, dieser
Frage wird allerdings hier nicht weiter nachgegangen. Der Grund fiir diese relativ
vorsichtige Charakterisierung von A und B ist, dass die in Kapitel 7.1 aufgezeig-
ten Charakteristika des ENSO-System eindeutig nicht sdmtlich durch alle Laufe
von A realitdtsnah abgebildet werden, wiahrend alle Modelle die Teilensemble B
bei sémtlichen Aspekten scheitern. Stattdessen erweisen sich einige Modelle als
hochgradig ambivalent.
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7.3 Vergleich mit anderen Ansatzen

Das vorgestellte Bewertungsverfahren, sowohl das Kriterium als auch die Metrik,
verfiigt iber einen heuristischen Charakter. Solche Verfahren sind grundsétzlich vor
ihrer Anwendung auf ihre Zuléssigkeit zu priifen, wenn die auf ihnen basierenden
Ergebnisse mit einer irgendwie gearteten Sicherheit und Legitimitéit interpretiert
werden sollen. An dieser Stelle wird daher geprift, inwieweit sich die aus ihr
resultierenden Bewertungen sowohl speziell im Hinblick auf das ENSO-System,
als auch die Einschétzung der gesamten Modellqualitdt, mit den Ergebnissen aus
anderen Ansétzen vergleichen lassen.

7.3.1 Das ENSO-Problem des CMIP3

In einer umfangreichen Untersuchung haben OLDENBORGH et al. (2005) ENSO
fiir einen Teil der CMIP3-Modelle anhand verschiedener physikalischer Feldgro-
Ben sowie einer SST-basierten Indexzeitreihe analysiert. Hierbei konnten nicht
nur vielfiltige Unterschiede zwischen den diversen Modellen offengelegt werden,
sondern auch deren Unterschiede im Vergleich zu den beobachteten Charakteris-
tika festgestellt werden. Im Resultat steht keine komplette Rangfolge der Qua-
litdt der ENSO-Reprasentation, jedoch wird einigen Modelle eine deutlich hohe-
re Qualitat attestiert. Hierbei handelt es sich um GFDL-CM2.0, GFDL-CM2.1
ECHAMS5/MPI-OM und UKMO-HadCM3. Etwas weniger gut, aber ebenfalls als
tiberdurchschnittlich, werden MIROC3.2(hires) und MIROC3.2(medres) beurteilt.
Mit Ausnahme des britischen Modells werden alle diese AOGCMs in das Teilen-
semble A eingeteilt und somit ebenso durch die hier entwickelte Metrik als im
Vergleich mit dem gesamten CMIP3 tiberdurchschnittlich gut beurteilt. Es sei dar-
auf hingewiesen, dass das Teilensemble A daneben auch vier Modelle umfasst, die
in OLDENBORGH et al. (2005) nicht beriicksichtigt wurden und fiir die somit kein
Vergleich der beiden Bewertungsmethoden méglich ist. Die Ubertragung des Ver-
fahrens auf diese dort nicht betrachteten Modelle war nicht moglich. Als prohibitiv
erschien zum einen der Datenbedarf, zum andern wére dies aufgrund von fehlenden
objektiven Entscheidungskriterien in dieser Studie auch nicht moglich gewesen.
Diese beiden Griinde verhinderten folglich auch die Erstellung einer Rangfolge nach
der Methode von OLDENBORGH et al. (2005). Es kann aber festgehalten werden,
dass in wesentlichen Teilen die durch f, (i) < 1 dem Teilensemble B zugeordneten
AOGCMs auch in der angefiihrten Studie als Modelle mit weniger realistischen
ENSO eingestuft werden. Dem hier bereits als Beispiel fiir ein wenig realistisches
ENSO-System aufgefiihrten GISS-AOM wird in der aufgefithrten Studie sogar die
elementare, typische Variabilitat abgesprochen.

Trotz der angesprochenen Differenzen zwischen den Ergebnissen, der unterschied-
lichen Anzahl der analysierten Modelle und natiirlich der vollkommen anderen
Fragestellung ist das Urteil der beider Verfahren im Wesentlichen von einer sehr
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Tab. 7.1: CMIP3: Gruppierung nach ENSO. In den Spalten E wird angegeben ob
das AOGCM dem Teilensemble A oder B zugeordnet wird. In den O-Spalten die
Beurteilung der fir ENSO-Performance durch OLDENBORGH et al. (2005): n.b.:
nicht beriicksichtigt; k.a.: beriicksichtigt, aber keine explizit positive Beurteilung;
m: mittleres Vertrauen in Realismus von ENSO formuliert; h: wie m, aber hohes
Vertrauen. COLLINS et al. (2010) fassen die mit m und h gekennzeichneten Modelle
als jene mit den besten Simulationen von ENSO zusammen.

E O E O E ¢}
BCCR-BCM2.0 A n.b. GISS-ER A k.a. ECHO-G B n.b.
CGCM3.1(T47) B k.a. FGOALS-gl1.0 B k.a. CSIRO-MK3.0 A k.a.
CGCM3.1(T63) A n.b. INM-CM3.0 B k.a. CSIRO-MK3.5 A n.b.
CNRM-CM3 B k.a. IPSL-CM4 B k.a. ECHAM5-MPI/OM A h
GFDL-CM2.0 A h INGV-SXG A n.b. NCAR-CCSM3 B k.a.
GFDL-CM2.1 A h MIROCS3.2(hires) A m NCAR-PCM B k.a.
GISS-AOM B k.a. MIROCS3.2(medres) A m UKMO-HadCM3 B h
GISS-EH B k.a. MRI-CGCM2.3.2 B k.a. UKMO-HadGEM1 A k.a.

guten Ubereinstimmung gekennzeichnet (ca. 80 %; vgl. Tab. 7.1. In den wenigen
Punkten, in denen sich tatsachlich Unterschiede zwischen den beiden Methoden
ergeben, ist dies vermutlich auf die hier nattirlich stark verknappte Bewertungsfunk-
tion zuriickzufithren. Dennoch wurde auf eine Anpassung der Ergebnisse verzichtet.
Dies geschah geméf der Uberlegung, dass hier die Betrachtung auf einer grofien
Anzahl von Modellen beruht und das letztliche Interesse an der Kombination derer
Ergebnisse beruht. Hierbei erschien eine nachvollziehbare, einfache und konsequente
Gewichtungsfunktion sinnvoller als ein nachtragliches Vermischen der methodischen
Ansitze. Bei der Betrachtung des kompletten CMIP3, bzw. der Teilensembles A
und B, sollten die wenigen Abweichungen hierbei ohnehin keinen zu grofien Einfluss
ausiiben. Somit kann in dieser Arbeit auch eine in sich geschlossene, eigenstandige
Methodik préasentiert werden. IRVING et al. (2012) erstellen, fiir den tropischen Pazi-
fik eine Liste mit weniger geeigneten AOGCMs fiir die Abschétzung des regionalen
Klimawandels. Von dieser Negativ-Liste finden sich % im Teilensemble B wieder.
Die Halfte der Nichtiibereinstimmung lasst sich dadurch erklaren, dass die Liste
auch auf OLDENBORGH et al. (2005) basiert, und eine der wenigen Differenzen
zwischen den beiden ENSO-Bewertungen zum Ausschluss des AOGCMs fiihrt.

7.3.2 Qualitat der Modelle: Rangplatzfolgen

Allerdings wird hier nicht nur der Realismus des modelleigenen ENSO beurteilt,
sondern dieses zur Abstufung der Modellperformance herangezogen. Dies ist ein
neuer, noch nicht verfolgter Ansatz, so dass hierfiir auch keine direkten Vergleichs-
moglichkeiten bestehen. Es existieren allerdings fiir das CMIP3 zwei veroffentlichte
Bewertungen der Modellperformance. Diese beruhen auf verschiedenen Metriken fiir
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das Verhalten der diversen Felddaten im Vergleich mit den entsprechenden Grofien
aus Beobachtungs-, genauer Reanalysedatensatzen. Hier werden der Model Climate
Performance Index (MCPI) von GLECKLER et al. (2008) sowie der Performance
Index I? nach REICHLER und KiM (2008) als Referenz fiir die aus Kapitel 7.2
resultierende Rangfolge der Modellperformance herangezogen. Der MCPI liegt
jeweils fir Tropen und Auflertropen getrennt vor, da die Unterschiede der Modelle
ansonsten nicht deutlich genug erfasst werden wiirden. Diese Entscheidung der
Autoren unterstiitzt die hier getroffene, aber auf vollig andere Weise abgeleitete,
Feststellung, dass die Dynamiken der Tropen und Auflertropen der AOGCMs
nicht gleichzusetzen sind. Der Abgleich mit diesen Studien wird durch die leicht
unterschiedliche Ensemblezusammenstellung erschwert. Eine entsprechende Rang-
folge fiir das komplette CMIP3 wird nur in dieser Arbeit erstellt. Die Berechnung
von MCPI und I? fiir den hier angestrebten Vergleich war aufgrund des enormen
Datenbedarfs, den diese Kenngroflen haben, nicht moglich. In Tab. 7.2 wird daher
jeweils die Rangkorrelation fiir die gemeinsame Schnittmenge der unterschiedlichen
Quellen aufgezeigt. Die Berechnungen und folgenden Ausfithrungen beruhen also
nur auf der Bewertung von 19 der 24 Modelle.

Tab. 7.2: Korrelation Modellbewertungen. Rangkorrelationen der Performance der
CMIP3-Modelle. a: MCPI (AuBertropen); b: MCPI (Tropen); c: I? Performance
Index ; d: Rangfolge nach f,(i). Signifikanz zum Niveau a = 0.1 wenn rgz, > 0.30
(wenn g, > 0.38 singnifikant zu a = 0.05)

a b C d

a | 1 70 .86 .46
b 1 78 40
¢ 1 34
d 1

Die hier erstellte Bewertungsfunktion f,(7) ist mit den anderen Bewertungs-
verfahren durchaus vereinbar und damit sicherlich nicht unschliissig. Die hohere
Korrelation zwischen den iibrigen Rangfolgen diirfte dariiber hinaus zumidest teil-
weise durch die Tatsache begiinstigt werden, dass auBler f,(7) alle hier présentierten
Verfahren auf dem Abgleich von Datenfeldern beruhen. Somit sind diese Ansétze
methodisch einander sehr viel dhnlicher als sie es dem hier entwickelten sind. In
Anbetracht dieser Tatsache sollten die geringeren Werte von 7, in der Spalte d
nicht verwundern. Dennoch sind alle Rangkorrelationen in Tab. 7.2 nicht nur
positiv, sondern auch signifikant zum Niveau o = 0.1. Trotz einiger Abweichungen
im Detail lasst sich also, zumindest fiir die Rangfolgen der 19 Modelle fiir die
alle notwendigen Daten verfiighar waren, festhalten, dass sie eine gemeinsame
Grundtendenz aufweisen. So wird auch gezeigt, dass das Verhalten des SOIls einen
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brauchbaren Proxy fiir die Qualitat eines AOGCMs darstellen kann. Diese Zeitreihe
ist das Produkt so vielfdltiger physikalischer Prozesse, dass sie ein AOGCM zu
einem nicht trivialen Teil repréasentiert. Dies gilt insbesondere vor dem Hintergrund
des hohen Qualitatsniveaus, dass fiir alle AOGCMs im Bezug auf die Dynamik der
Auflertropen festgestellt werden konnte.

Insofern kann der Vergleich der diversen Messungen und Betrachtungen zur
Performance sowohl im Hinblick auf das ENSO-Phénomen als auch die gesamte
Modellqualitét als Bestatigung der Sinnhaftigkeit und Niitzlichkeit der hier ent-
wickelten Bewertungsfunktion angefithrt werden. Fiir die hier und im Folgenden
vorgenommenen Untersuchungen ist die tatsidchliche Rangfolge maximal von un-
tergeordneter Bedeutung, weswegen sie hier auch nicht gesondert aufgefithrt wird.
Angesichts der teilweise nur sehr geringen Unterschiede zwischen den Werten von
fu(7) sollte der Rangfolge zudem nicht zu viel Aussagekraft zugemessen werden.
Auch in den beiden Referenzpublikationen finden sich nur sehr geringe Unterschiede
in der Bewertung der Modellperformance. Das Gleiche gilt fir WATTERSON (2008),
obwohl sich letztere Untersuchung nur auf das australische Klima bezieht und
somit zumindest theoretisch zu konkreteren Aussagen in der Lage seien sollte als
bei Betrachtung der globalen Domane. Wichtig ist dagegen der Einfluss den ein
Modell auf das Verhalten des gesamten Ensembles ausiibt, da der kombinierten
Projektion des Multi-Modell Ensembles besondere Bedeutung fiir die klimatische
Zukunft beigemessen wird. Dieser ist in Abb. 12.1 erkennbar.



131

8 Erwarmung und ENSO
(modellspezifisch)

Der Fokus liegt im folgenden auf der Frage, ob die hier getroffene Bewertung einen
origindren Erklarungswert in Fragen des durch das CMIP3-Ensemble projizierten
langfristigen Klimawandels besitzt. Hierfiir wird der beobachtete Zusammenhang
zwischen dem SOI und der globalen Mitteltemperatur genutzt. Fiir dieses Vorgehen
spricht die Tatsache, dass diese Grofle, als Mafl fiir die inharente Energie des
Klimasystems, einen zentralen Stellenwert fiir sdmtlichen Betrachtungen zum
globalen Klimawandel einnimmt. Effekten die sich in T niederschlagen kann somit
eine Wirksamkeit auf das Klimasystem als Ganzes unterstellt werden. So ist es das
Ziel im Folgenden herauszufinden ob sich zwischen den Laufen der Teilensembles A
und B Unterschiede in der Entwicklung von Tr detektieren lassen, und mit der —
unterstellten —unterschiedlichen Qualitat der Reprasentation des ENSO-Phéanomens
assoziiert werden konnen. In diesem Fall kann davon ausgegangen werden, dass die
gewéhlte Bewertung der Modelle von einer gewissen Relevanz und ihre Anwendung
auf andere Klimagrofien und Aspekte begriindet ist.

8.1 Globale Mitteltemperatur und SOI:
Projektionen im CMIP3

Zu diesem Zweck werden die klimatologischen Veranderungen von 7% unter dem
anthropogenen Forcing betrachtet. Als Mafl hierfir wird fiir jeden Einzellauf
jeweils die Verschiebung AT (i) berechnet. Das ist die Differenz der gemittelten
Globaltemperatur im Zeitraum 2080-2098 (F,) zur Normalisierungsperiode P; in
der zweiten Hélfte des 20. Jahrhunderts (1960-1999). Diese Grofie ist eng mit der
Klimasensitivitat der Modelle verbunden (RAPER et al. 2002).

AT(i) = Tp(Ps,i) — Tp(Pr, i) (8.1)

Abbildung 8.1 zeigt die Verteilung von AT (i) im Multi-Modell Ensemble, getrennt
fiir Teilensembles A und B dargestellt. Die Histogramme von A und B unterschei-
den sich deutlich. Die am héufigsten besetzte Klasse fiir A weist eine Erwarmung
von etwa 3.2 K aus. Dagegen liegt der Modalwert von AT im Teilensemble B nur
um 2.7 K. Dieser Betrag von 0.5 K liegt nur knapp unter der seit der Industriali-
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sierung beobachteten globalen Erwéarmung, was die tatséchliche Bedeutung dieser
Differenz veranschaulicht. Zudem fillt die Erwdrmung bei einem Drittel der Laufe
von A noch deutlicher aus, wohingegen sich in B lediglich ein einzelner Lauf mit
einer vergleichbar intensiven Erwarmung findet.

10— 10—

8— ATA) 8— AT(@B)
= . ] _
g
o 6 6—
g _ _
T 4 4—

2— 2—
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Abb. 8.1: Erwidrmung je Teilensemble. Histogramme fir AT'(7), separat fir die
beiden Teilensembles. Beide enthalten Modell Ensembles, dennoch ist B deutlich
kompakter und homogener als A. Parameterschétzer siehe Tab. 8.1, Erlduterungen
im Text

Neben dem Schwerpunkt ist auch die Struktur der Verteilung der Einzellaufe auf
die Klassen unterschiedlich. Das Histogramm von B weist eine kompaktere Struktur
auf als das von A (Abb. 8.1) und zeigt die geringere Streuung der AT'(i)s in B an.
Sowohl die Mittelwerte als auch die Varianzen beider Teilensembles unterschieden
sich signifikant zum Niveau a = 0.05. Wéhrend die Ergebnisse des ¢-Tests sich
iiber andere Unterschiede in der Modellphysik erklaren lassen kénnen, kénnen
die Unterschiede in den Varianzen durchaus als Auswirkung des ENSO-System
interpretiert werden. Realistisch abgebildet, stellt es eine Variabilitdtsquelle fiir Tg
dar, was bedeutet, dass auch die Abschatzungen der anthropogenen Verdanderungen
von Tg iiber hohere Variabilitit verfiigen sollten. In Abb. 8.1 sticht der extrem
hohe Wert von AT fiir MIROC 3.2(hires) im Histogramm fiir A heraus. Bei diesem
individuellen Lauf liegt die Erwarmung bei rund 4.3 K und somit etwa ein 1 K
hoher als bei samtlichen Modellldufen des Teilensembles B.

Es konnte durchaus in Betracht gezogen werden, diesen Lauf als Ausreifler zu
betrachten. In dem Fall sollte er bei der Abschiatzung der Folgen des globalen
Klimawandels eventuell ignoriert werden und auch nicht fiir weitere Analysen in
dieser Arbeit herangezogen werden. Gegen dieses Vorgehen spricht zum einen die
relativ gute Bewertung, die diesem Modell nach Kapitel 7.2 zukommt. Auch l&sst
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sich anhand der Modellvalidation keine Begriindung erkennen, dass dieses Modell
im Vergleich zu den Ubrigen unrealistischere Ergebnisse erzielt (vgl. Kapitel 4).
Entsprechend spricht die iibliche Praxis bei der Verwendung der CMIP3-Modelle
gegen dessen Ausschluss. Stattdessen wird im Hinblick auf die bestehenden Unsi-
cherheiten, Probleme und Defizite der AOGCMs auch dieser Lauf als eine mogliche
Realisation der Zukunft betrachtet.

Aus statistischer Sicht besteht jedoch die Gefahr, dass alleine MIROC 3.2(hires)
in der folgenden Analyse signifikante Ergebnisse maskiert oder auch erzeugt. Dem
Ziel dieser Untersuchung wiirden solche Effekte eindeutig zuwider laufen. Aus
diesem Grund wurden alle weiteren Analysen in diesem Kapitel mit drei leicht
unterschiedlichen Datengrundlagen durchgefiihrt und zwar

e mit dem kompletten SRES Alb,
e mit dem SRES Alb, reduziert um den Lauf MIROC 3.2(hires) und

e mit einem robustifizierten Multi-Modell Ensemble.

Das robustifizierte Ensemble ist um insgesamt sechs Léaufe verringert. Es handelt
sich jeweils um die drei Laufe mit den hochsten Betragen bei den positiven
bzw. negativen Abweichungen von der Zeitreihe der Multi-Modell Mittelwerte. Die
wichtigsten Kenngrofien, auf die sich die folgenden Ausfiithrungen stiitzen, finden
sich fiir alle drei Versionen in Tabelle 8.1. Hier werden ansonsten, insbesondere
in Abbildungen, die Ergebnisse fiir die Untersuchung des kompletten SRES Alb
wiedergegeben. Obwohl sich die konkreten Werte in den drei Varianten der Analyse
unterscheiden, gilt dies weder fiir die grundsétzlichen Aussagen noch fir die
Signifikanz der Ergebnisse. Die hier prasentierten Befunde kénnen also als stabil
betrachtet werden.

Nach Abb. 8.1 und Tab. 8.1 weisen die beiden Teilensembles bei der Verteilung
von AT, einer oder der zentralen Kenngrofle des Klimawandels, deutliche Unter-
schiede auf. Im Folgenden wird untersucht ob, und gezeigt dass, der Rickgriff auf
die Erstellte Bewertung durchaus einen Ansatzpunkt bietet diese Differenzen zu
erklaren. Klimatologisch bedeutet dies, dass eine Beziehung mit der Entwicklung
des ENSO-Phéanomens im jeweiligen Einzellauf und auf seine Reprasentation durch
die unterschiedlichen GCMs naheliegt. Aufbauend auf diesen Erkenntnissen wird
der Versuch unternommen, diese Differenzen zu reduzieren.

Analog zur Verschiebung der globalen Temperatur wird als Al(i) die fir den
Index I(t,i) der Southern Oscillation der einzelnen Modellldufe berechnet.

AI(G) = I(Py,i) — I(Py,i) (8.2)

Bei der Interpretation von Al ist zu beachten, dass es sich um zeitliche Mittelwerte
handelt. Daher kann ein negativer Wert A[ fiir einen Lauf tendenziell héufigere
oder starkere El Nino-Episoden zum Ende des 21. Jahrhunderts anzeigen. Ebenso
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ist es aber auch moglich, dass eine negative Verschiebung im SOI auf seltenere oder
auch auf weniger starke bzw. schwécher ausgeprigte La Nina-Phasen im Vergleich
zur Referenzperiode hindeutet. Die globalen Auswirkungen und klimatologischen
Folgen fiir das reale Klimasystem dieser beiden Szenarien sind klar zu trennen. Im
Bezug auf Ty wiirden jedoch beide Formen der Anderung des ENSO-Systems zur
einer Erhohung fiithren.

In Abb. 8.2 ist fiir samtliche Ein-
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SOI. Diese sind jedoch nahezu aus- AT

geglichen verteilt und in dieser kom-
primierten Darstellung in vielen
Léaufen auch nicht deutlich ausge-
préagter als in der Mehrzahl der Lau-
fe von B. Auch in diesem Teilensem-
ble finden sich sowohl positive als
auch negative Trends im SOI. Die
Korrelation dieser Grofien bei Berticksichtigung des gesamten SRES Alb be-
tragt —0.41 bzw. —0.30 bei Verwendung der Rangkorrelation. Beide Mafle sind
statistisch signifikant und lassen sich derart interpretieren, dass die grundsatzliche
Entwicklung von Tg zwar durch das Forcing bestimmt und somit in allen Laufen
quasi deterministisch festgelegt ist, die letztendlich realisierte Erwarmung jedoch
durch den Trend in der internen Variabilitdt modelliert wird.

Allerdings begriindet sich diese physikalisch sinnvolle, also negative Korrelation
von Al und AT quasi nur auf den Léufen in A, wihrend im Teilensemble B schein-
bar keine oder wenn dann umgekehrte Beziehung herrscht. Zur Verdeutlichung der
Unterschiede zwischen A und B werden beide in Abb. 8.3 getrennt betrachtet. Fiir
beide Teilensembles sind hier die Rangplatzpaare fiir AT'(7) und A(i) abgebil-
det. Weiterhin sind beide Groflen als standardisierte Anomalien abgebildet. Diese
z-Transformation wurde fiir jedes Teilensemble separat vorgenommen. Unabhéngig
von der gewahlten Methode lésst sich flir A eine ausgepragte, statistisch signifikan-

Abb. 8.2: SOI- und Temperaturentwicklung in
CMIP3. Jeweils absolute Verdnderung am En-
de des 21. Jahrhunderts.
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Abb. 8.3: Zusammenhang AT und Al. Jeweils Wertepaare der standardisierten
Anomalien und Rangplétze fiir A und B. Es resultieren inhaltlich sinnvoll inter-
pretierbare negative Korrelationskoeffizienten fiir A und positive fir B.

te und physikalisch sinnvolle Beziehung zwischen der langfristigen Entwicklung
des SOI und der der globalen Temperatur feststellen (r = —0.67). Im Gegensatz
hierzu fehlt eine solche Beziehung im Teilensemble B, in dem der betreffende
Korrelationskoeffizient mit » = 0.26 zwar knapp nicht signifikant, aber doch positiv
und somit im Hinblick auf die Beobachtungen nicht sinnvoll interpretierbar ist
(vgl. Tab. 8.1). Dagegen ist fiir B die, ebenfalls nicht schliissige Beziehung der
Rangplétze die 7y, beschreibt signifikant. Diese Ergebnisse geben einen deutlichen
Hinweis darauf, dass die Beziehung zwischen SOI und Tg in beiden Teilensembles
unterschiedlich ist. Allerdings kann an dieser Stelle nur das Vorhandensein im
Fall von A, bzw. fiir das Teilensemble B das Fehlen eines sinnvollen systemati-
schen Zusammenhangs aufgezeigt werden. Es ergibt sich so aber keine quantitative
Abschatzung des Einflusses der Entwicklung des SOIs auf die globale Temperatur.

8.2 SOI-Signal: Detektion und Entfernung

So sich die Unterschiede der Histogramme in Abb. 8.1 durch das ENSO-Phénomen
erklaren lassen, sollte sich die Temperaturentwicklung in den beiden Teilensembles
angleichen, wenn der Einfluss von ENSO aus der globalen Temperatur entfernt
wird.

RCAI)
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Grundlage fiir diese Uberlegung ist die grundsitzliche Beziehung von ENSO
und globaler Temperatur (vgl. Kapitel 7.1). Mit ENSO wird der einzige interne
Faktor des Klimasystems mit nennenswertem Einfluss auf T entfernt, so dass nun
das vorgeschriebene Forcing aus dem Strahlungsantrieb fiir alle Modellldufe die
alleinige Einflussgrofle ist. Schon hieraus sollte sich eine Anndherung der einzelnen
Modelle einstellen, wenn die Unterschiede in den konkreten AT nicht allein auf
individuellen Modelldefiziten beruhen, sondern auch ein klimatologisch erklarbarer
Einfluss besteht. Abb. 8.3 und Tab. 8.1 legen nahe, dass dies zumindest bei A
gegeben ist.

Um den Einfluss des SOI aus der Tk zu entfernen wird von einem additiven
Zeitreihenmodell (siche Kapitel 3.6.1) ausgegangen.

Tp(t) = Tu(t) + Ti(t) (8.3)

Mit T7(t) wird der Effekt des SOI auf die globale Temperatur zu einem Zeitpunkt ¢
bezeichnet, im Residuum TE(t) werden die Effekte simtlicher anderer Einflussgro-
Ben inklusive der stochastischen Komponente zusammengefasst. Fiir jeden Lauf ¢
ergibt sich Gleichung 8.3 direkt zu

Tp(t,i) = Tu(t,i) + Ty(t, 1) (8.4)

Der konkrete Wert T;(t,4) ist im doppelten Sinn modellabhéngig. Zum einen ist es
angesichts der in Abb. 7.8 gezeigten Ergebnisse verniinftig, ein spezifisches lag h;
fiir jeden Lauf anzunehmen, zudem der Einfluss des SOI auf Tg am starksten ist,
und das lag nicht einfach entsprechend der Beobachtungsdaten festzusetzen. Es
wird jeweils das lag h; verwendet, fiir das der Betrag der Kreuzkorrelationsfunktion
maximal wird. Bei fithrenden SOI bedeutet dies, dass jeweils gelten muss h; < 0,
um den beobachteten Zusammenhang mit der folgenden globalen Temperatur
qualitativ korrekt abzubilden (vgl. Abb. 7.8).

