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Vorwort

»Haufig gestellte Fragen” sind ein wesentlicher Bestandteil
des Beitrags von Arbeitsgruppe | zum Fiinften Sachstandsbe-
richt des Zwischenstaatlichen Ausschusses fiir Klimaanderungen
(Intergovernmental Panel on Climate Change, IPCC), Klimaénde-
rung 2013: Naturwissenschaftliche Grundlagen. Der komplette
Bericht von Arbeitsgruppe | liefert eine umfassende Bewertung
der naturwissenschaftlichen Grundlagen des Klimawandels auf
insgesamt 1535 Seiten. Der Bericht betrachtet neue Belege™
fir vergangenen, gegenwartigen und projizierten zukiinftigen
Klimawandel, die auf zahlreichen unabhangigen wissenschaft-
lichen Analysen von Beobachtungen des Klimasystems, palaokli-
matischen Archiven, theoretischen Untersuchungen von Klima-
prozessen und Simulationen mit Klimamodellen beruhen.

Nach der erfolgreichen Einfiihrung im vorangegangenen Bericht
von Arbeitsgruppe | im Jahr 2007 beinhalten alle 14 Kapitel
,Haufig gestellte Fragen” (Frequently Asked Questions, FAQ). In
diesen 29 FAQ liefern die Autoren wissenschaftliche Antworten
auf eine Reihe allgemeiner Fragen in einer Form, die einer brei-
ten Leserschaft zuganglich ist und als Ressource fiir Lehrzwecke
dient. Das Material in den FAQ basiert auf der Bewertung des
Kenntnisstandes in ihren jeweiligen Fachgebieten durch die Auto-
ren. Es durchlief die gleiche mehrphasige Begutachtung durch
Experten und Regierungen wie das restliche Material in den Kapi-
teln. Firr den Beitrag von David Hansford, der redaktionelle Unter-
stiitzung fiir die FAQ lieferte, sind wir sehr dankbar. Die Unter-
stiitzung des Vize-Vorsitzenden von IPCC-Arbeitsgruppe |, David
Wratt, der den Ko-Vorsitzenden von WGI und der Geschaftsstel-
le bei der Organisation und Bearbeitung der FAQ half, wussten
wir sehr zu schatzen.

Der komplette Bericht besteht aus einer kurzen Zusammenfas-
sung fiir politische Entscheidungstrager, einer langeren Techni-
schen Zusammenfassung und vierzehn thematischen Kapiteln
sowie Anhangen. Um einer breiten Leserschaft den Zugang zu
den Erkenntnissen des Berichts von Arbeitsgruppe | zu erleichtern
und um deren Nutzbarkeit fiir Stakeholder zu verbessern, ist jeder
Abschnitt und Unterabschnitt der Zusammenfassung fiir politi-
sche Entscheidungstrager mit einer hervorgehobenen Hauptaus-
sage versehen. Zusammengenommen liefern diese 19 Hauptaus-
sagen eine (ibergeordnete Zusammenfassung in einfacher und
zitierbarer Sprache, die von den Wissenschaftlern beflirwortet
wird und von den Mitgliedsregierungen des IPCC verabschiedet
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wurde. Der Einfachheit halber sind die Hauptaussagen am Ende
dieses Vorworts wiedergegeben. Sie liefern diese zugéngliche
Zusammenfassung im gleichen Band mit den FAQ und stellen
diese in einen Kontext. Die vier Hauptaussagen in Kasten sind
diejenigen, die jeweils die Berichtsteile B, C, D und E der Zusam-
menfassung fiir politische Entscheidungstrager zusammenfassen.

Der komplette Bericht wurde von einem Team aus 209 Koordi-
nierenden Leitautoren und Leitautoren geschrieben. 50 weite-
re Experten waren als Begutachtungseditoren beteiligt. Zusatz-
lich lieferten (iber 600 beitragende Autoren den Autorenteams
auf Nachfrage Textentwiirfe und Informationen. Insgesamt 1089
einzelne Fachgutachter und 38 Regierungen reichten schriftliche
Begutachtungskommentare ein. Die Zusammenfassung fiir poli-
tische Entscheidungstréger wurde Zeile fiir Zeile verabschiedet
und den zugrundeliegenden Kapiteln wurde dann auf der 12.
Sitzung der IPCC-Arbeitsgruppe | vom 23.-27. September 2013
zugestimmt.

Wir sind sehr dankbar fiir die Expertise, die harte Arbeit sowie
die Verpflichtung zu Exzellenz und Integritét, die die Koordinie-
renden Leitautoren und Leitautoren mit Unterstiitzung durch die
Begutachtungseditoren und die zahlreichen beitragenden Auto-
ren durchgangig zeigten. Auch fiir die Beitrdge der Fach- und
Regierungsgutachter sind wir dankbar. Unser besonderer Dank
gilt der Geschaftsstelle und dem Vorstand von Arbeitsgruppe |
fir deren Engagement und Einsatz fiir diesen komplexen Pro-
zess seit Ende 2008.

(in Dale

Qin Dahe
Ko-Vorsitzender von IPCC Arbeitsgruppe |

(u'zun-cqa.n (h\)[,&ﬁ

Thomas F. Stocker
Ko-Vorsitzender von IPCC Arbeitsgruppe |

*

Anmerkung des Ubersetzers: In dieser Ubersetzung wird der weitgefasste englische Ausdruck , evidence” mit dem Ausdruck ,Belege” wiedergegeben, wobei

damit die Summe der vorhandenen Informationen gemeint ist, die je nach Einzelfall einfache Indizien/Hinweise bis zu weitgehend gesicherten Informationen

umfassen kann.
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Hauptaussagen der Zusammenfassung
fiir politische Entscheidungstrager!

Beobachtete Anderungen im Klimasystem

Die Erwarmung des Klimasystems ist eindeutig, und viele der seit den 1950er Jahren beobachteten Verande-
rungen waren vorher tiber Jahrzehnte bis Jahrtausende nie aufgetreten. Die Atmosphare und der Ozean haben
sich erwarmt, die Schnee- und Eismengen sind zuriickgegangen, der Meeresspiegel ist angestiegen und die
Konzentrationen der Treibhausgase haben zugenommen.

Jedes der letzten drei Jahrzehnte war an der Erdoberflache
sukzessive warmer als alle vorangehenden Jahrzehnte seit
1850. In der Nordhemisphare war 1983-2012 wahrscheinlich
die warmste 30-Jahr-Periode der letzten 1400 Jahre (mittleres
Vertrauen).

Die Erwarmung des Ozeans dominiert den Zuwachs der im
Klimasystem gespeicherten Energie und macht mehr als 90 %
der zwischen 1971 und 2010 akkumulierten Energie aus (hohes
Vertrauen). Es ist praktisch sicher, dass sich der obere Ozean
(0~700 m) von 1971 bis 2010 erwarmt hat, und wahrscheinlich,
dass er auch zwischen 1870 und 1971 wéarmer geworden ist.

Wahrend der letzten beiden Jahrzehnte haben die Eisschilde
in Gronland und in der Antarktis an Masse verloren, die Glet-
scher sind fast Uberall in der Welt weiter abgeschmolzen, und
die Ausdehnung des arktischen Meereises sowie der Schnee-
bedeckung in der Nordhemisphare im Friihjahr haben weiter
abgenommen (hohes Vertrauen).

Treiber der Klimaanderung

Die Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs seit Mitte des
19. Jahrhunderts war groBer als die mittlere Geschwindigkeit in
den vorangegangenen zwei Jahrtausenden (hohes Vertrauen). Im
Zeitraum 1901 bis 2010 ist der mittlere globale Meeresspiegel
um 0,19 [0,17 bis 0,21] m gestiegen.

Die atmosphérischen Konzentrationen von Kohlendioxid, Methan
und Lachgas sind auf Werte angestiegen, die seit mindestens
den letzten 800000 Jahren noch nie vorgekommen sind. Die
Kohlendioxidkonzentrationen sind seit der vorindustriellen Zeit
um 40 % angestiegen, primar durch die Emissionen aus fossilen
Brennstoffen und sekundar durch Netto-Emissionen aufgrund
von Landnutzungsénderungen. Der Ozean hat ungefahr 30 %
des emittierten anthropogenen Kohlendioxids aufgenommen
und dadurch eine Versauerung erfahren.

Der gesamte anthropogene Strahlungsantrieb ist positiv und hat zu einer Aufnahme von Energie durch das
Klimasystem gefiihrt. Der groBte Beitrag zum gesamten Strahlungsantrieb wurde durch den Anstieg der
atmospharischen CO,-Konzentration seit 1750 verursacht.

Verstandnis des Klimasystems und dessen jiingster Veranderungen

Der Einfluss des Menschen auf das Klimasystem ist klar. Das ist offensichtlich aufgrund der ansteigenden
Treibhausgaskonzentrationen in der Atmosphare, des positiven Strahlungsantriebs, der beobachteten Erwar-

mung und des Verstandnisses des Klimasystems.

Die Klimamodelle sind seit dem AR4 besser geworden. Die
Modelle geben die beobachteten Muster und Trends Uber viele
Dekaden der Erdoberflachentemperatur im kontinentalen MaB3-
stab wieder, einschlieBlich der starkeren Erwarmung seit Mitte des
20. Jahrhunderts und der unmittelbar auf groBe Vulkaneruptionen
folgenden Abkiihlung (sehr hohes Vertrauen).

Beobachtungs- und Modellstudien der Temperaturverande-
rung, der klimatischen Riickkopplungen und der Veranderung
der Energiebilanz der Erde zusammen geben Vertrauen in das
AusmaB der globalen Erwérmung als Folge des vergangenen
und zukiinftigen Antriebs.



Der Einfluss des Menschen wurde in der Erwarmung der Atmo-
sphare und des Ozeans, in Veranderungen des globalen Was-
serkreislaufs, in der Abnahme von Schnee und Eis, im Anstieg
des mittleren globalen Meeresspiegels und in Veranderungen
einiger Klimaextreme erkannt. Die Belege fiir den Einfluss des
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Menschen haben seit dem AR4 zugenommen. Es ist duBBerst
wahrscheinlich, dass der Einfluss des Menschen die Haupt-
ursache der beobachteten Erwarmung seit Mitte des 20.Jahr-
hunderts war.

Zukiinftiger globaler und regionaler Klimawandel

Fortgesetzte Emissionen von Treibhausgasen werden eine weitere Erwdarmung und Verénderungen in allen
Komponenten des Klimasystems bewirken. Die Begrenzung des Klimawandels wird betrachtliche und anhal-
tende Reduktionen der Treibhausgasemissionen erfordern.

Die Anderung der globalen Erdoberflachentemperatur wird am
Ende des 21. Jahrhunderts, bezogen auf 1850-1900, fiir alle RCP-
Szenarien auBer RCP2.6 wahrscheinlich 1,5 °C iibersteigen. Sie
wird fiir RCP6.0 und RCP8.5 wahrscheinlich mehr als 2 °C sein
und fiir RCP4.5 eher wahrscheinlich als nicht 2 °C (ibersteigen.
Die Erwdrmung wird unter allen RCP-Szenarien auBer RCP2.6
iber 2100 hinaus weitergehen. Die Erwarmung wird weiterhin
Schwankungen auf Zeitskalen von Jahren bis Jahrzehnten auf-
weisen und regional nicht einheitlich sein.

Anderungen im globalen Wasserkreislauf als Folge der Erwérmung
im 21.Jahrhundert werden nicht einheitlich sein. Die Gegensatze
in den Niederschlagen zwischen trockenen und feuchten Regio-
nen und zwischen feuchten und trockenen Jahreszeiten werden
zunehmen, auch wenn es regionale Ausnahmen geben kann.

Der globale Ozean wird sich im 21. Jahrhundert weiter erwarmen.
Warme wird von der Oberflache in den tiefen Ozean vordringen
und die Ozeanzirkulation beeinflussen.

Es ist sehr wahrscheinlich, dass im 21.Jahrhundert bei einem
Anstieg der mittleren globalen Erdoberflachentemperatur die
arktische Meereisbedeckung weiter an Flache verlieren und
ausdiinnen wird und die Schneebedeckung im Friihjahr auf der
Nordhemisphare abnehmen wird. Das Gletschervolumen wird
weiter zuriickgehen.

Der mittlere globale Meeresspiegel wird im 21.Jahrhundert weiter
ansteigen. Unter allen RCP-Szenarien wird die Geschwindigkeit
des Meeresspiegelanstiegs die von 1971 bis 2010 beobachtete
Geschwindigkeit aufgrund der zunehmenden Ozeanerwarmung
und des zunehmenden Massenverlustes von Gletschern und
Eisschilden sehr wahrscheinlich tibertreffen.

Der Klimawandel wird die Kohlenstoffkreislauf-Prozesse in einer
Weise beeinflussen, welche den Anstieg von CO, in der Atmo-
sphére verstarken wird (hohes Vertrauen). Die weitere Aufnahme
von Kohlenstoff durch den Ozean wird die Ozeanversauerung
erhéhen.

Die kumulativen CO,-Emissionen bestimmen weitgehend die
mittlere globale Erwarmung der Erdoberflache bis ins spate
21.Jahrhundert und dariiber hinaus. Die meisten Aspekte des
Klimawandels werden fiir viele Jahrhunderte bestehen bleiben,
auch wenn die Emissionen von Treibhausgasen gestoppt werden.
Dies bedeutet einen unabwendbaren Klimawandel von betracht-
lichem AusmaB iiber mehrere Jahrhunderte hinweg, der durch
vergangene, gegenwartige und zukiinftige Emissionen von CO,
verursacht wird.

' Ein wesentlicher Bestandteil des Fiinften IPCC-Sachstandsberichts ist die Verwendung von kalibrierten Ausdriicken, um den Gewissheitsgrad der wichtigsten
Ergebnisse zu kommunizieren, der auf der Einschétzung des zugrundeliegenden wissenschaftlichen Verstéandnisses durch Autorenteams basiert. Das Vertrauen
in die Aussagekraft eines Befundes wird qualitativ ausgedrickt. Das Vertrauensniveau wird unter der Verwendung von fiinf Stufen angegeben: sehr gering,
gering, mittel, hoch und sehr hoch, und kursiv gesetzt, z.B. mittleres Vertrauen.

Quantitative Unsicherheitsangaben zu einem Befund werden probabilistisch ausgedriickt. Die folgenden Begriffe wurden verwendet, um die bewertete Wahr-
scheinlichkeit von Ergebnissen zu beschreiben: praktisch sicher 99-100 % Wahrscheinlichkeit, sehr wahrscheinlich 90—-100 %, wahrscheinlich 66—100 %,
etwa ebenso wahrscheinlich wie nicht 33-66 %, unwahrscheinlich 0-33 %, sehr unwahrscheinlich 0—10 %, besonders unwahrscheinlich 0-1%. Zusatzliche
Ausdrlicke (duBerst wahrscheinlich 95-100 %, eher wahrscheinlich als nicht > 50-100 % und auBerst unwahrscheinlich 0-5 %) kénnen auch verwendet
werden, falls angebracht. Die abgeschatzte Wahrscheinlichkeit ist kursiv gesetzt, z. B. sehr wahrscheinlich.
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Haufig gestellte Fragen
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Diese Haufig gestellten Fragen wurden den Kapiteln des zugrundeliegenden Berichts entnommen und hier zusammen-
gestellt. Beim Zitieren einer bestimmten FAQ geben Sie bitte das entsprechende Kapitel im Bericht an, aus dem die FAQ
stammt (z.B. ist FAQ 3.1 Teil von Kapitel 3).
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FAQ 1.1 |1 Wenn das Wissen und das Verstandnis liber das Klimasystem zugenommen
haben, warum wurde die Bandbreite der Temperaturprojektionen nicht geringer?