Ebenfalls modellabhéngig ist das Ausmaf der Sensitivitat der globalen Tempera-
tur gegentiber dem SOI. Fiir jeden Lauf wird dieser Faktor in Form eines Anregungs-
koeffizienten k; daher separat durch lineare Regression von Tg(t,7) auf I(¢,4) be-
stimmt. Problematisch sind bei diesem Vorgehen Trends, die massiv bei samtlichen
Laufen im Fall von Tg(t,) auftreten, teilweise aber auch in Indexreihen I(t,4) des
SOIls vorhanden sind. Daher wird fiir simtliche Zeitreihen die Trendkomponente
entfernt, bevor k; bestimmt wird. Entsprechend dem Vorgehen in Kapitel 7.1 wird
diese als kubischer Trend iiber Polynomregression geschétzt.

Mit den resultierenden Residuen TE(t, i) und I (t,7) ergibt sich fir jeden Lauf der
lineare Regressionsansatz, der auf Basis der, im Fall von [(t,4) um h verschobene,
Jahresmittel erstellt wird:

v

Ty(t,i) = Bo+ Bi-I(t + h,i) + €(t) (8.5)
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Abb. 8.4: Erwirmung je Teilensemble ohne SOI. Wie AIA)b. 8.1 jedoch ENSO-Einfluss
iiber additives Zeitreihenmodell entfernt, damit AT'(i). Effekte v.a. in A, B ist
gegen diese Mafinahme weitgehend stabil.

Der Anregungskoeffizient k; wird mit 5, gleichgesetzt. Hiermit wird dann der
Temperatureffekt des SOI pro Modelllauf abgeschétzt. Dieser kommt im Bezug auf
die ZielgroBe allerdings nur bei einem tatséchlichen Trend im SOI zum Ende des
21. Jahrhunderts hin zum tragen.

Ty(t,i) = ki~ I(t + h,4) (8.6)

SchlieBlich kann in Gleichung 8.4 T(t, i) und somit eine ENSO-bereinigte Zeitreihe
der Entwicklung der globalen Mitteltemperatur bestimmt werden:

A

Ty(t,i) = Ti(t,i) — Tr(t, i) (8.7)

Fir die so gewonnenen Residuumszeitreihen wird, entsprechend Gleichung 8.1, die
Verschiebung AT(@) bestimmt. Hierbei handelt es sich damit um die langfristige
Veranderung der globalen Mitteltemperatur ohne den Einfluss von El Nino und
La Nina. Die Verteilung dieser Gréfe in den Teilensembles ist in Abb. 8.4 dargestellt.
Die Effekte dieser Mafinahme fiir B sind als gering zu bezeichnen, obwohl sich in
einigen Fallen AT'(i) durchaus so stark andert, dass Léufe in andere Histogramm-
klassen wechseln. Diese individuellen Anzeichen fiir die Auswirkungen, die ENSO
auf Tg, hat verdndern die statistischen Eckdaten der globalen Erwarmung in B
jedoch nicht. Sowohl der Schwerpunkt als auch die Spannweite der Verschiebungen
bleiben unveréindert und nur wenige Klassen weisen eine andere Haufigkeit auf als
in Abb. 8.1. Obwohl mehrere Laufe dieses Teilensembles durchaus relevante Trends
fiir den SOI aufweisen, muss dessen Einfluss auf die globale Temperatur somit als



138 8 Erwirmung und ENSO (modellspezifisch)

sehr gering angesehen werden.

Dagegen bewirkt die ENSO-Bereinigung bei A eine deutlichere Verdnderung
im entsprechenden Histogramm (Abb. 8.4). Der Schwerpunkt der empirischen
Verteilung liegt zwar weiterhin um AT = 3.2 K, jedoch lisst sich fiir diese GroBe
eine stiarkere Tendenz hin zu einer geringeren Erwérmung feststellen. Dagegen
ist die Anzahl der Léufe mit grofleren Betragen von AT hoher. Weiterhin ist
die Spannweite der Erwarmung reduziert. Dies resultiert aus der geringfiigigen
Abmilderung des sehr hohen Wertes von MIROC 3.2(hires). Die Entfernung des
ENSO-Signals aus der Temperatur ist allerdings nicht immer mit einer Minderung
der globalen Erwarmung verbunden. So ist der kleinste Wert von AT in diesem
Teilensemble etwas hoherer Wert als der von AT, was durch die Entfernung der
Auswirkungen von ENSO bei dominierendem La Nina-Einfluss erklarbar ist. Fiir A
ergibt sich so ein etwas kompakteres Histogramm als in Abb. 8.1. Jedoch ist die
Abnahme der Streuung zwischen den Laufen des Ensembles auch in diesem Fall
nicht statistisch signifikant.

10— 10— =

8— AT 8— AT
= | = -
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o 6 o 6
= =
5 ] 5 ]
T 4 T 4

2— 2—
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Kelvin Kelvin

Abb. 8.5: ATg im SRES Alb. Histogramme fir das gesamte Ensemble, vor der
Entfernung des Einflusses von ENSO und danach.

Es kann also festgehalten werden, dass das ENSO-Phénomen, wenn es vom
AOGCM realistisch abgebildet wird und tiber einen entsprechenden Trend verfiigt,
durchaus auch auf klimatologischen Zeitskalen fiir die quantitative Auspriagung
der fundamentalen Gréfle Tr von Bedeutung sein kann. Auch im SRES Alb En-
semble als Ganzes lasst sich diese durchaus bedeutungsvolle Feststellung erkennen.
Werden die Histogramme fiir AT und AT gegeniibergestellt, zeigt sich fiir das
ENSO-bereinigte Histogramm eine etwas kompaktere Form. Das Zentrum des
Histogramm erscheint hierbei gestarkt, wahrend die sowohl extrem geringen als
auch die extrem hohen Erwarmungen etwas seltener und schwacher ausgepragt



8.2 SOI-Signal: Detektion und Entfernung 139

Tab. 8.1: Globale Erwédrmung und ENSO-Einfluss im SRES Alb. r: Korrelation
zwischen AT und AT; rgp,: Rangkorrelation; Z/s?: je Mittelwerte/Varianzen fiir AT
bzw. AT (vor bzw. nach der Entfernung des ENSO-Signals. Jeweils fiir alle Liufe
(ges.) und die Teilensembles separat, n: jeweilige Anzahl der Laufe. Drei Versionen
des CMIP3: komplett, reduziert um MIROC 3.2(hires) und robustifiziert durch
Entfernung der drei Laufe mit der hochsten und geringsten Erwarmung.

CMIP3 komplett reduziert robustifiziert
ges. A B ges. A B ges. A B
r -41  -.67 .26 -31 -.63 .26 =25  -71 .38
Tsp -.30 -.67 .29 -.25 -.61 .29 -.19 -.64 .38
TAT 271 299 2.52 2.67 292 252 269 291 2.56
2 23 31 .10 18 22 .10 1417 08
N 2.68 294 251 264 287 251 2.66 2.87 2.53
SQAT .22 .29 .10 A7 .20 .10 13 .15 .09
n 48 19 29 47 18 29 42 15 27

erscheinen. Diese Unterschiede bedeuten, dass in diesem Fall die Entfernung der
simulierten natiirlichen Variabilitat das Intervall der Vorhersagen des Ensembles
verringert.

Entsprechend dem qualitativen Eindruck, den Abb. 8.5 vermittelt, sind die
nummerischen Unterschiede in den statistischen Kenngroflen nur gering. So ist
kein signifikanter Unterschied der Mittelwerte Z,; und Zarp feststellbar. Auch
fithrt das Verfahren nicht zur signifikanten oder relevanten Reduktion der Varia-
bilitat. Allerdings ist die, geringe, Reduktion der Varianz der Verschiebungen in
A ausgepragter (vgl. Tab: 8.1). Dennoch, bei Berticksichtigung der individuellen
Entwicklung der Einzellaufe, zeigt die hier vorgenommene Untersuchung, dass die
ungewisse Entwicklung des SOIs, und damit von ENSO, durchaus einen nicht zu
vernachléssigenden Unsicherheitsfaktor im Hinblick auf die Globale Erwarmung
darstellt. Auch im rezenten, seit dem Jahrtausendwechsel verringerten Trend der
globalen Erwarmung, ldsst sich der Einfluss von ENSO feststellen (KOSAKA und
XIE 2013). Fiir das Klimasystem scheint mit Blick auf die hier présentierten Ergeb-
nisse ein, intensivierender oder auch mildernder, Effekt von einigen Zehntel K auf
die Entwicklung der globalen Temperatur auf klimatologischen Zeitskalen durchaus
nicht unrealistisch. Diese Aussage ist vor dem Hintergrund der eventuell hieran
gekoppelten Auswirkungen auf Klimasystem und Erdbevolkerung zu beurteilen
(IPCC 2007b, LENTON et al. 2008, HANSEN et al. 2008, SMITH et al. 2009).

Angesichts der dargelegten Ergebnisse kann im Bezug auf die Bewertungs- und
Gewichtungsfunktionen festgehalten werden, dass sowohl das gewéahlte Kriterium
als auch seine quantitative Erfassung sinnvoll und nicht zuféllig erscheint. Dieses
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Fazit legen etwa die aufgezeigten, konsequent interpretierbaren Unterschieden
zwischen den Teilensembles im Bezug auf die in Abb. 8.2 erkennbaren Kovarianzen
nahe. Die bei Betrachtung der Teilensembles insgesamt geringen Reaktionen auf
die vorgenommene Entfernung des SOI-Einflusses aus der Entwicklung von T mag
darauf zuriickzufithren sein, dass die eingesetzte Methode hierfiir nicht sensitiv
genug ist. Es kann aber festgehalten werden, dass die Anzahl der Laufe die ein
im Hinblick auf die zentrale Grofie Tx relevantes ENSO-Phénomen aufweisen im
Teilensemble A deutlich hoher ist als in B. In diesem Teilensemble, in dem die
spektralen Charakteristika des SOI weniger gut mit den Beobachtungen iiberein-
stimmen, sind auch die entsprechenden Effekte auf Ty insgesamt geringer. Im
Folgenden wird daher mithilfe elaborierterer statistischer Verfahren untersucht,
ob sich die Entwicklung des Klimas grundséatzlich oder auch nur in geringer quan-
titativer, aber systematischer Form unter anthropogenem Forcing unterscheidet,
wenn die qualitativen Unterschiede im modelleigenen ENSO-System beriicksichtigt
werden.
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9 Klimaanderungen:
Signalanalyse der Zeitreihen

Die folgende Untersuchung konzentriert sich auf die Entwicklung des SOI, der
Indices global relevanter Modi der auflertropischen Zirkulation sowie der globalen
Mitteltemperatur unter dem anthropogenen Forcing. Hierbei werden zwei unter-
schiedliche Ziele verfolgt. Zunéchst sollen Klimadnderungssignale, so sie im CMIP3
unter den Randbedingungen vom SRES Alb modelliibergreifend detektierbar,
sind quantifiziert werden. Hierzu werden vielféltige Aspekte des Klimawandels in
CMIP3 auf systematische und ausfithrliche Weise analysiert. Der besondere Nutzen
liegt sicherlich in der direkten Vergleichbarkeit der erfassten und abgesicherten
Klimaadnderungen, die sich durch die Kontinuitét der Methodik ergibt. Zudem stellt
die verwendete Datenbasis die maximal mogliche dar, die aus CMIP3 gewonnen
werden kann.

Der zweite Aspekt der hier behandelt werden soll ist die fiir diese Arbeit wichtige
Frage, ob sich aus der Gruppierung in die Teilensembles A und B Effekte erge-
ben, die sich in der Entwicklung dieser Klimagrofien so deutlich und systematisch
niederschlagen, dass ihre Detektion gegen den Einfluss des Strahlungsantriebs
sowie den der internen Variabilitdt der Einzellaufe moglich ist. Dies entspricht
der Uberpriifung, ob die qualitativen Unterschiede der Modelle bei der Abbil-
dung des ENSO-Systems einen Beitrag fiir die Erklarung von unterschiedlichen
Ausprigungen der Klimadnderungssignale ermoglichen, die sich in CMIP3 unter
gleichen Randbedingungen detektieren lassen. Da es sich jeweils um Multi-Modell
Ensembles handelt, sind systematische Unterschiede zwischen den beiden Gruppen
als Effekt des Kriteriums zu bewerten.

Die Interpretation solcher Ergebnisse kann auf zweierlei Arten erfolgen, beide
sowohl berechtigt als auch folgenreich. In jedem Fall wird eine Unsicherheitsquelle
im CMIP3 aufgezeigt und konkretisiert, die potentiell die gesamte Entwicklung im
Ensemble beeinflussen kann und die die Zuverléssigkeit der Ensemble Projektionen
herabsetzt. So ist es zundchst moglich, dass signifikante Unterschiede zwischen
den Teilensembles direkt auf ENSO zurtickzufithren sind. In diesem Fall ist die
Umsetzung des anthropogenen Forcings durch das Klimasystem abhéngig von einem
realistischen ENSO-Mechanismus. Hier stellt also die Klimamode ENSO einen
wichtigen Akteur in der zukiinftigen Entwicklung der untersuchten Klimagrofie
dar. Fiir alle hier untersuchten Gréflen sind zumindest Fernwirkungen mit ENSO
beschrieben, so dass dies eine mogliche Interpretation darstellt. Mit den verfiigbaren
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Daten im Endeffekt, vor allem fiir die grofle Anzahl an Klimasimulationen, nicht
von dieser Interpretation zu unterscheiden ist eine alternative Betrachtungsweise,
die weniger auf die klimatologische Bedeutung des SOI abzielt, als auf die Qualitét
der Modelle. Aus dieser Perspektive sind die Modelle, die im Teilensemble A
zusammengefasst sind, insgesamt besser und somit vertrauenswiirdiger. Signifikante
Unterschiede zwischen den Modellen sind dann Unsicherheiten in den Multi-Modell
Projektionen, die durch die Entfernung oder zumindest Reduktion des Einflusses
der als schlechter erkannten Modelle beseitigt werden konnen.

Hier wird eine in diesem Sinne neutrale Position eingenommen, indem die
Analysen zu diesem Themenkomplex zunéchst als Sensitivitdtsstudie betrachtet
werden (vgl. KATz 2002). Damit werden zwei Multi-Modell Ensembles betrachtet,
deren systematisches Unterscheidungsmerkmal es ist, dass eines der beiden, A, bei
der Simulation von ENSO realistischere Ergebnisse erzeugt als das andere. Wo sich
eine weitergehende Interpretation anbietet, etwa wegen bekannter Beziehungen
zwischen ENSO und einer anderen Grofle, wird diese an der betreffenden Stelle
gegeben.

9.1 Methodik

Eine Vielzahl von Studien beschaftigt sich mit der Entwicklung der hier betrachte-
ten fundamentalen Zeitreihen in den CMIP3-Modellen. Obwohl sich diese Studien
durchaus unterscheiden — etwa in der Indexdefinition, der Anzahl der betrach-
teten Léaufe, den Methoden der Erfassung des anthropogenen Einflusses — lasst
sich festhalten, dass fiir einige Zeitreihen die Ergebnisse im Hinblick auf diesen
Faktor zumindest qualitativ bereits bekannt und im Rahmen der Moglichkeiten
von Modellstudien abgesichert sind. Beispielsweise sind die Ergebnisse zur zu-
kiinftigen Entwicklung der globalen Temperatur aber auch des SAMs unter den
Bedingungen des SRES Alb eindeutig (z.B. MILLER et al. 2006, PAETH und
PoOLLINGER 2010, SIMPKINS und KARPECHKO 2012). Andere Zirkulationsmuster,
wie SCA oder AMR, sind dagegen weniger gut untersucht und insbesondere fiir
den SOI oder andere ENSO-Indexreihen ergaben sich keine eindeutigen Aussagen
(CoLLINS et al. 2010). Um belastbare Aussagen tiber einen eventuellen Einfluss
des ENSO-Phéanomens treffen zu konnen muss auflerdem fiir alle Zeitreihen der
anthropogene Anteil an der Entwicklung festgestellt werden. Beides lésst sich tiber
eine spektrale Varianzanalyse bewerkstelligen. Dieses Verfahren kann als stabi-
le Form der Detektion von systematischen Signalen in Multi-Modell Ensembles
betrachtet werden.

In dieser Arbeit wird dieses Verfahren erstmals fiir eine so grofle Anzahl von
Klimamoden sowie die Zeitreihe der globalen Temperatur auf der Basis simtlicher
verfiigbarer Laufe des SRES Alb durchgefiithrt. Ermoglicht wird dies durch die
wegen der Fragestellung, wohingegen iiblicherweise nur Modelle mit mehreren
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Realisationen berticksichtigt werden kénnen. Aus diesem Grund zeigen die Abbil-
dungen 9.1 und 9.2 auch eine duflerst umfangreiche und methodisch konsistente
Analyse und Detektion von Klimaénderungen im CMIP3. In Tabelle 9.1 sind einige
aussagekriftige Ergebnisse zusammengestellt. Alle Einzelanalysen beginnen mit
dem Jahr 1970 und enden 2098.

Derjenige Anteil der Variabilitat innerhalb des Multi-Modell Ensembles, der sich
durch gemeinsame Verdnderung als Reaktion auf steigende Treibhausgaskonzentra-
tionen duflert, wird als anthropogenes Signal interpretiert. Diese Groflie untersucht
also den gemeinsamen Trend aller Zeitreihen. Zur Bestimmung der Richtung des
Zusammenhangs kann jeweils der fiir diesen Zeitraum tiber lineare Regression
bestimmte Trend des Multi-Modell Mittelwerts nach Gleichung 1.1 herangezogen
werden. Hohe Werte bei dieser Grofie bedeuten, dass fiir die betrachtete Grofie
ein modelliibergreifender Konsens im Hinblick auf ihre zukiinftige Entwicklung
besteht.

Solche Ergebnisse zeigen somit konkrete Aspekte des Klimawandels auf, auf die
sich die Bewohner betroffener Gebiete einstellen miissen. Somit ergibt sich auf
langen Zeitskalen ein an das Forcing gekoppeltes Prognosepotential. Sicherlich
liegt auf diesem Aspekt das Hauptinteresse bei der Auswertung von Klimasimu-
lationen. Daneben, und insbesondere unter der hier vorgenommenen Einteilung
der Modelle, sind allerdings auch die systematischen Unterschiede zwischen den
Gruppen von Bedeutung. Diese duflern sich in der ANOVA als Blockeffekt. Im
dargestellten Experiment repréasentieren Varianzanteile, die durch diese Kategorie
erklart werden, die Auswirkung der Gruppenbildung und somit der Gewichtung.
Eine Fehlinterpretation dieser Grofie ist zwar prinzipiell nicht auszuschlielen, es
handelt sich aber jeweils um Léufe aus verschiedenen Klimamodellen, was diese
Gefahr sicher reduziert. Es lasst sich jedoch nicht entscheiden, ob diese Effekte
tatséchlich auf das realistischere ENSO-Phanomen zuriickgefiihrt werden kénnen
oder aber aus einer insgesamt anderen, der bisherigen Argumentation folgend
besseren, Modellphysik resultieren.

Diese beiden Haupteffekte der Varianzanalyse kdnnen nicht von vornherein als
statistisch unabhangig betrachtet werden. Tatséchlich erscheint es durchaus nicht
unrealistisch, dass die Unterschiede in der Modellphysik unter den wechselnden
Randbedingungen, die aus dem Einfluss des massiven Forcings des SRES Alb
resultieren, nicht konstant sind. Diese Interaktion generiert Varianz, die sich in
Unterschieden des Verhaltens der Teilensemble duflert. Hier kénnen etwa unter-
schiedliche Vorzeichen in den Trends und somit qualitative Unterschiede detektiert
werden. Um die beiden Gruppen zu vergleichen ist diese Grofle daher von besonde-
rem Interesse.
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Tab. 9.1: Klimatische Kenngréfien in CMIP3: Trends und Varianzzerlegung. Re-
gressionskoeffizient fiir linearen Trend (f in s/At fiir Indices und K/a fir Tg).
Die erklarten Varianzanteile sind signifikant zum 5 %-Niveau und gelten fiir mit
11-jahrig gleitenden Mittel gegléittete Zeitreihen. Zeitraum 1970-2089.

Typ Periode 10%2-3  Strahlungsantrieb ~ Gruppierung Interaktion

SOI djf .05 - 10.7 3.9
mam .28 2.5 2 -
jja -.09 - - -
son -.05 - 1.5 -

Tk Jahr 2.55 91.4 3 .

EIMR  jjas 1.24 32.3 6.4 3.5

AMR jjas .68 12.1 .6 -

NAM djf AT 17.1 2 -
mam .35 9.3 1 -
jja .55 20.8 1.1 -
son .86 39.7 3 -

SAM jja .86 31.1 .7 -
son .52 15.9 .6 -
djf 73 27.3 1.2 -
mam 1.04 46.4 ) -

NPI djf -.13 2 - -
mam .19 .8 - -
jja 31 4.2 3.8 .8
son .28 3.2 - -

SCA djf .45 13.0 - -
mam .55 19.7 - -
jja 1.04 34.6 1.3 -
son .70 28.2 - -

9.2 Ergebnisse

Hier werden die spezifischen Effekte des Strahlungsantriebs und der Einfluss des
ENSO-Systems auf die Entwicklung der Klimagrofien aufgezeigt und diskutiert. Um
eine gewisse Ubersichtlichkeit zu wahren, werden die Ergebnisse fiir die einzelnen
Groflen separat diskutiert.
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9.2.1 SOI

Die transiente Entwicklung des SOIs weist im Multi-Modell Ensemble kaum
modelliibergreifende Aspekte auf. Schon die langfristigen Trends unterscheiden sich
quantitativ, aber auch schon qualitativ, derart, dass fiir das Ensemblemittel kaum
konkrete Aussagen zu treffen sind. Grole Unterschiede zwischen den Einzellaufen
kennzeichnen hierbei insbesondere das Teilensemble A, welches im Vergleich zu B
die deutlich hohere Variabilitdt aufweist. Die Entwicklung in letzterem ist dagegen
zwischen den Einzelldufen weniger stark verschieden, dafiir weisen die Indexreihen
selbst kaum Trends auf.

Daher findet sich lediglich fiir die Monate Méarz, April und Mai ein nennenswerter
Trend, und zwar hin zu positiven Indexwerten im Ensemblemittel. Die Spektra-
le ANOVA kann allerdings auch fir diese Jahreszeit nur einen sehr geringen Anteil,
je nach betrachteter Zeitskala bis maximal knapp 3 %, der Variabilitat durch die
externen Effekte erklaren. Signifikant ist hierbei nur der Strahlungsantrieb. Die
Gruppenbildung hat dagegen keine systematische Auswirkungen.

Den iibrigen Jahreszeiten fehlen solche Trends, dementsprechend erklért in diesen
Féllen der Strahlungsantrieb auch keinen signifikanten Anteil an der Gesamtvarianz.
Fiir den Nordsommer ist die Indexentwicklung derart durch die hohe Variabilitat
der individuellen Zeitreihen gepragt, dass keinerlei systematische Varianz detektiert
werden kann. Fiir die Monate September bis November findet sich ein geringer
Einfluss der Gruppierung. Die hierdurch erklarten Varianzanteile sind zwar im
Vergleich zu der internen Variabilitdt mit etwa 1 %2 % nur als marginal zu
bezeichnen, tiberschreiten allerdings bei dekadischer oder langerer Glattung das
Signifikanzniveau. Die geringen Werte in diesem Blockeffekt sind im Fall des
SOI auf das oben beschriebene, unterschiedliche Verhalten der Einzellaufe der
Teilensembles zuriickfithren. Fiir den borealen Winter, der Jahreszeit in der der SOI
seine starkste Klimawirksamkeit aufweist und auch die typischerweise mit ENSO
assoziierten Telekonnektionen am ausgeprigtesten sind (z. B. LANGENBRUNNER
und NEELIN 2013), weist das Ensemblemittel keinen Trend auf. Dafiir erklért
die Gruppierung hier signifikante Anteile der Varianz. Das ist auch ein Beleg
fir die Sinnhaftigkeit des Wichtungskriteriums. Obwohl Monatswerte des SOI
hierfiir herangezogen wurden ist der Effekt in der Jahreszeit mit der starksten
ENSO-Dynamik deutlich, in den Monaten fiir die die Kopplung von Ozean und
Atmosphéare weniger dominant in der Region ist dagegen kaum auszumachen.

Fiir die entscheidende Jahreszeit lassen sich also systematische Unterschiede
zwischen den Teilensembles identifizieren. Dies gilt fiir alle in Abb. 9.1 dargestell-
ten Zeitskalen. Die relative Bedeutung des Blockeffekts erhoht sich hierbei von
knapp 2 % bei der Analyse der Originalzeitreihen auf deutlich iiber 10 %, wenn
diese mit einem 11-jahrigen Tiefpassfilter geglittet wurden. Bis zur maximalen
Filterldnge von 31 Jahren lasst sich hierbei keine Konvergenz feststellen. Noch
langere Filterlangen, bis zu 41 Jahren, ergeben sogar Werte bis zu 25 % der ver-
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bliebenen Gesamtvarianz. Noch stérkere Glattung erhoht diesen Anteil nicht mehr,
die Reduktion der Freiheitsgrade verhindert zudem signifikante Ergebnisse.

Obwohl das Forcing fiir sich keinen signifikanten Einfluss auf die Variabilitét
im Ensemble hat, identifiziert die Spektrale ANOVA signifikante Varianzanteile
die aus der Kombination der beiden Haupteffekte hervorgehen. Hierbei handelt
es sich um ein wichtiges Analyseergebnis. Anthropogenes Forcing 16st bei den
Mittelzeitreihen der beiden Teilensembles unterschiedliche Reaktionen aus. Das
Fehlen des entsprechenden Haupteffekts deutet an, dass sich die transiente Ent-
wicklung von A und B gegenseitig neutralisiert. Wéahrend in A eher eine Tendenz
in Richtung El Nifio besteht, verfiigt die gemittelte Zeitreihe der Einzellaufe von B
tiber einen leichten positiven Trend. Dieses Ergebnis wird weiter unten (Kapitel 10)
vertieft.
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Abb. 9.1: Ausgewihlte Ergebnisse der Spektralen ANOVA fiir SOI, Ty, EIMR
und AMR. Erlduterungen siehe Text. Zeitskala (Jahre) entsprechen der vor der
ANOVA vorgenommenen Tiefpassfilterung. Zeitskala (1) steht fiir die ungefilterte
Zeitreihe. Alle dargestellten Varianzanteile sind signifikant zu a = 0.05. Die
Summenbalken werden jeweils durch die nicht dargestellte interne Variabilitat
zum Wert 100 % erginzt
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9.2.2 Globale Mitteltemperatur

Fiir die grundsétzliche Entwicklung der globalen Temperatur im Ensemble ist wenig
Uberraschendes bei der Spektralen ANOVA zu erwarten. Der Strahlungsantrieb
dominiert in diesem Fall die Zeitreihen aller individuellen Laufe. Entsprechend
lassen sich, unabhéngig von der Glattung durch verschiedene Tiefpassfilter, jeweils
tiber 90 % der Variabilitdat erkldren. Dieses eindeutige Ergebnis ist auch auf die
besonderen Eigenschaften dieser Zeitreihe zurtickzufiihren.

So weist T nur eine duerst geringe natiirliche interne Variabilitit auf. In die-
sem Punkt sind somit die Zeitreihen der anderen Klimagroflen, die hier betrachtet
werden, nicht mit der Globaltemperatur vergleichbar. Zudem werden natiirliche
Quellen der externen Variabilitdt, angesichts des relativ langen Zeitraums der hier
betrachtet wird, gegeniiber dem kontinuierlich wachsenden und standig prasenten
anthropogenen Forcing im Ensemble marginalisiert. Dennoch kénnen natiirlich in
der realen Zukunft solche Faktoren, insbesondere explosiver tropischer Vulkanismus,
weiterhin die globale Mitteltemperatur kurzfristig beeinflussen. Angesichts der
enormen Bedeutung des Strahlungsantriebs fiir T ist hier durchaus ein reales
Prognosepotential gegeben. Dieses ist allerdings immer an die getroffenen An-
nahmen in Bezug auf die Emission im Verlauf des 21. Jahrhunderts gekoppelt.
Die Moglichkeit der direkten Ubertragung der Modellergebnisse auf die Realitét
ist hierdurch eingeschrankt, es bestatigt allerdings auch die Potentiale, iiber die
aktive Klimaschutzpolitik zur Mitigation dramatischer Klimafolgen verfiigt (IPCC
2007b).

Alle uibrigen Effekte, inklusive der internen Variabilitdt, treten neben dem Strah-
lungsantrieb in den Hintergrund. Nichtsdestotrotz finden sich auf allen Zeitskalen
sowohl Varianzanteile, die aus systematischen Unterschieden zwischen den Gruppen
resultieren als auch solche, die als Interaktion der beiden Haupteffekte klassifiziert
werden. Auch fiir diese beiden Effekte ist die relative erklérte Varianz, wenn auch
auf einem geringen Niveau, nahezu unabhéngig von der Glattung der Zeitreihen.
Die hiermit verbundene Reduktion der Freiheitsgrade bedeutet, dass Signifikanz
fiir diese beiden Effekte auf relativ kurzen Zeitskalen festgestellt werden kann.

Neben der Dominanz des anthropogenen Strahlungsantriebs sind die geringen
Effekte der Gruppierung auf die unklaren Trends in der langfristige Entwicklung
im SOI zuriickzufithren. Eine tatsédchliche Beeinflussung dieser fundamentalen
Klimagrofle durch die Gruppierung lésst sich jedoch nicht widerlegen und steht im
Einklang mit den Ergebnissen aus Kapitel 8.

9.2.3 EIMR

Der indische Monsun zeigt sich sowohl gegeniiber dem anthropogenen Forcing als
auch der Einteilung der Modelle sensitiv. Der EIMR verfiigt zudem tiber signi-
fikante Interaktionen der beiden Haupteffekte. Werden die jeweiligen Zeitreihen
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der Regenzeiten ohne Glattung analysiert sind 82 % der Variabilitat nicht iiber
das statistische Modell erklérbar. Allerdings lassen sich mit der Spektralen ANO-
VA auf der dekadischen Zeitskala bereits etwa 42 % der Gesamtvariabilitat als
extern identifizieren. Weitere Glattung der Indexreihen erh6ht diesen Anteil nur
geringfiigig.

Die Niederschlagszunahme tiber Indien zwischen Juni und September ist ein
Charakteristikum, das sich in den meisten AOGCMs fir das 21. Jahrhundert
findet. Der Einfluss des anthropogen Forcings weist zunéchst einen Anteil von
knapp 14 % auf und konvergiert bei zunehmender Glattung zu ungefahr 1/3 der
Gesamtvarianz. Auch ist der hohe Betrag dieses positiven Trends im Ensemblemittel
hervorzuheben (vgl. Tab. 9.1).

Daneben kann die Einteilung der Teilensembles auf allen Zeitskalen signifikan-
te Anteile der Gesamtvarianz erkléren. Dies erscheint, angesichts der bekannten
und viel diskutierten Beziehung zwischen dem SOI und dem indischen Monsun
(z.B. SHUKLA und PAOLINO 1983, WEBSTER und YANG 1992, HARZALLAH und
SADOURNY 1997, KRISHNAMURTHY und GoswaMI 2000), erwartbar. Das gilt aller-
dings nicht unbedingt fiir das Ausmafl. Auf dekadischer Skala konnen iiber 6 % der
Varianz der Indexentwicklung auf diesen Blockeffekt zurtickgefithrt werden, bei
weiterer Glattung erhoht sich der Wert auf etwa 8 %. Angesichts der Fragestellung,
welche Effekte eine realistische ENSO-Dynamik auf die Auspriagungen des kiinf-
tigen Klimawandels hat, sind diese Anteile durchaus als bedeutend zu bewerten.
Ebenfalls fiir die Sensitivitatsstudie relevant ist die Tatsache, dass zwischen den
beiden Haupteffekten signifikante Interaktionen vorhanden sind. Es finden sich also
Unterschiede in den Trends der Teilensemlemittel, die bis zu 4 % der Gesamtvarianz
in der transienten Zeitreihenentwicklung erkléren. Die beiden Gruppen setzen das
anthropogene Forcing signifikant unterschiedlich in Reaktionen der Indexreihen
um. Dies deutet auf Sensitivitatsunterschiede hin, die in Kapitel 10 eingehender
thematisiert werden.

Der indische Monsun muss in Folge der Analyse als dulerst empfindlich gegeniiber
Verdnderungen des Strahlungshaushaltes gelten. Die starke Ubereinstimmung zwi-
schen den verschiedenen Modellen ist angesichts der Tatsache, dass der hier verwen-
dete Index auf deren simulierten Niederschlagen basiert, besonders hervorzuheben.
Diese Variable ist nicht nur durch hohe raumzeitliche Variabilitat gekennzeichnet,
sondern wird in GCMs zudem im Wesentlichen {iber Parametrisierungen realisiert.
Beides kann eine Ursache fiir hohe unsystematische Variabilitat im Multi-Modell
Ensemble sein. Um eine ungefahre Abschatzung der relativen Bedeutung der beiden
Komponenten dieser Kategorie zu erhalten, wurde eine dhnliche Untersuchung,
allerdings mit anderer Gruppenbildung durchgefithrt. Der Ansatz der Spektra-
len ANOVA wurde nicht auf samtliche verfiigharen CMIP3-Léiufe angewendet,
sondern nur auf jene Modelle, die {iber mehrere Simulationen des 21. Jahrhunderts
verfiigen. So kann der Einfluss der individuellen Modellphysiken erfasst werden
(PAETH und POLLINGER 2010). Bei geringer Glattung ist noch der als interne
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Variabilitdt bezeichnete Einfluss unterschiedlicher Startbedingungen ausgepragter
als der Blockeffekt der Modelle. Die Bedeutung der systematischen Unterschiede
zwischen den verschiedenen AOGCMSs nimmt allerdings schnell zu. Der hierdurch
erklarte Varianzanteil tibertrifft den der Startbedingungen, sobald die Zeitreihen
mit 9-jahrigen Tiefpassfiltern geglattet werden. Diese Analyse zeigt des Weiteren,
dass die Reaktion des Index auf den Strahlungsantrieb nicht unabhéngig vom
jeweiligen Klimamodell ist. Da hierbei sowohl Modelle die TeilensembleA als auch
solche die Teilensemble B zugeordnet wurden untersucht wurden, lésst sich nicht
ausschlieBen, dass dies urséchlich auf das Gruppierungskriterium zuriickzufiihren
ist.

9.2.4 AMR

Der westafrikanische Monsun weist im Zuge der Spektralen ANOVA eine hohe
Variabilitat innerhalb der Gruppen auf. Wéahrend der Regenzeit miissen auf allen
Zeitskalen mehr als 85 % der Varianz in diese Kategorie eingestuft werden. Ent-
sprechend ist das unterstellte statistische Modell scheinbar nicht besonders gut
geeignet, um die Entwicklungen im SRES A1b zu erfassen.

Da fiir den AMR als aus den simulierten Niederschlagsfeldern berechneten Index,
die beim EIMR angestellten Uberlegungen ebenso gelten wie im Fall des indischen
Monsuns, wurde die gleiche zusétzliche Untersuchung durchgefiihrt, um einen
etwas tieferen Einblick in die ,black-box“ der internen Variabilitdt zu erhalten
(siehe Kapitel 9.2.3). Nach der Entfernung der hochfrequenten Variabilitat durch
Filterlangen von iiber elf Jahren ist in dieser Analyse der systematische Unterschied
zwischen den Modellen von groflerer Bedeutung als die Unterschiede zwischen den
verschiedenen Léufen eines Models. Fiir den AMR zeigen sich bei dieser Betrachtung
auch relativ hohe Betréige bei der Interaktion der beiden Haupteffekte, die sich
wegen der nur geringen Besetzung der Gruppen in dieser Analyse aber nicht
als signifikant erwiesen haben (keine Abbildung). Nichtsdestotrotz kann dies als
Hinweis auf unterschiedliche Umsetzungen des Antriebs aus dem Strahlungshaushalt
durch verschiedene Modelle gewertet werden.

Dennoch lassen sich auch fiir den AMR bei der Beriicksichtigung aller Modelle
einige modelltibergreifende Entwicklungen festhalten. Das Multi-Modell Ensemble
zeigt durchaus Sensitivitdt gegeniiber dem anthropogenen Forcing. Der lineare
Trend ist hierbei deutlich positiv. Allerdings ist die durch den entsprechenden
Haupteftekt erklarte Varianz relativ gering, entsprechend der hohen Variabilitét
im Ensemble. So werden hier auch auf langeren Zeitskalen, bei dekadischer oder
starkerer Tiefpassfilterung der Zeitreihen, Betrage bis zu maximal 12.5 % erreicht.
Fiir dekadische Zeitskalen erscheint daher mithilfe der verwendeten AOGCMs kein
reales Prognosepotential zu bestehen.

Erschwerend kommt bei dieser Problematik auflerdem hinzu, dass mit der Ve-
getationsdynamik ein wichtiger und hochkomplexer Baustein fiir die Genese und
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Erklarung der Variabilitat des afrikanischen Monsuns in den verwendeten Modellen
nicht enthalten ist. Eventuell zeigt sich hier aber auch eine Mdoglichkeit auf, aussa-
gekraftigere Simulationen mit kiinftigen Modellgenerationen zu erzeugen (PAETH
und THAMM 2007).

Das Fehlen dieses fundamentalen Aspekts sollte sich auch hinderlich auf die
Abschatzung der Bedeutung eines realistischen ENSO-Systems auswirken. Daher
wird auch dies eine Aufgabe fiir neue Modellgenerationen darstellen. Fiir die
CMIP3-Modelle leistet die Gruppierung der Modelle, ebenso wie die Interaktion,
nur geringe Beitrage zur Gesamtvariabilitit. Sie erklaren jeweils nicht einmal 1 %
der Gesamtvarianz und sind zudem nur auf einigen Zeitskalen statistisch signifikant.
Der AMR ist, zumindest bei den verwendeten Modellen, dementsprechend als
unempfindlich gegeniiber den Unterschieden in der ENSO-Dynamik zu bewerten.

9.2.5 NAM

Die modelliibergreifende Entwicklung des NAM ist zu samtlichen Jahreszeiten
von einem positiven Trend geprigt. Somit zeigt sich die dominierende Mode der
Nordhemisphére grundsatzlich als sensitiv gegentiber dem anthropogenen For-
cing. Der ausgepragteste Trend findet sich im borealen Herbst. Das Verhalten der
einzelnen Modelllaufe weist hier fiir einen derart dynamischen Index eine bemer-
kenswert hohe Ubereinstimmung auf. Schon bei einer geringfiigigen Glattung mit
einem 3-jahrigen Tiefpassfilter lassen sich etwa 20 % der Varianz im Multi-Modell
Ensemble auf die zeitliche Entwicklung zurtickfithren. Dieser Anteil erhoht sich
bei zunehmender Glattung der Zeitreihen weiter. Bei dekadischen Filtern werden
bereits 40 % derartig attribuiert. Ab einer Filterlange von etwa 21 Jahren stellt
sich eine Sattigung bei einem Anteil um etwa 47 % ein.

Der anthropogene Einfluss zu den anderen Jahreszeiten wird durch die Analyse
ebenfalls erfasst. Qualitativ ist er dann dhnlich ausgepragt wie im Herbst, aller-
dings sind die Varianzanteile, ebenso wie die linearen Trends, geringer. Es ldsst
sich bei zunehmender Glattung, bis zu etwa einer dekadischen Filterlange, jeweils
ein deutlicher Anstieg der Bedeutung des Forcings fiir die Zeitreihenentwicklung
feststellen. Eine noch weitergehende Glattung hat weniger Konsequenzen und
schlussendlich konvergieren die Varianzanteile gegen einen saisonal unterschiedli-
chen Maximalwert. Fir den Winter konnen so auf dekadischer Skala knapp 19 %
und maximal etwa 22 % der Varianz auf das Forcing zuriickgefithrt werden. Da
zu dieser Jahreszeit die Auswirkungen des NAMs auf die betroffenen Kontinente
am grofiten sind, liegt auf dieser Jahreszeit auch besonderes Interesse. Im borealen
Sommer sind diese Varianzanteile um etwa 1 %-2 % hoher. Die Bedeutung des
NAMs fiir die Auspragungen des regionalen Klimas der betroffenen Gebiete sind
jedoch im Sommer weniger stark ausgepragt als im Winter und auch in den Beob-
achtungsdaten weniger konstant als in den Wintermonaten. Fiir den Friihling lasst
sich zwar, sobald die hochfrequenten Varianzanteile durch eine geringe Glattung
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herausgefiltert sind, der anthropogene Einfluss signifikant detektieren, dieser bleibt
allerdings mit kaum mehr als 10 % erklarter Varianz quantitativ deutlich hinter
dem Effekt zu den anderen Jahreszeiten zuriick.

Insgesamt stellt der systematische Effekt des Forcings im NAM also ein ganzjéh-
riges, stabil erfassbares Phanomen dar. Gleiches gilt auch fiir die grundsatzliche
Tendenz der Indexentwicklung, den Trend zu positiven NAM-Phasen. Es zeigt sich
hier also eine fundamentale grofiskalige, aber auch regional bedeutsame Konkreti-
sierung des globalen Klimawandels. Allerdings muss, ebenfalls fiir alle Jahreszeiten,
festgehalten werden, dass sich, trotz der teilweise sehr hohen Ubereinstimmung im
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Abb. 9.2: Ausgewihlte Ergebnisse der Spektralen ANOVA fiir NAM, SAM, SCA
und NPI. Wie Abb. 9.1.
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SRES Alb, selbst auf dekadischem Maflstab kein zuverlidssiges Prognosepotential
fir den NAM zu ergeben scheint.

Dagegen ist kaum ein Einfluss aus der Gruppierung in die Teilensembles fest-
stellbar. Lediglich im Sommer und im Herbst lassen sich signifikante, jedoch nur
geringfligige, Varianzanteile aus diesem Effekt heraus erklaren. Maximale Werte,
von jedoch nur 1.5 %, nimmt dieser Effekt im Sommer bei dekadischer Glattung an.
Diese konnten, angesichts des bestehenden zeitlichen Lags, auf Telekonnektionen
mit ENSO zurtickgefithrt werden (etwa BRONNIMANN 2007, BRONNIMANN et al.
2007). Interaktionseffekte konnten nicht festgestellt werden. Somit scheint der an-
thropogen bedingte Trend unabhédngig von der Reprasentation des ENSO-Systems
im GCM zu sein.

Die prasentierten Ergebnisse implizieren, dass im Fall des NAMs die interne
Variabilitat als bedeutendste Einflussgrofle identifiziert werden kann. Da das
Experiment keine weitere Differenzierung dieser Grofle erlaubt, kann nicht gekléart
werden, ob fiir den NAM die unterschiedlichen Startbedingungen der individuellen
Modelllaufe oder aber systematische Effekte der Modellphysiken dominieren. Jedoch
sind Modellprojektionen des NAM durch hohe Sensitivitdt gegeniiber wechselnden
Startbedingungen gekennzeichnet, was sich durchaus auch bei starker Glattung
der Zeitreihen feststellen lisst (RAUTHE et al. 2004).

9.2.6 SAM

Der SAM zeigt zu allen Jahreszeiten ausgepragte Sensitivitit gegeniiber dem
wachsenden Strahlungsantrieb. Die Ensemblemittel weisen jeweils positive Trends
auf, die sich nicht von denen der Teilensemble unterscheiden. Fiir alle Jahreszeiten
ist der entsprechende Haupteffekt auf allen betrachteten Zeitskalen von signifikanter
Bedeutung, wobei der konkrete Anteil der erkliarten Varianz sich aber systematisch
unterscheidet.

Der stérkste Einfluss auf die Entwicklung im Ensemble ist fiir die Monate Mérz
bis Mai im Herbst der Stidhalbkugel feststellbar. Schon ohne Glattung erklart
der Strahlungsantrieb hier knapp 14 % der Gesamtvarianz. Infolge der Reduktion
der hochfrequenten Variabilitdt erhoht sich der relative Anteil auf dekadischen
Zeitskalen auf etwa 47 %, bei noch starkerer Filterung konnen sogar iiber 50 %
der verbliebenen Varianz im Ensemble durch diesen Anteil erklért werden. Eine
Besonderheit im Analyseergebnis des SAMs ist die Tatsache, dass fiir die in
Abb. 9.2 dargestellten Tiefpassfilter lokale Maxima der erklarten Varianz bei
Filterlangen zwischen 11 und 19 Jahren existieren. Am deutlichsten ist dieses zu
allen Jahreszeiten feststellbare Verhalten wihrend des Sommers ausgepragt.

Diese Verringerung der erklarten Varianzanteile korreliert mit dem Anwachsen
der externen Variabilitat. Als Interpretation dieses ungewohnlichen Ergebnisses
kann eine Zunahme der systematischen Unterschiede zwischen den einzelnen Mo-
dellen bei der Betrachtung sehr langer Zeitskalen angenommen werden, da sich
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der Anteil an Variabilitit, die sich durch unterschiedliche Anfangsbedingungen
ergibt, tiblicherweise bei zunehmender Glattung der Zeitreihen effektiv reduzieren
lasst. Insbesondere die Unterschiede zwischen verschiedenen Einzelldufen eines
Klimamodells werden daher durch ldngere Tiefpassfilter reduziert.

Als inhaltliche Erklarung fiir diese strukturelle Besonderheit der Varianzspektren
des SAMs konnten Differenzen in der zukiinftigen Entwicklung des stratosphéri-
schen Ozons herangezogen werden. Diese ist im SRES A1b nicht homogenisiert. Fiir
diese These spricht, dass die Auswirkungen des anthropogen bedingten Ozonabbaus
in der Stratosphére auf die Entwicklung des SAMs wéhrend des Stidsommers am
ausgepragtesten ist (vgl. THOMPSON und SOLOMON 2002).

Auch die Gruppierung der Modelle erklart Teile der Variabilitdt im Multi-Modell
Ensemble. Ganzjahrig lassen sich schon bei relativ geringer Glattung, entsprechend
einer Filterlange von drei oder fiinf Jahren, signifikante, allerdings geringe, Effekte
feststellen. Die hochsten Anteile erreicht dieser Effekt bei starker Glattung wiahrend
des Sommers. Jedoch kann auch in diesem Fall das anthropogene Forcing etwa
zehnmal soviel Varianz erkldaren. Der Einfluss der Gruppierung ist im Herbst am ge-
ringsten, fiir Winter und Frithling sind geringfiigig grolere Varianzanteile erklarbar.
Interaktionen der Haupteffekte lassen sich beim SAM nicht signifikant erfassen.
Somit zeigt sich die Entwicklung der dominierende Mode der stidhemisphéarischen
AuBlertropen als unempfindlich gegeniiber dem ENSO-System, wohingegen anthro-
pogene Emissionen massive Effekte hervorrufen, die weitreichende Folgen fiir die
atmosphérische Zirkulation im 21. Jahrhundert implizieren.

9.2.7 NPI

Das Verhalten des NPI im SRES Alb gibt keinen Hinweis auf ein modelliibergrei-
fendes, die regionale Entwicklung priagendes Klimaédnderungssignal. Die linearen
Trends sind zu allen Jahreszeiten nur gering ausgepragt. Das Ensemblemittel weist
fiir die wichtige Wintersaison einen negativen Trend auf, der die Intensivierung des
Aleutentiefs und somit der zonalen Komponente der atmosphérischen Zirkulation
beschreibt. Dagegen deuten die positiven Trends der kombinierten Indexreihen
wahrend der anderen Jahreszeiten eine Abnahme der zyklonalen Aktivitat im
Nordpazifik an. Die Unsicherheit iiber die zukiinftige Entwicklung des NPI &du-
Bert sich allerdings nicht nur in diesen schwachen und gegenlaufigen Trends. Die
Spektrale ANOVA offenbart, dass sich beim NPI kaum systematische Effekte
identifizieren lassen, so dass auch die langfristige Entwicklung des Ensemblemittels
eher als Ausdruck von zufalligen Fluktuationen als als konsistente Reaktion auf
ein physikalisches Forcing angesehen werden sollte.

Im Winter kann die Analyse keinerlei systematischen Effekt identifizieren. Das
heifit unabhingig von der verwendeten Zeitskala entfallen 100 % der Varianz auf
die interne Variabilitét. Fiir den NPI ist bei einem kleineren Teil des CMIP3 bereits
eine starke Abhangigkeit vom verwendeten Modell nachgewiesen worden (PAETH
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und POLLINGER 2010). Insbesondere die Auflosung des AOGCMs diirfte hierbei
eine Rolle spielen. Diese bestimmt die tatsachliche Hohe des Himalaya und des
Hochlands von Tibet, was fiir die Beeinflussung des Jetstreams und damit die
genetischen Voraussetzungen fiir die Auspragung des Aleutentiefs entscheidend ist.
Es ist daher davon auszugehen, dass dieser Einfluss auch bei der hier untersuchten
groBeren Modellanzahl, neben den Effekten unterschiedlicher Startbedingungen,
von grofler Bedeutung ist.

Ebenfalls allein von der internen Variabilitat gepragt ist die Indexentwicklung
im Friithling. Somit muss auch in diesem Fall der geringe positive Trend der gemit-
telten Indexreihe auf unsystematische, zuféllige Effekte innerhalb des Multi-Modell
Ensembles zuriickgefiihrt werden. Fiir den etwas deutlicheren Trend dieser Zeitreihe
im borealen Herbst detektiert die Analyse dagegen einen signifikanten systemati-
schen Effekt des anthropogenen Forcings. Dieser belduft sich auf maximal 3 % der
Varianz der Zeitreihe, so dass auch hier die unterschiedlichen Modellphysiken, un-
abhéngig von ENSO, sowie quasi-natiirliche Effekte als die dominierenden Faktoren
betrachtet werden miissen.

Im Nordsommer lésst sich ein geringer Anteil an der Gesamtvarianz tiber den
Strahlungsantrieb erkldren. Je nach verwendeter Glattung konnen bis zu 5 % der
Variabilitat im Ensemble auf diesen Einfluss zuriickgefiithrt werden. Der lineare
Trend entspricht dem des NPIs Herbst. Im Sommer ldsst sich ein signifikanter
Einfluss der Gruppenbildung nachweisen. Der Blockeffekt zwischen den beiden Tei-
lensembles erklart durchweg groflere Varianzanteile als der Strahlungsantrieb, wobei
deren Betrage bei zunehmender Filterlange gegen etwa 7 % der Gesamtvarianz
konvergieren.

Schon angesichts der geographischen Position des Aktionszentrums des NPIs
erscheint bei diesem Index eine Reaktion auf ein El Nifio oder La Nina Ereignis
erwartbar (z.B. auch SHABBAR und KHANDEKAR 1996, BONSAL et al. 2001,
NEWMAN et al. 2003). Ein Einfluss der Gewichtung in diesem Fall daher wenig
iiberraschend. Die hohe Variabilitat des SOI, insbesondere in A, diirfte aber auch
hier den Blockeffekt zugunsten der internen Variabilitat reduzieren.

Die Ergebnisse der Spektralen ANOVA deuten zudem fiir die Sommerzeitrei-
he auf eine Interaktion zwischen den Haupteffekten hin. Diese erklart aber nur
etwa 1 % der Gesamtvarianz und ist nur in einigen Fallen auf dem 5 %-Niveau
signifikant. Jede Interpretation dieses Effekts muss daher vor dem Hintergrund
einer mangelnden statistischen Stabilitdt gesehen werden. Trotzdem erscheint sie
fiir diese Zeitreihe, insbesondere da sich beide Haupteffekte als signifikant erwiesen
haben, physikalisch plausibel. Die hier identifizierten Varianzanteile deuten in die-
sem Fall auf gegenlaufige Trends in den gemittelten Teilensembles hin. Der geringe
Prozentsatz an erklarter Varianz lasst sich wiederum auf die groflen Unsicherheiten
bei der Entwicklung des SOI zurtickfithren.
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9.2.8 SCA

Fir das SCA zeigt die Analyse fiir alle Jahreszeiten im Multi-Modell Ensemble
einen positiven Trend als Reaktion auf die steigende Treibhausgaskonzentration.
Der wachsende Strahlungsantrieb erklart zudem auf allen Zeitskalen signifikante
Anteile an der Gesamtvarianz. Strukturell zeigen sich hierbei keine Auffalligkeiten.
Dementsprechend steigt der betreffende Varianzanteil bei zunehmender Glattung
von anfanglich geringen Werten zunéchst rasch an. Dieser Anstieg schwécht sich ab
der Verwendung dekadischer Filterlingen ab. Bei weiterer Glattung der Zeitreihen
konvergiert die erklarte Varianz. Fiir diese Zirkulationsmode muss daher fiir die
Zukunft mit deutlichen, systematischen Verdnderungen gerechnet werden, wobei
allerdings, gemafl dem Spektrum, hohe Variabilitidt auf kurzen Zeitskalen weiterhin
zu erwarten ist.

Der maximale Trend des Ensemblemittels und der stiarkste Einfluss des Haupt-
effekts findet sich in den Sommermonaten. Hier kann schon ohne Filterung et-
wa 10 % der Varianz im Ensemble auf diese Weise erklart werden. Dieser Anteil
steigt bei dekadischen Zeitskalen auf iiber 1/3. Im Winter ist der Effekt schwé-
cher. Bei 11-jahriger Filterung kénnen etwa 13 % der Gesamtvariabilitdt iiber den
Strahlungsantrieb erklart werden, maximale Anteile von knapp 16 % werden bei
weiterer Glattung erreicht. Auch im Winter ist der anthropogene Einfluss auf das
SCA also auf der dekadischen Zeitskala gut erfasst.