Die Modelle, mit denen die Temperaturprojektionen des IPCC berechnet werden, stimmen hinsichtlich der
Richtung des zuk(inftigen globalen Wandels tiberein, aber die GréBe dieser Anderungen kann nicht genau
bestimmt werden. Zuklinftige Treibhausgasemissionsraten kénnten jeden beliebigen der vielen méglichen
Verldufe nehmen. Zudem sind manche der zugrunde liegenden physikalischen Prozesse bisher noch nicht
vollstédndig verstanden, was es schwierig macht, sie zu modellieren. Diese Unsicherheiten fihren in Kombina-
tion mit der naturlichen Klimavariabilitat von Jahr zu Jahr zu einem , Unsicherheitsbereich” der Temperatur-
projektionen.

Der Unsicherheitsbereich der projizierten Emissionen von Treibhausgasen und Aerosolvorldufersubstanzen
(die von den Projektionen zuklinftiger sozialer und wirtschaftlicher Bedingungen abhédngig sind) kann
nicht wesentlich reduziert werden. Trotzdem kénnen ein verbessertes Verstdndnis und verbesserte Klima-
modelle - zusammen mit aus Beobachtungen abgeleiteten Leitplanken — den Unsicherheitsbereich man-
cher Faktoren reduzieren, welche die Reaktionen des Klimasystems auf diese Emissionsdnderungen beein-
flussen. Allerdings flhrt die Komplexitit des Klimasystems dazu, dass dies ein langsamer Prozess ist.

(FAQ 1.1, Abbildung 1)

Seit dem letzten IPCC-Sachstandsbericht hat es auf-
grund von Verbesserungen der Messmethoden und
der Datenanalyse in den Bereichen der Kryosphare,
der Atmosphére, der Landflachen, der Biosphare und
der ozeanischen Systeme in den Klimawissenschaften
zahlreiche wichtige Fortschritte gegeben. Auch haben
Wissenschaftler heute ein besseres Verstandnis und
bessere Werkzeuge, um die Rolle von Wolken, Meer-
eis, Aerosolen, kleinrdumiger Ozeanzirkulation, des
Kohlenstoffkreislaufs und anderer Prozesse zu model-
lieren. Mehr Beobachtungen bedeuten, dass die
Modelle nun umfassender evaluiert und Projektionen
somit besser eingeschrankt werden kdénnen. Beispiels-
weise wurden durch verbesserte Modelle und Beob-
achtungsanalysen die Projektionen des Meeresspie-
gelanstiegs praziser, und das aktuelle Budget des
Meeresspiegelanstiegs ist nun ausgeglichen.

Trotz dieser Fortschritte gibt es immer noch eine Band-
breite von plausiblen Projektionen fur das zukinftige
globale und regionale Klima - dies nennen die Wissen-
schaftler ,,Unsicherheitsbereich”. Diese Unsicherheits-
bereiche sind spezifisch fur die betrachtete Variable
(beispielsweise Niederschlag vs. Temperatur) und die
raumliche und zeitliche Ausdehnung (beispielsweise
regionale vs. globale Mittelwerte). Unsicherheiten in
Klimaprojektionen entstehen durch naturliche Varia-
bilitat und durch die Unsicherheit Uber zuklnftige
Emissionsraten und daruber, wie das Klima auf diese
reagieren wird. Sie kénnen auch aus dem Grund auf-
treten, dass die Darstellungen von manchen bekann-
ten Prozessen bisher nicht hinreichend ausgereift sind,
und weil manche Prozesse bisher noch nicht in die
Modelle mit einbezogen werden.

Aufgrund der chaotischen Natur des Klimasystems ist
grundlegend begrenzt, wie genau Jahrestemperaturen
projiziert werden kénnen. AuBerdem sind dekadische
Projektionen empfindlich gegentber vorherrschen-
den Bedingungen, wie zum Beispiel der Temperatur im

tieferen Ozean, die weniger genau bekannt sind. Ein
Teil der naturlichen Variabilitat auf dekadischen Zeit-
skalen entsteht durch die Wechselwirkung zwischen
Ozean, Atmosphare, Landflache, Biosphare und Kryo-
sphare und ist auch mit Phdanomenen wie der E/ Nifio-
Southern Oscillation (ENSO) und der Nordatlantischen
Oszillation (NAO) verknUpft (siehe Box 2.5 fir Details
Uber Muster und Indizes der Klimavariabilitat).

Vulkanausbriche und Schwankungen in der Sonnen-
aktivitat tragen ebenfalls zur naturlichen Variabili-
tat bei, wenngleich sie extern angetrieben und erklar-
bar sind. Diese naturliche Variabilitat kann als Teil
des ,Rauschens” des Klimasystems gesehen werden,
das den Hintergrund bildet, vor dem das ,Signal”
des anthropogenen Klimawandels nachgewiesen
wird.

Die naturliche Variabilitat hat auf regionaler und
lokaler Ebene einen groBeren Einfluss auf die Unsi-
cherheit als auf kontinentaler oder globaler Ebene.
Sie ist fester Bestandteil des Erdsystems und mehr
Wissen wird die Unsicherheiten, die sie mit sich bringt,
nicht beseitigen. Dennoch sind Verbesserungen mog-
lich, insbesondere bei Projektionen, die hdchstens
einige Jahre in die Zukunft schauen, sofern diese
den Wissenszuwachs hinsichtlich zum Beispiel der
Kryosphare oder des Ozeans und seiner Prozesse
nutzen. Dies ist ein Gebiet intensiver Forschung. Wenn
Klimavariablen tber Jahrzehnte oder langere Zeitrau-
me gemittelt werden, vermindert dies die relative
Bedeutung der internen Variabilitat, was dazu fuhrt,
dass Langzeitsignale deutlicher zu Tage treten (FAQ 1.1,
Abbildung 1). Diese Langzeitperspektive stimmt mit
der Ublichen Definition des Klimas als Mittelwert
Uber 30 Jahre Uberein.

Eine zweite Unsicherheitsquelle resultiert aus den vie-
len moglichen Verlaufen, die zukinftige Emissionen
von Treibhausgasen und Aerosolvorlaufersubstanzen
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FAQ 1.1

nehmen kénnen, sowie von der zukinftigen Entwick-
lung der Landnutzung. Dennoch werden diese Gré3en
fur Klimaprojektionen bendtigt. Um diese Schatzun-
gen also zu erhalten, bertcksichtigen Wissenschaft-
ler mehrere alternative Szenarien tber die zukinftige
Gesellschaft hinsichtlich Bevélkerung, wirtschaftlichen
und technologischen Wandels und politischer Ent-
scheidungen. AnschlieBend berechnen sie die wahr-
scheinlichen Emissionen unter jedem dieser Szenarien.
Der IPCC unterstitzt die politische Entscheidungsfin-
dung - so kénnen Klimaprojektionen fur verschiede-
ne Emissionsszenarien hilfreich sein, da sie mégliche
klimatische Konsequenzen verschiedener politischer
Entscheidungen aufzeigen. Diese Szenarien sollen mit
der gesamten Bandbreite an in der aktuellen wissen-
schaftlichen Literatur beschriebenen Emissionsszena-
rien vereinbar sein, ob mit oder ohne klimapolitische
MaBnahmen. Als solche sind sie daflr ausgelegt, die
Unsicherheit in zukinftige Szenarien zu ermitteln.

Projektionen fur die nachsten Jahre und Jahrzehn-
te hdngen von Emissionen kurzlebiger Verbindun-

gen wie Aerosolen und Methan ab. Langerfristige
Projektionen hangen jedoch starker von Alternativ-
szenarien hinsichtlich der Emissionen von langlebigen
Treibhausgasen ab. Diese von Szenarien abhéngigen
Unsicherheiten kénnen nicht durch Verbesserungen
in der Klimaforschung reduziert werden und werden
die bedeutendste Unsicherheit in Projektionen Uber
langere Zeitrdume darstellen (z.B. 2100) (FAQ 1.1,
Abbildung 1).

Ein weiterer Beitrag zum Unsicherheitsbereich resul-
tiert schlieBlich aus unserem unvollstandigen Wissen
daruber, wie das Klima auf zuktinftige anthropogene
Emissionen und auf Landnutzungsanderungen reagie-
ren wird. Wissenschaftler benutzen vorwiegend
computerbasierte globale Klimamodelle, um diese
Reaktion abzuschatzen. Mehrere Dutzend globale
Klimamodelle wurden von verschiedenen Wissen-
schaftlergruppen auf der ganzen Welt entwickelt.
Alle Modelle beruhen auf denselben physikalischen
Prinzipien, aber es sind gewisse Naherungen notwen-
dig, da das Klimasystem so komplex ist. Verschiedene
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FAQ 1.1, Abbildung 1 | Schematische Darstellung der relativen Bedeutung verschiedener Unsicherheitsquellen und ihrer Entwicklung iiber die Zeit. (a) Anderung
der dekadischen mittleren Oberflachentemperatur (°C) aus historischen Aufzeichnungen (schwarze Linie), mit aus Klimamodellen geschatzten Unsicherheiten fiir
den historischen Zeitraum (grau), sowie zukiinftige Klimaprojektionen und dazugehorige Unsicherheiten. Die Werte sind auf die Mittelwerte von 1961 bis 1980
normalisiert. Natiirliche Variabilitat (orange) wurde aus der Modellvariabilitat von Jahr zu Jahr bestimmt und wird als zeitlich konstant angenommen. Die Unsicher-
heit der Emissionswerte (griin) wird als die mittlere modellierte Differenz von Projektionen aus unterschiedlichen Szenarien geschatzt. Die Unsicherheit der Klima-
reaktion (blau) basiert auf der Streuung der Klimamodelle sowie zusétzlichen Unsicherheiten aus dem Kohlenstoffkreislauf und groben Schétzungen zusétzlicher
Unsicherheit durch unzureichend modellierte Prozesse. Nach Hawkins und Sutton (2011) und Huntingford et al. (2009). Die Unsicherheit der Klimareaktion kann
sich scheinbar erhéhen (b), wenn ein neuer Prozess als relevant erkannt wird, allerdings reflektieren solche Anstiege eine Quantifizierung zuvor nicht gemessener
Unsicherheit, oder (c) sie sinkt durch zusatzliche Modellverbesserungen und aus Beobachtungen abgeleiteter Leitplanken. Der angegebene Unsicherheitsbereich
von 90 % bedeutet, dass die berechnete Temperatur mit einer Wahrscheinlichkeit von 90 % in diesem Bereich liegt.



Gruppen wahlen leicht unterschiedliche Naherungs-
ansatze, um bestimmte Prozesse in der Atmosphare,
wie zum Beispiel Wolken, darzustellen. Diese Auswahl
fuhrt zu Unterschieden in den Klimaprojektionen ver-
schiedener Modelle. Dieser Beitrag zum Unsicher-
heitsbereich wird als ,Reaktionsunsicherheit” oder
~Modellunsicherheit” bezeichnet.

Die Komplexitat des Erdsystems bedeutet, dass das
zuklnftige Klima vielen verschiedenen Szenarien
folgen kénnte und trotzdem mit unserem gegenwar-
tigen Verstandnis und den existierenden Modellen
konsistent ware. Mit langer werdenden Beobach-
tungszeitreihen und verbesserten Modellen sollten
Wissenschaftler in der Lage sein, diese Spanne der
wahrscheinlichen Temperaturwerte, innerhalb der
Grenzen der Bandbreite natirlicher Variabilitat, in
den nachsten Jahrzehnten zu reduzieren (FAQ 1.1,

FAQ 1.1

Abbildung 1). Es ist ebenfalls méglich, Informationen
Uber den derzeitigen Zustand der Ozeane und der
Kryosphéare zu nutzen, um bessere Projektionen fur
die nahere Zukunft (einige Jahre) zu erstellen.

Indem der wissenschaftliche Fortschritt vorangeht,
kénnen neue geophysikalische Prozesse in die Klima-
modelle integriert und die Darstellungen der bereits
enthaltenen verbessert werden. Diese Entwicklun-
gen kénnen modellbasierte Schatzungen von Unsi-
cherheiten der Klimareaktion scheinbar vergréBern,
allerdings reflektieren solche Anstiege lediglich die
Tatsache, dass zuvor nicht bemessene Unsicherheits-
quellen nun beziffert werden (FAQ 1.1, Abbildung
1). Indem immer mehr wichtige Prozesse hinzugefugt
werden, nimmt der Einfluss nicht quantifizierter Pro-
zesse ab, und die Projektionen kénnen als vertrauens-
wardiger betrachtet werden.
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FAQ 2.11 Woher wissen wir, dass die Erde warmer geworden ist?

Belege ftir eine sich erwdrmende Erde stammen von mehreren unabhéngigen Klimaindikatoren, die Bereiche
von der oberen Atmosphére bis in die Tiefsee abdecken. Sie beinhalten Anderungen der Oberfléchen-, Atmo-
sphédren- und Ozeantemperaturen, der Gletscher, der Schneebedeckung, des Meereises, des Meeresspiegels
und des atmosphéarischen Wasserdampfes. Wissenschaftler auf der ganzen Welt haben diese Belege unabhén-
gig voneinander viele Male bestétigt. Es ist eindeutig, dass sich die Erde seit dem 19. Jahrhundert erwédrmt hat.

Diskussionen Gber die Klimaerwarmung konzentrieren
sich oft auf maogliche, verbleibende systematische
Messabweichungen (bias) in Temperaturaufzeichnun-
gen von Wetterstationen auf dem Festland. Diese
Aufzeichnungen sind sehr wichtig, stellen aber nur
einen Indikator der Anderungen im Klimasystem
dar. Weitere Belege fur eine sich erwarmende Erde
stammen aus einer groBen Anzahl unabhéngiger,
physikalisch konsistenter Messungen von vielen ande-
ren, eng miteinander verbundenen Elementen des
Klimasystems (FAQ 2.1, Abbildung 1).

Ein Anstieg der mittleren globalen Erdoberflachen-
temperatur ist der bekannteste Indikator fir den
Klimawandel. Wenngleich nicht jedes Jahr und noch
nicht einmal jedes Jahrzehnt immer warmer ist als das
vorige, haben sich die globalen Erdoberflachentempe-
raturen seit 1900 erheblich erhéht.

Zunehmende Temperaturen lber Land stimmen mit
dem beobachteten Erwarmungstrend Gber den Oze-

e Td

ﬁ Lufttemperatur
der unteren Atmosphare (Troposphare)

ﬁWasserdampf
@Meereisfléche

A
ﬁLufttemperatur Uber dem Meer

Meeresoberflachentemperatur

t Meeresspiegel

ﬁWérmegehalt des Ozeans

anen Uberein. Ansteigende Lufttemperaturen UGber
dem Ozean, gemessen an Bord von Schiffen, und
Oberflachenwassertemperaturen decken sich eben-
falls, was durch viele unabhangige Messungen unter-
sttzt wird.

Die Atmosphéare und der Ozean sind geophysikali-
sche Fluide, dementsprechend sollte eine Erwdrmung
der Oberflache auch in der unteren Atmosphare und
nach unten hin im oberen Ozean beobachtet werden.
Messungen bestatigen, dass dies tatsachlich der Fall
ist. Analysen von Messungen, die mit Radiosonden an
Wetterballons und von Satelliten gemacht wurden,
zeigen einheitlich eine Erwdrmung der Troposphare,
der aktiven Wetterschicht der Atmosphére. Uber 90 %
der zusatzlichen Energie, die vom Klimasystem seit
mindestens den 1970er Jahren aufgenommen wurde,
sind in den Ozeanen gespeichert worden. Dies wird
in globalen Aufzeichnungen des Warmegehalts der
Ozeane deutlich, die bis in die 1950er Jahre zurick-
reichen.