Diese Feststellung gilt auch fiir Friithling und Herbst. Fiir die Saison Mérz
bis Mai betragt die erklarte Varianz aus dem Forcing bei der Verwendung des
elfjahrigen Tiefpassfilters knapp 20 %, bei weitergehender Glattung stagniert dieser
Anteil um 23 %. Im Herbst ist der Einfluss des Strahlungsantriebs auf die zeitliche
Entwicklung der Indexreihen grofler, aber strukturell vergleichbar. So ermoglichen
es dekadische Filter, etwa 28 % der Varianz auf diesen Effekt zuriickzufithren.
Weitere Glattung der Zeitreihen erhoht diesen Anteil nur noch auf etwa 30 %.
Gegen diesen Wert scheint der Anteil auch zu konvergieren.

Trotz weitgehender Reduktion der Variabilitdat im Ensemble steigt die relati-
ve Bedeutung des anthropogenen Signals in allen Jahreszeiten nicht weiter an.
Stattdessen bleibt der nicht erkldrbare Anteil der Varianz nahezu konstant. Ob
dies auf Modellunterschiede zuriickzufiihren ist oder auf den groflen Einfluss der
simulierten natiirlichen Variabilitdt kann nicht abschliefend beantwortet werden.
Einen Hinweis gibt jedoch wiederum die Durchfithrung der Analyse von PAETH
und POLLINGER (2010). Diese zeigt keine signifikante Zunahme des Blockeffektes
zwischen verschiedenen AOGCMs bei den entsprechenden Tiefpassfiltern, so dass
die natiirliche Variabilitdt als dominant in allen Jahreszeiten betrachtet werden
muss.

Die geographische Lage der Aktionszentren des SCA lassen eine grofie Abhéangig-
keit vom ENSO-Phénomen unwahrscheinlich erscheinen. Jedoch existieren speziell
fiir den Sommer Fernwirkungen in den Regionen, die durch das SCA besonders
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beeinflusst werden (etwa MARES et al. 2003). Zu dieser Ausgangslage passend
weist die Gruppierung der Modelle nur im Sommer signifikante Effekte auf das
Ensemble auf. Auf keiner betrachteten Zeitskala tiberschreiten diese allerdings
1.5 % der Gesamtvariabilitit, so dass dieser Haupteffekt fiir den SCA, auch im
Vergleich zum anthropogenen Einfluss, als nur geringfiigig relevant gelten kann.
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10 ENSO-Performance und
Klimaanderungen:
Zeitreihenentwicklung

Im Folgenden wird tiberpriift, ob sich signifikante Unterschiede in der transienten
Entwicklung der beiden Teilensembles feststellen lassen. Hierbei liegt ein Schwer-
punkt der Betrachtung auf der konsistenten und plausiblen Entwicklung wahrend
der Integrationsperiode. Damit stellen die hier gezeigten Ergebnisse wichtige Er-
ganzungen zu Kapitel 9.1 dar. Die Existenz solcher Differenzen zeigt dann eine
in CMIP3 existierende Unsicherheitsquelle auf, die in ihrer Bedeutung geeignet
ist, die langfristigen Abschétzungen des anthropogenen Klimawandels als weni-
ger gesichert erscheinen zu lassen als es die neutrale Betrachtung der diversen
AOGCM-Experimente nahelegt. Entsprechend des Aufbaus dieser Sensitivitétsstu-
die ist der einzige infrage kommende Kandidat fiir diese Unsicherheitsquelle die
Représentation des SOI in Raum- und Frequenzdomaéne.

10.1 Systematische Differenzen: Existenz und
Persistenz

Zunachst werden die Zeitreihen der Multi-Modell Mittelwerte der Teilensembles auf
signifikante Differenzen untersucht. Durch die zeitliche Allokation und Beurteilung
der Persistenz dieser Effekte wird die eventuelle Attribution auf das Gruppie-
rungsmerkmal unterstiitzt. Ziel ist hierbei insbesondere die Absicherung gegen die
Uberinterpretation von Ergebnissen, die auf nummerischen Artefakten beruhen.
Auf diese Weise sollen die Effekte der Gruppierung als stabil gekennzeichnet werden,
bevor weitere Analysen erfolgen.

10.1.1 Methodik

Um eventuelle systematische Abweichungen zwischen den Teilensembles zu detek-
tieren, werden fiir alle betrachteten Klimagrofien die Zeitreihen der Mittelwerte
der beiden Multi-Modell Teilensembles a(t) und b(t) untersucht. Hier gilt, mit n4
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als Anzahl der Laufe in A:
1 24
a(t) = —> alt,q) (10.1)
na =

Die Berechnung von l_)(t) erfolgt dementsprechend tiber alle np Einzellaufe von B.
Welche Klimagrofle diese Zeitreihen jeweils repréasentieren ist durch den Aufbau
des Kapitels eindeutig zu erfassen.

Die Analyse nutzt den normalen ¢-Test fiir unabhéngige Stichproben. Gepriift
wird, mit separaten Tests fiir jedes Modelljahr ¢, ob a(t) = b(t) verworfen werden
kann. Diese H, wird beidseitig zum Signifikanzniveau o = 0.05 getestet. Bei
diesem Vorgehen ist es angesichts der groflen Anzahl von Testdurchfithrungen wahr-
scheinlich, dass bei jeder der Zeitreihen Fehler der 1. Art auftreten, die eventuell
schon durch ein einziges Extremereignis in einem der Einzellaufe hervorgerufen
werden konnen. Dies ist eine unmittelbare Folge der hohen Variabilitat, die das
ganze Multi-Modell Ensemble wéihrend der gesamten Analyseperiode aufweist.
Insbesondere Extremereignisse, aber auch weniger dramatische Effekte der si-
mulierten natiirlichen Dynamik der Zeitreihen, sind allerdings ebenso geeignet,
modelliibergreifende systematische Entwicklungen zu maskieren (siehe Kapitel 9.1),
was statistisch dem Fehler 2. Art entspricht. Es ist somit erforderlich, die Analyse
und vor allem die Interpretation ihrer Ergebnisse gegen diese beiden ernstzuneh-
mende Problematiken abzusichern. Da letztlich die hochfrequenten Varianzanteile
die potentielle Basis fiir beide Arten der Ergebnisverfalschung darstellen, wird
diese analog zum Vorgehen in Kapitel 9.1 sukzessiv aus den Temperatur- und
Indexreihen der Einzellaufe durch Glattung mit anwachsenden Filterlangen ent-
fernt. Der statistische Test wird dann mit den Teilensemblemitteln @y () und by (t)
durchgefiihrt. Diese berechnen sich fiir A, und entsprechend fiir B, als Multi-Modell
Mittelwerte der gefilterten Einzelldufe:

~

+

[N

a(j, i) (10.2)
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Auch die bendétigte Stichprobenstandardabweichung bezieht sich dann auf die
gefilterten Werte. Die so erzeugte spektrale Struktur der Differenzen von A und B
erlaubt die zuverlassige Detektion von tatséchlichen Unterschieden. Diese haben das
Potential, das bestehende Bild vom zukiinftigen Klimawandel zu beeintréchtigen.

10.1.2 Ergebnisse

Konsistent mit den vorherigen Untersuchungen zeigt sich die Entwicklung der
auBertropischen Moden nur als wenig sensitiv im Hinblick auf die Gruppierung.
Zwar erzeugen die t-Tests fiir jeden der Indices und zu allen Jahreszeiten durchaus
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signifikante Ergebnisse, deren héufig zuféllig erscheinendes Auftreten in den ver-
schiedenen Modelljahren spricht allerdings dafiir, dass es sich hierbei nicht um echte,
von der Fragestellung gesuchte Differenzen zwischen den Teilensembles handelt.
Des Weiteren ist die Anzahl dieser Treffer iiblicherweise sehr gering. Entsprechend
dieser Eigenschaften entfernt die Glattung die meisten diese hier als Artefakte
gewerteten Effekte. Somit kann fiir diese Zeitreihen konstatiert werden, dass sich
die Entwicklung in A und B nicht grundlegend unterscheidet. Das bedeutet aller-
dings nicht, dass das Gruppierungskriterium keinen Einfluss auf die Entwicklung
der KlimagréBen nimmt. Die divergente Entwicklung des SOIs in A kénnte im
ungiinstigsten Fall dazu fiihren, dass sich realistische Reaktionen auf langfristige
Verdnderungen im ENSO-System in den individuellen Laufen bei der Mittelbildung
gegenseitig ausgleichen. Somit besteht grundsatzlich die Moglichkeit, dass auch
fiir diese Zirkulationsmuster eine groflere Unsicherheit besteht als sich iiber das
SRES Alb iiber traditionelle Methoden abschétzen lésst.

Trotzdem ist die Methode auch bei der scheinbar ungtinstigen Struktur der
Variabilitit in den Teilensembles durchaus in der Lage, signifikante Ergebnisse zu
erzeugen. Eindeutige Unterschiede zwischen A und B werden zwar nur bei einigen
wenigen Klimagroflen aufgezeigt, unter diesen befinden sich allerdings drei, die
unzweifelhaft zu bedeutsamsten im Hinblick auf ihre Rolle im Klimasystem und
ihre Auswirkung auf den Menschen gehéren. Es handelt sich um:

e den SOI wahrend der entscheidenden Monate Dezember, Januar und Februar

e den Niederschlag tiber dem indischen Subkontinent wéihrend der Monsunsai-
son

e die Entwicklung der globalen Temperatur

Weiterhin unterscheidet sich die Zeitreihe des NPIs in den Sommermonaten signifi-
kant zwischen den Teilensembles.

Bei allen diesen Groflien konzentrieren sich die signifikanten Testergebnisse
auf das Ende des Beobachtungszeitraums, wenn das anthropogene Forcing am
ausgepragtesten ist. Weiterhin zeigt Abb. 10.1, dass die Differenzen der jeweiligen
Zeitreihen ay,(t) und b (t) kaum Vorzeichenwechsel aufweisen, sondern eines der
Teilensembles das andere systematisch unterschatzt. Diese Eigenschaften sind
stabil bei der der Analyse der gefilterten Zeitreihen. Sie werden sogar durch die
Entfernung der hochfrequenten Varianz und, vermutlich, einiger Artefakte die auf
Fehlern der 1. Art beruhen, hervorgehoben.

Die Resultate sind fiir diese Klimagrofen statistisch also unbedingt als robust
zu bezeichnen. Daneben macht das Ergebnis dieser Analyse auch physikalisch
eindeutig Sinn, wie im Folgenden dargelegt wird.

Das ENSO-Phénomen hat im borealen Winter die grofite Klimawirksamkeit.
Die Southern Oscillation ist in dieser Jahreszeit am stiarksten ausgepréigt und
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Abb. 10.1: Systematische Unterschiede zwischen den Teilensembles fiir vier Klima-
groBen. Markiert sind signifikante Differenzen. Rot bedeutet ay(t) > by(t), blau
das Gegenteil. Wenn k& > 1 zeigt die Markierung das mittlere Jahr an. Berechnet
aus zweiseitigen ¢t-Tests zum 5 %-Signifikanzniveau.

die Kopplung von Ozean und Atmosphére fiir die Dynamik entscheidend (z. B.
RASMUSSON und CARPENTER 1982). Somit ist der Effekt der Gruppierung, wenn
iiberhaupt, in eben dieser Zeitreihe zu vermuten. Die Ergebnisse lassen hierbei
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systematische Unterschiede der Teilensembles, insbesondere im Hinblick auf die
Reaktion auf das anthropogene Forcing, erkennen.

So lassen sich im 20. Jahrhundert kaum signifikante Differenzen der Mittelwerte
detektieren (Abb. 10.1). Diese wiederum erscheinen ohne auffillige zeitliche Kon-
zentration. Dementsprechend sind sie bei der Glattung mit langeren Tiefpassfiltern
in der Regel nicht stabil. Bei der Betrachtung der dekadischen Zeitskala reduziert
sich die Anzahl der signifikanten Differenzen deutlichst. Vereinzelt liefern auch die
Tests der noch starker geglétteten Daten signifikante Ergebnisse, die allerdings
keine physikalisch interpretierbare Struktur aufweisen und somit als Artefakte
betrachtet werden.

Dagegen zeigt der SOI im 21. Jahrhundert fiir die beiden Teilensembles derartig
konstante Differenzen zwischen a(t) und by(t), dass reine Zufallseffekte ausge-
schlossen werden kénnen. Schon auf Basis der Jahresdaten wird die grundsatzliche
Tendenz in A zu, relativ zu B, negativen Indexwerten des SOI deutlich. Somit lasst
sich, trotz der hohen interannuellen Variabilitdt dieser Grofle, zumindest festhalten,
dass die Grundbedingungen fiir El Nino-Ereignisse in A héaufiger gegeben sind als
in B. Diese Aussage ist stabil auf sdmtlichen betrachteten Zeitskalen. Damit ist
der Schluss zulassig, dass die Teilensembles hier klimatologisch relevante Unter-
schiede in der Umsetzung des anthropogenen Strahlungshaushalts aufweisen. Die
Reaktion des SOI ist, zumindest wéhrend des borealen Winters, abhéngig von der
Représentation dieser Mode durch das jeweilige Klimamodell.

Der Zusammenhang von SOI und Tx wurde bereits diskutiert (vgl. Kapitel 7)
und als relevanter Einfluss auf das tatsidchliche Ausmafl der globalen Erwdrmung
im CMIP3 identifiziert (Kapitel 8). Dementsprechend erscheinen die signifikanten
Unterschiede zwischen A und B wéhrend der zweiten Halfte des 21. Jahrhunderts
folgerichtig und wenig tiberraschend. Dass diese Grofle jedoch in jedem einzelnen
Jahr ab 2060 fir A signifikant grofler ist als in B verdient dennoch Beachtung.
Die interne Variabilitat der Modelle ist bei dieser Grofie nicht ausgepragt genug,
um die Auswirkungen der klimatologischen Tendenzen des SOI in den beiden
Teilensembles, insbesondere in A, auszugleichen. Angesichts der Konstanz dieser
Unterschiede und der Bedeutung von T fiir das Klimasystem als Ganzes, scheint es
zuléssig den beiden Teilensembles unterschiedliche Sensitivitat fiir das Forcing des
SRES A1lb zu unterstellen. Die Wahl des Gruppierungsmerkmals wird hierdurch
bestatigt.

Zusatzlich finden sich noch zwei weitere Phasen, in denen die beiden Multi-Modell
Mittelwerte signifikante Differenzen aufweisen. Eine lédsst sich ungefdhr zwischen
den Jahren 1960-1990 lokalisieren. Unterschiedliche Vorzeichen der Differenzen
in diesem Zeitabschnitt legen es jedoch nahe, hier Effekte der interannuellen
Variabilitat der Klimagrofe zu vermuten. Auf der dekadischen Zeitskala sind diese
Effekte nicht mehr feststellbar.

Die signifikanten Ergebnisse zu Beginn des 20. Jahrhunderts sind dagegen auch in
den gefilterten Zeitreihen feststellbar. Zudem handelt es sich hier um systematische
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Differenzen ohne Vorzeichenwechsel. Eine mogliche Erklarung innerhalb dieser
Sensitivitatsstudie fiir diese Periode findet sich, wenn der SOI wahrend der anderen
Jahreszeiten betrachtet wird. Fiir diese Periode zeigt die Analyse in diesen Féllen
ebenfalls einige signifikante Ergebnisse an.

Daneben bestehen fiir NPI und EIMR bekannte und komplexe Telekonnektionen
mit ENSO. Auch wenn teilweise nicht abschlieend geklart ist welcher physikali-
sche Prozess hierbei tatséchlich den Ausschlag gibt (etwa WEBSTER et al. 1998,
TORRENCE und WEBSTER 1999, NEWMAN et al. 2003, LAU et al. 2004, YU und
ZWIERS 2007), bieten diese fiir die Ergebnisse dieses Abschnitts doch eine durchaus
tragfahige Interpretationsbasis. AOGCMs ohne iiberzeugende ENSO-Performance,
nach dem hier vertretenen Standpunkt, bilden diese Telekonnektionen insgesamt
schlechter ab als die des Teilensembles A (vgl. Kapitel 7.1.3). Entsprechend sollten
sich auch die Auswirkungen des anthropogenen Klimawandels auf den SOI nicht
so deutlich in den Fernkopplungen niederschlagen.

Beide Teilensembles zeigen keinerlei systematische Unterschiede bei der Ent-
wicklung des indischen Monsun bis etwa 2010. Vereinzelte statistisch signifikante
Unterschiede, jeweils in beide Richtungen, konnen auf die interne Variabilitat der
Einzellaufe zuriickgefiihrt werden. Auf langeren Zeitskalen ndhern sich die beiden
Zeitreihen wieder an. Dagegen sind die Zeitreihen im 21. Jahrhundert, insbesondere
bei der Untersuchung gefilterter Daten, in weiten Teilen signifikant voneinander
unterschiedlich. Die Niederschlagentwicklung tiber Indien im Teilensemble A un-
terschéitzt die in B systematisch. Da mit wiarmeren Bedingungen auch erhohte
Evapotranspiration einher geht, kann diese Differenz massive Folgen fiir die dicht
besiedelte Grofiregion haben.

Hier wird an dieser Stelle eine duflerst ungiinstige Kombination im CMIP3
detektiert: der Monsun stellt ein hochkomplexes natiirliches System dar, dass
fiir eine enorme Anzahl von Menschen von entscheidender Bedeutung fiir ihre
Wirtschaft- und Lebensweise ist. Angesichts der hieraus resultierenden gesell-
schaftlichen Vulnerabilitat gegeniiber jedweder Form von mittel- oder langfristigen
Veranderungen miissen im Hinblick auf den Klimawandel Adaptionsmafinahmen
durchgefiihrt werden. Offensichtlich ist jedoch die Fahigkeit das ENSO-System zu
erfassen entscheidend bei der Abschiatzung der Reaktion auf steigende Treibhaus-
gaskonzentrationen. Die Aussagekraft von Projektionen die auf dem kompletten
CMIP3-Ensemble beruhen ist daher in diesem wichtigen Detail als nicht opti-
mal zu bezeichnen. Entsprechend sind Adaptionsmafinahmen, denen derartige
Projektionen zugrunde liegen, unter Umstédnden nicht ideal fiir die tatsachlichen
Herausforderungen des Klimawandels. Die Anzahl der vom indischen Monsun di-
rekt und indirekt abhéngigen Menschen rechtfertigt es sicherlich, moglichst prazise
und verlassliche Prognosen zu dessen zukiinftiger Entwicklung als von globalem
Interesse zu bezeichnen.

Neben diesen auf die Qualitédt der Klimamodelle zielenden Argumenten, kann
auch die unterschiedliche Grundtendenz in den Teilensembles als Erklérung her-
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angezogen werden. Hierbei muss allerdings die hohe Variabilitdt der SOI-Reihen
insbesondere in A als beschrankender Faktor beachtet werden.

10.2 Transiente Varianzattribution

Fiir die Zeitreihen erfolgt nun der letzte Schritt der Sensitivitatsstudie. Ziel ist
die Erfassung der Entwicklung der varianzgenerierenden Gréflen im Zeitverlauf.
Die Auswirkungen des Strahlungsantriebs wurden in Kapitel 9.1 bereits eingehend
analysiert. Bestehende Sensitivitaten wurden dort erldutert. Auf die umfassende
Darstellung fiir saimtliche Zeitreihen im Hinblick auf diesen Einfluss wird an dieser
Stelle daher verzichtet.

Stattdessen werden hier die Ergebnisse der Untersuchung fiir jene Klimagrofien
prasentiert, die im Kapitel 10 als systematisch von der Gruppierung beeinflusst
identifiziert wurden. Hierbei liegt der Fokus auf dem Einfluss der Gruppierung, um
einen tieferen Einblick in die durch unterschiedliche ENSO-Performance generierte
Unsicherheit im CMIP3 zu erlangen. Dieser Effekt wird durch die verwendete
Methodik betont.

10.2.1 Methodik

Als Analysewerkzeug wird wiederum eine Variante der zweifaktoriellen ANOVA
genutzt. Um die zeitliche Entwicklung der Einflussgrofien zu detektieren, werden
nicht alle verfiigharen Modelljahre, sondern nur jeweils ein 30-jahriger Abschnitt
der Zeitreihen untersucht. Dieser bewegt sich als gleitendes Fenster tiber den Zeit-
raum 1900-2098 hinweg. Dieses Vorgehen offenbart die Dynamik der Beeinflussung
der Modelllaufe durch die Faktoren.

In den Abbildungen 10.2, 10.3, 10.4 und 10.5 sind die Varianzanteile, die sich aus
dem Strahlungsantrieb, der Gruppierung der GCMs in die beiden Teilensembles
sowie die Interaktion dieser beiden Faktoren ergeben jeweils als Zeitreihen dar-
gestellt. Zur besseren Ubersicht werden sie jeweils zu Summenkurven kombiniert.
Varianzanteile, die nicht durch einen F-Test als signifikant klassifiziert werden
konnten, wurden hierfiir der internen Variabilitdt zugerechnet, die die Kurven
jeweils auf den Wert 100 % erganzt. Die Werte sind so eingetragen, dass die in
einem 30 Jahresabschnitt gefundene Varianzstruktur jeweils im Zentraljahr dieser
Zeitspanne zu finden ist. Fir ungefilterte Daten ist das Zentraljahr der ersten
ANOVA 1915, dass der letzten 2084.

Die relativ kurzen Zeitraume bedingen, dass insbesondere Trends, hier der
Einfluss des Strahlungsantriebs, durch die interne Variabilitat der Zeitreihen leichter
maskiert werden kénnen. Zwar kann auch in diesem Fall iiber die Gliattung der
Ausgangszeitreihen dieser Problematik entgegen gewirkt werden, die Reduktion der
Freiheitsgrade fiihrt allerdings schnell an den Punkt, an dem keinerlei signifikante
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Ergebnisse mehr erzeugt werden konnen. Dennoch ist dieses Vorgehen aufgrund
der relativ groflen Datenbasis zu einem gewissen Grad moglich.

Um die Uberinterpretation von vereinzelten Artefakten zu vermeiden, wurden
Tiefpassfilter mit Langen von bis zu 21 Jahren verwendet. Der Vergleich die-
ser Resultate zeigt, dass die Verwendung von dekadischen Filtern einen guten
Kompromiss zwischen Robustheit und Sensitivitat darstellt. Daher werden in
den entsprechenden Abbildungen derartig gefilterte Daten und die Ergebnisse
der Analyse dieser Daten gezeigt. Diese Beschrankung stellt einen konservativen
Ansatz dar, gewédhlt um die Interpretation der Ergebnisse abzusichern. Es soll
dennoch explizit erwahnt werden, dass in mehreren Fallen bei der Verwendung
weniger starker Filter durchaus weitere signifikante Ergebnisse zusatzlich zu den
hier dargestellten erzielt werden konnten.

10.2.2 Ergebnisse

Die Detektion des anthropogenen Signals durch die vielfiltig beeinflusste Varianz
innerhalb des Multi-Modell-Ensembles ist tiber die Spektrale ANOVA zuverléssiger
und effektiver méglich. Im Hinblick auf die Unterschiede zwischen den Teilensembles
bietet die hier durchgefithrte Analyse jedoch weitere Einsichten, die die bisheigen
Ergebnisse dieses Kapitels sinnvoll ergénzen.

10.2.2.1 SOI

Die beiden Zeitreihen @, (t) und by; (t) weisen im Fall des SOI eindeutig unterschied-
liche Entwicklungen auf (Abb. 10.2). Wéahrend die Modelle mit guten Bewertungen
ihrer ENSO-Performance, allen Unwéagbarkeiten der Variabilitdt in den Einzel-
laufen zum Trotz, insgesamt klar in Richtung El Nino tendieren, deutet sich fiir
das Teilensemble B das Gegenteil an. Dessen SOI hat im Mittel fiir den gesam-
ten betrachteten Zeitraum einen positiven Trend. Diese gegenlaufige Entwicklung
setzt bereits im 20. Jahrhundert, etwa um 1960, also unter noch relativ geringem
anthropogenen Strahlungsantrieb ein. Die scheinbare Anndherung der beiden Tei-
lensembles ist lediglich auf die Standardisierung der Indexreihen zuriickzufithren.
Die in Abb. 10.2 wiedergegebene Struktur ist jedoch unabhéngig von der Wahl der
hierfiir verwendeten Periode.

Ein besonderes Merkmal, mit weitreichenden Konsequenzen sowohl fiir die hier
unternommenen Analysen als auch fiir die Interpretation der Ergebnisse, ist die
voOllig unterschiedliche Entwicklung der Varianz in den Teilensembles. Fiir A lasst
sich, unabhéngig von der Glattung der Ausgangsdaten, unter anthropogenem
Einfluss eine deutliche Erhohung der Varianz im Teilensemble, s2, erkennen.

Diese hier quantifizierte und sichtbar gemachte Unsicherheit iiber die Entwick-
lung der dominierenden Zirkulationsmode diirfte entscheidenden Anteil daran
haben, dass die Gewichtung nicht in der Lage war, signifikante Ergebnisse zu
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erzielen. Konkret verantwortlich gemacht werden konnen die vielfachen Abweichun-
gen individueller Modellldufe von der mittleren Tendenz von A. Da sich s2 unter
steigendem Forcing immer weiter erhoht ist es sicher angebracht, diese Varian-
zerhohung auch kausal auf die steigenden Treibhausgase zuriickzufiihren. Es ist
also festzuhalten, dass eben jene Modelle, denen hier, in wesentlicher Ubereinstim-
mung mit OLDENBORGH et al. (2005), ein realistisches ENSO-System zugebilligt
wird, teilweise direkt gegenldufige Reaktionen im Klimawandel zeigen. Als Ersatz
fiir konkrete Zukunftsprognosen miissen die iiblichen Verfahren zur Auswertung
zumindest der CMIP3-Léaufe somit als noch ungeeigneter erscheinen.

Im Teilensemble B hingegen streuen die Indexwerte des SOI nicht nur deutlich
geringer als in A, es ldsst sich sogar eine Reduktion von s2 unter dem anthropoge-
nen Forcing feststellen. Zwar wird die Verringerung der natiirlichen Variabilitét
des ENSO-Phénomens als eine Moglichkeit fiir die Zukunft durchaus diskutiert
(etwa, COLLINS et al. 2010), tblicherweise wird dieses Szenario allerdings nicht
mit der in B ebenfalls bestehenden Tendenz hin zu haufigeren oder stérkeren
La Nina-Bedingungen in Verbindung gebracht.

Die transiente ANOVA liefert mit Blick auf die bisherigen Ergebnisse durchweg
plausible Ergebnisse. Bei dekadischer Filterung ist fiir keines der Zeitfenster ein
allgemeiner, modelliibergreifender Trend der Indices feststellbar. Stattdessen hat
die Gruppierung der Modelle bereits im 20. Jahrhundert signifikanten Einfluss auf
die Ausprégungen des SOI. Diese werden durch die beschriebenen unterschiedlichen
Grundtendenzen bedingt. Werden Zeitfenster mit Zentraljahren zwischen etwa 1970
und 2000 analysiert, maskiert die Standardisierung diesen Effekt. Anschlieend
steigt der durch diesen Haupteffekt erkliarte Anteil der Gesamtvarianz allerdings
schnell an und erreicht ungefihr bei dem durch das Zentraljahr 2030 markierte
Zeitfenster einen Wert von rund 20 %. Um dieses Niveau herum hélt sich der durch
die Gruppierung erkldrte Varianzanteil bis zum Ende des 21. Jahrhunderts. Ab
dem Zentraljahr 2070 lasst sich allerdings eine geringe abnehmende Tendenz dieses
Wertes feststellen.

Von besonderer Wichtigkeit ist jedoch der signifikante Beitrag den die Interaktion
der beiden Haupteffekte hier leistet. In Abbildung 10.2 finden sich zwar nur geringe
Anteile von etwa 2-3 % die dieser Effekt an der Gesamtvarianz hat, jedoch stellen
diese signifikante, qualitativ unterschiedliche Entwicklungen in den Teilensembles
dar. Sie zeigen die unterschiedlichen Trends der beiden Ensemblemittel, die anders-
artige Reaktion auf den Strahlungsantrieb. Die Interaktion der Haupteffekte ist ein
Hinweis darauf, dass sich, immer nur im Hinblick auf den hier untersuchten SOI,
die Simulationen der CMIP3-Modelle und der reale Klimawandel in grundsétzlicher
Weise unterscheiden konnen. Verbunden ware dies dann aber natiirlich mit den fiir
den SOI angemessenen globalen Konsequenzen und Auswirkungen.

Wird statt eines Tiefpassfilters mit 11 Jahren als Basis fiir den gleitenden
Durchschnitt ein auf dem 5 jahrigen gleitenden Mittel basierender Filter verwendet,
so finden sich fiir deutlich mehr Zeitabschnitte signifikante, durch die Interaktion
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Abb. 10.2: SOI: Transiente Varianzattribution. Multi-Modell-Mittelwerte
der beiden Teilensembles (elfjdhriger gleitender Durchschnitt), jeweils
mit 95 %-Konfidenzintervall (oben). Unten: zeitlich aufgeloste zweifaktorielle
ANOVA der gefilterten Daten (11 Jahre gleitender Durchschnitt; Erlduterungen
im Text). Alle dargestellten Varianzanteile sind signifikant fir o = 0.05.

erkldarte Varianzanteile. Sie finden sich zeitlich konzentriert in der ersten Halfte
des 21. Jahrhunderts. Diese Ergebnisse lassen sich derart interpretieren, dass sich
das Klimasystem im Hinblick auf den SOI und somit auf ENSO derzeit in einer
entscheidenden Phase befindet.

10.2.2.2 Globale Mitteltemperatur

Fiir T weisen aq1(t) und by (t) in Abb. 10.3 eindeutig mehr Gemeinsamkeiten als
Unterschiede auf. In beiden Féllen ist das dominierende Element der Zeitreihen
der massive, positive Trend. Auch ist die Temperaturentwicklung schon ab einer
geringfiigigen Glattung hochkorreliert. Die grundséatzlichen Effekte des anthro-
pogenen Forcings sind in beiden Teilensembles iiber einen langen Zeitabschnitt
hinweg quasi identisch. Etwa zwischen den Modelljahren 1920 und 2020 lassen sich
nicht nur keine signifikanten Differenzen feststellen, die Abweichungen der beiden
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Mittelwertreihen sind auch betragsméafig kaum zu unterscheiden. Hinsichtlich der
Vorzeichen lasst sich keinerlei Préaferenz feststellen, so dass es fiir diesen Zeitraum
keine offensichtlichen Argumente gibt, die beiden Teilensembles als nicht identisch
zu betrachten.

Diese synchrone Entwicklung lasst sich durch die Ergebnisse der Varianzanalyse
quantifizieren. Spatestens ab den 1960er Jahren verliert die interne Variabilitéit
der Modelllaufe ihre dominante Bedeutung fiir die Entwicklung von Tg. Frithere
Schwankungen, ausgelost durch die simulierte natiirliche Variabilitat, und systema-
tische Unterschiede zwischen den AOGCMs treten in den Hintergrund. Es folgt eine
vom modelliibergreifenden Trend geprigte Phase. Die deutlichste Ubereinstimmung
der Modelle stellt die ANOVA eindeutig fiir jene gleitenden Fenstern fest, die das
Ende des 20. Jahrhunderts abdecken. Somit bilden alle Modelle fiir diese Zeit einen
sehr dhnlichen Trend ab. Der Haupteffekt erklart fiir diese Zeitabschnitte, unab-
hangig von der Glattung durch Tiefpassfilter, 80 % und mehr der Gesamtvarianz.
Diese hohe Ubereinstimmung diirfte an den fiir diesen Zeitraum zur Verfiigung
stehenden guten Beobachtungsdaten liegen. Sicherlich ist hier zu beobachten, dass
im Entwicklungsprozess der AOGCMs eben die befriedigende Nachbildung der
globalen Mitteltemperatur in diesem Zeitabschnitt wichtiges Kriterium zur Beur-
teilung der Modellqualitét ist. Entsprechend sinkt der Grad der Ubereinstimmung
zwischen den Modellen mit dem Beginn der Szenariodaten ab dem Jahr 2000 ab.
Die interne Variabilitiat der Einzellaufe gewinnt wieder an Bedeutung, der Trend
der gemittelten Zeitreihen in Abb. 10.3 bleibt aber weiter nahezu identisch. Mit
deutlich tber 55 % dominiert der Strahlungsantrieb die Entwicklung von T% bis in
die Modelljahre um etwa 2040 weiterhin deutlich.

Noch in der ersten Hélfte des 21. Jahrhunderts jedoch trennen sich die beiden
Zeitreihen. Die Erwédrmungsrate ist in A durchgehend hoher. Die Unterschiede der
Teilensemblemittel, auch wenn die entsprechenden Differenzen erst zum Ende des
betrachteten Zeitraums hin signifikant werden, sind eindeutig und systematisch.

Die groflere Variabilitat in A ist ebenfalls deutlich erkennbar. Sie wird hier als
Effekt der hoheren Sensitivitdt von T in A gegeniiber ENSO gewertet. In der zwei-
ten Hélfte des 21. Jahrhunderts lésst sich schliefilich auch ein signifikanter Anteil
der Variabilitdt im SRES Alb aus der Gruppierung erklaren. Dieser Anteil erhoht
sich kontinuierlich und betragt zum Ende des Szenarios etwa 13 %. Angesichts
der Tatsache, dass der durch das anthropogene Forcing erklérte Varianzanteil fir
diese Periode nur noch knapp 18 % betriagt, kann der Gruppierung durchaus ein
ernstzunehmender Einfluss zuerkannt werden.

Die signifikanten Effekte der Gruppierung zu Beginn der Analyseperiode diirften
ebenfalls durch die Unterschiede in den Auswirkungen der ENSO-Variabilitat auf
Tg begriindet sein (siche Kapitel 10.1.2).
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Abb. 10.3: Tg: Transiente Varianzattribution. Wie Abb. 10.2.

10.2.2.3 EIMR

Die Entwicklung des Monsuns ist in beiden Teilensembles durch einen positiven
Trend im Verlauf des 21. Jahrhunderts gekennzeichnet. Dieser Anstieg der In-
dexwerte des EIMR ist jedoch in beiden Mittelwertzeitreihen von dekadischen
Schwankungen tiberlagert. Diese Variabilitéit erschwert die Detektion der langfristi-
gen Veranderung durch die transiente ANOVA. Dennoch kann fiir das Ende des
20. Jahrhunderts und weite Teile des 21. Jahrhunderts, bei moderater Glattung
der Indexreihen, eine gewisse modelliibergreifende Entwicklung festgestellt werden.
Fiir die relativ kurzen Zeitfenster von 30 Jahren lassen sich jedoch kaum mehr
als 10 % der Varianz hierdurch erklaren, in Anbetracht der hohen Variabilitat des
Niederschlags ein durchaus hoher Wert.

Sowohl innerhalb von A als auch von B sind bei dieser Grofle auf allen Zeits-
kalen starke Unterschiede zwischen den Einzellaufen feststellbar. Dies duflert sich
nicht nur in der grofflen Bedeutung der internen Variabilitat bei der Erklarung der
Gesamtvarianz, sondern auch in hohen Werten von s und s7. Trotz der hieraus
resultierenden Unsicherheit, ist die quantitative Entwicklung in A und B ab der
Mitte des 21. Jahrhundert klar voneinander getrennt. Der Trend im EIMR fiithrt
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in A nur zu einer etwa halb so starken Erhéhung wie in B. Der Beginn der unter-
schiedlichen Verliufe ldsst sich etwa um das Jahr 2000, mit dem Ubergang von
den Randbedingungen vom 20C3m hin zum SRES Alb feststellen. Signifikante
Varianzanteile lassen sich fast im gesamten 20. Jahrhundert auf die Gruppenzuge-
horigkeit attribuieren. Es handelt sich hierbei durchaus um hohe Betrage. Zum
Ende des betrachteten Zeitraums, wenn neben der internen Variabilitat auf allen
untersuchten Zeitskalen nur noch die Gruppenzugehorigkeit signifikante Beitrige
zur Variabilitidt im Ensemble leistet, werden fiir diese Grofie Werte von iiber 20 %
erreicht.
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Abb. 10.4: EIMR: Transiente Varianzattribution. Wie Abb. 10.2.

Beim EIMR erscheint die zeitliche Kopplung des Auftretens der Unterschiede
zwischen den Teilensembles an die Differenzen im SOI besonders auffallig. Die
transiente ANOVA bestétigt in diesem Fall die Ergebnisse aus Kapitel 10. Die
deutliche El Nino-Tendenz, die sich in A ab etwa dem Jahr 2000 findet hat sicherlich
das Potential, die synchron stattfindende Trennung der Reihen a(t) und b(t) im
Fall des EIMR zumindest in Ansétzen zu erklaren. Schliefilich kénnte auch das
deutliche Anwachsen von s2 in den letzten Dekaden des 21. Jahrhunderts auf
nahezu sprunghafte Erhohung der entsprechenden Grofie im SOI zurtickgefiihrt
werden. Der grundsatzliche Zusammenhang ist hier als wahrscheinlich zu bewerten,
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die vielfaltigen Moglichkeiten der Beeinflussung zwischen Monsun und ENSO
verhindern im Rahmen dieser Analyse jedoch die Konkretisierung der hierfiir
verantwortlichen Mechanismen und Kopplungen. Fiir das Teilensemble B scheint
dagegen, angesichts der tatsédchlich qualitativen Unterschiede im langfristigen
Verhalten der Mittelwertzeitreihen von SOI und EIMR, fiir diese héchstens ein
geringer Zusammenhang zu bestehen. Die Kombination beider Erkenntnisse fiithrt zu
dem Ergebnis, dass ein bedeutender Teil der Unsicherheit tiber die Beeinflussung des
EIMR im Multi-Modell Ensemble auf ENSO zuriickfithrbar ist. Dessen realistische
Repréasentation ist die Voraussetzung fiir einen merklichen Zusammenhang zwischen
den beiden Phdnomenen. Die konkreten Auswirkungen dieses Zusammenhanges
lassen sich zwar in den Einzelldufen feststellen, die ungewisse Entwicklung des
ENSO-Systems erhoht jedoch trotz dieser Erkenntnis die Unsicherheit iiber die
Zukunft des indischen Monsuns.

10.2.2.4 NPI

Positive Indexwerte des NPI sind mit verringerter Zyklonenaktivitat im Nord-
pazifik verbunden. Weiterhin weisen positive Trends im NPI auf die Zunahme
blockierender Hochdruckzellen im klimatologischen Mittel hin. Der Vergleich von
a(t) und b(t) in Abb. 10.5 zeigt einige Auffilligkeiten in der Zeitreihenentwick-
lung, die auch im Fall dieser weniger prominenten Klimagrofle die Auswirkungen
der vorgenommenen Einteilung der Klimamodelle aufzeigen. Mit Ausnahme einer
markanten Schwankung von ay;(t)zwischen 1920 und 1940 zeigen die gemittelten
Indexreihen beider Teilensembles bis zum Ende des 20. Jahrhunderts einen ruhigen
Verlauf. Jedoch ist, unabhéingig von der Glittung durch Tiefpassfilter, die s2
deutlich grofler als die Varianz in B. Entsprechende F-Tests liefern, mit wenigen
Ausnahmen zum Anfang des 20. Jahrhunderts, durchweg signifikante Ergebnisse.
Diese hohe Variabilitdt in A verhindert auch die Identifikation von modelliiber-
greifenden Trends. Lediglich in der relativ kurzen Periode von etwa 1980 bis 2010
konnen signifikante Anteile der Varianz auf den Strahlungsantrieb zuriickgefiihrt
werden. Hierbei ist ein positiver Trend im SRES A1b feststellbar. Ein solcher pragt,
iiberlagert von einigen dekadischen Schwankungen, auch die weitere Entwicklung
von b(t). Der Mittelwert von A zeigt dagegen die meiste Zeit im 21. Jahrhundert
eine Seitwartsbewegung, die zum Ende dieses Zeitraums jedoch eine deutliche
Komponente hin zur Nulllinie aufweist. Im Bezug auf die Mittelwertzeitreihen
findet sich also in B das deutlich starkere anthropogene Signal. In A ist dagegen ein
starkes und fiir das 21. Jahrhundert kontinuierliches Anwachsen von s2 feststellbar.
Daher beinhalten die 95 %-Konfidenzintervalle K I(t), unabhéngig von vorheriger
Glattung der Indexreihen, quasi durchgehend die 0, so dass keine signifikante
Anderung konstatiert werden kann. Die Unterschiede zwischen den Teilensembles
sind bedeutend genug, um im 21. Jahrhundert durchgehend signifikante Anteile
bei der Erklarung der Gesamtvarianz aufzuweisen. Bis zu 12 % hiervon lassen sich
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Abb. 10.5: NPI: Transiente Varianzattribution. Wie Abb. 10.2.

auf die Gruppierung der Modelle zurtickfiihren.

In Anbetracht der offensichtlichen Unterschiede der Entwicklung des NPI in
den Teilensembles erscheint die Gruppierung auch in diesem Fall als relevant.
Insbesondere die aufgezeigte Entwicklung der Variabilitat in A legt die Vermutung
nahe, dass in diesem Fall die Variabilitat des SOI in diesem Teilensemble einen
bedeutenden Anteil an dieser Entwicklung hat. Wiederum stellen die unbekannten
Auswirkungen des verdnderten Strahlungsantriebs auf die ENSO-Mode einen Fak-
tor bei der Reaktion des Klimasystems auf das anthropogene Signal dar. Dagegen
konnte die Entwicklung des NPI in B sowohl auf der geringeren Variabilitiat des
SOl in diesem Teilensemble zurtickgefiithrt werden als auch auf das Fehlen einer
realistischen Kopplung der beiden Zirkulationssysteme. Fiir die zweite Interpretati-
on spricht in diesem Fall, dass die Trendentwicklung der beiden Moden sich schon
auf dekadischer Ebene deutlich unterscheidet.
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11 ENSO-Performance und
Klimaanderungen: Regionale
Betrachtung

Der Einfluss des anthropogenen Klimawandels auf die drei in dieser Arbeit be-
trachteten Feldgréfien und insbesondere das hiermit verbundene rdumliche Muster
werden in diesem Kapitel im Rahmen der Sensitivitdtsstudie thematisiert. Daher
und dabei liegt der Fokus des Interesses hier nicht auf den tatséichlichen quantita-
tiven Verdnderungen dieser Klimagréfien, die in IPCC (2007a) bereits ausfiihrlich
thematisiert wurden. Stattdessen soll das Potential zur Erklarung von unterschied-
lichen Ergebnissen der AOGCMs durch deren unterschiedliche ENSO-Systeme
betont werden. Wenn dies aufgrund der ungewissen Entwicklung des hierbei aus-
schlaggebenden SOIs auch derzeit in der Praxis nur wenig zur Reduktion der
Unsicherheit der Prognosen beitrégt, so verspricht dieses Vorgehen doch durchaus
einen besonderen Nutzen. Dieser wird ersichtlich, wenn ein signifikanter Einfluss
der Gruppierung fiir Regionen identifiziert werden kann, fiir die die Modelle des
SRES A1b stark streuende Ergebnisse aufweisen. In dem Fall kénnten, etwa zur
Entwicklung von Adaptionsszenarien, bei der Abschétzung des regionalen Klima-
wandels unterschiedliche Entwicklungspfade von ENSO beriicksichtigt werden. Hier
ist jede aufgedeckte Unsicherheitsquelle hilfreich.

Daneben kann fiir Regionen ohne erkennbaren Einfluss der Gruppierung das Ver-
trauen in Langfristprognosen gestérkt werden oder auch die Suche nach regionalen
Quellen der Unsicherheit initialisiert werden.

11.1 Methodik

Ziel ist es, die anhand der Entwicklung der fundamentalen Klimagrofien bereits
aufgezeigten Differenzen von A und B raumlich und quantitativ zu konkretisieren.
Hierfiir werden die Unterschiede zwischen den Teilensembles fiir die bodennahe
Temperatur, den Niederschlag und den Luftdruck separat betrachtet.

Die Analyse kann in Anbetracht der Datenmenge nicht auch nur ansatzweise
so detailliert ausfallen wie bei der Untersuchung der, bereits sehr zahlreichen,
Zeitreihen. Hier werden nur die absoluten Auswirkungen des Klimawandels auf die
drei Klimaelemente und deren Unterschiede in den Teilensembles betrachtet. Als
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Maf hierfiir wird, analog zum Vorgehen in Kapitel 8, die Differenz zweier klimatolo-
gischer Mittelwerte verwendet. Der Subtrahend ist hier jeweils der klimatologische
Mittelwert der Periode P; von 1960-1999. Als Minuend wird der Mittelwert der
von 2080 bis 2098 definierten Periode P, genutzt. Diese Verschiebung erfasst und
quantifiziert die grundséitzliche Tendenz in den Teilensembles.

AX(s) = X(Py,s) — X(Py, s) (11.1)

Die rdumliche Verortung der Variablen erfolgt hier tiber die Gitterbox s. Es werden
jeweils die Jahresmittelwerte und die vier iiblichen Jahreszeiten separat untersucht.
Die so gewonnenen Groflen werden entsprechend ihrer ENSO-Performance und
somit ihrer Zugehorigkeit zu den Teilensembles A und B zusammengefasst. Fir
diese werden fiir jede der A X (s) Mittelwerte und Standardabweichungen nach den
tiblichen Verfahren errechnet. Mit ax(s) wird im Folgenden der Mittelwert der
Verschiebungen von X im Teilensemble A bezeichnet, die dazugehorige Standard-
abweichung mit s,, (s). Im Teilensemble B werden diese Groflen entsprechend mit
bx(s) und sy, (s) bezeichnet. Dieses Vorgehen macht es wiederum unvermeidbar,
sdmtliche Datenséitze auf ein gemeinsames Gitternetz zu interpolieren. Verwendet
wurde das der ERA 40-Reanalysen.

Zur Detektion von systematischen Unterschieden wird an jedem Gitterpunkt ein
t-Test durchgefihrt. Gepriift wird letztlich die Signifikanz der Effekte Fx(s), die
sich aus der Gruppierung ergeben.

Ex(s) = ax(s) — bx(s) (11.2)

In Gleichung 11.2 steht der Index X fiir die jeweilige Feldgrofie. In Anbetracht des
MafBstabs, der dieser Untersuchung zugrunde liegt, kann und muss dieses Vorgehen
als ausreichend betrachtet werden.

Da sowohl A als auch B Multi-Modell Ensembles sind, sollten sich sonstige
Unterschiede zwischen den GCMs, sofern Sie unabhéngig von ENSO sind, aus-
gleichen. Die hohe Variabilitdt des SOI konnte sich bei der Analyse als hinderlich
erweisen. Jedoch zeigen die Kapitel 9 und 10, dass die typischen Unterschiede
zwischen den Teilensembles ausgeprigt genug sind, um mit statistischen Methoden
erfasst zu werden. Die vielfiltigen Effekte, die die Veranderungen eines realistischen
ENSO-Systems als Folge des Klimawandels haben kénnen, wéren sicher bei konsis-
tenter Entwicklung des SOI in A eindeutiger zu bestimmen. Eine nachtriagliche
Sortierung dieser Laufe wiirde jedoch nicht nur der Zielsetzung dieser Untersuchung
zuwiderlaufen, sondern die tiber die hier angewendeten Methoden gewonnenen
Erkenntnisse entwerten, da die Voraussetzungen fiir ihre Anwendung nicht mehr
gegeben waren.
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11.2 Ergebnisse

Die Ergebnisse der Analyse werden fiir jedes Klimaelement separat diskutiert. Hier
liegt der Fokus auf dem Aufzeigen der allgemeinen Strukturen, die die Ergebnisse
der Analyse kennzeichnen und als stabil betrachtet werden konnen. Eine zu klein-
rdumige Betrachtung verbietet sich hierbei zum einen wegen des Datenumfangs,
zum anderen aufgrund der Vielzahl an Faktoren, die die konkrete Auspragung
einer Klimavariable an einem Gitterpunkt beeinflussen konnen. Die verwendete
Interpolation ist hierbei nur ein Beispiel.

11.2.1 Effekte auf die bodennahe Temperatur

Die Erhohung der bodennahen Temperatur bis zum Ende des 21. Jahrhunderts ist
in A fiir nahezu die gesamte Erdoberflache starker ausgepragt als in B. Dies korre-
spondiert mit den etwas stiarkeren Effekten, die sich fiir die Zeitreihen von T erge-
ben. Unabhéngig von der Jahreszeit ist das COWL-Muster, welches die rdumliche
Struktur der Temperaturentwicklung kennzeichnet, im Teilensemble A stérker
ausgepréagt als in B. Dies resultiert in signifikant starkeren Erwarmungen in A fir
weite Bereiche der Landmassen.

Der afrikanische Kontinent und die arabische Halbinsel erfahren, quasi ganzjéhrig
und flichendeckend, im Teilensemble A eine um rund 0.8 K starkere Erwidrmung
als in B. Insbesondere wahrend der Sommermonate in den randtropischen Tro-
ckengebieten iibersteigen die Differenzen der beiden Teilensembles aber auch auf
der klimatologischen Ebene durchaus 2 K.

Fiir Australien lassen sich im Jahresmittel vergleichbare Unterschiede zwischen
A und B feststellen. Auch hier ist die stiarkere Erwdrmung in A fiir nahezu den
gesamten Kontinent signifikant. Die Differenzen zwischen den Teilensembles sind
hier im Bereich der Siidwestkiiste, wo die Beeinflussung des regionalen Klimas
durch ENSO weniger stark ist als im Rest des Kontinents, am geringsten.

Die Unterschiede fiir Europa sind etwas geringer, aber auch differenzierter. Skandi-
navien und Nordosteuropa weisen sehr grofle signifikante Unterschiede zwischen
A und B. Mit bis zu 2 K im Jahresmittel finden sich hier die deutlichsten Un-
terschiede resultiert zwischen den Teilensembles fiir die Landmassen. Die Hohe
der Unterschiede, bei allerdings durchweg hohen Niveau, v.a. aus den Differenzen
wahrend des borealen Winters. Dagegen sind fiir die tibrigen Gebiete des européi-
sche Festlandes hohe und signifikante Unterschiede in der Erwarmung vor allem
im Sommer zu finden.

Fiir Asien sind die hoheren Werte der Temperaturverdnderung in A in weiten Teilen
signifikant. Insbesondere der zentralasiatische Bereich sowie der indische Subkonti-
nent weisen deutliche Differenzen auf. Im Fall von Indien sind diese wahrend der
Regenzeit besonders ausgepragt. Dies resultiert zum einen aus der unterschiedli-
chen Entwicklung des EIMR in den Teilensembles, zum anderen bedeutet dies eine
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Abb. 11.1: Rdumliche Differenzierung von AT. Sensitivitit des Klimawandels
gegeniiber der Gruppierung nach der Représentation des ENSO-Systems. Oben:
AT (s) = T(2080-2098, s) — T(1960-1999, 5) nach Teilensembles, jeweils jéhrliche
Mittelwerte. Mitte und unten: Er(s) = ar(s) — by(s) nach Jahreszeiten. Schat-

tierte Werte Ep sind signifikant zu a = 0.05 (zweiseitiger Test), die Einheit ist
Kelvin

hohere potentielle Verdunstung, was sich wiederum auf die tatsédchlich verfiighare
Wassermenge auswirkt und die Konsequenzen fiir die Bevolkerung verscharfen kann.
Stidostasien und die indonesischen Inseln weisen ebenfalls stéirkere Differenzen in
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der Erwarmung auf als der Ozean.

Fiir Nord- und Mittelamerika ist die starkere Erwarmung in A auf das ganze Jahr
betrachtet in weiten Teilen statistisch signifikant. Allerdings unterscheiden sich die
Muster der Differenzen zwischen den Jahreszeiten recht deutlich. Sie sind in den
Wintermonaten sowohl an der Ostkiiste der USA als auch in weiten Teilen Kanadas
nicht signifikant. Fiir die nordlichen Gebiete gilt dies auch wahrend des Herbsts.
Die starksten Unterschiede in der Erwarmung finden sich fiir die Sommermonate
im mittleren Westen der USA. Die Differenzen sind an der Ostkiiste fiir keine
Jahreszeit signifikant.

In Siidamerika auflern sich die Unterschiede im regionalen Klimawandel vor al-
lem tber die unterschiedliche Erwarmung im Bereich des Amazonasbeckens. Mit
Ausnahme von Patagonien lassen sich jedoch fiir den gesamten Kontinent fiir
weite Teile des Jahres signifikante Unterschiede feststellen. Diese sind durchaus im
Einklang mit beobachteten Auswirkungen von El Nino-Ereignissen in der Region
und kénnten somit eventuell eine Folge des negativen Trends im SOI wéhrend des
borealen Winters in A darstellen.