@Gletschervolumen F—

t Luﬁte;ﬁperatur
, Uber Land

‘ Schneebedeckung

FAQ 2.1, Abbildung 1 | Unabhangige Analysen zahlreicher Komponenten des Klimasystems, von denen erwartet wird, dass sie sich in einer wérmeren Welt
andern wiirden, zeigen Trends, die mit einer Erwarmung konsistent sind (Pfeilrichtung gibt das Vorzeichen der Anderung an), wie auch in FAQ 2.1, Abbildung 2

dargestellt.



Wenn die Ozeane warmer werden, dehnt sich das
Meerwasser aus. Diese Ausdehnung ist eine der
wesentlichen Ursachen fur den unabhangig beob-
achteten Meeresspiegelanstieg im Laufe des letzten
Jahrhunderts. Das Abschmelzen von Gletschern und
Eisschilden tragt zu diesem Anstieg genauso bei
wie Anderungen der Speicherung und Nutzung von
Wasser an Land.

Eine warmere Welt ist auch eine feuchtere, weil
warmere Luft mehr Wasserdampf aufnehmen kann.
Globale Analysen zeigen, dass die spezifische Luft-
feuchtigkeit, welche die Menge des Wasserdampfs in
der Atmosphare misst, sowohl Gber den Kontinenten
als auch tber den Ozeanen zugenommen hat.

Die gefrorenen Bereiche des Planeten — zusammen-
genommen als Kryosphére bezeichnet — beeinflussen
lokale Temperaturdnderungen und werden von diesen
beeinflusst. Die Menge des weltweit in Gletschern ent-
haltenen Eises hat in jedem der letzten 20 Jahre abge-
nommen, und diese Verlustmasse tragt teilweise zum

FAQ 2.1

beobachteten Meeresspiegelanstieg bei. Die Schnee-
bedeckung reagiert empfindlich auf Temperaturande-
rungen, vor allem im Frihling, wenn der Schnee zu
schmelzen beginnt. Die Schneebedeckung im Frihling
hat seit den 1950er Jahren Uberall auf der Nordhalb-
kugel abgenommen. Betrachtliche Verluste an arkti-
schem Meereis werden seit Beginn der Satellitenauf-
nahmen beobachtet, vor allem zur Zeit der geringsten
Ausdehnung im September am Ende der jahrlichen
Abschmelzsaison. Dagegen gab es einen geringeren
Anstieg des Meereises in der Antarktis.

Fur sich betrachtet mag eine beliebige Einzelanalyse
nicht Uberzeugend wirken, aber die Analysen dieser
verschiedenen Indikatoren und unabhangigen Daten-
satze haben viele unabhangig voneinander arbeiten-
de Forschergruppen alle denselben Schluss ziehen
lassen. Von der Tiefsee bis zur oberen Troposphare
zeigen warmere Wasser- und Luftmassen, schmelzen-
des Eis und steigender Meeresspiegel unmissverstand-
lich ein Ergebnis: Die Erde hat sich seit dem spaten
19. Jahrhundert erwarmt (FAQ 2.1, Abbildung 2).
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FAQ 2.1, Abbildung 2 | Zusammenstellung unabhangiger Indikatoren eines sich andernden globalen Klimas. Jede Kurve représentiert eine unabhangig abgelei-
tete Schatzung der Anderungen des jeweiligen Klimaelements. In jeder Tafel wurden alle Datensétze auf einen gemeinsamen Zeitraum normalisiert. Eine genaue
Aufstellung, aus welchen Datenquellen die Datensatze in jeder Abbildung stammen, wird im Supplementary Material 2.5M.5 gegeben.
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FAQ 2.2 | Haben sich die Klimaextreme verandert?

Es gibt starke Belege daftir, dass die Erwdrmung der Erde seit Mitte des 20.Jahrhunderts zu Anderungen der
Temperaturextreme — einschlieBlich Hitzewellen — gefihrt hat. Wahrscheinlich haben in diesem Zeitraum auch
Starkniederschldge zugenommen, allerdings unterscheiden sich die Zunahmen je nach Region. Fir andere Ex-
treme, wie beispielsweise die Hadufigkeit tropischer Wirbelsttirme, kann jedoch nicht mit Sicherheit gesagt
werden, dass es wéhrend des Beobachtungszeitraums erkennbare Anderungen gegeben hat, abgesehen von

einigen begrenzten Regionen.

Ob von Hitzewelle bis Kalteeinbruch oder von Durre
bis zu sintflutartigen Regenfallen — die Erfassung und
die Analyse von Klimaextremen stellen eine besonde-
re Herausforderung dar. Nicht nur, weil diese Ereignis-
se selten auftreten, sondern auch, weil sie ausnahmslos
mit zerstérenden Auswirkungen verbunden sind.
AuBerdem gibt es in der wissenschaftlichen Literatur
keine einheitliche Definition dessen, was ein Klima-
extrem ausmacht, was global vergleichende Bewer-
tungen dieser Extreme erschwert.

Obwohl sich ein Klimaextrem absolut gesehen von Ort
zu Ort unterscheidet — beispielsweise weist ein heier
Tag in den Tropen einen anderen Temperaturwert als
ein heiBer Tag in den mittleren Breiten auf — haben
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FAQ 2.2, Abbildung 1 | Wahrscheinlichkeitsverteilung der Anomalien der
(a) Tagestiefst- und (b) der Tageshdchsttemperatur fir die zwei Zeitrdume von
1951-1980 (blau) und 1981-2010 (rot) relativ zu den Klimadaten 1961-1990
unter Verwendung des HadGHCND Datensatzes. Die blau und rot unterlegten
Bereiche zeigen jeweils die kéltesten und die warmsten 10 % der (a) Nachte
und (b) Tage im Zeitraum 1951-1980. Die dunkler unterlegten Bereiche zeigen,
um wieviel sich die Anzahl der kaltesten Tage und Néchte reduziert (dunkel-
blau) und um wieviel die Anzahl der warmsten Tage und Nachte (dunkelrot) im
Zeitraum 1981-2010 gegentiber 1951-1980 zugenommen hat.

internationale Anstrengungen zur systematischen
Beobachtung von Klimaextremen signifikante globale
Anderungen aufgezeigt.

So haben beispielsweise — bei konsistenter Definiti-
on kalter (< 10. Perzentil) und warmer Tage (>90. Per-
zentil) — in den meisten Regionen der Erde warme
Tage und Nachte zugenommen, wahrend kalte Tage
und Nachte abgenommen haben; die wenigen Aus-
nahmen stellen die Mitte und der Osten Nordame-
rikas sowie das stdliche Stidamerika dar, allerdings
vor allem beziglich der Tagestemperaturen. Diese
Anderungen zeigen sich vor allem in den extremen
Tiefsttemperaturen, beispielsweise warmer Nach-
te. Die begrenzte Datenverfluigbarkeit erschwert
die Herstellung eines kausalen Zusammenhangs
zu gestiegenen Durchschnittstemperaturen, aber
FAQ 2.2, Abbildung 1 zeigt, dass die globalen Tages-
temperaturextreme sich durchaus verandert haben.
Ob diese Anderungen nur mit dem Anstieg des tag-
lichen Temperaturmittelwerts verbunden sind (gestri-
chelte Linien in FAQ 2.2, Abbildung 1), oder ob andere
Anderungen in der Verteilung von Tages- und Nacht-
temperaturen stattgefunden haben, ist noch Gegen-
stand aktueller Diskussionen.

Hitzeperioden oder Hitzewellen, also Zeitraume mit
aufeinanderfolgenden extrem heiBen Tagen oder
Nachten, wurden ebenfalls untersucht; allerdings gibt
es weniger Studien UGber die Eigenschaften von Hitze-
wellen als solche, die die Anderungen lediglich
warmer Tage und N&chte vergleichen. Uber den
meisten Landflachen weltweit, fur die Daten verfug-
bar sind, kam es seit der Mitte des 20. Jahrhunderts
vermehrt zu Hitzewellen. Eine Ausnahme ist der Sud-
osten der USA, wo im Allgemeinen weniger und kar-
zere Hitzewellen gemessen wurden. Dies wird mit
dem so genannten ,,Erwarmungsloch” (warming hole)
in dieser Region in Verbindung gebracht, wo auch die
Niederschlage zugenommen haben. Dies kénnte mit
Wechselwirkungen zwischen Landoberflache und
Atmosphére sowie mit langfristigen Anderungen im
Atlantischen und Pazifischen Ozean verbunden sein.
Allerdings sind Informationen tiber Anderungen von
Hitzewellen fur groBe Regionen, vor allem in Afrika
und Sudamerika, nur begrenzt verfugbar.

Fur Gebiete wie beispielsweise Europa, wo historische
Temperaturrekonstruktionen tGber mehrere hundert



Jahre zurickreichen, gibt es einige Anzeichen, dass in
manchen Regionen extreme Hitzewellen in den
letzten Jahrzehnten unverhéltnismaBig haufig aufge-
treten sind. Anderungen von Extremwerten anderer
Klimavariablen sind aufgrund der begrenzten Daten-
verfligbarkeit und Inkonsistenzen zwischen verschie-
denen Studien, Regionen und/oder Jahreszeiten gene-
rell weniger kohérent als fur die Temperatur beobach-
tet. Allerdings sind beispielsweise Zunahmen von Nie-
derschlagextremen konsistent mit einem warmeren
Klima. Analysen Uber Landflachen mit ausreichender
Datenlage weisen auf einen Anstieg der Haufigkeit
und Intensitat von Extremniederschlagsereignissen in
den letzten Jahrzehnten hin, die Ergebnisse unter-
scheiden sich jedoch erheblich je nach Region und Jah-
reszeit. Beispielsweise existieren fur einen Anstieg
extremer Niederschlagsereignisse in Nordamerika,
Zentralamerika und Europa die schlUssigsten Belege,
wahrend es in einigen anderen Regionen - unter
anderem Sudaustralien und Westasien — Belege fur
Abnahmen gibt. Genauso stimmen Durrestudien nicht
hinsichtlich des globalen Trendsignals tiberein, wobei
regionale Inkonsistenzen der Trends auch davon
abhangen, wie Dirre definiert ist. Insgesamt gibt es
jedoch Hinweise darauf, dass Durren seit der Mitte des
20. Jahrhunderts in einigen Regionen zugenommen
(z.B. dem Mittelmeerraum), in anderen dagegen
abgenommen (z.B. Zentrales Nordamerika) haben.

Betrachtet man andere Extreme, wie beispielsweise
tropische Wirbelstlirme, zeigen die neuesten Bewer-
tungen, dass es aufgrund von Problemen mit den bis-
herigen Beobachtungsméglichkeiten schwierig ist,
schllssige Aussagen Uber langfristige Trends abzulei-
ten. Trotzdem gibt es konkrete Belege dafur, dass die

Dirren Mittelmeerraum,

West-Afrika
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Starkste tropische Wirbelstirme
Nordatlantik
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phasen und Hitzewellen

FAQ 2.2

Sturmaktivitat im Nordatlantik seit den 1970er Jahren
zugenommen hat.

Berucksichtigt man Unsicherheiten in den Beobach-
tungsmethoden, gibt es Gber einen Zeitraum von
einem Jahrhundert oder mehr Belege fur leichte
Abnahmen der Haufigkeit tropischer Wirbelstlirme,
die das Festland der nordatlantischen und der stidpa-
zifischen OzeankuUsten erreichen. Fur andere Meeres-
becken gibt es nur wenige Belege fiur langfristige
Trends. Bezuglich auBertropischer Stlrme ist Gber die
letzten 50 Jahre in beiden Hemispharen eine Verschie-
bung in Richtung der Pole zu beobachten, wobei es
weitere, jedoch begrenzte Belege dafur gibt, dass die
Sturmhaufigkeit in den mittleren Breiten abgenom-
men hat. Mehrere Studien weisen auf einen Anstieg
der Intensitat hin, Probleme bei der Datenerfassung
erschweren diese Bewertungen jedoch.

FAQ 2.2, Abbildung 2 fasst einige der beobachteten
Anderungen von Klimaextremen zusammen. Insge-
samt zeigen sich die robustesten globalen Anderungen
von Klimaextremen in Messungen der Tagestempe-
raturen, was zu einem gewissen Grad Hitzewellen
mit einschlieBt. Extreme Niederschlagsereignisse
scheinen ebenfalls zuzunehmen, jedoch gibt es eine
groBe raumliche Variabilitat, und die beobachteten
Dirretrends sind, abgesehen von ein paar Regionen,
noch unsicher. Obwohl seit den 1970er Jahren robuste
Anstiege in der Haufigkeit und der Aktivitat tropischer
Wirbelstirme im Nordatlantik festgestellt werden
konnten, sind die Grinde daflur noch nicht geklart.
Es gibt nur begrenzte Belege daflr, dass sich seit Mitte
des 20. Jahrhunderts Extreme, die mit anderen Klima-
variablen verbunden sind, verandert haben.
5 > =
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FAQ 2.2, Abbildung 2 | Trends in der Haufigkeit (oder Intensitat) verschie-
dener Klimaextreme (Pfeilrichtung zeigt die Anderungsrichtung) seit Mitte des
20. Jahrhunderts (mit Ausnahme der Stiirme (iber dem Nordatlantik, bei denen
der Zeitraum seit den 1970er Jahren abgedeckt wird).
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FAQ 3.1| Wird der Ozean warmer?

Ja, der Ozean erwdrmt sich in vielen Regionen, Tiefenbereichen und Zeitrdumen, aber weder tiberall noch kon-
tinuierlich. Die Erwdrmung tritt am deutlichsten in Erscheinung, wenn man global oder auch tber einzelne
Ozeanbecken gemittelte Werte tiber Zeitraume von zehn oder mehr Jahren betrachtet.

Die Ozeantemperatur kann Uberall betrachtlich mit
den Jahreszeiten schwanken. Sie kann aufgrund von
Schwankungen in den Meeresstréomungen und im
Warmeaustausch zwischen dem Ozean und der Atmo-
sphare auch erheblich von Jahr zu Jahr schwanken -
oder sogar von Jahrzehnt zu Jahrzehnt.

Ozeantemperaturen wurden schon seit Jahrhunderten
gemessen, aber erst seit etwa 1971 sind die Messungen
so umfassend, dass man die mittlere globale Tempe-
ratur der oberen hundert Meter des Ozeans fur ein
bestimmtes Jahr sicher abschatzen kann. Tatsachlich
war, bevor das internationale Argo-Array - beste-
hend aus Temperatur- und Salzgehaltprofil messen-
den Treibbojen — im Jahr 2005 eine weltweite Abde-
ckung erreichte, die mittlere globale Temperatur des
oberen Ozeans jedes beliebigen Jahres abhéngig von
der fiur die Berechnung verwendeten Methode.

Die mittleren globalen Temperaturen des oberen
Ozeans sind von 1971 bis 2010 in jedem Jahrzehnt
angestiegen. Trotz groBer Unsicherheiten in den
meisten Jahresmittelwerten stellt diese Erwarmung
ein belastbares Ergebnis dar. In den oberen 75 m des
Ozeans liegt fur diesen Zeitraum der mittlere globale
Erwarmungstrend bei 0,11 [0,09 bis 0,13]°C pro Jahr-
zehnt. Dieser Trend verringert sich generell von der
Oberflache bis in die mittleren Wassertiefen. Er sinkt
auf ungefahr 0,04 °C pro Jahrzehnt in 200 m Tiefe und
auf weniger als 0,02 °C pro Jahrzehnt in 500 m Tiefe.

Temperaturanomalien erreichen Schichten unterhalb
der Meeresoberflache nicht nur durch Vermischung
von oben, sondern auch Uber bestimmte Pfade (FAQ
3.1, Abbildung 1). Kalteres — somit dichteres — Wasser
aus den hoheren Breiten kann von der Oberflache
absinken und dann unterhalb des warmeren, leichte-
ren Wassers in niedrigeren Breiten in Richtung Aqua-
tor strémen. An einigen Orten — dem nérdlichen
Nordatlantik und dem Sudlichen Ozean um die Ant-
arktis herum - klhlt das Meerwasser so stark ab, dass
es bis in groBe Tiefen absinkt, sogar bis zum Meeres-
grund. Dieses Wasser verteilt sich dann und fullt so
einen groBen Teil der Ubrigen Tiefsee. Wenn sich das
oberflaichennahe Wasser des Ozeans erwarmt, dann
erwarmen sich mit der Zeit auch diese absinkenden
Wassermassen und das fuhrt dazu, dass die Tempera-
turen im Ozeaninnern deutlich schneller ansteigen als
dies bei Vermischung von der Oberflache her allein
der Fall ware.

Im Nordatlantik schwankt die Temperatur dieses
Tiefenwassers von Jahrzehnt zu Jahrzehnt - manchmal
erwarmt es sich, manchmal kihlt es sich ab —abhangig
von den im Winter vorherrschenden atmospharischen
Bedingungen. Um die Antarktis herum hat sich das
Bodenwasser von 1992 bis 2005 nachweislich erwarmt,
moglicherweise durch die Verstarkung der Westwinde
Uber dem Sudlichen Ozean und deren Verschiebung
nach Stden wahrend der letzten Jahrzehnte. Dieses
Erwarmungssignal im tiefsten und kaltesten Boden-
wasser des Weltozeans ist nachweisbar, auch wenn es
sich nach Norden hin im Indischen, Atlantischen und
Pazifischen Ozean abschwacht. Die Erwarmungsraten
in der Tiefsee sind im Allgemeinen kleiner als die an
der Meeresoberflache (etwa 0,03 °C pro Jahrzehnt seit
den 1990er Jahren im Tiefen- und Bodenwasser um
die Antarktis herum, und an vielen anderen Stellen
geringer). Allerdings erfolgt die Erwarmung in einem
groBen Volumen, weswegen die Erwarmung des
tiefen Ozeans wesentlich zum Gesamtanstieg des
Warmegehalts im Ozean beitragt.

Schatzungen historischer Anderungen der mittleren
globalen Ozeantemperatur haben sich in den letzten
Jahren verbessert, vor allem dank der Erfassung und
Verringerung systematischer Messfehler. Durch den
sorgfaltigen Vergleich ungenauerer Messungen mit
wenigen, daflr aber genaueren Beobachtungen an
benachbarten Standorten und zu &hnlichen Zeiten
haben Wissenschaftler einige instrumentell bedingte
Fehler in den historischen Aufzeichnungen verringert.
Diese Verbesserungen machten deutlich, dass die mitt-
leren globalen Ozeantemperaturen viel stetiger von
Jahr zu Jahr gestiegen sind, als man vor 2008 ange-
nommen hatte. Dennoch mag die mittlere globa-
le Erwarmungsrate zeitlich nicht gleichmaBig sein.
In manchen Jahren scheint sich der Ozean schneller
als im langfristigen Trend zu erwarmen, in anderen
scheint die Erwdrmungsrate abzunehmen.

Seine groBe Masse und seine hohe Warmekapazitat
erlauben es dem Ozean, groBe Mengen an Energie zu
speichern — mehr als tausendmal so viel, wie die Atmo-
sphare bei einem aquivalenten Temperaturanstieg
speichern wuirde. Die Erde absorbiert mehr Warme
als sie ins All zurtick emittiert, und fast die gesamte
Menge dieses Warmeuberschusses geht in die Ozeane
und wird dort gespeichert. Der Ozean hat tGber 93 %
der Warme absorbiert, die zwischen 1971 und 2010
durch die Erwdarmung von Luft, Meer und Land sowie-



durch das Schmelzen von Eis zusammen gespeichert
wurde.

Die groBe Warmekapazitat des Ozeans und seine
langsame Zirkulation verleihen ihm eine erhebliche
thermische Tragheit. Oberflachennahe Ozeantempera-
turen bendtigen etwa ein Jahrzehnt, um sich auf einen
klimatischen Antrieb, wie beispielsweise Anderungen
der Treibhausgaskonzentrationen, hin anzupassen

FAQ 3.1

(Abschnitt 12.5). Daher gilt, wenn die Treibhausgas-
konzentrationen in Zukunft auf dem heutigen Niveau
gehalten werden kénnten, wirde sich die Erwar-
mung der Erdoberflache innerhalb eines Jahrzehnts
verlangsamen. Tiefseetemperaturen wirden jedoch
Uber Jahrhunderte bis Jahrtausende weiter steigen
(Abschnitt 12.5), und daher wiirde auch der Meeres-
spiegel Uber Jahrhunderte bis Jahrtausende weiter
ansteigen (Abschnitt 13.5).

Westatlantik
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FAQ 3.1, Abbildung 1 | Pfade der Warmeaufnahme im Ozean. Der Ozean ist geschichtet, wobei sich das kalteste, dichteste Wasser in der Tiefsee befindet (obere
Tafeln: die Weltkarte oben dient der Orientierung). Kaltes antarktisches Bodenwasser (dunkelblau) sinkt um die Antarktis herum ab und verteilt sich dann nord-
warts entlang des Meeresgrunds in den zentralen Pazifik (obere, linke Tafel: Ubergang von Rot zu WeiB in den Pfeilen zeigt eine stérkere Erwarmung desjenigen
Bodenwassers, das zuletzt Kontakt mit dem Oberflachenwasser hatte) und in den Westatlantik (oberes, rechtes Bild) sowie in den Indischen Ozean (nicht gezeigt).
Weniger kaltes und deswegen leichteres, nordatlantisches Tiefenwasser (helleres Blau) sinkt im nérdlichen Nordatlantik ab (obere, rechte Tafel: der rot-blaue
Pfeil in der Tiefsee zeigt dekadische Erwarmung bzw. Abkiihlung) und breitet sich dann nach Siiden iber dem antarktischen Bodenwasser aus. Ebenso sinkt im
oberflachennahen Ozean (untere, linke Tafel zeigt einen Pazifik-Ausschnitt, rechte Tafel einen Atlantik-Ausschnitt) kaltes Zwischenwasser (tiirkis) in subpolaren
Regionen ab (Ubergang von Rot nach WeiB in den Pfeilen zeigt eine Erwérmung mit der Zeit an), bevor es sich unter warmen, subtropischen Wassern (griin) in
Richtung Aquator ausbreitet. Das subtropische Wasser seinerseits sinkt ab (Ubergang von Rot nach WeiB in den Pfeilen zeigt eine stérkere Erwarmung desjenigen
Zwischen- und subtropischen Wassers, das zuletzt Kontakt mit der Oberfléche hatte) und breitet sich unter dem tropischen Wasser, dem warmsten und leichtesten
Wasser in allen drei Ozeanen (orange), in Richtung Aquator aus. An der Meeresoberflche in den Ozean gelangende Warmeiiberschiisse oder -defizite (gewellte
rote Pfeile oberhalb der Meeresoberfléche) vermischen sich ebenfalls langsam nach unten (gewellte rote Pfeile unterhalb der Meeresoberflache).

13



14

FAQ 3.2 | Gibt es Belege fiir Anderungen im Wasserkreislauf der Erde?

Zum Wasserkreislauf der Erde geh6ren Verdunstung und Niederschlag von Feuchtigkeit an der Erdoberfldche.
Anderungen des Wassergehalts der Atmosphére liefern deutliche Belege dafiir, dass der Wasserkreislauf bereits
auf ein wérmer werdendes Klima reagiert. Weitere Belege stammen aus Anderungen der Salzgehaltverteilung
im Ozean, die aufgrund fehlender Langzeitbeobachtungen von Regen und Verdunstung Uber den globalen
Ozeanen zu einem wichtigen Proxy fir diese Gr68en geworden ist.

FUr ein warmeres Klima wird erwartet, dass sich der
Wasserkreislauf verstarkt, da warmere Luft mehr Was-
serdampf aufnehmen kann: Fur jedes Grad Celsius an
Erwarmung kann die Atmosphare ungefahr sieben
Prozent mehr Wasserdampf aufnehmen. Beobach-
tungen seit den 1970er Jahren zeigen Zunahmen
des Wasserdampfs in der bodennahen und der unte-
ren Atmosphare (FAQ 3.2, Abbildung 1a) mit einer
Anderungsgeschwindigkeit, die mit der beobachte-
ten Erwarmung konsistent ist. Dartuber hinaus wird
projiziert, dass sich Verdunstung und Niederschlag in
einem warmeren Klima verstarken.

Aufzeichnungen von Anderungen des Ozeansalz-
gehalts in den letzten 50 Jahren unterstitzen diese
Projektion. Meerwasser enthalt sowohl Salz als auch
Wasser, und sein Salzgehalt ist eine Funktion des
Gewichts der enthaltenen gelésten Salze. Da sich die
gesamte Salzmenge — die aus Gesteinsverwitterung
stammt — innerhalb von fur den Menschen relevan-
ten Zeitrdumen nicht veréndert, kann der Salzgehalt
von Meerwasser — Gber Tage oder Jahrhunderte — nur
durch den Eintrag oder den Verlust von SaBwasser
verandert werden.

Die Atmosphare verbindet diejenigen Ozeangebiete,
in denen Wasser verdunstet, mit denen, die StiBwasser
hinzubekommen, indem sie Wasserdampf von einem
Ort zum anderen transportiert. Die Verteilung des
Salzgehalts an der Meeresoberflache spiegelt weit-
gehend die rdumliche Verteilung von Verdunstung
minus Niederschlag, Abfluss von den Kontinenten und
Meereisprozessen wider. Die Verteilungsmuster ver-
schieben sich teilweise relativ zueinander aufgrund
der Meeresstrdmungen.

In den Subtropen ist der Ozean aufgrund der im Ver-
gleich zum Niederschlag gréBeren Verdunstung sehr
salzhaltig, wadhrend der Salzgehalt in den hohen
Breiten und in den Tropen niedriger ist, da dort die
Niederschlage gegeniber der Verdunstung Uberwie-
gen (FAQ 3.2, Abbildung 1b, d). Der Atlantik — das
Ozeanbecken mit dem hoéchsten Salzgehalt — verliert
mehr Wasser durch Verdunstung als er durch Regen
gewinnt. Im Pazifik dagegen ist diese Balance nahezu
ausgewogen (d. h. Zuwachs durch Niederschlag gleicht
den Verlust durch Verdunstung fast aus), und im
Sudlichen Ozean (Region um den Antarktischen Kon-
tinent) Uberwiegen die Niederschlage.

Anderungen des Salzgehalts nahe der Meeresober-
flache und im oberen Ozean haben das durchschnitt-
liche Verteilungsmuster des Salzgehaltes verstarkt.
Die durch Verdunstung dominierten subtropischen
Gebiete wurden salzhaltiger, und die niederschlagsdo-
minierten subpolaren und tropischen Regionen sti3ten
aus. Betrachtet man die obersten 500 m, wurde der ver-
dunstungsdominierte Atlantik salzreicher, wahrend
der nahezu neutrale Pazifik und der niederschlags-
dominierte Sudliche Ozean salzarmer wurden (FAQ
3.2, Abbildung 1c).

Niederschlags- und Verdunstungsanderungen direkt
und global zu beobachten ist schwierig, da der GroBteil
des Austausches von SuBwasser zwischen Atmosphare
und Oberflache Uber den 70 % der Erdoberflache
stattfindet, die von Ozean bedeckt sind. Langfristige
Niederschlagsaufzeichnungen sind nur fur Standorte
an Land verfuigbar, und es gibt keine Langzeitmessun-
gen von Verdunstung.

Beobachtungen an Land zeigen, dass Niederschlage
in einigen Gebieten zunehmen und in anderen
abnehmen, was die Ableitung eines global integrier-
ten Musters erschwert. Beobachtungen an Land haben
eine Zunahme von extremen Niederschlagsereig-
nissen und von Uberflutungen im Zusammenhang
mit friher einsetzender Schneeschmelze in hohen
nordlichen Breiten gezeigt; die Trends sind jedoch
sehr regional. Beobachtungen an Land liefern bisher
keine hinreichenden Belege fiir Anderungen von
Durren.

Der Salzgehalt im Ozean bietet allerdings ein emp-
findliches und effektives MaB fur den Niederschlag
Uber dem Ozean. Er integriert und glattet auf nattr-
liche Weise die Differenz zwischen Wasser, das der
Ozean durch Niederschlage erhélt, und Wasser, das
der Ozean durch Verdunstung verliert, die beide sehr
lokal und episodisch auftreten. Der Salzgehalt der
Ozeane wird auch vom Wasserabfluss der Kontinente
und vom Schmelzen und Gefrieren des Meereises oder
schwimmenden Gletschereises beeinflusst. SuBwas-
sereintrdge von geschmolzenem Festlandeis werden
den global gemittelten Salzgehalt verandern, diese
Anderungen sind jedoch zurzeit noch zu gering, um
beobachtet werden zu kénnen.

Daten aus den letzten 50 Jahren zeigen weitverbrei-
tete Salzgehaltsdnderungen im oberen Ozean und



Haufig gestellte Fragen und Antworten

FAQ 3.2

deuten damit systematische Anderungen in der FAQ 3.2 basiert auf Beobachtungen, die in den Kapi-
Differenz zwischen Niederschlag und kontinentalem teln 2 und 3 dargestellt sind, und auf Modellanalysen
Abfluss auf der einen und Verdunstung auf der ande- aus den Kapiteln 9 und 12. =

ren Seite an (FAQ 3.2, Abbildung 1).
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FAQ 3.2, Abbildung 1 | Anderungen des Oberflachensalzgehalts stehen im Zusammenhang mit den atmosphérischen Verteilungsmustern von Verdunstung
minus Niederschlag (V=N) und Trends im gesamten niederschlagsfahigen Wasser: (a) Linearer Trend (1988—2010) im gesamten niederschlagsfahigen Wasser
(Wasserdampfgehalt integriert tiber die gesamte Hohe der Atmosphare; kg m=2 pro Jahrzehnt) aus Satellitenbeobachtungen (Special Sensor Microwave Imager)
(nach Wentz et al., 2007) (Blauténe: feuchter; Gelbtone: trockener). (b) Die Uber 1979-2005 klimatologisch gemittelten netto V-N-Werte (cm pro Jahr)
aus meteorologischen Reanalyse-Daten (National Centers for Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Research; Kalnay et al., 1996)
(Rottone: Netto-Verdunstung; Blauténe: Netto-Niederschlag). (c) Trend (1950-2000) des Oberflachensalzgehalts (PSS78 pro 50 Jahre) (nach Durack und Wijffels,
2010) (Blautone: salzarmer geworden; Gelb- bis Rottone: salzhaltiger geworden). (d) Klimatologisch gemittelter Salzgehalt (PSS78) (Blauténe: < 35; Gelb-
bis Rottone: > 35).
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FAQ 3.3 | Wie hangt die anthropogene Ozeanversauerung mit dem Klimawandel

zusammen?