Die Betriage von Er(s) sind tiber den Ozeanen im Allgemeinen geringer. Signi-
fikante Werte werden daher vor allem in den tropischen Regionen erreicht, wo
die Streuung der AT(s) im SRES A1b nur gering ist. Neben dieser breiten Zone
zwischen etwa £ 30° Breite konzentrieren sich die signifikante Differenzen auch im
Bereich der Polarmeere. Hier finden sich die héchsten Werte fiir Er(s). Es ist dabei
zu beachten, dass die Arktis im SRES Alb die Region mit der eindeutig stérksten
Erwarmung ist. Fiir die Barentssee betragen die Unterschiede in den jahrlichen
Klimatologien bis zu 3 K und die Differenzen zwischen den Teilensembles sind
in den iibrigen Bereichen des Arktischen Ozeans nur unwesentlich geringer. Am
priagnantesten sind sie im Winter, was darauf hindeutet, dass die Meereisverteilung
hierbei einen Einfluss ausiiben kénnte. Gleiches gilt fiir die signifikanten Unter-
schiede die sich auch im Jahresmittel im antarktischen Ozean zwischen A und B in
der Temperaturentwicklung feststellen lassen. Auch hier ist die mittlere Tempe-
raturerhéhung im Winter im Teilensemble A um bis zu 3 K hoher als in B. Im
Bereich der Westwinde finden sich iiber den Meeren dagegen die wenigen Gebiete,
in denen bp(s) stirkere Erwirmungen anzeigt als ap(s). Insbesondere im Nordat-
lantik ist dieses Ergebnis fiir alle Jahreszeiten identisch, allerdings liefert der ¢-Test
keine signifikanten Resultate. Dennoch bietet sich zumindest fiir diese Region eine
physikalische Interpretation dieses auffalligen Aspekts an. Da die Entwicklung
des NAM in beiden Teilensembles vergleichbar ist, liegt eine Erklérung durch
unterschiedliche Entwicklungen in der ozeanischen Zirkulation nahe. So sollte die
deutlich starkere Erwarmung der Arktis in A die thermohaline Zirkulation starker
abschwachen als in B. Dieser Prozess wirkt der anthropogenen Erwarmung in
dieser Region entgegen und stellt einen eigenen Forschungs- und Risikokomplex in
diesem Kontext dar (z. B. LEVERMANN et al. 2007, KUHLBRODT et al. 2009).

Die Differenzen der Teilensembles in der Entwicklung der bodennahen Tem-



11.2 Ergebnisse 177

peratur und deren raumliche Schwerpunkte lassen sich insgesamt durchaus aus
dem Gruppierungsansatz begriinden. Die starksten Effekte in den niederen Breiten
finden sich fiir das Amazonasbecken und Indien wahrend der Sommermonate, also
Regionen die iiber bekannte Telekonnektionen mit ENSO verfiigen. Die Effekte in
den hohen Breiten kénnen unter dem Stichwort der Arktischen Verstarkung als
Resultat der hoheren T in A betrachtet werden, die zumindest teilweise auf das
ENSO-System zuriickgefiithrt werden kann.

11.2.2 Effekte auf die Entwicklung des Niederschlags

Das raumliche Muster der Niederschlagsentwicklung ist in beiden Teilensembles
auf globalem Mafistab sehr dhnlich. Allerdings existieren durchaus nicht nur quan-
titative Unterschiede in den absoluten Auspragungen des Niederschlags sondern
auch fiir bedeutende Regionen gegensatzliche Entwicklungen. In Abb. 11.2 sind
absolute Werte fiir den Niederschlag angegeben, die hier getroffenen Aussagen sind
aber auch fiir die Betrachtung von relativen Veranderungen dieser Grofle giiltig.

Das sowohl im Jahresmittel als auch in allen Jahreszeiten dominierende raum-
liche Muster lasst sich derart zusammenfassen, dass im SRES Alb fiir humide
Regionen im 21. Jahrhundert eine Niederschlagserhohung simuliert wird, wahrend
fiir die tropischen und insbesondere subtropischen Gebiete mit ariden bis subhumi-
den Niederschlagsregimen Niederschlagsabnahmen die regionalen Klimatologien
kennzeichnen. Auflertropische Trockengebiete sind hiervon nicht betroffen.

Die Unterschiede zwischen den Teilensembles sind beim Niederschlag tiber Land
in weiten Teilen so geartet, dass Fr(s) negative Werte annimmt. Als Grund-
tendenz sind somit die negativen Trends in A stérker und positive schwécher.
Diese Regel findet sich tiber den meisten Regionen Afrikas stidlich der Sahara
bestétigt. Die seltenen Ausnahmen erweisen sich durchweg als nicht signifikant.
Fiir den subtropisch-tropischen Trockengtirtel finden sich zwar einige signifikante
Unterschiede zwischen A und B, diese sollten aber angesichts des geringen tatséch-
lichen Regens, den die GCMs realistischerweise fiir diese Region simulieren, als
statistisches Artefakt betrachtet werden. Allerdings ist festzuhalten, dass in B ein
durchaus nennenswerter Anstieg des jahrlichen Niederschlags um etwa 90 mm/m?
fiir den Siiden der arabischen Halbinsel existiert. Dies entspriche knapp einer
Verdopplung des derzeitigen klimatologischen Werts.

Auch fiir Australien gilt die aufgezeigte Regel fiir die klimatologischen Veranderun-
gen der Regenmenge fiir nahezu alle betrachteten Jahreszeiten. Signifikante Werte
erreicht Er(s) allerdings nicht in flichendeckendem Ausmafl und nur fiir einzelne
Jahreszeiten. Auch hier verhindert ein ohnehin geringer Niederschlag quantitativ
stabil erfassbare Verdanderungen.

Furopa weist in beiden Teilensembles eine divergierende Entwicklung im Nie-
derschlag auf. Der Mittelmeerraum ist dabei durch sinkende Niederschlage ge-
kennzeichnet, wahrend fiir die nordlichen Gebiete positive Verdnderungen im
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klimatologischen Mittelwert im SRES A1b tiberwiegen. Fiir Mitteleuropa sind die
Vorzeichen der Entwicklung abhangig von der Jahreszeit. Hier stehen vermehrte
Regenmengen wahrend des Winters geringeren im Sommer gegeniiber. Alle diese
Aspekte der européischen Niederschlagsentwicklung finden sich so in beiden Tei-
lensembles, wobei A wiederum signifikant hoheres Wachstum der Niederschlage
im Norden und gleichzeitig ebenfalls signifikant stirkere Abnahmen im Siiden des
Kontinents als B anzeigt. Fiir weite Teile Europas sind die Unterschiede allerdings
nur gering.

Das gilt auch fiir grofie Gebiete in Asien, insbesondere nérdlich des Himalayas. Zwar
finden sich hier zu verschiedenen Jahreszeiten durchaus signifikante Unterschie-
de, auch diese gelten jedoch nur fiir geringe Werte von Eg(s). Dagegen scheinen
die Effekte der Gruppierung tiber Indien und Siidostasien durchaus auch rein
mengenméafig signifikant. Von besonderer Bedeutung ist hierbei die Niederschlag-
sentwicklung wahrend der Monsunsaison tiber Indien. In B findet sich iiber den
gesamten Kontinent eine starke Zunahme der Regenmenge in den entsprechenden
Monaten. Im Teilensemble A ist dagegen nur die Siidspitze Indiens durch steigende
Niederschlage im Sommer gekennzeichnet. Fiir den Norden wird dagegen sogar ein
leichter Riickgang des wichtigen Monsunniederschlags simuliert. Diese qualitativen
Unterschiede fithren zu signifikanten Werten fiir Ex(s) von itber 100 mm im kli-
matologischen Mittel wahrend der Monsunsaison.

Nordamerika zeigt ein dhnliches Nord-Stid-Charakteristikum wie Europa. Signifi-
kant werden die Differenzen von A und B vorwiegend fiir den trockenen Mitteleren
Westen der USA sowie Mittelamerika. Im kanadischen Raum und speziell an der
Pazifikkiiste findet sich eine groe Ubereinstimmung im gesamten SRES A1b.
Die ausgeprigtesten qualitativen Unterschiede zwischen A und B weist Stidameri-
ka auf. Von der Karibik iiber weite Teile des Amazonasbeckens weist A negative
Niederschlagstrends auf. Fiir B finden sich hier dagegen zumindest in den zentralen
Bereichen des Kontinents Erhohungen der Regenmenge. Im jahrlichen Mittelwert
betragen Fr(s) bis zu 120 mm. Die Trockenheit im Norden des Kontinents ist eine
bekannte Fernwirkung von ENSO, die mit El Nino-Ereignissen einhergeht, welche
in A durch den Trend des SOI wahrscheinlicher und héufiger werden.

Uber den Ozeanen ist das Grundmuster von Eg(s) einfach erfassbar. Die mitt-
lere Entwicklung im CMIP3 ist in A etwas intensiver als in B. Damit sind die
Niederschlagsabnahmen in den Subtropen in A ebenso viel stéarker im Vergleich
zu B wie der ansonsten verbreitete Anstieg der Regenmenge. Werden die Land-
massen auflen vor gelassen ist die Niederschlagsentwicklung im Wesentlichen durch
die subtropischen Hochdruckgebiete strukturiert. Im Zuge derer Intensivierung
und Ausdehnung findet sich fiir die fiir diese Gebilde typischen Regionen eine
Niederschlagsreduzierung. Da in diesen Regionen die Niederschlagsentwicklung
innerhalb des CMIP3 sehr ahnlich ist, finden sich dennoch signifikante Unterschiede
zwischen den Teilensembles, wobei die Ausdehnung der betroffenen Gebiete im
Jahresverlauf starken Schwankungen unterliegt. Dies ist im Wesentlichen aus der
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Abb. 11.2: Rdumliche Differenzierung von AR. Wie Abb. 11.1, aber klimatologische
Veréinderung des Niederschlags in mm/m?.

Tatsache heraus erkliarbar, dass in den Sommermonaten die Niederschlége in diesen
Regionen modelliibergreifend realistischerweise so gering sind, dass eine Tendenz
zur weiteren Verringerung des Regens keine signifikanten Auswirkungen mehr
haben kann. Fiir den siidlichen Ozean finden sich signifikante Werte fiir Eg(s), was
insbesondere auf stéarkere Niederschlagserh6hungen in A wahrend des Stidwinters
in dieser Regionen zuriickgeht. Allein im Bereich der Antarktischen Halbinsel sind
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diese Differenzen fiir alle Jahreszeiten signifikant. Dennoch sind auch in diesem Be-
reich des Antarktischen Ozeans deren absoluten Betrage nur gering. Im Nordpazifik
sind nur fir den Nordsommer signifikante Werte fiir Eg(s) vorhanden. Dies diirfte
auf die unterschiedliche Entwicklung des NPI zu dieser Jahreszeit zurtickzufiihren
sein, die fiir B die Randbedingungen fiir hdufigere blockierende Hochdruckgebiete
anzeigt. Fir den Nordatlantik bedingt die starkere Ausdehnung des Azorenhochs
in A vor der Iberischen Halbinsel signifikante Werte fiir Ex(s) wahrend des gesam-
ten Jahres. Im Bereich des Islandtiefs ist die Niederschlagszunahme in A im Winter
und Frihjahr etwas geringer als in B. Diese Unterschiede sind aber durchaus
signifikant. Der Arktische Ozean ist dagegen weitraumig dadurch gekennzeich-
net, dass A stirkere positive Trends aufweist als B. Besonders ausgepragt und
konstant im Jahresverlauf sind die signifikanten Werte von Egr(s) im Bereich der
Barentssee, gekoppelt an Ep(s). Im dquatorialen Pazifik und Indik findet sich
in beiden Teilensembles eine starke Niederschlagszunahme im Bereich der ITC.
In A ist diese fiir alle Jahreszeiten intensiver, allerdings ist die Zone mit deutlich
erhohten Regenmengen zum Ende des 21. Jahrhunderts in B breiter. Wegen des
ausgepragten Einflusses den die rdumliche Auflésung der Niederschlagsdaten in
diesem Bereich hat (vgl. Kapitel 4.1.1.2), miissen die signifikanten Er(s) in diesem
Bereich vorsichtig interpretiert werden. Dennoch kann, insbesondere da sich in den
Differenzen der beiden Teilensembles im pazifischen Westen fiir den Nordwinter
und das Jahresmittel durchaus das typische, mit El Nino verbundene Muster an
Niederschlagsanomalien erkennen lasst, eine gewisse Bedeutung der Gruppierung
fiir diese Unterschiede sicher angenommen werden.

11.2.3 Effekte auf die Luftdruckverteilung

Die klimatologischen Veranderungen der Luftdruckverteilung finden im Wesentli-
chen in den Auflertropen statt. Auf beiden Hemisphéren duflert sich die Entwicklung
in der Abnahme des Luftdrucks tiber den Polarkalotten. Damit einher geht der
simultane Anstieg des Drucks im Bereich der subtropischen Hochdruckgiirtel. So-
mit ist in den CMIP3-Léufen als grundséatzliche Tendenz die Intensivierung der
Gradienten zwischen den Subtropen und den polaren Regionen festzustellen. Dieses
Muster der klimatologischen Entwicklung regt die dominierenden kreisférmigen
Moden der Auflertropen an. Die positiven Trends der Zeitreihen von SAM und
NAM sind der Ausdruck dieser Entwicklung.

Wahrend der jeweiligen Wintermonate sind diese, die Westwinddrift intensivieren-
den Verschiebungen, in A etwas ausgepréigter als in B. Auf der Nordhalbkugel ist
sowohl der Luftdruckanstieg im Bereich des Azorenhochs als auch die -abnahme
speziell im Bereich von Hudson Bay und Neufundland aber auch Kamtschatka in A
signifikant deutlicher als in B. Auf der Studhalbkugel sind die Ep(s) zirkumpolar
signifikant, obwohl beide Teilensembles fiir die Monate Juni bis August im Mittel
sehr deutliche Verdanderungen in der Luftdruckverteilung simulieren. Diese Un-
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Abb. 11.3: Rdumliche Differenzierung von AP. Wie Abb. 11.1, aber klimatologische
Verdnderung im Luftdruck auf Meeresniveau in hPa.

terschiede sind wahrend der sonstigen Jahreszeiten weniger stark ausgepragt und
auf der Nordhalbkugel ist auch das qualitative Muster nicht stabil. Im Friithjahr
und Sommer éndern die Ep(s) hier ihre Vorzeichen. Somit ist das Bild inwieweit
sich die Gruppierung auf die Luftdruckverteilung auswirkt hier weniger eindeutig,
als auf der Siidhalbkugel. So weist A zwar das ganze Jahr hindurch die stéarkere
Intensivierung des hemisphérischen Druckgradienten auf, das rdumliche Muster
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der Unterschiede, sowie deren Intensitat, verdndert sich im Jahresverlauf allerdings
deutlich.

Im globalen Druckfeld zeigen sich also durchaus bedeutsame Muster des an-
thropogenen Forcings, die zudem im wesentlichen durch die beiden dominanten
Zirkulationsmoden erfasst werden. Dagegen ist die rdumliche Verteilung des Luft-
drucks in den Tropen, bei verminderter Wirksamkeit der Corioliskraft und somit
wenig stabilen Druckgradienten, als wenig sensitiv gegeniiber dem anthropoge-
nen Forcing zu bezeichnen. So sind schon die absoluten Betrige der Entwicklung
wéahrend des 21. Jahrhunderts nur gering. Da zudem das grundsétzliche Muster
der Veranderung des Luftdrucks im SRES Alb auch in den niederen Breiten sehr
stabil ist, konnen die Unterschiede der Mittelwerte der Teilensembles ebenfalls
kein besonders grofles quantitatives Ausmafl annehmen. Durch die Stabilitét dieser
Grofle auf klimatologischer Zeitskala in den Tropen werden dennoch durchaus
grofiflichige Gebiete mit signifikanten Differenzen zwischen A und B durch die
Analyse aufgezeigt. Insbesondere fiir den indischen Ozean mit Schwerpunkt in
der Region des westaustralische Beckens und der indonesischen Inseln sind die
positiven Ep(s) im Jahresmittel und in den meisten Jahreszeiten signifikant. Es
kann sich hierbei um einen Aspekt der durch den SOI angezeigten unterschiedlichen
langfristigen Entwicklung zwischen den Teilensembles handeln, jedoch muss jede
Interpretation bei den geringen Betragen der Differenzen und tatséichlichen Trends
in den Modellen als schwierig bezeichnet werden.
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12 Gewichtete
Ensemble-Projektionen

Neben dem ENSO-Phédnomen existiert eine Vielzahl anderer, hier nicht angespro-
chener Unsicherheitsfaktoren innerhalb der Modelle. Diese betreffen zum einen, wie
im hier adressierten Fall, die Féahigkeit der AOGCMs, bekannte Aspekte des Kli-
masystems zu reproduzieren, zum anderen aber auch technische und nummerische
Aspekte der Modellierung. Es ist davon auszugehen, dass ein bedeutender Teil die-
ser individuellen Modelldefizite unabhéngig vom spezifischen ENSO-Mechanismus
ist. Somit kann die einseitige Fokussierung auf diesen unter Umsténden bewirken,
dass die ausgleichende Wirkung eines Multi-Modell Ensembles in Bezug auf andere
Fehler herabgesetzt wird. Das gilt insbesondere wenn ein spezielles Kriterium
zur Verkleinerung der Ensembles herangezogen wird, mit dem neuen Ensemble
aber allgemeine Fragestellungen in Angriff genommen werden. Daher sollten die
Differenzen der beiden Teilensembles nicht als unterschiedliche Prognosen fiir den
anthropogenen Klimawandel aufgefasst werden, wenn sich hier auch sicherlich auf
vielfiltige Weise Unterschiede zwischen A und B feststellen lieBen. Hier wird hinge-
gen untersucht, ob und wie sich die durch diese Arbeit gewonnenen Erkenntnisse auf
die grundsétzlichen Tendenzen im Ensemble fiir den anthropogenen Klimawandel
auswirken.

12.1 Methodik

Um die Ergebnisse der Uberpriifung der ENSO-Performance in die Ensemble-Pro-
gnosen mit einzubeziehen, werden im Folgenden die Einzelldufe gemafl der auf-
gestellten Bewertungsfunktion gewichtet (vgl. Kapitel 7.2). Abb. 12.1 zeigt die
Auswirkungen dieses Vorgehens. Dort sind die relativen Anteile, die ein Modell
zur entsprechenden Kenngrofie des Ensembles beitragt, fiir den iiblichen Fall der
Gleichgewichtung und bei der Nutzung der Gewichtung aufgezeigt. Im Folgenden
wird das SRES Alb, so seine Kenngréflen unter Beriicksichtigung der Gewichtung
berechnet wurden als G bezeichnet. Die tibliche Version dieser Parameterschétzer
basierend auf ungewichteten Gleichbehandlung sémtlicher Laufe wird U genannt.

In beiden Teilabbildungen sind, wie tiblich bei der Betrachtung der Gesamtaus-
sage eines Ensembles, samtliche Realisationen pro Modell bei der Berechnung der
Ensemble-Kenngroflen berticksichtigt. Durch die Kombination von jeweils relativ
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Abb. 12.1: Einfluss pro AOGCM auf Ensemblekenngréfien. Bei Gleichgewichtung
(links) und Verwendung der ENSO-basierten Gewichtungsfunktion (rechts)

BCCR-BCM2.0
CGCM3.1 (147)
CNRM-CM3
GFDL-CM2.0
GFDL-CM2.1
GISS-AOM
GISS-EH

GISS-ER
IAP-FGOALS-g1.0
INM-CM3.0
IPSL-CM4
INGV-SXG
MIROC3.2 (H)
MIROC3.2 (M)
MRI-CGCM2.3.2
ECHO-G
CSIRO-MK3.0
CSIRO-MK3.5
ECHAMbS-MPI/OM
NCAR-CCSM3
NCAR-PCM

CGCM3.1 (T83)
UKMO-HadCM3
UKMO-HadGEM1

hoher Laufanzahl und guter Bewertung des ENSO-Systems ist ECHAM5/MPI-OM
im Ensemble G, statt NCAR-CCSM3 in U, das Modell mit dem grofiten Einfluss
auf die Ensemble-Projektionen. Hier beschrankt sich die Analyse auf den Vergleich
von Mittelwerten und Varianzen der Entwicklung der wichtigsten Kenngrofien des
Klimasystems zwischen den beiden Versionen des Multi-Modell Ensembles. Jede
signifikante Verdnderung in diesen Groflen bedeutet eine verdnderte langfristige
Prognose zum Klimawandel.

Unterschiede in den Mittelwerten bedeuten, dass sich die langfristige Projektion
des Ensembles verandert, wenn die Qualitidt der Modelle bei der Kombination
der individuellen Projektionen berticksichtigt wird. Somit kénnen auf diese Weise
Aspekte des Klimawandels erkannt werden, die mit der natiirlichen Variabilitat im
besonderen Mafle verbunden sind. Verringert sich sg im Vergleich zu s2, so bedeutet
dies, dass die Reduzierung des Einflusses von weniger realitdtsnahen AOGCMs
dazu fithrt, dass sich die Ensemble-Projektionen stabilisiert. Die Interpretation
hiervon ist, dass die Unterschiede in den Auswirkungen des vorgegebenen Forcings
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entscheidend auf eine fehlerhafte Représentation des Klimasystems zurtickzufithren
sind. Dieser Faktor sollte durch ein realistisches ENSO-System abgemildert wer-
den. Steigt dagegen die Varianz einer Grofle im Ensemble durch die Gewichtung
an, konnte dies darauf zurtickzufithren sein, dass die Modelle mit den hoheren
Gewichten in der zeitlichen Entwicklung des ENSO-Systems grofle quantitative
und sogar qualitative Unterscheide aufweisen. Auch in diesem Fall kann aber ein
Erkenntnisgewinn aus den hier prasentierten Analysen gezogen werden: es kénnen
Klimagrofien oder Regionen identifiziert werden, fiir die die langfristigen Projektio-
nen des Klimawandels durch eine bessere Reprisentation des ENSO-Phanomens
und dessen zeitlicher Entwicklung verbessert werden kann.

Der Vergleich von G und U erfordert statistische Tests. Schon die Verwendung
des Gewichtungsschemas schréankt die Zuverlassigkeit und Zuléssigkeit der iiblichen
Verfahren hierbei ein. Dieser Faktor wird noch dadurch verstéirkt, dass die beiden
Versionen des SRES A1b sicherlich nicht als unabhéngige Daten aufgefasst werden
konnen. Um tiber die verdnderte Verteilung der Ensemblegréfien keine Fehlerquelle
beim Testentscheid zu generieren, wird dieser an die Situation angepasst. Dies ge-
schieht fiir jede betrachtete Variable separat iiber die Anpassung der Freiheitsgrade.
Hierzu werden fir die gewichteten Kenngrofien von CMIP3 die Freiheitsgrade df,
nach folgender Formel, die sich an der Berticksichtigung von Autokorrelation bei
Zeitreihen orientiert, reduziert

1 - (Cin w(@)ry (i) = 7u)
14+ (5 w(i)rg (i) — 7u)

dfy = df.,- (12.1)

In dieser Gleichung bezeichnet df,, die Freiheitsgrade bei Gleichgewichtung aller
Léaufe. Sie werden nach den tiblichen Verfahren fiir den betroffenen Parameterschéat-
zer und den Datenumfang n ermittelt. Die Korrelationskoeffizienten beschreiben
die Korrelation zwischen den Einzelldufen und der gemittelten Zeitreihe der be-
treffenden Grofle im Multi-Modell Ensemble. Mit r,(7) wird die Korrelation des
i-ten Einzellaufs mit der Zeitreihe der gewichteten Mittelwerte g(t), mit (%)
die mit der Zeitreihe der arithmetische Mittelwerte u(t) bezeichnet. Somit wird
auch berticksichtigt, dass auch bei den iiblichen Verfahren zur Kombination von
Modelllaufen keine tatsdachliche Unabhédngigkeit der Daten existiert.

12.2 Ergebnisse

Hier werden die Anwendung der Gewichtung auf unterschiedliche Fragestellun-
gen préasentiert, beginnend mit der Entwicklung der Klimaindices und Tx(¢) im
Zeitverlauf unter anthropogenen Forcing. Hierbei wird die simulierte Entwicklung
dieser Groflen in den Fokus genommen, und festgestellt inwieweit sich diese im
gewichteten Ensemble von der im ungewichteten Ensemble unterscheidet. Das
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Hauptaugenmerk der Darstellung liegt aber auf den effektiven Veranderungen, die
die GroBlen zum Ende des 21. Jahrhunderts aufweisen. Bei dieser Betrachtung wird
der kurzfristige Einfluss der internen Klimavariabilitiat der einzelnen Modellldufe
weitgehend ausgeschaltet, um den tatsédchlichen Effekt der Gewichtung auf die
Quantifizierung des Klimawandels zu demonstrieren.

12.2.1 Zeitreihen: Die transiente Entwicklung

Hier wird der Verlauf und die Entwicklung der Ensemblemittel betrachtet. Das
ungewichtete Mittel wird jeweils durch die Zeitreihe u(t), das gewichtete durch g(t)
reprasentiert. Wiederum wurden die Analysen sowohl direkt mit den Zeitreihen, als
auch mit tiefpassgefilterten Versionen u(t) und gx(t) durchgefihrt. Die maximale
Filterlange k betrug jeweils 31 Jahre, in diesen Fallen bezeichnet der Index t das
Zentraljahr. Welche Grofe hierbei durch die Zeitreihen représentiert wird geht aus
dem jeweiligen Kontext eindeutig hervor.

Abb. 12.1 verdeutlicht, dass die Gewichtung nicht zur Dominanz eines einzelnen
Modells fithrt. Auch im gewichteten Mittel halten sich somit verschiedene Modelle
die Waage, was bei eher individuellen Zeitreihenverlaufen einzelner AOGCMs,
auch wenn diesen ein relativ hohes Gewicht zugestanden wird, eine ausgleichende
Wirkung auf den mittleren Zeitreihenverlauf hat. Dieses Verhalten hat sich schon
bei der Betrachtung der beiden Teilensembles gezeigt (vgl. Kapitel 10). Im Sinne
der Erzielung signifikanter Ergebnisse kommt an dieser Stelle natiirlich erschwerend
hinzu, dass sdmtliche AOGCMs sowohl den Verlauf von u(t) als auch den von g(t)
beeinflussen.

Fiir keine der betrachteten Zeitreihen lassen sich entsprechend signifikante
Unterschiede im Verlauf feststellen. Zwar lieen sich vereinzelt signifikante Werte
detektieren, diese wurden allerdings bei steigender Filterlange vollstandig beseitigt.
Auf der dekadischen Zeitskala befindet sich ¢(t) fur alle Indices und T génzlich
innerhalb des 95 %-Konfidenzintervalls von u(t). Es ist erwdhnenswert, dass dies
auch gilt, wenn statt f,(i) in Gleichung 7.2 deren 4. Potenz zur Bestimmung
der Gewichtungsfaktoren herangezogen wird. Die mittlere Entwicklung der hier
betrachteten Zeitreihen im CMIP3 kann also als unabhédngig von der konkreten
Methode der Kombination der Einzellaufe bezeichnet werden. Angesichts der
unterschiedlichen langfristigen Verlaufe des SOIs innerhalb des Teilensembles A und
der ausgepragten Variabilitat dieser Grofle in den Einzellaufen, ist dieses Ergebnis
fir das Multi-Modell Ensemble durchaus mit der grundsétzlichen Relevanz des
Gewichtungsmerkmals vereinbar.