Sowohl der anthropogene Klimawandel als auch die anthropogene Ozeanversauerung werden durch zuneh-
mende Kohlendioxidkonzentrationen in der Atmosphére bedingt. Steigende Gehalte von Kohlendioxid (CO,)
und anderen Treibhausgasen veréndern zusammen indirekt das Klimasystem, indem sie Wérme, die von der Erd-
oberfldche reflektiert wird, zurlickhalten. Die anthropogene Ozeanversauerung ist eine direkte Konsequenz
zunehmender CO,-Konzentrationen, da Meerwasser momentan rund 30 % des anthropogenen CO, aus der

Atmosphére aufnimmt.

Ozeanversauerung bezieht sich auf eine Abnahme des
pH-Werts Uber einen langeren Zeitraum, meist Jahr-
zehnte oder langer, primar verursacht durch die Auf-
nahme von CO, aus der Atmosphaére. pH ist ein dimen-
sionsloses MaB des Sauregehalts. Ozeanversauerung
beschreibt eher die Richtung der pH-Wert-Anderung
als den Endpunkt. Das bedeutet, dass der pH-Wert des
Meeres zwar abnimmt, es aber nicht erwartet wird,
dass er saure Werte annimmt (pH < 7). Ozeanversaue-
rung kann auch durch andere chemische Zugaben
oder Entnahmen verursacht werden, die nattrlichen
Ursprungs (z.B. erhéhte Vulkanaktivitat, Methanhy-
drat-Freisetzung, langfristige Anderungen der Netto-
Atmung) oder anthropogen sind (z. B. Freisetzung von
Stickstoff- und Schwefelverbindungen in die Atmo-
sphare). Anthropogene Ozeanversauerung bezieht
sich auf denjenigen Anteil der pH-Verringerung, der
durch Aktivitaten des Menschen verursacht wird.

Seit etwa 1750 hat die Freisetzung von CO, aus Indus-
trie und Landwirtschaft zu einem Anstieg der mittle-
ren globalen atmospharischen CO,-Konzentrationen
von 278 auf 390,5 ppm im Jahr 2011 gefuhrt. Die
atmosphérische CO,-Konzentration ist somit heute auf
der Erde hoéher als jemals zuvor in mindestens den
letzten 800000 Jahren, und es wird erwartet, dass sie
aufgrund unserer Abhéangigkeit von fossilen Brenn-
stoffen fur die Energiegewinnung weiter ansteigen
wird. Bis heute haben die Ozeane etwa 155 + 30 PgC
aus der Atmosphare aufgenommen, was ungeféhr
einem Viertel der gesamten CO,-Menge (555 + 85 PgCQ)
entspricht, die durch Aktivitaten des Menschen seit
vorindustriellen Zeiten emittiert wurde. Dieser natur-
liche Absorptionsprozess hat das Niveau der Treib-
hausgase in der Atmosphéare maBgeblich reduziert
und einige Folgen der globalen Erwarmung verrin-
gert. Allerdings hat die Aufnahme von CO, durch den
Ozean einen erheblichen Einfluss auf die Chemie des
Meerwassers. Der mittlere pH-Wert des Meeresober-
flachenwassers ist bisher bereits um ungeféhr 0,1 Ein-
heiten gesunken, von etwa 8,2 auf 8,1 seit Beginn der
Industriellen Revolution. Schatzungen von projizier-
ten zuklnftigen atmosphérischen und ozeanischen
CO,-Konzentrationen deuten darauf hin, dass bis Ende
diesen Jahrhunderts der mittlere pH-Wert der Meeres-
oberflache um 0,2 bis 0,4 niedriger sein kénnte als
heute. Die pH-Skala ist logarithmisch, sodass eine
Anderung um eine Einheit einer zehnfachen Ande-
rung der Wasserstoffionenkonzentration entspricht.

Wenn atmospharisches CO, an der Grenzflache zwi-
schen Luft und Meer ausgetauscht wird, reagiert
es mit dem Meerwasser in einer Reihe von vier
chemischen Reaktionen, wodurch die Konzentra-
tion der Kohlenstoffverbindungen — geléstes Kohlen-
dioxid (COZ(aq)), Kohlensaure (H,CO;) und Bikarbo-
nat (HCO;-) — ansteigt:

COsatmos) S COyyy (1)
COypp+H,0 & H,CO, (2)
H,CO, 2 H*+HCO, (3)
HCO, 2 H*+CO~ (4)

Bei diesen Reaktionen werden Wasserstoffionen (H*)
gebildet. Dieser Anstieg der Wasserstoffionenkonzen-
tration des Ozeans entspricht einer Reduktion des pH-
Werts, oder einem Anstieg des Saduregehalts. Unter nor-
malen Meerwasserbedingungen verbinden sich mehr
als 99,99 % der entstehenden Wasserstoffionen mit
Karbonationen (CO;%) und bilden zusatzliches HCO,~.
Demnach senkt die Zugabe von anthropogenem CO,
in die Meere den pH-Wert und verbraucht Karbonat-
ionen. Diese Reaktionen sind vollstandig umkehrbar
und die grundlegende Thermodynamik dieser Reaktio-
nen in Meerwasser sind gut bekannt — beispielweise
liegt bei einem pH-Wert von etwa 8,1 circa 90% des
Kohlenstoffs als Bikarbonationen vor, 9% als Karbo-
nationen und nur 1% des Kohlenstoffs als geldstes
CO,. Ergebnisse aus Labor, Feld- und Modellstudien
sowie Hinweise aus geologischen Aufzeichnungen
weisen eindeutig darauf hin, dass marine Okosysteme
héchstempfindlich auf den Anstieg des CO,-Gehalts
im Meer und die daraus folgenden Abnahmen des pH-
Werts und der Karbonationen reagieren.

Der Klimawandel und die anthropogene Ozeanver-
sauerung geschehen nicht unabhangig voneinander.
Auch wenn das CO,, das durch die Meere aufgenom-
men wird, nicht zum Treibhauseffekt beitragt, redu-
ziert die Erwdarmung der Meere die Léslichkeit von
Kohlendioxid in Meerwasser. Dadurch reduziert sich



die Menge des CO,, das die Ozeane aus der Atmo-
sphare aufnehmen kénnen. Verdoppelt man beispiels-
weise die vorindustrielle CO,-Konzentration und
erhoht die Temperatur um 2°C, wirde Meerwasser
10% weniger CO, aufnehmen (10% weniger Gesamt-
kohlenstoff, C;) als ohne Temperaturanstieg (verglei-
che Spalten 4 und 6 in FAQ 3.3, Tabelle 1), der pH-Wert

CO, -Zeitreihe im Nordpazifik

FAQ 3.3

bliebe aber nahezu gleich. Also hat ein warmerer
Ozean weniger Kapazitat, CO, aus der Atmosphare
aufzunehmen, wirde jedoch weiterhin versauern. Der
Grund dafur ist, dass Bikarbonat im warmeren Ozean
zu Karbonat umgewandelt wird und dabei ein
Wasserstoffion freigesetzt wird, das den pH-Wert
stabilisiert.
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FAQ 3.3, Abbildung 1 | Eine geglattete Zeitreihe des atmospharischen CO,-Stoffmengenanteils (in ppm) am atmospharischen Mauna Loa Observatorium (obere
rote Linie), des Meeresoberflachenpartialdrucks von CO, (pCO,; mittlere blaue Linie) und des pH-Wertes an der Meeresoberfléche (untere griine Linie) an der Stati-
on ALOHA im subtropischen Nordpazifik ndrdlich von Hawaii fiir den Zeitraum 1990-2011 (nach Doney et al., 2009; Daten von Dore et al., 2009). Die Ergebnisse
zeigen, dass der Trend des CO,-Partialdrucks an der Meeresoberfléache grundsétzlich mit dem atmosphérischen Anstieg konsistent ist, als Folge der groBraumigen

Jahr-zu-Jahr-Variabilitat ozeanischer Prozesse aber variabler ist.

FAQ 3.3, Tabelle 1 | Anderungen des pH-Werts und der Parameter des Kohlenstoffsystems im ozeanischen Oberfldchenwasser bei einer Verdopplung des CO,-
Gehalts gegentiber der vorindustriellen Atmosphére ohne und mit einer Erwarmung von 2°C°.

Vorindustriell 2 x vorindustriell (Prozentuale 2 x vorindustriell (Prozentuale
Parameter (280 ppmv) (560 ppmv) Anderung gegeniiber (560 ppmv) Anderung gegeniiber
20°C 20°C vorindustriellen 22°C vorindustriellen
Werten) Werten)

pH 8,1714 7,9202 - 7,9207 -

H* (mol kg™) 6,739 1,202e (78,4) 1,200e8 (78,1)
€O, (pmol kg™) 9,10 18,10 (98,9) 17,2 (89,0)
HCO,~ (pmol kg™) 1723,4 1932,8 (12,15) 1910,4 (10,9)
€O, (pmol kg™) 2283 143,6 (-37,1) 152,9 (-33,0)
C; (pmol kg™) 1960,8 2094,5 (6,82) 2080,5 (6,10)

Anmerkungen:

° €0, = geldstes Kohlendioxid, H,CO; = Kohlenséure, HCO,™ = Bikarbonat, CO,** = Karbonat, C; = Gesamtkohlenstoff = CO,,, + HCO;™ + CO,»).
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FAQ 4.1 1 Wie verandert sich das Meereis in der Arktis und der Antarktis?

Die Meereisdecken des Arktischen Ozeans und des Stidlichen Ozeans rund um die Antarktis besitzen recht unter-
schiedliche Eigenschaften und verdndern sich unterschiedlich im Verlaufe der Zeit. Wéhrend der letzten 34 Jahre
(1979-2012) ist die mittlere jahrliche Ausdehnung des Meereises in der Arktis um 3,8% pro Jahrzehnt gesun-
ken. Die durchschnittliche Dicke des arktischen Meereises im Winter hat von 1978 bis 2008 um etwa 1,8 m abge-
nommen, und das Gesamtvolumen (Masse) des arktischen Meereises nahm zu jeder Jahreszeit ab. Die schnellere
Abnahme der Meereisausdehnung wéhrend des Sommerminimums stellt eine Folge dieser Entwicklung dar. Im
Gegensatz dazu ist die Ausdehnung des antarktischen Meereises im selben 34-Jahres-Zeitraum leicht um 1,5%
pro Jahrzehnt angestiegen, jedoch zeigen die Anderungen um die Antarktis groBe regionale Unterschiede. Die
verfiigbaren Messungen der Meereisdicke in der Antarktis reichen nicht aus, um abschdtzen zu kénnen, ob das
Gesamtvolumen (Masse) abnimmt, gleichbleibt oder zunimmt.

Ein groBer Teil der gesamten arktischen Meereis-
bedeckung liegt nérdlich von 60°N (FAQ 4.1, Abbil-
dung 1) und ist nach Stiden hin von Land umgeben. Es
gibt Offnungen in den kanadisch-arktischen Archipel
sowie in die Barents-, Bering- und Grénlandsee. Ein
Teil des Eises im Arktischen Becken bleibt iber mehre-
re Jahre erhalten und wachst durch das Gefrieren von
Meerwasser an der Unterseite und durch Verformung
(Aufschiebungen und Aufpressungen). Einjahriges
Meereis wird maximal etwa zwei Meter dick, wahrend
Meereis, das alter als ein Jahr alt wird (mehrjahriges
Eis), mehrere Meter dicker werden kann. Arktisches
Meereis treibt innerhalb des Ozeanbeckens, angetrie-
ben von Wind- und Meeresstrdomungen: Das mittlere
Driftmuster besteht dabei vor allem aus einem sich im
Uhrzeigersinn bewegendem Zirkulationsmuster in der
westlichen Arktis sowie der Transpolardrift, die sibiri-
sches Meereis durch die Arktis transportiert und dieses
Uber die FramstraBBe aus dem Becken exportiert.

Satelliten, mit denen es méglich ist, zwischen Eis und
offenen Wasserflachen zu unterscheiden, liefern ein
Bild der Anderungen der Meereisbedeckung. Seit
1979 hat die Uber das Jahr gemittelte Ausdehnung des
Meereises in der Arktis um 3,8 % pro Jahrzehnt abge-
nommen. Der Rickgang der Ausdehnung am Ende
des Sommers (im spaten September) war mit 11 % pro
Jahrzehnt sogar noch gréBer; die Ausdehnung erreich-
te im Jahr 2012 ein Rekordminimum. Seit Beginn der
Satellitenaufzeichnungen hat das 10-Jahres-Mittel der
minimalen Ausdehnung von arktischem Meereis im
September fur jedes Jahrzehnt abgenommen. Mes-
sungen mit U-Booten und Satelliten lassen vermuten,
dass die Dicke des arktischen Meereises, und damit
das Gesamtvolumen, ebenfalls abnehmen. Anderun-
gen der relativen Mengen an mehrjahrigem und ein-
jahrigem Meereis tragen zur Abnahme des Eisvolu-
mens bei. Wahrend des 34-jahrigen Aufzeichnungs-
zeitraums gingen seit 1979 pro Jahrzehnt etwa 17 %
dieser Art des Eises durch Schmelzen und Abtrans-
port aus dem Arktischen Meeresbecken verloren, seit
1999 sind es 40 %. Obwohl das jéhrlich von arktischem
Meereis bedeckte Gebiet aufgrund der unterschiedli-
chen saisonalen Produktion schwanken kann, kénnen
sich die Anteile des dicken, mehrjahrigen Eises und

das Gesamteisvolumen des Meereises nur langsam
erholen.

Anders als in der Arktis ist aufgrund der vorhande-
nen kontinentalen Landmasse die Meereisbedeckung
der Antarktis auf Breitengrade nérdlich von 78°S
beschrankt. Die antarktische Meereisbedeckung ist
groBtenteils saisonal, mit einer mittleren Dicke von
nur ~1 m zum Zeitpunkt der maximalen Ausdehnung
im September. Nur ein kleiner Anteil der Eisbedeckung
Uberlebt das Sommerminimum im Februar, und alter
als zwei Jahre wird antarktisches Meereis nur sehr
selten. Die Eisgrenze ist dem offenen Ozean ausge-
setzt, und die Schneefallrate tGiber dem antarktischen
Meereis ist héher als in der Arktis. Wenn die Schnee-
last durch den Schneefall ausreicht, um die Eisoberfla-
che unter den Meeresspiegel zu dricken, dringt Meer-
wasser in die Basis der Schneedecke ein und Schnee-
eis wird gebildet, wenn der so entstandene Schnee-
schlamm gefriert. Infolgedessen tragt die Schnee-zu-
Eis-Umwandlung (sowie das Wachstum an der Eisun-
terseite wie in der Arktis) zum saisonalen Wachstum
der Eisdicke und des Gesamteisvolumens in der Ant-
arktis bei. Die Bildung von Schneeeis reagiert emp-
findlich auf Niederschlagsanderungen und somit auf
Anderungen im regionalen Klima. Welche Folgen Nie-
derschlagséanderungen auf die antarktische Meereis-
dicke und das Meereisvolumen haben, wird nach wie
vor erforscht.

Die Nord-Sud-Ausdehnung des antarktischen Meer-
eises ist aufgrund des Fehlens begrenzender Land-
massen sehr unterschiedlich. In der Nahe der antark-
tischen Kuste ist die Meereisdrift hauptsachlich von
Osten nach Westen gerichtet, weiter im Norden hin-
gegen von Westen nach Osten und stark divergierend.
Im Weddell- und Rossmeer herrschen ausgepragte, im
Uhrzeigersinn verlaufende Zirkulationsmuster vor, die
Eis nordwarts transportieren, wahrend die Zirkulation
um die Ostantarktis variabler ist. Die nérdliche Aus-
dehnung der Meereisbedeckung wird teilweise durch
die divergente Drift kontrolliert, die in Wintermona-
ten neue Eisbildung in offen bleibenden Wasserfla-
chen (sogenannte Polynjas) entlang der Kustenlinien
fordert. Diese Zonen der Eisbildung sorgen fur salz-



haltigeres und damit dichteres Meerwasser und sind
eine der Hauptquellen fur das tiefste in den globalen
Ozeanen zu findende Bodenwasser.