Dennoch lasst sich in einigen Féllen sehr wohl ein systematischer Einfluss der
Gewichtung feststellen. Im Fall des SOI unterschatzt ¢(¢) im 21. Jahrhundert
u(t) wahrend des borealen Winters konsequent (Abb.12.2). Somit verfestigt sich
der Eindruck, dass die aus U abgeleitete indifferente Reaktion des SOI auf das
anthropogene Forcing eine Folge der insgesamt nicht gleichméfiig hohen Qualitét
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der ENSO-Repréisentation darstellt. Fiir die aulertropischen Moden zeigen sich
dagegen nur geringe quantitative Abweichungen zwischen u(t) und ¢(t), die sich
zudem im zeitlichen Verlauf nahezu auf Oaufsummieren.

Den deutlichsten nummerischen Unterschied weist der EIMR fiir die beiden
Versionen der Ensemble-Mittelwertszeitreihe auf. Die Differenz von ¢(t) und u(t)
ist hierbei eine klare Funktion der Zeit, d. h. hier kann eine Sensitivitat auf das
anthropogene Forcing unterstellt werden. Gegen Ende des 21. Jahrhunderts ist der
projizierte Anstieg des EIMRs in GG zwar ebenfalls ein stabiler Aspekt des Klima-
wandels, jedoch betragt er nur etwa 3/4 des Anstiegs in U. Auch fiir den AMR
sowie Tg weist die Analyse systematische, aus der Gewichtung, Verédnderungen auf.
Allerdings ist sowohl die konstant stirkere Erwarmung, die ¢(t) fir T anzeigt,
als auch der geringere Anstieg des westafrikanischen Monsunindexes auch quanti-
tativ im Vergleich zur Gesamtentwicklung der Ensemblemittel nur von geringer
Bedeutung

Die Variabilitdt der Zeitreihen stellt an dieser Stelle ebenfalls eine interessierende
Grofle dar. Die Beeinflussung der Varianz durch die Gewichtung erweist sich
insgesamt als deutlicher als die der Mittelwerte, dafiir lassen sich nur weniger klare
qualitative Effekte feststellen. In Abb. 12.2 und Abb. 12.3 ist fiir eine Auswahl
der bedeutsamsten GréBen die Entwicklung des Quotienten s /s2 im Zeitverlauf
dargestellt.

Sicherlich ist im Fall des SOI festzuhalten, dass dieser tendenziell eher eine
Unterschatzung der Variabilitat dieser Grofie in U anzeigt. Dies gilt insbesondere
ab etwa dem Jahr 2030. Fiir das Ende des 21. Jahrhundert erscheinen diese Un-
terschiede als signifikant zum Niveau o = 0.1. Zwar ist das Ergebnis angesichts
der bisher gezeigten Effekte der modellspezifischen ENSO-Prasentation nur wenig
iiberraschend, die Tatsache, dass sich diese Unterschiede jedoch in signifikanten
Effekten der Gewichtung niederschlagen soll aber dennoch ausdriicklich betont
werden. Diese Entwicklung zum Ende des Betrachtungszeitraums ist unabhangig
von der verwendeten Filterlange.

Fiir den EIMR ist das Verhéltnis der Varianzen weniger priagnant als fiir den SOI.
Insgesamt kann festgehalten werden, dass sg kleiner ist als s2. Dies sollte eine Folge
des geringeren Trends sein, der sich fiir G einstellt. Der zeitliche Verlauf des Quo-
tienten kann zumindest qualitativ in Beziehung zum Verlauf der entsprechenden
GroBle des SOI gesetzt werden (vgl. Abb. 12.2). Dies wiirde einen Zusammenhang
zwischen den beiden Grofien nahelegen, infolgedessen ausgepréigte Variabilitat in
SOI und EIMR zeitlich korrelieren. Dieser Zusammenhang wiirde offensichtlich
durch die Gewichtung betont, was wiederum auf die Unterschiede in der Wirksam-
keit der vielfaltigen Telekonnektionen des ENSO-Systems zuriickgefiihrt werden
konnte.

Der Varianzquotient der Verldufe der globalen Mitteltemperatur zeigt ebenfalls
an, dass die Varianz dieser Grofle von U scheinbar systematisch unterschéatzt wird.
Besonders auffillig ist dies ab etwa dem Jahr 2030. Ab diesem Zeitpunkt steigt die
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Abb. 12.2: SOT und EIMR: Verlauf gewichtet /ungewichtet. Tiefpassgefilterte Zeitrei-
hen, 11-jahrige gleitende Mittel. Mit u(t) ist jeweils das 95 %-Konfidenzintervall
abgebildet, das g(t) nie verldsst. Die blauen Kreise markieren Jahre, fiir die ein
F-Test zum Niveau o = 0.1 signifikante Unterschiede zwischen den Varianzen
ausweist. Unterschiedliche Skalierung,

Varianz von Tg in G im Vergleich zu s? kontinuierlich an, bis sich das Verhéltnis ab
ca. 2070 auf hohem Niveau stabilisiert. Auch hier kann zeitliche Ubereinstimmung
mit dem Varianzquotienten des SOI unterstellt werden. Es soll jedoch betont
werden, dass die Unterschiede der Varianzen im Fall von T nicht signifikant sind.
Fiir den AMR zeigt Abb. 12.3 einen zunéichst wenig systematischen, eher zufélligen
Verlauf des Quotienten der Varianzen. Erst zum Ende des 21. Jahrhunderts nimmt
auch in diesem Fall s?] relativ zu s2 zu. Eine Synchronizitit mit den Varianzquoti-
enten anderer Klimagroflen ist jedoch weniger deutlich auszumachen.

Die auflertropischen Moden weisen wiederum keine eindeutige Reaktion auf die
Gewichtung auf. Stattdessen oszilliert die Zeitreihe des Varianzquotienten um
den Wert 1. Lediglich fiir den SAM wéhrend des Siidwinters und -sommers ist
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Abb. 12.3: Varianzverhiltnisse einiger Klimagroen. Erlauterungen siehe Text und
Abb. 12.2

im 21. Jahrhundert eine langere Phase feststellbar, wihrend der 53 systematisch,
und vereinzelt sogar signifikant, kleiner ist als s2. In dieser Periode finden sich
allerdings in allen Laufen des CMIP3 ausgeprigte positive Trend des SAM, so
dass sich hier sicherlich nur ein quantitativer Unterschied zwischen den Modellen
aufzeigt, der die grundsétzliche Aussage des CMIP3, unabhéngig ob aus U oder
GG gewonnen, nicht beeintréchtigt.

12.2.2 Zeitreihen: Der effektive Wandel

Nun werden die langfristigen effektiven Veranderungen untersucht, die fiir die
globale Mitteltemperatur und die Indexreihe der Klimamuster im Mittel erzeugt
werden. Um die mittlere Verdnderung dieser Groflen in CMIP3, die sich durch die
Gewichtung ergibt, ohne die interne Variabilitat der Modelle beurteilen zu kénnen,
wird an dieser Stelle wieder die klimatische Entwicklung in den Zeitreihen durch
die Differenzen der Mittelwerte fiir die Perioden 2080-2098 und 1960-1999 opera-
tionalisiert. Das Mittel dieser klimatologischen Verschiebungen wird im Folgenden
als die Grundaussage des Multi-Modell Ensembles interpretiert.

Fir jede der Groflen liegen damit n AX (i) vor. Anhand dieser Einzelwerte
wird die mittlere Verschiebung jeweils als arithmetisches und gewichtetes Mittel
berechnet. Der Mittelwert wird als der wahrscheinlichste Wert interpretiert, den
das Ensemble fiir die Realitat simuliert. Somit stellt dieser dann die langfristige
Projektion fiir die betreffende Klimagrofe dar. Desweiteren wird aus den AX (7)
die Unsicherheit dieser Projektion abgeleitet. Diese erlaubt dann die Aussage des
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CMIP3-Ensembles dahingehend zu beurteilen, ob sie als im Wesentlichen stabil
betrachtet werden kann. Mit dieser soll die tatsidchliche Eintrittswahrscheinlichkeit
abgeschétzt werden. Hierfiir wird angenommen, dass die Verdnderung dieser Grofien
einer Normalverteilung folgt. Angesichts der realisierten Werte von A X (7) scheint
dies durchaus angemessen, wenn auch vor allem im Fall des SOI durch die bisher
prasentierten Ergebnisse auch andere Verteilungsmodelle gerechtfertigt erscheinen.

In Abb. 12.4 sind die Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen jener Gréflen darge-
stellt, die sich als durch die Gewichtung am stéirksten beeinflusst herausgestellt
haben. Es handelt sich um fundamentale Klimagrofien: die globale Mitteltempera-
tur, den SOI wiahrend des borealen Winters und die beiden Monsune. Hier wird
deutlich, dass sich die langfristige Klimaentwicklung der Modelle vor allem in
den Tropen unterscheidet. Dass dies durch die hier gewahlte Darstellung heraus-
gearbeitet wird lasst auch den Schluss zu, dass diese Unterschiede zumindest in
Teilen auf das modellspezifische ENSO-System zuriickgefithrt werden kénnen. Um
diesen Einfluss zu verdeutlichen, sind zuséitzlich die PDFs der Teilensembles in
Abb. 12.4 zu finden. Bei allen vier dargestellten Gréflen lésst sich die geringste
Variabilitat der AX (i) im Teilensemble B feststellen. Dieses weist also insgesamt
die homogensten Prognosen fiir den langfristigen Klimawandel auf. Sicherlich
besonders augenfillig ist dies fiir den SOI und T%. Der hier bestehende kausale
Zusammenhang konnte in Kapitel 8 aufgezeigt werden. Sowohl die Form der PDFs
als auch ihre erkennbar synchrone Transformation je nach verwendeter Datenbasis
(A, B, G oder U) visualisieren diesen Befund eindeutig.

Von besonderer Wichtigkeit ist jedoch die Feststellung, dass fiir den SOI und 7%
nicht nur zwischen den Teilensembles, sondern auch zwischen G und U signifikante
Unterschiede zum Niveau o = 0.05 im Bezug auf die Varianz der Prognosen
fiir beide Groflen bestehen. In beiden Féllen steigt diese bei der Anwendung der
Gewichtung an. Somit kann die Beriicksichtigung der Qualitat des ENSO-Systems
die zu erwartende langfristige Entwicklung nicht konkretisieren, weder fir dieses
selbst noch, daraus intuitiv wie deduktiv folgerichtig, fiir die hiervon beeinflusste
globale Mitteltemperatur. Tatsachlich ist das Gegenteil der Fall. Die Bedeutung der
internen Variabilitit als modifizierender Faktor fiir die Zukunft des Klimasystems
wird durch die hier gezeigten Ergebnisse betont. So wird auch der Nutzen der
weiteren Verbesserung der AOGCMs an einem konkreten Beispiel hervorgehoben.
Um die fundamentale Grofle T auch in ihrer langfristigen Entwicklung zuverlassig
abbilden zu konnen, ist es auch notwendig, die Entwicklung des ENSO-System zu
simulieren. Damit dies allerdings tiberzeugend gelingen kann miissen die Prozesse,
die ENSO auszeichnen und definieren, durch einen Grofiteil der AOGCMs besser
als im vorliegenden CMIP3 abgebildet werden. Das Teilensemble A hat zwar
eine grundsatzlich andere mittlere Entwicklung des SOI als B, jedoch findet sich
gerade in A kein Konsens fiir die langfristige Entwicklung dieser Zeitreihe, wie
aus Abb. 12.4 hervorgeht und im Verlauf der Arbeit mehrfach gezeigt werden
konnte. In dieser Darstellung wird fiir den SOI zudem offensichtlich, dass auch die
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Grundtendenz im CMIP3 angesichts der breiten Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion
dieser Grofle keinesfalls als gesichert betrachtet werden kann.

Fiir den EIMR lésst sich anhand der hier gezeigten PDFs erkennen, dass die
Variabilitdt der AX (/) in sdmtlichen betrachteten Ensembles vergleichbar ist.
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Abb. 12.4: PDFs Klimadnderungen: Tg, SOI, EIMR, AMR. Verschiebungen fiir
gewichtenes und ungewichtetes CMIP3 und fiir die beiden Teilensembles. Die
Entwicklung aller Groflen wird als normalverteilt angenommen. Die Skalierung
ist in den in den Teilabbildungen nicht einheitlich
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Somit ist der groflere Unsicherheitsbereich, der sich in Abb. 10.4 fiir das Teilen-
semble A ergeben hat, auf interne Variabilitdt der Einzelldufe zuriickzufithren.
Auch das konnte iiber die modellspezifischen Telekonnektionen des ENSO-Systems
erklarbar sein. Die PDFs von GG und U lassen einen Unterschied im Mittelwert der
Verschiebungen erkennen, der geringere Wert bei G ist allerdings nicht statistisch
signifikant. Die Mittelwerte der Teilensembles sind dagegen signifikant (« = 0.05)
sowohl voneinander als auch jeweils von den Mittelwerten der beiden Versionen des
kompletten SRES A1b verschieden. Es ist abschlieffend fiir den EIMR festzuhalten,
dass auch die Prognose dieser Grofie sehr wahrscheinlich von einer verbesserten
Qualitat des ENSO-Systems profitieren wiirde.

Der AMR dagegen hat fiir keine der vier dargestellten PDFs signifikante Differen-
zen im Mittelwert. Diese scheinbare Stabilitat ist jedoch im Hinblick auf die in allen
Féllen recht hohe Varianz der AX (i) zu relativieren. Die Prognose fiir die mittlere
Erhéhung der Indexwerte im 21. Jahrhundert ist in U dennoch deutlich hoher als
in G. Allerdings sind die Varianzen der AX (¢) fir G und U signifikant voneinander
verschieden. Die Gewichtung identifiziert also auch fiir dieses vulnerable Klimaph-
anomen eine im CMIP3 vorhandene Unsicherheitsquelle. Die Unsicherheit in der
Entwicklung dieses Klimaindex erscheint allerdings auch ohne die Beriicksichtigung
des durch das ENSO-Phénomen geleisteten Beitrags derart ausgepragt, dass eine
effektive Adaption auf der Grundlage der CMIP3-Simulationen tatséachlich nicht
moglich erscheint.

In Abb. 12.5 sind die PDFs der Verschiebungen der Indexwerte fiir die aulertropi-
schen Zirkulationsmoden dargestellt. Hier werden nur die jeweiligen Wintermonate
betrachtete. Diese weisen zwar nicht immer den ausgepréigtesten Trend auf, jedoch
ist der Einfluss der Moden auf das Witterungsgeschehen zu dieser Jahreszeit am
ausgepragtesten. Weiterhin erklart sich die Beschrinkung auf den Winter dadurch,
dass fiir diese Jahreszeit die Effekte der Gewichtung am deutlichsten zum tragen
kommen. Dies gilt allerdings vor dem Hintergrund eines insgesamt nur auflerst
geringen Effekts. Die Auflertropen und die Abbildung und Entwicklung ihrer do-
minanten Klimamoden scheinen vom ENSO-Effekt insgesamt nur in geringem
MafBe betroffen zu sein. Dies gilt selbst in dieser sehr konzentrierten Darstellung,
wenn auch hierbei einige Unterschiede deutlicher herausgearbeitet werden als bei
der direkten Analyse der Zeitreihen und ihrer Verldufe. Insbesondere ist die Vari-
anz der AX (i) fur die auflertropischen Zirkulationsmoden stabil, was angesichts
der hohen Variabilitit, die der theoretisch steuernde SOI im Hinblick auf seine
Entwicklung im CMIP3 an den Tag legt, einen groflen Einfluss seinerseits als
unwahrscheinlich erscheinen lasst.

Fir den NPI sind werder fiir die Mittelwerte noch fiir die Varianzen statistisch
signifikante Unterschiede zwischen G und U oder den Teilensembles feststellbar.
Auch die optische Kontrolle lasst nur leichte Abweichungen der PDFs, beruhend
auf nummerischen Unterschieden der Standardabweichungen, erkennen. Sicherlich
wird jedoch die grundsétzliche Entwicklung des CMIP3 fiir den NPI nicht durch
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die Berticksichtigung des SOI verdndert. Im Fall der Sommersaison lassen sich
zwischen A und B signifikante Unterschiede in den Mittelwerten, nicht jedoch in der
Varianz feststellen. Die aufgezeigte deutlich groflere Varianz der Mittelwertzeitreihe
von A ist somit auf interne Variabilitdt zuriickzufiihren, die eventuell durch die
unterschiedlichen Telekonnektionen von ENSO hervorgerufen wird. Die Schéatzer
fiir die Parameter von G und U sind allerdings nicht statistisch signifikant zu
unterscheiden.
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Abb. 12.5: PDFs Klimadnderungen: SAM, NAM, NPI, SCA. Wie Abb. 12.4 aber
fiir auBertropische Zirkulationsmoden.
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Ebenso liefern fiir SAM, NAM und SCA beide Versionen der CMIP3-Projektion
fiir die Verschiebung der Indexwerte keine belastbaren Unterschiede. Das gilt
sowohl fiir Varianzen als auch fiir Mittelwerte und sowohl fiir die gezeigte In-
dexentwicklung im Winter als auch fiir die wihrend der anderen Jahreszeiten.
Dieses ergebnisarme Ergebnis zeigt jedoch, dass die dokumentierten Effekte in den
tropischen Moden und der globalen Temperatur tatsichlich auf dem unterstellten
Unterscheidungsmerkmal beruhen und nicht einfach das Resultat einer beliebigen
Einteilung der Modelle sind. Die Effekte von ENSO sind fiir die Auflertropen
einfach weniger stark ausgepriagt und stabil als die im Fall der Monsune oder
der globalen Mitteltemperatur. Somit lésst sich hierbei auch festhalten, dass die
CMIP3-Prognosen fiir diese Indices vermutlich nur in geringem Mafle durch die
unterschiedliche Qualitédt des ENSO-Systems beeinflusst werden. Das dies dennoch
einen gewissen Ausschlag geben kann wird in Abb. 12.5 allerdings auch erkennbar.

Die Mittelwerte der AX (i) unterscheiden sich zwar nicht fir G und U, jedoch ist
fiir die Wintermonate diese Gréfle bei A von den drei andern Ensembles signifikant
unterschieden. Die Modelle dieses Teilensembles weisen im Mittel eine stérkere
Verschiebung hin zu positiven Werten auf. Fiir den SAM gilt das gleiche wéhrend
der Sommermonate, wobei hier im Fall des NAM jedoch B die stérkeren positiven
Trends besitzt. Da diese Effekte allerdings zumindest im Fall des SAMs durch die
Entfernung jeweils nur eines Modells aus den Teilensembles verschwinden, werden
sie eher als Artefakte der spezifischen Modellphysik angesehen. Damit konnten
sie natirlich weiterhin auf dem modellspezifischen ENSO-System beruhen, andere
Quellen hierfiir sind allerdings ebenso wenig auszuschliefen.

12.2.3 Regionaler Wandel

In diesem Kapitel werden die Effekte der Gewichtung auf das raumliche Muster
des Klimawandels untersucht. Hierfiir werden einerseits, wie in Kapitel 11.1, die
Differenzen der simulierten mittleren Klimadnderung im 21. Jahrhundert betrach-
tet. Entsprechend der bisherigen Nomenklatur werden die Mittelwerte gax(s) und
tiax(s) der Anderung der Klimavariablen X pro Gitterpunkt s fiir das gewichtete
und das ungewichtete Multi-Modell Ensemble miteinander verglichen. Die Ergeb-
nisse dieser Untersuchung zeigen, dass die Gewichtung die langfristige Anderung
der drei grundlegenden klimatischen Feldgrofien, die sich aus der Kombination
der CMIP3 Einzellaufe ergibt, nur in geringem Mafle beeinflusst. Signifikante
Unterschiede lassen sich nur an wenigen, vereinzelten Gitterpunkten feststellen,
was sich teilweise durchaus durch die beschriebene Anpassung der Freiheitsgrade
erklaren lasst. Die resultierenden Muster sowohl fiir Niederschlag, Luftdruck als
auch die Temperatur besitzen, wie zu erwarten war, groe Ahnlichkeit mit denen,
die die Effekte Ex(s) aufweisen (vgl. Kapitel 11). Tab. 12.1 zeigt die rdumlichen
Korrelationen zwischen diesen beiden Methoden, in den langfristigen Projektionen
zum Klimawandel die Performance der AOGCMs mit einzubeziehen.
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Tab. 12.1: Riaumlicher Effekt von Gewichtung und Ensembletrennung. Korrelati-
onskoeffizienten fiir die raumlichen Muster der Differenzen von G und U sowie A
und B.

Jahre DJF MAM JJA SON

AT 93 93 .84 91 .82
AR 87 .74 .67 73 .76
AP .89 79 .70 .86 75

Allerdings sind die absoluten Betrage der Differenzen gar(s) — uar(s) im Ver-
gleich zu den Effektgrofien, die bei der Betrachtung der Teilensembles resultieren,
im Fall der Temperatur um rund den Faktor 5 geringer. Im Fall des Luftdrucks sind
die quantitativen Auswirkungen der Gewichtung sogar noch weiter abgeschwécht.
Der Niederschlag ist weniger regelméafig in dieser Hinsicht. An einigen Orten finden
sich im gewichteten Mittel der klimatologischen Verdanderung jedoch sehr wohl
quantitativ bedeutsame Verdnderungen. Die Amplitude der Differenzen von G und
U ist in diesen Féllen etwa halb so grofl wie die der Effekte Ep(s). Diese Werte
sind dann im Wesentlichen auch statistisch signifikant. Eine Region mit solcherart
deutlichen Auswirkungen der Verwendung des gewichteten Mittels findet sich im
Nordatlantik. Vor Neufundland weist G signifikant stérkere Erhéhungen der Nieder-
schldge auf. Diese Beobachtung findet sich in sémtlichen Jahreszeiten. Ansonsten
sind erwahnenswerte quantitative Effekte der Gewichtung auf den tropischen Pa-
zifik beschrénkt. Hierbei halten sich aber Regionen mit positiven Abweichungen
von G und solche mit negativen die Waage. Es liegt damit die Vermutung nahe,
dass diese Effekte, die am markantesten wahrend des Nordsommers auftreten, auf
unterschiedlichen klimatologischen Lagen der innertropischen Konvergenzzone be-
ruhen. Der Haupteinfluss diirfte in der Originalauflésung der AOGCMs begriindet
liegen, ein sachlogischer Bezug zum Wichtungskriterium lasst sich allerdings kaum
herstellen.

Somit erweist sich die zu erwartende mittlere Verdnderung in den drei Feldgrofien
fiir den weitaus grofiten Teil der Erdoberflache als stabil gegeniiber der neuen Ge-
wichtung des Ensembles. Auch bei regional differenzierter Betrachtung sind die auf
Basis des CMIP3 im Hinblick auf diesen schematisierten Klimawandel zu treffenden
Aussagen nicht empfindlich gegentiber der quantitativen Verdnderung des Einflusses
der unterschiedlichen AOGCMs. Anhand des Vergleiches der Varianzen der mitt-
leren Veranderungen, die hier vereinfacht mit s7(s) und s7(s) bezeichnet werden,
wird nun gepriift, ob sich tiber dieses Vorgehen stattdessen die Unsicherheiten fiir
diese Klimadnderungen verdndern. Abb. 12.6 zeigt fiir die drei Feldgrofien das Ver-
haltnis der beiden Varianzen. Fiir jede der Variablen lassen sich regionale Cluster
der Effekte der Gewichtung auf die Varianz der betrachteten Groflen feststellen,
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die sich als im Wesentlichen stabil fiir simtliche Jahreszeiten erweisen. Aus diesem
Grund ist eine Beschrankung auf die Darstellung der Verhaltnisse im Jahresmittel
angebracht. Auch in dieser Analyse zeigt sich, dass signifikante Ergebnisse kaum
iiber den hier verfolgten Ansatz der Gewichtung erzielt werden kénnen. Nichtsdesto-
trotz sind die Unterschiede zwischen den verschiedenen Versionen von Varianzen an
einem Gitterpunkt zum Teil so grof3, dass ihre vorsichtige Interpretation auch ohne
signifikantes Ergebnis der F'-Tests moglich erscheint. Dies gilt insbesondere dann,
wenn stabile Quotienten s2(s)/s2(s) fiir sehr groBe Gebiete resultieren. Fiir die
Veranderungen in der bodennahen Temperatur lasst sich eine markante rdumliche
Struktur dieser Grofle erkennen. Abb. 12.6 und auch die Betrachtung der einzelnen
Jahreszeiten identifiziert iiber den auertropischen Ozeanen eine Verringerung der
Streuung der Erwarmung. Dies gilt fiir den Nordatlantik und den Nordpazifik. Auf
der Stidhalbkugel beschranken sich diese Effekte auf den auflertropischen Bereich
des Indischen Ozeans. Dieser eigentlich angestrebte Effekt der Konkretisierung der
mittleren Klimaveranderung findet sich im Fall der Temperatur nahezu ausschlief3-
lich fiir diese drei ozeanischen Grofirdume. Ansonsten ist die Beriicksichtigung der
Qualitat des ENSO-System bei der Mittelung der Einzelldufe gleichbedeutend mit
der Erhohung der Streuung. Die Gleichgewichtung der AOGCMs fiihrt somit fiir
einen Grof3teil der Erdoberfliche zu stabilen Simulationen des Klimawandels.
Der Natur des Niederschlags entsprechend sind auch die Effekte der Gewich-
tung auf die Grundtendenz der Niederschlagsentwicklung von hoher rdumlicher
Variabilitat gepragt. Diese Effekte sind zudem bei dieser Grofle immer vor der
enorm hohen Variabilitit zu betrachten, die sich auch fiir die Werte von s2(s) erge-
ben. Die jeweiligen F-Tests liefern, mit wenigen Ausnahmen, keinerlei signifikante
Ergebnisse, so dass an dieser Stelle auch nur einige, im Jahresverlauf stabile Er-
gebnisse aufgezeigt werden. So ist sg(s) fiir weite Teile des Nordatlantiks geringer
als s2(s). Fiir die humiden Landregionen nimmt die Varianz dagegen zu. Somit
zeigt die Gewichtung auch beim tatsdchlich vom Menschen nutzbaren Nieder-
schlag, einer fiir den regionalen Klimawandel sicherlich bedeutsamen Gréfie, eine
ernstzunehmende Problematik auf. Die langfristigen Verdnderungen, die sich aus
dem CMIP3 ableiten lassen, sind von gréflerer Unsicherheit betroffen als sich aus
neutraler Betrachtung der Daten ergibt. Folgen hiervon ergeben sich auch fiir
die Adaption an den Klimawandel, die dadurch als noch schwieriger zu gestalten
erscheint. Allerdings muss bei diesem Punkt angemerkt werden, dass gerade fiir
die dichtbevolkerten, agrarisch gut nutzbaren Landgebiete auch die Streuung der
klimatischen Veranderung in U derartig bedeutend ist, dass kaum von tatsachlich
stabil erfassbaren Grundtendenzen im regionalen Niederschlag gesprochen werden
kann. Der Einfluss des Gewichtungskriteriums ist in Abb. 12.6 gut erkennbar. Im
tropischen Westpazifik nimmt s2(s)/s7(s) nicht nur hohe, sondern auch signifikante
Werte an. Diese finden sich im Jahresmittel und wahrend des borealen Winters. Sie
sind sicherlich mit den unterschiedlichen Langzeitrends im SOI verbunden. Folglich
zeigt sich hier, dass die Modelle mit den hoheren Gewichten tatsiachlich auch im
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bodennahe Temperatur Niederschlag

| |
0.65 0.75 0.85 0.95 1.05 1.15 1.25 1.35 1.45
sg2/su2

Abb. 12.6: Gewichtete Streuung der Ensembleprojektionen. Verhéltnis gewichteter
und ungewichteter Varianzen der simulierten Klima&nderung im 21. Jahrhundert.
Werte < 1 bedeuten Konkretisierung der langfristigen Projektion durch die
Gewichtung. Wenn 53 /s2 > 1 unterschiitzt das Standardverfahren die Schwankung
der Klimasimulation. Punktierte Bereiche zeigen Signifikanz zu o = 0.1.