Wahrend derselben 34-jahrigen Satellitenaufzeich-
nungen ist die jahrliche Ausdehnung von Meer-
eis in der Antarktis um 1,5% pro Jahrzehnt gestie-
gen. Allerdings gibt es regionale Unterschiede in den
Trends, mit Abnahmen in der Bellingshausen- und
Amundsensee, aber einem starkeren Anstieg der
Meereisausdehnung im Rossmeer, welcher den Ge-
samttrend dominiert. Ob der geringere Gesamtanstieg
der antarktischen Meereisausdehnung als Klimaindi-
kator aussagekraftig ist, ist ungewiss, da die Ausdeh-
nung so stark von Jahr zu Jahr und von Ort zu Ort rund
um den Kontinent schwankt. Ergebnisse einer aktu-
ellen Studie deuten an, dass diese gegenséatzlichen
Trends in der Eisbedeckung von Anderungen der
ortlichen Windgeschwindigkeit und der Windstro-
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mungsmuster verursacht werden. Ohne bessere
Eisdicken- und Eisvolumenschatzungen ist es schwie-
rig, Aussagen darUber zu machen, welche Folgen
Klimadnderungen fir die antarktische Meereisbe-
deckung haben und welche Klimafaktoren den gréB-
ten Einfluss haben.

Es bestehen groBe Unterschiede in den physikalischen
Rahmenbedingungen und Prozessen, die den Zustand
der arktischen und antarktischen Meereisbedeckung
beeinflussen und zu deren unterschiedlichen Reaktio-
nen auf den Klimawandel beitragen. Die langen und
ununterbrochenen Satellitenbeobachtungen zeich-
nen ein eindeutiges Bild vom Rickgang der arktischen
Meereisbedeckung, wohingegen die vorhandenen
Belege es nicht zulassen, belastbare Aussagen tber
die Gesamtanderungen des antarktischen Meereises
und deren Griinde zu machen.

+1,3%
////”Z/‘/f/ Antarktis
/p 7 e
f “ﬁ L0 Miw» +3,2%

10 km pro Tag

0,0

(106 k)

|
Y
o

+1,5% pro Jahrzehnt
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FAQ 4.1, Abbildung 1 | Mittleres Zirkulationsmuster von Meereis und die dekadischen Trends (%) der jahrlichen Anomalien der Meereisausdehnung (d. h.
nach Entfernung des Jahresgangs) in verschiedenen Regionen der Arktis und Antarktis. Pfeile zeigen die mittlere Richtung und Geschwindigkeit der Eisdrift an.
Die mittlere Meereisbedeckung, beruhend auf Satellitenbeobachtungen, in maximaler (minimaler) Ausdehnung im Zeitraum von 1979 bis 2012 ist in Orange

(Grau) schattiert.
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FAQ 4.2 | Verschwinden Gletscher aus den Bergregionen?

In vielen Gebirgen auf der ganzen Welt schwinden Gletscher als Folge des Temperaturanstiegs in der Atmo-
sphére in den letzten Jahrzehnten. Es gibt Berichte Gber schwindende Gletscher in der kanadischen Arktis und
den Rocky Mountains, den Anden, in Patagonien, den europdischen Alpen, dem Tien Shan, den tropischen
Gebirgen Stidamerikas, Afrikas und Asiens und an anderen Orten. In diesen Regionen sind in den letzten Jahr-
zehnten mehr als 600 Gletscher verschwunden. Auch wenn es keine weitere Erwdrmung gibt, werden viele
weitere Gletscher verschwinden. Es ist auch wahrscheinlich, dass einige Gebirge die meisten, wenn nicht alle,

ihrer Gletscher verlieren werden.

In allen Gebirgsregionen, in denen es heute Glet-
scher gibt, hat das Gletschervolumen in den letzten
150 Jahren deutlich abgenommen. In diesem Zeitraum
sind viele kleinere Gletscher verschwunden. Mit eini-
gen lokalen Ausnahmen war der Gletscherschwund
(Flachen- und Volumenverringerung) bereits wahrend
der 1940er Jahre weltweit verbreitet und wahrend
dieser Zeit sowie seit den 1980er Jahren besonders
stark. Allerdings gab es wahrend der 1890er, 1920er
und 1970er Jahre auch Phasen relativer Stabilitat, wie
Langzeitbeobachtungen der Ldngenadnderungen und
Modellierungen der Massenbilanz zeigen. Konventio-
nelle in-situ-Messungen — und zunehmend luft- und
satellitengestitzte Messungen - bieten in den meis-
ten Gletscherregionen belastbare Belege dafir, dass
die Abnahmegeschwindigkeit der Gletscherflache in
den letzten zwei Jahrzehnten gréBer war als fruher,
und dass die Gletscher weiterhin kleiner werden. In
einigen Regionen jedoch verhalten sich einzelne Glet-
scher anders und sind vorgestoBen, wahrend die meis-
ten anderen zurtckschmolzen (z.B. an den Kusten
Neuseelands, Norwegens, Sudpatagoniens (Chile)
oder im Karakorum-Gebirge in Asien). Grundsatzlich
sind diese Zuwachse die Folge spezieller topographi-
scher und/oder klimatischer Bedingungen (z.B. erhéh-
ter Niederschlage).

Es kann einige Jahrzehnte dauern, bis sich die Aus-
dehnung eines Gletschers auf eine unmittelbare Kli-
maanderung anpasst, weswegen die meisten Glet-
scher zurzeit groBer sind, als sie es waren, wenn sie
sich im Gleichgewicht mit dem aktuellen Klima befan-
den. Weil die Anpassungszeit eines Gletschers mit
seiner GroBe zunimmt, werden groBe Gletscher in den
nachsten Jahrzehnten weiterhin schwinden, selbst
wenn sich die Temperaturen stabilisieren sollten. Auch
kleinere Gletscher werden weiter schrumpfen, aber
sie werden ihre Ausdehnung schneller anpassen, und
viele werden letztendlich vollstandig verschwinden.

Viele Faktoren beeinflussen die zuklnftige Entwick-
lung jedes Gletschers, und ob er verschwindet, hangt
beispielsweise von der GroBe, der Neigung, dem
Hoéhenbereich, der Flachenverteilung mit der Hohe
und den Oberflacheneigenschaften (z.B. Menge an
Schuttdecke) ab. Diese Faktoren unterscheiden sich
erheblich von Region zu Region, aber auch zwischen
benachbarten Gletschern. Externe Faktoren, wie die

Topografie der Umgebung und die klimatischen Ver-
haltnisse, sind ebenfalls wichtig fur die zuklUnftige
Gletscherentwicklung. Auf klrzeren Zeitskalen (ein
oder zwei Jahrzehnte) reagiert jeder Gletscher im
Detail individuell und unterschiedlich auf den Klima-
wandel.

Uber Zeitrdume von mehr als etwa 50 Jahren ist die
Reaktion der Gletscher einheitlicher und weniger
abhangig von lokalen Umweltdetails. Dies bedeu-
tet, dass langfristige Trends der Gletscherentwicklung
gut modelliert werden kénnen. Solche Modelle basie-
ren auf dem Verstandnis von grundlegenden physika-
lischen Prinzipien. Beispielsweise wirde ein Anstieg
der mittleren lokalen Lufttemperatur bei gleichblei-
bendem Niederschlag eine Verschiebung der Gleich-
gewichtslinie (englisch: equilibrium line altitude, ELA)
um 150 m nach oben pro Grad Celsius atmospharischer
Erwarmung verursachen. Diese Verschiebung nach
oben und ihre Konsequenzen fur Gletscher verschie-
dener GréBe und Héhenbereiche sind in FAQ 4.2, Ab-
bildung 1 dargestellt.

Anfangs haben alle Gletscher eine Akkumulations-
zone (weiB) oberhalb und eine Ablationszone (hell-
blau) unterhalb der ELA (FAQ 4.2, Abbildung 1a).
Wenn sich die ELA nach oben verschiebt, wird die
Akkumulationszone kleiner und die Ablationszone
dehnt sich aus. Somit wéachst das Gebiet, in dem Eis
durch Schmelzen verloren geht (FAQ 4.2, Abbildung
1b). Dieses Ungleichgewicht fuhrt zu einem Netto-Ver-
lust an Eis. Nach einigen Jahren zieht sich die Glet-
scherfront zurlick und die Ablationszone wird kleiner,
bis der Gletscher seine Ausdehnung an das neue Klima
angepasst hat (FAQ 4.2, Abbildung 1¢). Wo der Klima-
wandel ausreichend stark ist, um die Gleichgewichts-
linie dauerhaft Uber den hochsten Punkt des Glet-
schers anzuheben (FAQ 4.2, Abbildung 1b, rechts),
verschwindet der Gletscher letztendlich vollstan-
dig (FAQ 4.2, Abbildung 1¢, rechts). Hoher gelege-
ne Gletscher, die ihre Akkumulationszone behalten,
werden schrumpfen, aber nicht verschwinden (FAQ
4.2, Abbildung 1¢, links und Mitte). Ein groBer Talglet-
scher kénnte groBe Teile seiner Gletscherzunge verlie-
ren, wodurch wahrscheinlich ein See an deren Stelle
zuruckbliebe (FAQ 4.2, Abbildung 1¢, links). Neben
der Lufttemperatur beeinflussen auch Anderungen
der Menge und der jahreszeitlichen Verteilung von



Niederschlagen die Verschiebung der Gleichgewichts-
linie. Die Gletscherdynamik (z.B. FlieBgeschwindig-
keit) spielt ebenfalls eine Rolle, wird in diesem verein-
fachten Schema jedoch nicht berticksichtigt.

Viele Beobachtungen haben bestatigt, dass verschie-
dene Gletschertypen tatsachlich unterschiedlich auf
den aktuellen Klimawandel reagieren. Zum Beispiel
zeigen momentan die flachen, tiefliegenden Glet-
scherzungen groBer Talgletscher (wie z.B. in Alaska,
Kanada oder den Alpen) die starksten Massenverluste,
groBtenteils unabhdngig von der Hangrichtung, Be-
schattung oder Schuttdecke. Dieser Gletschertyp passt
seine Ausdehnung nur langsam an neue Klimabedin-
gungen an und wird meistens dinner, ohne dass sich
die Gletscherfront wesentlich zuriickzieht. Im Gegen-
satz dazu passen sich kleinere Berggletscher mit eini-
germaBen gleichmédBigem Gefalle schneller an das
neue Klima an, indem sie die GréBe ihrer Ablationszo-
ne schneller verandern (FAQ 4.2, Abbildung 1¢c, Mitte).

Die langfristige Reaktion der meisten Gletschertypen
kann mit dem in FAQ 4.2, Abbildung 1 dargestellten
Ansatz sehr gut bestimmt werden. Die kurzfristige
Reaktion von Gletschern oder die langfristige Reak-
tion von komplexeren Gletschertypen zu modellie-
ren (z. B. solcher, die mit einer machtigen Schuttdecke
bedeckt sind, durch den Schnee von Lawinen wachsen,
vom Akkumulationsgebiet abgekoppelt sind, soge-
nannte galoppierende Gletscher sind oder ins Wasser
kalben), gestaltet sich jedoch schwierig. In diesen
Fallen wird detailliertes Wissen Gber andere Gletscher-
eigenschaften benotigt, wie beispielsweise die Mas-
senbilanz, die Eisdickenverteilung und die interne
Hydraulik. Fur den GroBteil der weltweiten Gletscher
sind solche Daten nicht vorhanden, und ihre Reakti-
on auf den Klimawandel kann daher Uber das verein-
fachte Schema in FAQ 4.2, Abbildung 1 nur annahernd
beschrieben werden.

Beispielsweise hat das Karakorum im Himalaya-Gebir-
ge eine groBe Anzahl verschiedener Gletschertypen
und klimatischer Bedingungen, und die Gletscher-
eigenschaften sind immer noch nur wenig bekannt.
Dies macht es besonders unsicher, ihre zuklUnftige
Entwicklung zu bestimmen. Allerdings wird erwartet,
dass die Wissensliicken in den nachsten Jahren erheb-
lich abnehmen werden, da zunehmend Satellitenda-
ten (z.B. zur Erstellung von Gletscherinventaren oder
zur Herleitung von FlieBgeschwindigkeiten) genutzt
werden und das bodengestitzte Messnetz ausgebaut
wird.

Zusammenfassend lasst sich sagen, dass das Schick-
sal der Gletscher unterschiedlich sein wird, abhangig
sowohl von ihren speziellen Eigenschaften als auch

FAQ 4.2

den zukunftigen Klimabedingungen. Weitere Glet-
scher werden verschwinden, andere werden einen
GroBteil ihrer tiefliegenden Bereiche verlieren, und
wieder andere werden sich vielleicht kaum veran-
dern. Wo die ELA bereits Gber dem hoéchsten Punkt
eines bestimmten Gletschers liegt, wird dieser Glet-
scher zwangslaufig vollstandig verschwinden, sofern
das Klima sich nicht abkthlt. Ebenso werden alle Glet-
scher in Regionen verschwinden, in denen sich die ELA
zukUnftig Gber deren hdchsten Punkt verschiebt.

a) Vor Klimawandel

Talgletscher
Gebirgsgletscher

kleiner Gletscher

ELA1

b) Nach Klimawandel aber vor Gletscheranpassung

.o

ELA1

c) Nach Gletscheranpassung an den Klimawandel

AL

FAQ 4.2, Abbildung 1 | Schematische Darstellung von drei Gletschertypen,
die auf unterschiedlichen Hohen liegen, und ihre Reaktion auf eine Verschie-
bung der Gleichgewichtslinie (englisch: equilibrium line altitude, ELA) nach
oben. (a) Bei einem gegeben Klima hat die ELA eine bestimmte Hohe (ELA1)
und alle Gletscher haben eine bestimmte GroBe. (b) Durch einen Temperatur-
anstieg verschiebt sich die ELA nach oben auf eine neue Hohe (ELA2), was
zundchst zu geringeren Akkumulations- und gréBeren Ablationszonen bei allen
Gletschern fiihrt. (c) Nachdem die GletschergroBe sich an die neue ELA ange-
passt hat, verliert der Talgletscher (links) seine Gletscherzunge und der kleine
Gletscher (rechts) ist komplett verschwunden.
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FAQ 5.1 Ist die Sonne ein wesentlicher Treiber der jiingsten Klimadnderungen?

Die Leistungsdichte der Sonneneinstrahlung (total solar irradiance, TSI, Kapitel 8) ist ein MaB fiir die Gesamt-
energie, die von der Sonne am oberen Rand der Atmosphédre ankommt. Sie variiert tiber eine groBe Bandbreite
an Zeitskalen, von Milliarden Jahren bis zu nur ein paar Tagen, doch waren die Schwankungen in den letz-
ten 140 Jahren relativ klein. Anderungen der Sonneneinstrahlung sind — zusammen mit Vulkanemissionen und
anthropogenen Einflissen — ein wichtiger Treiber von Klimavariabilitdt (Kapitel 1, Abbildung 1.1). Als solche
helfen sie, die beobachteten Anderungen der globalen Erdoberflichentemperaturen seit Beginn der instru-
mentellen Aufzeichnungen (FAQ 5.1, Abbildung 1, Kapitel 10) und Gber das letzte Jahrtausend zu erklaren.
Wéhrend die Variabilitit der Sonne einen wahrnehmbaren Beitrag zu den Anderungen der globalen Erdober-
flichentemperaturen im frihen 20. Jahrhundert gehabt haben kénnte, erklért sie nicht den Anstieg, der beob-
achtet wurde, seit die Leistungsdichte der Sonneneinstrahlung (TSI) in den spéten 1970er Jahren direkt tiber

Satelliten gemessen wurde (Kapitel 8, 10).