Muster des Niederschlags ein dynamisches ENSO-System abbilden. Die Trends
bilden sich in U angesichts der reduzierten Dynamik vieler Léufe weniger dominant
ab.

Fiir den Luftdruck auf Meeresniveau findet sich ein eindeutiges raumliches Muster.
Der Quotient der Varianzen trennt die hohen und geméfiigten Breiten auf der
einen Seite und die Tropen und Subtropen auf der anderen Seite. Die Auflertropen
verlieren durch die Gewichtung an Varianz, bei den niederen Breiten dagegen
wird durchgehend eine hohere Variabilitdt in den klimatischen Veranderungen
festgestellt. Diese systematischen Raumeffekte sind im Wesentlichen zu allen
Jahreszeiten feststellbar, wobei die Varianzreduktion in den Auflertropen wihrend
der jeweiligen Wintermonate der Halbkugel am deutlichsten ausféllt. Die Quotienten
in den Tropen und Subtropen zeigen dagegen keinen auffilligen Jahresgang. Die
deutlichste Erhohung der Varianz im Vergleich zu U weist G im Bereich des
tropischen Atlantiks auf. Ein zweites Zentrum findet sich im Westpazifik.
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13 Diskussion und Ausblick

Die vorliegende Arbeit hat, trotz ihrer begrenzten Seitenzahl doch einige Ergeb-
nisse inhaltlicher Art hervorgebracht. Diese werden hier in der gebotenen Kiirze
zusammenfassend dargelegt und ihre Bedeutung diskutiert. Im Anschluss wird ein
knapper Ausblick auf wichtige, noch ausstehende Forschungsschritte im Kontext
dieser Arbeit gegeben. Hierbei wird insbesondere auf die durch den gewéahlten
Ansatz zurtickzuftihrenden Problematiken und Einschrankungen eingegangen, und
erganzende Vorgehensweisen werden aufgezeigt.

Die Durchfithrung des klassischen Hindcastings mit einigen neuartigen Anpassun-
gen in Kapitel 4 konnte durchaus Erkenntnisse bringen. Zunachst ist die teilweise
sehr grofle Streuung zwischen den Beobachtungen zu betonen, die sich sogar in
langjahrigen Klimatologien deutlich niederschlagt. Diese Unsicherheit iiber das rea-
le Klimasystem reduziert den Wert des Hindcastings zur Beurteilung von AOGCMs
enorm. Folgerichtig wurden und werden die teilweise hohen Abweichungen zwi-
schen den AOGCMs und beliebigen Beobachtungsdaten im Wesentlichen ignoriert.
Methodisch wurden hier zwei neue Ansétze vorgestellt. Die Nutzung von Konfiden-
zintervallen hat sich, im Hinblick auf die Beurteilung der relativen Performance der
einzelnen Laufe eines Multi-Modell Ensembles, als dem klassischen RMSE nicht
unterlegen herausgestellt. Beide Methoden identifizieren jene Modelle, die sich von
den anderen durch groflere Néahe zu den Beobachtungen hervortun. Das Gleiche
gilt fiir Modelle mit im Vergleich stiarkeren Abweichungen von den Beobachtungen.
Die hier nicht ausfithrlicher gezeigte Analyse der einzelnen Jahreszeiten ergab, dass
die Ergebnisse fiir jahrliche Daten reprasentativ fiir die Jahreszeiten ist, ebenso
dass auf der globalen Ebene die Leistung der Modelle fiir alle betrachteten Grofien
durch beide Verfahren als schlechter bewertet wird. Die hier vorgestellte Methodik
hat den deutlichen Vorteil, dass sie auch auf einzelne Modelle anwendbar ist. Die
Validation oder Beurteilung neuer Modelle kann somit anhand eines sinntragenden
Kriteriums erfolgen, namlich der Gebiete fiir die ein Modell die Klimatologien rea-
listisch simuliert. Dies erscheint aussagekréftiger als ein Fehlermaf3, dessen Aussage
nur beim Vergleich mit anderen AOGCMs eine Beurteilung der Modellperformance
ermoglicht.

Ebenfalls als erfolgreich kann die alternative Nutzung der Koppen-Geiger Klassi-
fikation zur Validation betrachtet werden. Mit den Klimazonen als Entscheidungs-
merkmal sind zunéchst die meisten Differenzen innerhalb der Beobachtungsdaten
zu beseitigen. Somit ist hierbei das Vertrauen in die Referenzdaten deutlich hoher,
was bedeutet, dass die Ergebnisse mit groflerer Sicherheit interpretiert werden
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konnen. Zudem ist die grundséatzlich realistische Darstellung der bestehenden
Verhéltnisse durch iibereinstimmende Klimazonen eine sinnvolle Forderung an
Modelle, die kommende Klimate erzeugen sollen. Hier soll betont werden, dass das
Modell, welches nach der hier entwickelten Gewichtung den grofiten Einfluss auf
den gewichteten Multi-Modell Mittelwert ausiibt, ECHAM5/MPI-OM, auch die
besten Resultate bei der Umsetzung der Koppen-Geiger Klassifikation erzielte.

Ein wichtiges Ergebnis dieser Arbeit ist sicherlich die Identifikation der global
wichtigsten Eigenmoden. Insbesondere fiir die auflertropische Zirkulation der Nord-
hemisphéare konnte aus den zahlreichen bekannten und konstatierten Klimamoden
eine deutlich verringerte Anzahl in globaler Betrachtung tatsédchlich relevanter
Moden extrahiert werden.

Die umfangreichen Anséitze die unternommen wurden um Zirkulationsmuster
zu detektieren, erlauben sicher die Aussage, dass Zirkulationsmuster, die hierbei
berticksichtigt wurden und nicht identifiziert werden konnten, im globalen Maf-
stab keine wesentliche Rolle in der Organisation der Klimavariabilitat spielen.
Sie konnen somit als regionale Muster von nachgeordneter Bedeutung aufgefasst
werden. Dagegen sollten die hier présentierten Ergebnisse die wichtige Rolle von
NAM, NPI und SCA im Klimasystem betonen. Damit verbunden wird hier auch
die Notwendigkeit der weiteren Erforschung dieser Zirkulationsmoden sowohl im
Hinblick auf ihre zukiinftige Entwicklung, ihr Verhalten in der Vergangenheit sowie
ihre physikalischen Grundlagen verdeutlicht. Das gleiche gilt fiir den SAM, der
sich in nahezu allen betrachteten globalen Feldern von Klimagrofien als klar zu
erfassende, dominierende Mode der Stidhemisphare erwies. Fiir diese wichtigen
Bestandteile des globalen Klimasystems konnte zudem eine eigenstédndige Indexde-
finition erstellt werden, die eindeutig als aquivalent zu verbreiteten, klassischen
Methoden angesehen werden kann. Auch dies kann als Erfolg dieser Arbeit bewer-
tet werden, zumal die hier entwickelten Indices den nummerischen Aufwand bei
der Erfassung dieser Groflen, insbesondere bei multiplen Datensatzen, dramatisch
reduzieren. Schlussendlich lieferte die neue Definition der Indices eine elegante
Methode zur Uberpriifung der Fihigkeit der AOGCMs, diese Muster mit realis-
tischer raumzeitlicher Variabilitat eigenstdndig zu simulieren. Dass alle Modelle
dazu nach den hier gezeigten Ergebnissen in der Lage sind ist eine klare Bestéti-
gung der Modellqualitdt. Auch scheint es in Folge des hier entwickelten Ansatzes
angebracht, dem Multi-Modell Ensemble im Bezug auf die kiinftige Entwicklung
der aulertropischen Zirkulation ein deutliches Potential zuzusprechen. Dennoch
sollte angesichts der klaren Trends in vielen aulertropischen Zirkulationsindices
in CMIP3 und der hierzu in einem gewissen Gegensatz stehender beobachteten
enormen Variabilitat der letzten Jahre darauf hingewiesen werden, dass auch fiir
die AuBlertropen noch erheblicher Forschungsbedarf besteht. So lassen sich auch
fiir die auflertropischen Zirkulationsmoden in Detailfragen teilweise noch deutliche
Abweichungen zwischen simuliertem und beobachtetem Verhalten feststellen (z. B.
BARNES et al. 2010, RAPHAEL und HOLLAND 2006). Dies sind Fragen der Qualitét
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der Modelle, daneben muss aber auch die Qualitdt der Randbedingungen, die zu
ihrem Antrieb genutzt werden, stdndig kontrolliert und weiter verbessert werden.
Die hier gezeigten Ergebnisse legen nahe, dass dies in der ndheren Zukunft die
vielleicht direkteste Moglichkeit darstellt, die Projektionen fiir die ektropische
Klimavariabilitdt in qualitativer Hinsicht zu verbessern.

Sicherlich besteht auch die Notwendigkeit, die hier entwickelten Indexdefinitionen
auf weitere Datenséitze, Klimamodelle und weitere Beobachtungsdatensétze zu
iibertragen. Kann die Methodik auch diese Tests bestehen, stellen die Indexdefinitio-
nen wegen ihrer einfachen und schnellen Anwendbarkeit auf groie Datenensembles
sicherlich einen wichtigen und niitzlichen Beitrag fiir die praktische klimatologische
Forschung dar.

Dass es nicht gelang ENSO auf diese Weise zu erfassen, legt die Vermutung nahe,
dass sich diese Mode weniger eindeutig in globalen Feldgrofien identifizieren lasst.
Dies bedeutet ausdriicklich nicht, dass ENSO weniger Bedeutung im globalen Kli-
masystem aufweist als die aulertropischen Moden. Stattdessen werden verschiedene
Aspekte von ENSO héaufig durch unterschiedliche EOF /PC-Paare reprasentiert. Im
Gegensatz dazu lieflen sich einige bekannte aulertropische Muster global iiberhaupt
nicht erfassen. Die gewahlte Methodik scheint fiir die Detektion von ENSO nicht
geeignet. Das Modell, dass eine Mode durch eine EOF reprasentiert wird erwies
sich hier als ungeeignet. Eventuell spielt auch die Auswahl der Variablen eine Rolle.
Somit zeigt sich hier auch die Limitierung des konzeptionellen Ansatzes.

Es soll aber betont werden, dass dieser Aspekt allein aufgrund der Verwendung
von verschiedenen Beobachtungsdaten iiberhaupt detektiert werden konnte. Bei
alleiniger Verwendung des HadSLP2 hatte die 2. EOF als Reprasentation von
ENSO aufgefasst werden kénnen. Die Nicht-Nutzung von verfiighbaren Daten hétte
in diesem Fall wichtige Erkenntnisse verhindert. Die hier aufgezeigten Unterschiede
in typischen Charakteristika des ENSO-Phanomens, sowohl die raumzeitliche Dyna-
mik als auch seine Auswirkungen auf andere wichtige Klimagrofien, verdeutlichten
dagegen, dass nicht alle Modelle gleichermafien dazu geeignet sind, diese hochkom-
plexe Klimamode zu simulieren. Die Konsequenz hieraus muss dementsprechend
sein, dass zumindest in Fragen die durch das Verhalten von ENSO betroffen sind,
nicht allen AOGCMs des Multi-Modell Ensembles mit dem gleichen Vertrauen
begegnet werden sollte.

Die unterschiedliche, und teilweise realitdtsferne, Reprasentation der dominieren-
den Mode der interannuellen Klimavariabilitat konnte durch diese Arbeit als eine
relevante Unsicherheitsquelle fiir langfristige Klimaprojektionen identifiziert werden.
Detektiert und quantifiziert wurde dies anhand einiger fundamentaler Groflen des
Klimasystems. So sind Modelle mit wenig realistischem ENSO ursachlich dafiir ver-
antwortlich, dass der SOI im CMIP3 keinen modelliibergreifenden Trend aufweist.
Eine negative Tendenz fiir den Index findet sich dagegen im Teilensemble A. Die
Entwicklung des Indischen Monsuns unterscheidet sich in den beiden Teilensembles
zwar nicht qualitativ, die quantitativen Unterschiede im simulierten Anstieg der
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Regenmenge konnten in Kombination mit der regionalen und globalen Erwarmung
aber durchaus ernstzunehmende Folgen haben. Fiir eine ndhere Analyse dieser
durch diese Arbeit aufgezeigten Problematik standen hier nicht die notwendigen
AOGCM-Daten, geschweige denn die erforderlichen agrarischen und sozio6konomi-
schen Daten, zur Verfiigung. Die Grundlagen fiir eine derartige Untersuchung sind
jedoch sicherlich durch die hier prasentierten Ergebnisse gelegt worden.

Bedeutsam erscheint auch der in Kapitel 8 aufgezeigte Zusammenhang der Ent-
wicklungen von ENSO und der globalen Mitteltemperatur. Dass es moglich war
diesen iiber eine relativ einfache Methodik zu erfassen, ist ein Zeichen fiir die
Relevanz der verstarkten Beriicksichtigung der natiirlichen Klimavariabilitédt auch
bei den Grundfragen des rezenten Klimawandels. Die Befunde dieses Kapitels sind
ganz wesentlich ein Resultat des hier verfolgten Ansatzes. Sicherlich erméglichte
zu weiten Teilen erst die sorgfiltige Auswahl des konkreten verwendeten SOIs
die in diesem Kapitel gezeigten Ergebnisse. Ebenso wére die Interpretation der
unterschiedlichen Ausprédgungen der Beziehung der modellspezifischen Zeitreihen
von SOI und T ohne die Aufdeckung der stark unterschiedlichen ENSO-Systeme
im CMIP3 nicht moglich gewesen. Somit stellt Kapitel 8 nicht nur ein wichtiges
Ergebnis dieser Arbeit dar. Es ist zudem ein Beispiel fir die starke Verzahnung
der Themenbereiche grofiskaliger Klimavariabilitit, anthropogener Klimawandel
sowie Unsicherheitsfaktoren in Klimamodellen, mit denen sich diese Arbeit ausein-
andersetzte. Ebenso stellt es eine Rechtfertigung dar, auch im Bezug auf bekannte
Phénomene im Klimasystem immer wieder auf grundlegende Fragen wie etwa eine
Indexdefinition zuriickzukommen. Dennoch bietet es einen konkreten Ansatzpunkt
fiir weitere Untersuchungen. Konkret zeigte sich der Bedarf fiir eine ausreichend
sensitive Methodik um die tatsdchlichen Auswirkungen des SOIs auf die globale
Temperatur robust zu quantifizieren, um dessen tatsédchlichen Einfluss zuverléssig
abzuschatzen.

Die Detektion von Klimadnderungssignalen in den hier betrachteten Zeitreihen
(Kapitel 9) ist die derzeit umfangreichste und systematischste Analyse dieser Art
fiir das CMIP3 Ensemble. Zudem findet sich ansonsten keine explizite Beriicksich-
tigung des Einflusses eines realistischen ENSO-Systems auf die Entwicklung von
KlimagroBen. Dessen Einfluss war nur in geringem Umfang erkennbar, was jedoch
vermutlich zumindest teilweise durch die ungiinstige Verteilung der SOI Varia-
bilitdt im Teilensemble A erklart werden kann. Einige bedeutsame Klimagrofien
zeigen jedoch statistisch signifikante Unterschiede in ihrer Entwicklung unter dem
anthropogenen Forcing, wenn das spektrale Verhalten des SOIs zur Unterscheidung
von Teilensembles herangezogen wird. Der anthropogene Einfluss dagegen konnte
in nahezu allen Zeitreihen und fiir alle Jahreszeiten stabil detektiert und quan-
tifiziert werden. Die Veranderung der internen Klimadynamik wird dadurch als
modelliibergreifender Aspekt in CMIP3 und somit als wahrscheinliche Entwicklung
fiir das reale Klimasystem hervorgehoben. Dies ist ein Beitrag dieser Arbeit zur
Konkretisierung auch regionaler Aspekte des kiinftigen Klimawandels. Dennoch
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konnte im Hinblick auf die zeitliche Entwicklung der untersuchten Klimagrofien auf
sdmtlichen Zeitskalen weiterhin eine hohe interne Variabilitat fiir die CMIP3-Laufe
festgestellt werden. Diese ist derart ausgepragt, dass fiir die meisten Klimamoden
kein wirkliches Prognosepotential erkannt werden kann. Einen wichtigen Anteil
an dieser internen Unsicherheit diirften vom Gruppierungsmerkmal unabhéngige
Effekte der Modellphysik haben. Weder die verfiigharen Daten noch die Methodik
erlaubte eine Beriicksichtigung dieses Aspekts. Hier zeigt sich der Bedarf fiir ein
neues Analyseverfahren, dessen Entwicklung allerdings nicht im Rahmen dieser
Arbeit geleistet werden konnte. Da eine statistische Methode die an dieser Stelle
hatte genutzt werden konnen, allerdings fiir eine Vielzahl &hnlicher Fragestellungen
einsetzbar ware, sollte die Entwicklung einer solchen ein Ziel kiinftiger Bemiihun-
gen darstellen. Die Ergebnisse sind jedoch im Bezug auf die modelliibergreifenden
Effekte des anthropogenen Forcings konkret genug, um einen direkten Vergleich
mit dem CMIP5 Ensemble zu erméglichen. Die Ubertragung der Methode ist ohne
Probleme moglich und bietet sicherlich einen sinnvollen Ausgangspunkt fiir den Ver-
gleich der Entwicklung einiger wichtiger GroBlen des Klimasystems in verschiedenen
Generationen von Klimamodellen.

Eine Grundfrage mit der sich diese Arbeit beschéaftigte war die Behandlung
von Modellen mit offensichtlich unterschiedlicher Qualitat. Hierbei wurde versucht
eine Gewichtung zu entwickeln, deren Anwendung die grundlegende Entwicklung
des Klimasystems im Multi-Modell Ensemble durch Reduktion der Varianz der
mittleren Veranderung einer Gréfle im Ensemble reduzieren sollte. Die numme-
rische Gewichtung hat sich hierbei als wenig effektives Mittel erwiesen. Bei der
Berticksichtigung eines grolen Ensembles an Klimasimulationen erwies sich der
Einfluss der konkreten Methode der Kombination der individuellen Resultate als
kaum relevant fiir die tatsdchliche Entwicklung des Ensembles. Dieses Ergebnis
kann so interpretiert werden, dass die grundlegenden Aussagen der Projektionen
zum Klimawandel derart stabil sind, dass individuelle Modellfehler auf sie nur
marginalen Einfluss haben. Allerdings kann auch das Bewertungskriterium selbst
fiir die wenig beeindruckenden Verdnderungen des gewichteten Ensemblemittels im
Vergleich zum arithmetischen herangezogen werden. Die Entwicklung des SOI ist
gerade in Modellen mit realistischem ENSO-System derart variabel, dass sich gegen-
laufige Trends in den Indexreihen bei der Kombination unterschiedlicher Einzellaufe
ausgleichen konnen. Deutlich erkennbar ist dieser Effekt bei der Entwicklung der
globalen Mitteltemperatur. Zudem ist jede Gewichtung oder Beurteilung von
Unterschieden, sogar deren Identifikation, durch die Auswahl von Kriterien und
Metriken letztlich subjektiver Art. Der hier verfolgte Ansatz ist dabei durch seine
Beschréankung auf einen einzigen Aspekt der AOGCMs sicherlich als ein extremes
Beispiel fiir diese Aussage anfiithrbar. Jedoch zeigte der Vergleich mit GLECKLER
et al. (2008) sowie REICHLER und Kim (2008), dass basale zeitreihenanalytische
Eigenschaften des SOI tendenziell eine Aussagekraft iiber die Performance eines
AOGCMs haben.
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Die hier gezeigten Resultate provozieren unweigerlich die Frage wieweit sich
Gewichtungsmetriken im Hinblick auf die langfristigen Klimaprojektionen iiber-
haupt auszahlen. CHRISTENSEN et al. (2010) erstellen etwa fiir eine geringere
Anzahl von regionalen Klimamodellen eine auf einer Vielzahl unterschiedlicher
Performance-Indices basierende Gewichtung. Auch fiir diese scheinbar weniger
komplexe Situation mit einem sicherlich weniger dem Vorwurf der Beliebigkeit des
Kriteriums ausgesetzten Methodik, sind die Effekte der Gewichtung nur gering
und ohne tatséchliche Relevanz fiir die Aussagen der gemittelten Modelle. Das
Fazit der Autoren, dass die Wichtung eine weitere Quelle fiir Unsicherheit fir
Ensembles-basierte Klimaprojektionen ist, ist gewiss nicht von der Hand zu weisen.

Signifikante Effekte in nennenswerten und interpretierbaren Maflen lieen sich
allein iiber den kompletten Ausschluss von AOGCMs aus dem Multi-Modell
Ensemble erzielen. Dies wurde im Laufe der Sensitivitatsstudie deutlich, wobei
sich fiir die Teilensembles in einigen Punkten signifikante Unterschiede in der
simulierten Entwicklung einiger Aspekte des Klimasystems, sowohl Zeitreihen
als auch Feldgroflen, ergaben. Es muss jedoch betont werden, dass selbst die
Differenzen zwischen den beiden hier ausfiihrlich untersuchten Teilensembles nur
als marginal bezeichnet werden konnen, verglichen mit den Unterschieden zwischen
den Entwicklungen, die sich fiir die CMIP3 Modelle bei Verwendung eines anderen
Emissionsszenarios ergeben. Insofern muss bei allen hier vertretenden Aussagen und
Ergebnissen als die grofite Unsicherheitsquelle das vorgegebene Forcing bedacht
werden (WIGLEY und RAPER 2001).

Fir zukiinftige Studien im Anschluss an die hier prasentierten Ergebnisse er-
geben sich einige wichtige Ansatzpunkte. Als erstes sollte die hier gefundene
Bewertungsfunktion auf andere Modellensembles angewendet werden. Als mogliche
Kandidaten hierfiir bieten sich natiirlich CMIP2 und CMIP5 an. Auch in dem
aktuellsten Ensemble scheint es noch deutliche Unterscheide bei der Realisation
von ENSO zwischen den einzelnen Modellen zu geben (LANGENBRUNNER und
NEELIN 2013). Die wichtigste Mode der interannuellen Klimavariabilitét behéalt
also ihr Potential zur Beeinflussung der langfristigen Modellprojektionen. Sicherlich
hat hier die Erweiterung des Prozessversténdnisses Potential schlussendlich auch
die Qualitdt kiinftiger Modellgenerationen zu verbessern. Eventuell wiirden dies
auch die Verringerung der Unsicherheit in langfristigen Projektionen bedeuten,
wenn die hier prasentierten Ergebnisse auch eher das Gegenteil andeuten. Erst
mit einer hoheren Anzahl an AOGCMs mit realistischem ENSO wird sich hierauf
eventuell eine Antwort finden lassen.

Bei der Ubertragung der grundsitzlichen Bewertungsmethodik sollten auch
jeweils die tibrigen Charakteristika des ENSO-Phanomens Beachtung finden. Ver-
mutlich kann auf diese Weise eine noch besser geeignete Metrik fiir den Realismus
des ENSO-Systems gefunden werden. Hierbei sollten aber die hier umgesetzten
Leitgedanken beibehalten werden. Diese, sowohl die einfache und quantitative
Erfassung der Modellleistung als auch die Reduktion der zum Vergleich herangezo-
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genen Beobachtungen auf ein Minimum moglichst hochwertiger und gesicherter
Daten, ermoglichen ein reproduzier- und diskutierbares Vorgehen, welches die
Grundlage auch fiir die Bewertung von hochkomplexen GCMs darstellen muss.
Dies gilt im besonderen Mafle bei der sinnvollen und notwendigen Verwendung von
Multi-Modell Ensembles.

Zum Abschluss wird hier noch auf die eigentliche Frage, die hinter der Motivation
zur Bewertung der Qualitidt von Klimamodellen, und iberhaupt der Verwendung
von Multi-Modell Ensembles, steht eingegangen. Dies ist die Frage, inwieweit indi-
viduelle Modelldefizite die Fahigkeit der AOGCMs schmélern, das anthropogene
Forcing realistisch umzusetzen und somit die Abschiatzung von kiinftigen Erfor-
dernissen zur Anpassung an die veranderte klimatische Realitiat beeintrachtigen.
Hier konnte anhand des prominenten Beispiels ENSO aufgezeigt werden, dass
sich solche Unsicherheitsquellen durchaus erfassen lassen und ihre Effekte quantifi-
zierbar sind. Mit Sicherheit ist das zu diesem Zweck entwickelte und eingesetzte
Methodenarsenal direkt auf andere Bereiche mit bedeutsamen und erfassbaren
Modellunterschieden iibertragbar, wofiir zudem keine Beschrankung auf die interne
Klimavariabilitat besteht. Stattdessen konnte durchaus auch die Umsetzung von
physikalischen Vorgéngen und Prozessen herangezogen werden. Dabei bieten sich
besonders solche Aspekte des Klimasystems an, deren Umsetzung im starken Mafle
auf Parametrisierungen beruht. Ein besonders naheliegendes Beispiel wére etwa
die modellspezifische Umsetzung der Wolkenbildung. Bei diesem Prozess bestehen
bekannte Unterschiede zwischen den AOGCMs und alle Modelle weisen deutliche
Defizite auf (z. B. SANDERSON et al. 2010). Weiterhin ist die Entwicklung der
Bewolkung fiir die Zukunft des Weltklimas von direkterer Auswirkung als die
Entwicklung des ENSO-Systems, so erlaubt die Manipulation der betreffenden
Parametrisierungen die gezielte und nahezu unbegrenzte Anderung der Klimasen-
sitivitit von AOGCMs (SokoLov und MONTER 2012). Anhand dieser Uberlegung
wird der Bedarf und das Potential fiir die robuste Identifikation und Bewertung von
Unsicherheitsquellen und unrealistischen Prozessen in komplexen Klimamodellen
als auch in Zukunft wichtiger Forschungsbereich deutlich. Diese Arbeit sollte einen
kleinen Beitrag bei der Erarbeitung dieses thematischen Komplexes geleistet haben.
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