Der Kern der Sonne ist ein enormer Kernfusionsreaktor,
der Wasserstoff in Helium umwandelt. Dieser Prozess
erzeugt Energie, die als elektromagnetische Strahlung
durch das gesamte Sonnensystem strahlt. Die Ener-
giemenge, die auf den oberen Rand der Atmosphére
der Erde auftrifft, hdngt von der Erzeugung und
Freisetzung elektromagnetischer Energie durch die
Sonne und von der Umlaufbahn der Erde um die
Sonne ab.

Satelliteninstrumente haben die TSI seit 1978 direkt
gemessen und deuten darauf hin, dass im Durch-
schnitt ~1361 Watt/m? den oberen Rand der Erdat-
mosphare erreichen. Teile der Erdoberflache, Luftver-
schmutzung und Wolken in der Atmosphare wirken
wie ein Spiegel und reflektieren rund 30 % dieser
Energie zurick ins Weltall. Hohere TSI-Werte werden
aufgezeichnet, wenn die Sonne aktiver ist. Die Schwan-
kungen der Strahlungsaktivitat folgen annahernd
dem 11-Jahres-Sonnenfleckenzyklus: Wahrend der
letzten Zyklen schwankten die TSI-Werte im Durch-
schnitt um etwa 0,1 %.

Fur die Zeit, bevor es Satellitenmessungen gab, mussen
Schwankungen der TSI Uber die Anzahl der Sonnen-
flecken (zurlUckdatierend bis 1610) oder Uber Radio-
isotope, die in der Atmosphare gebildet und in Polar-
eis und Baumringen archiviert wurden, abgeschatzt
werden. Ausgepragte 50- bis 100-Jahresperioden mit
sehr geringer Sonnenaktivitdt — wie das Maunder-
Minimum zwischen 1645 und 1715 - werden allge-
mein als groBe Minima der Sonnenaktivitat (grand
solar minima) bezeichnet. Die meisten Schatzungen
der TSI-Anderungen zwischen dem Maunder-Mini-
mum und der heutigen Zeit liegen in der GréBenord-
nung von 0,1 %, ahnlich der Amplitude der 11-Jahres-
Variabilitat.

Wie kann die Variabilitat der Sonnenaktivitat helfen,
die seit 1870 aufgezeichneten globalen Erdoberfla-
chentemperaturen zu erkldren? Um diese Frage zu
beantworten, ist es wichtig zu verstehen, dass auch
andere Klimaantriebe beteiligt sind, die jeweils
charakteristische Muster regionaler Klimareaktio-

nen hervorrufen. Dennoch ist es die Kombination all
dieser Faktoren, die den beobachteten Klimawandel
verursacht. Schwankungen der Sonnenaktivitat und
Vulkanausbriiche sind nattrliche Faktoren. Anthro-
pogene (durch den Menschen verursachte) Faktoren
hingegen beinhalten Anderungen der Treibhausgas-
konzentrationen sowie Emissionen sichtbarer Luft-
verschmutzung (Aerosole) und anderer Substanzen,
die von Aktivitaten des Menschen herrthren. ,Inter-
ne Variabilitat” bezieht sich auf Schwankungen inner-
halb des Klimasystems, zum Beispiel aufgrund von
Wetterschwankungen oder Phanomenen wie E/ Nifio-
Southern Oscillation (ENSO).

Die relativen Beitrage dieser nattrlichen und anthro-
pogenen Faktoren verandern sich mit der Zeit. FAQ 5.1,
Abbildung 1 verdeutlicht diese Beitrage basierend auf
einer sehr einfachen Berechnung, in der die Schwan-
kung der mittleren globalen Erdoberflachentempera-
tur die Summe von vier Komponenten reprasentiert,
die linear mit dem Antrieb durch die Sonne, Vulkane,
anthropogene Einflisse und die interne Variabilitat
verbunden sind. Die globale Oberflachentemperatur
hat von 1870 bis 2010 um ungefahr 0,8°C zugenom-
men (FAQ 5.1, Abbildung 1a). Dieser Anstieg war
jedoch nicht gleichméaBig: zu manchen Zeiten Uber-
wogen Faktoren, die die Erdoberflache abkuhlen
lassen — Vulkanausbriche, verringerte Sonnenakti-
vitat, die meisten anthropogenen Aerosolemissionen —
gegenuber den erwarmenden Faktoren, wie zum Bei-
spiel Treibhausgasen. Zudem hat die innerhalb des
Klimasystems erzeugte Variabilitat weitere Schwan-
kungen verursacht, die nicht mit externen Einflissen
zusammenhangen.

Der Beitrag der Sonne zu den beobachteten Ande-
rungen der globalen Erdoberflachentemperatur
wird von dem 11-Jahres-Sonnenzyklus dominiert, mit
dem Schwankungen der globalen Temperatur von bis
zu 0,1°C zwischen Minimum und Maximum erklart
werden kénnen (FAQ 5.1, Abbildung 1b). Ein langfris-
tiger Aufwartstrend der Sonnenaktivitét Anfang des
20. Jahrhunderts konnte die beobachtete Erwarmung
in diesem Zeitraum verstarkt haben, im Zusammen-



spiel mit interner Variabilitdt, dem Anstieg von Treib-
hausgasemissionen und einer Vulkanismuspause. Hier-
mit kann jedoch nicht der beobachtete Anstieg seit
den spaten 1970er Jahren erklart werden, und es gab
sogar einen leichten Abwartstrend der TSI von 1986
bis 2008 (Kapitel 8 und 10).

Vulkanausbriiche tragen zur Anderung der globalen
Erdoberflachentemperatur bei, indem sie episodisch
Aerosole in die Atmosphére einbringen, die die Erd-
oberflache abkihlen (FAQ 5.1, Abbildung 1c). GroBe
Vulkanausbriche, wie beispielweise der Ausbruch des
Mt. Pinatubo 1991, kénnen die Erdoberflache fur bis
zu drei Jahre um 0,1 °C bis 0,3 °C abkuhlen.

Der wichtigste Bestandteil der internen Klimavariabili-
tat ist E/ Nifio-Southern Oscillation, die einen entschei-
denden Einfluss auf die Jahr-zu-Jahr-Schwankungen
der mittleren tropischen und globalen Durchschnitts-
temperatur hat (FAQ 5.1, Abbildung 1d). Wahrend El
Nifio-Ereignissen wurden relativ hohe Jahrestempera-
turen beobachtet, wie beispielweise 1997-1998.

Die Variabilitat der von 1870 bis 2010 beobachte-
ten globalen Erdoberflachentemperaturen (FAQ 5.1,
Abbildung 1a) spiegelt die kombinierten EinflUsse
natirlicher (Sonne, Vulkane, interne Variabilitat; FAQ
5.1, Abbildung 1b-d) Faktoren wider, plus dem mehre-
re Jahrzehnte andauernden Erwdrmungstrend durch
anthropogene Faktoren (FAQ 5.1, Abbildung 1e).

Vor 1870, als die anthropogenen Emissionen von
Treibhausgasen und Aerosolen geringer waren, spiel-
ten Anderungen der Sonnen- und Vulkanaktivitit und
interne Variabilitat eine wichtigere Rolle, auch wenn
die genauen Beitrage dieser einzelnen Faktoren zur
globalen Erdoberflachentemperatur weniger sicher
sind. Minima der Sonnenaktivitat, die mehrere Jahr-
zehnte andauerten, brachten oft kalte Bedingungen
mit sich. Allerdings sind diese Zeitraume haufig auch
durch Vulkanausbriiche beeinflusst, was es schwierig
macht, den Beitrag der Sonne zu quantifizieren.

Auf der regionalen Ebene wurden Anderungen
der Sonnenaktivitdt mit Anderungen des Oberfla-
chenklimas und der atmosphaérischen Zirkulation in
den indopazifischen, nordasiatischen und nordat-
lantischen Regionen in Zusammenhang gebracht.
Zu den Mechanismen, die die regionalen Effekte der
relativ kleinen TSI-Schwankungen in dem annéhernd
elf Jahre dauernden Sonnenzyklus verstarken, geho-
ren dynamische Interaktionen zwischen der oberen
und der unteren Atmosphare sowie zwischen der Mee-
resoberflachentemperatur und der Atmosphare. Sie
haben einen geringen Einfluss auf die mittleren globa-
len Temperaturen (siehe Box 10.2). SchlieBlich fuhrte

FAQ 5.1
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FAQ 5.1, Abbildung 1 | Anomalien der globalen Erdoberflachentemperatur
von 1870 bis 2010 und die nattrlichen (Sonne, Vulkanismus, interne Variabili-
tat) und anthropogenen Faktoren, die sie beeinflussen. (a) Zeitreihe der globa-
len Erdoberflachentemperatur (1870-2010) relativ zum Mittelwert der globa-
len Erdoberflachentemperatur im Zeitraum 1961-1990 (schwarze Linie). Dazu
eine Modellreihe der Anderung der globalen Erdoberflachentemperatur (a: rote
Linie) erzeugt unter Verwendung der Summe der Einflisse natiirlicher (b, ¢, d)
und anthropogener (e) Faktoren auf die Temperatur. (b) Geschatzte Reaktion
der Temperatur auf solaren Antrieb. (c) Geschatzte Reaktion der Temperatur
auf Vulkanausbriiche. (d) Geschatzte Temperaturvariabilitdt aufgrund der inter-
nen Variabilitat, hier bezogen auf £/ Nifio-Southern Oscillation. (e) Geschétzte
Reaktion der Temperatur auf den anthropogenen Antrieb, zusammengesetzt
aus einer temperaturerhdhenden Komponente durch Treibhausgase und einer
abkiihlenden Komponente durch die meisten Aerosole.
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FAQ 5.1

eine Abnahme der Sonnenaktivitat wahrend des ver-
gangenen Solarminimums vor ein paar Jahren zu der
Frage ihres zuktinftigen Einflusses auf das Klima (FAQ
5.1, Abbildung 1b). Obwohl es Unsicherheiten bezilig-
lich der zuklUnftigen Sonnenaktivitat gibt, besteht

hohes Vertrauen darin, dass die Effekte der Sonnen-
aktivitat innerhalb des Bereichs groBer Maxima und
Minima deutlich kleiner ausfallen werden als die
Anderungen, die durch anthropogene Effekte verur-
sacht werden.



FAQ 5.2 1 Wie ungewdhnlich ist die aktuelle Anderungsgeschwindigkeit

des Meeresspiegels?

Die Anderungsgeschwindigkeit des mittleren globalen Meeresspiegels — im Durchschnitt 1,7 + 0,2mm
pro Jahr fir das gesamte 20. Jahrhundert und zwischen 2,8 und 3,6 mm pro Jahr seit 1993 (Kapitel 13) — ist
im Kontext von Schwankungen Uber die Jahrhunderte der letzten zwei Jahrtausende ungewéhnlich. Aller-
dings sind in der Vergangenheit in Phasen schnellen Abschmelzens von Eisschilden, wie beispielsweise
wéhrend der Ubergénge von Eis- zu Warmzeiten, deutlich h6here Anderungsgeschwindigkeiten des
Meeresspiegels aufgetreten. AuBergewdéhnliche tektonische Effekte kénnen ebenfalls sehr schnelle lokale
Meeresspiegelénderungen bedingen, wobei die lokalen Anderungsgeschwindigkeiten die aktuellen globalen

Anderungsgeschwindigkeiten lbertreffen kénnen.

Unter ,Meeresspiegel” wird oft der Punkt verstanden,
wo das Meer auf das Festland trifft. Geowissenschaft-
ler definieren den Meeresspiegel als ein Maf3 fur die
Position der Meeresoberflache im Verhaltnis zum Fest-
land, die sich beide relativ zum Mittelpunkt der Erde
bewegen kénnen. Ein MaB3 des Meeresspiegels spie-
gelt daher eine Kombination geophysikalischer und
klimatischer Faktoren wider. Geophysikalische Fakto-
ren, die den Meeresspiegel beeinflussen, sind Land-
senkung oder Landhebung und glazial isostatische
Ausgleichsbewegungen — die Reaktion des Systems
Erde-Ozean auf Veranderungen der Massenverteilung
auf der Erde, insbesondere von Meerwasser und Fest-
landeis.

Klimatische Einflisse beinhalten Schwankungen der
Ozeantemperaturen, die dazu fuhren, dass das Meer-
wasser sich ausdehnt oder zusammenzieht, Volu-
menénderungen von Gletschern und Eisschilden sowie
Verlagerungen von Meeresstrémungen. Lokale und
regionale Veranderungen dieser klimatischen und
geophysikalischen Faktoren erzeugen signifikante
Abweichungen von der geschitzten mittleren Ande-
rungsgeschwindigkeit des globalen Meeresspiegels.
So sinkt beispielsweise der lokale Meeresspiegel ent-
lang der schwedischen Kuste (Bottnischer Meerbusen)
um annahernd 10 mm pro Jahr, weil sich das Land auf-
grund des Abschmelzens von kontinentalem Eis nach
der letzten Eiszeit immer noch anhebt. Im Gegensatz
dazu stieg der lokale Meeresspiegel sudlich von Bang-
kok von 1960 bis 2005 um ~20 mm pro Jahr, haupt-
sachlich durch eine Landsenkung aufgrund der Ent-
nahme von Grundwasser.

Seit ~150 Jahren wurde die Meeresspiegeldanderung
an Gezeitenpegeln und seit ~20 Jahren mit Satelli-
tenaltimetern aufgezeichnet. In dem Zeitraum, wo
sie sich Uberschneiden, stimmen die beiden Datensat-
ze Uberein. Die global gemittelte Anstiegsgeschwin-
digkeit des Meeresspiegels von ~1,7 + 0,2 mm pro
Jahr wahrend des 20. Jahrhunderts — und etwa das
Doppelte wahrend der letzten zwei Jahrzehnte -
mag klein wirken im Vergleich zu Beobachtungen
von Wellen- und Gezeitenschwankungen rund um
den Globus, die um GréBenordnungen gréBer sein
kénnen. Wenn diese Geschwindigkeiten jedoch Uber
lange Zeit andauern, sind die Folgen dieser GréBen-

ordnung betrachtlich fur stark bevolkerte, tiefliegen-
de Kustenregionen, wo selbst bei geringem Meeres-
spiegelanstieg groBe Landflachen Uberflutet werden
kénnen.

Fur die Zeit, bevor es Instrumentalmessungen gab,
werden lokale Anderungen des Meeresspiegels indi-
rekt Uber Daten aus sedimentaren, fossilen und
archdologischen Archiven berechnet. Diese Proxy-Auf-
zeichnungen sind raumlich begrenzt und spiegeln
sowohl lokale als auch globale Bedingungen wider.
Allerdings wird die Rekonstruktion eines globalen
Signals bestarkt, wenn einzelne Proxy-Aufzeichnun-
gen aus stark unterschiedlichen Umweltbedingun-
gen ein gemeinsames Signal ergeben. Es ist wichtig
zu beachten, dass geologische Archive — insbesonde-
re die von vor mehr als etwa 20000 Jahren — Anderun-
gen des Meeresspiegels meist nur Uber Zeitradume von
Jahrtausenden erfassen. Schatzungen von 100-Jahres-
Anderungsraten des Meeresspiegels basieren daher
auf Informationen auf der Ebene von Jahrtausenden.
Aber es muss berucksichtigt werden, dass solche Daten
raschere Anderungsgeschwindigkeiten des Meeres-
spiegels auf dem MaBstab von Jahrhunderten nicht
zwangslaufig ausschlieBen.

Rekonstruktionen des Meeresspiegels Uber die letz-
ten zwei Jahrtausende bieten eine Moéglichkeit, Proxy-
Daten fir eine Uberschneidung mit den gemessenen
Daten zu nutzen und sie darlber hinaus zu verlan-
gern. Ein aktuelles Beispiel stammt aus Ablagerungen
in Salzmarschen an der Atlantikklste der Vereinig-
ten Staaten von Amerika. Kombiniert man diese mit
Meeresspiegelrekonstruktionen aus Gezeitenpe-
geln und Modellvorhersagen, belegen sie eine mitt-
lere Anderungsgeschwindigkeit des Meeresspiegels
seit dem spaten 19. Jahrhundert von 2,1 £ 0,2 mm pro
Jahr. Dieser jahrhundertlange Anstieg Ubersteigt jede
andere 100-Jahres-Anderungsrate in der gesamten
2000-jahrigen Aufzeichnung fir denselben Kistenbe-
reich.

Auf langeren Zeitskalen sind mitunter viel gréBere
Geschwindigkeiten und Amplituden von Meeresspie-
anderungen aufgetreten. Glazial-/Interglazial Klima-
zyklen der letzten 500000 Jahre fihrten zu globalen
Meeresspiegelanderungen von bis zu 120 bis 140 m.
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Ein GroBteil dieser Meeresspiegeldanderung trat in-
nerhalb von 10000 bis 15000 Jahren wéahrend des
Ubergangs einer Eiszeit in eine Warmzeit auf, mit
einem mittleren Anstieg von 10 bis 15mm pro Jahr.
Diese hohen Geschwindigkeiten kénnen nur anhal-
ten, wenn Phasen extremer Vergletscherung zu
Ende gehen und groBe Eisschilde den Ozean errei-
chen. So zeigen fossile Korallenriffablagerungen,
dass wahrend des Ubergangs vom Héhepunkt der
letzten Eiszeit (vor etwa 21000 Jahren) zur heuti-
gen Warmzeit (Holozén, die letzten 11650 Jahre)
der globale Meeresspiegel in weniger als 500 Jahren
schlagartig um 14 bis 18 m angestiegen ist. Dieses
Ereignis ist als Schmelzwasserpuls 1A bekannt, wah-
renddessen die Geschwindigkeit des Meeresspiegel-
anstiegs mehr als 40mm pro Jahr erreichte.

Diese Beispiele Uber langere Zeitskalen zeigen Ande-
rungsgeschwindigkeiten des Meeresspiegels, die gro-
Ber sind als die heute beobachteten. Es sollte aber

bedacht werden, dass sie sich alle unter besonde-
ren Umstidnden ereignet haben: in Zeiten des Uber-
gangs von einer Eiszeit zu einer Warmzeit; an Orten,
an denen die langfristigen Nachwirkungen dieser
Ubergange noch immer stattfinden; an Orten mit be-
deutenden tektonischen Landhebungen oder in
groBBen Flussdeltas, wo die Bodensenkung aufgrund
von Sedimentverdichtung — manchmal durch das
Abpumpen von Bodenflissigkeiten verstarkt — do-
miniert.

Instrumentelle Messungen und geologische Daten
stiitzen die Schlussfolgerung, dass die aktuelle Ande-
rungsgeschwindigkeit des mittleren globalen Mee-
resspiegels im Verhaltnis zu den beobachteten und/
oder geschatzten Anderungen wéahrend der letzten
zwei Jahrtausende ungewodhnlich ist. In geologischen
Aufzeichnungen sind héhere Anderungsgeschwin-
digkeiten beobachtet worden, besonders wahrend
Zeiten des Ubergangs von Eis- zu Warmzeiten.
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FAQ 5.2, Abbildung 1 | (a) Schétzungen der durchschnittlichen Anderungsrate des mittleren globalen Meeresspiegels (in mm pro Jahr) fiir finf ausgewahlte

Zeitabschnitte: den letzten Eiszeit-Warmzeit-Ubergang; Schmelzwasserpuls 1A;

die letzten zwei Jahrtausende; das 20. Jahrhundert; das Zeitalter der Satelliten-

messungen (1993-2012). Die blauen Séulen bezeichnen die Zeiten des Ubergangs von einer Eis- zu einer Warmzeit, wohingegen die orangen Saulen die aktuelle
Warmzeit kennzeichnen. Die schwarzen Balken geben die Bandbreite an wahrscheinlichen Werten der mittleren Anderungsgeschwindigkeit des mittleren globalen
Meeresspiegels an. Zu beachten sind die insgesamt héheren Anderungsgeschwindigkeiten des mittleren globalen Meeresspiegels typisch fiir den Ubergang zwi-
schen Eis- und Warmzeiten. (b) Detailausschnitt der Anderungsgeschwindigkeit des mittleren globalen Meeresspiegels wihrend drei Zeitabschnitten der heutigen

Warmzeit.



FAQ 6.1 |1 Konnte eine schnelle Freisetzung von Methan und Kohlendioxid aus tauendem
Permafrost oder aus der Ozeanerwarmung die Erwarmung wesentlich erh6hen?

Permafrost ist dauerhaft gefrorener Boden, der hauptséchlich in den hohen Breiten der Arktis zu finden ist. Per-
mafrost, einschlieBlich des submarinen Permafrosts auf den flachen Schelfgebieten des arktischen Ozeans, enthélt
alte organische Kohlenstoffablagerungen. Manche sind Relikte der letzten Eiszeit und enthalten mindesten dop-
peltso viel Kohlenstoff, wie derzeit in der Atmosphére als Kohlendioxid (CO,) enthalten ist. Sollte ein erheblicher
Anteil dieses Kohlenstoffs als Methan und CO, freigesetzt werden, wirde dies die atmosphérischen Konzentra-
tionen ansteigen lassen, was zu héheren Temperaturen in der Atmosphére flihren wiirde. Diese Erwdrmung
wirde wiederum noch mehr Methan und CO, freisetzen und damit einen positiven Rickkopplungseffekt be-
wirken, der die globale Erwdrmung weiter verstdrken wirde.

Das Gebiet der Arktis stellt derzeit eine Netto-Senke von CO, dar und speichert etwa 0,4 + 0,4 PgC pro Jahr in
der wachsenden Vegetation, was etwa 10 % der derzeitigen globalen Landsenken ausmacht. Es ist zudem eine
leichte Methanquelle (CH,): Zwischen 15 und 50 Tg(CH,) pro Jahr werden zumeist von saisonal auftauenden
Feuchtgebieten emittiert, dies entspricht etwa 10 % der weltweiten Methanquellen aus Feuchtgebieten. Es gibt
noch keine eindeutigen Belege dafiir, dass das Auftauen signifikant zur aktuellen globalen Bilanz dieser beiden
Treibhausgase beitrégt. Allerdings zeigen Modellstudien und Expertenbeurteilungen mit mittlerer Uberein-
stimmung, dass unter einer anhaltenden arktischen Erwdrmung eine potentielle kombinierte Freisetzung in der

GréBenordnung von bis zu 350 PgC als CO,-Aquivalent bis zum Jahr 2100 auftreten kénnte.

Permafrostbéden an Land und auf dem Schelf der
Ozeane enthalten groBe Reservoire organischen Koh-
lenstoffs, die auftauen und von Mikroorganismen
abgebaut werden mussen, bevor sie — hauptsachlich
als CO, — freigesetzt werden kénnen. Dort, wo Sauer-
stoff limitiert ist, wie in wassergesattigten Béden, pro-
duzieren einige Mikroorganismen auch Methan.

An Land ist Permafrost von einer aktiven oberen
Bodenschicht (active layer) Uberlagert, die wahrend
des Sommers auftaut und einen Teil des Tundra-Oko-
systems bildet. Falls die Fruhlings- und Sommertem-
peraturen im Durchschnitt warmer werden, wird der
sommerliche Auftauboden méachtiger, wodurch mehr
organischer Kohlenstoff fur die mikrobielle Zerset-
zung zur Verfugung stinde. Allerdings wirden war-
mere Sommer auch zu einer gréBeren Aufnahme von
Kohlendioxid durch die arktische Vegetation tber Pho-
tosynthese fuhren. Das bedeutet, dass die arktische
Netto-Kohlenstoff-Bilanz ein empfindliches Gleichge-
wicht zwischen verstarkter Aufnahme und verstarkter
Abgabe von Kohlenstoff darstellt.

Die hydrologischen Bedingungen wahrend des som-
merlichen Auftauens sind ebenfalls wichtig. Das
Schmelzen von Uberschissigem Grundeis kdénnte
zu stehenden Wasserkdrpern in Timpeln und Seen
fuhren, wo aufgrund von Sauerstoffmangel Methan
produziert wirde. Das komplexe Verhalten der arkti-
schen Landschaft unter einer Klimaerwarmung bedeu-
tet, dass wir geringes Vertrauen darin haben, welcher
dieser verschiedenen Prozesse im regionalen Maf3stab
dominieren kénnte. Warmediffusion und das Tauen
des Permafrosts brauchen Zeit - tatsachlich kann der
tiefere arktische Permafrost als Relikt der letzten Eis-
zeit angesehen werden, der immer noch langsam
erodiert — sodass jeglicher signifikante Verlust an Koh-

lenstoff aus Permafrostboden Uber lange Zeitskalen
geschehen wird.

Ist ausreichend Sauerstoff vorhanden, wird die Zerset-
zung von organischem Material im Boden von der Frei-
setzung von Warme durch Mikroorganismen begleitet
(dhnlich wie beim Kompostieren), was wahrend des
Sommers moglicherweise ein weiteres Auftauen des
Permafrosts verursachen kénnte. Abhangig von den
Kohlenstoff- und Eisgehalten im Permafrost und den
hydrologischen Gegebenheiten kénnte dieser Mecha-
nismus unter Erwarmung einen relativ schnellen loka-
len Permafrostabbau auslosen.

Modellstudien Uber Permafrostdynamik und Treib-
hausgasemissionen zeigen eine relativ langsame
positive Ruckkopplung auf Zeitskalen von mehreren
hundert Jahren. Bis zum Jahr 2100 kénnten bis zu
250 PgC als CO, freigesetzt werden und bis zu 5 Pg
als CH,. Angesichts des gréBeren Treibhauspotentials
von Methan entspricht dies weiteren 100 PgC Kohlen-
dioxidaquivalent, die bis zum Jahr 2100 freigesetzt
wirden. Diese Mengen sind dhnlich gro3 wie bei
anderen biogeochemischen Ruckkopplungen, wie bei-
spielsweise das zusatzliche CO,, das durch die globale
Erwdrmung aus terrestrischen Béden freigesetzt wird.
Die derzeitigen Modelle schlieBen jedoch nicht die
gesamte Komplexitat arktischer Prozesse mit ein, die
auftreten, wenn Permafrost auftaut, wie beispielswei-
se die Bildung von Seen und Tumpeln.

Methanhydrate sind eine andere Form gefrorenen
Kohlenstoffs, die in tiefen Permafrostbéden, ozea-
nischen Schelfen, Kontinentalhdngen und tiefe-
ren Bodensedimenten des Ozeans auftreten. Sie
bestehen aus Clustern von Methan und Wasser-
molekulen, die nur in einem bestimmten Bereich
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niedriger Temperaturen und hohen Druckes stabil sind.
An Land und im Ozean entstehen die meisten dieser
Hydrate aus marinem oder terrestrischem bioge-
nem Kohlenstoff, der in Abwesenheit von Sauerstoff
abgebaut und in einer aquatischen Umgebung unter
geeigneten Temperatur-Druck-Bedingungen fixiert
wird.

Jegliche Erwdrmung von Permafrostbéden, Ozean-
wasser und -sedimenten und/oder Druckdnderungen
kénnten diese Hydrate destabilisieren und das ent-
haltene CH, in den Ozean freisetzen. Wéhrend gréBe-
rer, sporadischer Freisetzungen kénnte ein Teil dieses
CH, auch in die Atmosphéare ausgasen. Diese Hydra-
te sind in groBen Mengen vorhanden: allein in der
Arktis kdnnte zehnmal mehr CH, als Hydrate gespei-
chert sein als momentan in der globalen Atmosphé-
re vorhanden ist.

Wie das Tauen von Permafrost ist die Freisetzung von
Hydraten an Land ein langsamer Prozess, der Jahr-
zehnte bis Jahrhunderte dauert. Die tieferen Ozean-
regionen und Meeressedimente werden noch langer
brauchen - Jahrhunderte bis Jahrtausende — um sich
so zu erwdrmen, dass die in ihnen vorhandenen Hy-
drate destabilisiert werden. AuBerdem muss das in
tieferen Gewassern freigesetzte Methan die Erd-
oberflache und die Atmosphare erreichen, bevor es
klimatisch aktiv werden kann. Es wird jedoch davon
ausgegangen, dass der GroBteil von Mikroorganismen
verbraucht wird, bevor es dort ankommt. Nur das CH,
aus Hydraten in flachen Schelfen, wie beispielsweise
im arktischen Ozean nérdlich von Ostsibirien, kénnte

tatsachlich die Atmosphare erreichen und klimatische
Folgen haben.

Mehrere neuere Studien haben lokal signifikante
CH,-Emissionen Uber dem arktisch-sibirischen Schelf
und aus sibirischen Seen nachgewiesen. Es ist nicht
bekannt, wieviel von diesem CH, aus organischem
Kohlenstoff, der zersetzt wird, oder aus destabilisier-
ten Hydraten stammt. Es stehen auch keine Belege zur
Verfigung, um festzustellen, ob diese Quellen durch
jungste regionale Erwdrmung angeregt wurden, oder
ob sie schon immer existiert haben — es ware moglich,
dass diese CH,-Austritte seit dem letzten Gletscher-
rickzug vorhanden sind. In jedem Fall leisten diese
Quellen einen sehr kleinen Beitrag zum globalen
CH,-Budget — weniger als 5%. Dies wird auch durch
Beobachtungen atmospharischer Methankonzentrati-
onen bestatigt, die keine wesentlichen Anstiege tber
der Arktis zeigen.

Dennoch weisen Modellstudien und Expertenbeur-
teilungen darauf hin, dass CH,- und CO,-Emissionen
ansteigen und einen positiven Rickkopplungseffekt
auslésen werden, wenn sich die Arktis erwérmt. Uber
Jahrhunderte wird dieser Riickkopplungseffekt mode-
rat sein: in einer GréBenordnung &hnlich wie andere
Ruckkopplungen zwischen Klima und terrestrischen
Okosystemen. Uber Jahrtausende und ldnger sind
jedoch CO,- und CH,-Freisetzungen aus Permafrost
und Schelfen/Kontinentalhdngen viel bedeutender,
weil groBe Kohlenstoff- und Methanhydratreservoire
beteiligt sind.

€0,-Aufnahme durch
Vegetation an Land
0,3-0,6 PgC pro Jahr

CH, aus Seen und Feuchtgebieten

31-100 TgCH, pro Jahr

€0,-Aufnahme
24-100 TgC pro Jahr

A
| CH,-Ausgasung

1-12 TgCH, pro Jahr

3

| -t

C-Transport durch Flusse

s

%#?*
g Permafrostbéden

1500-1850 PgC

~80 TgC pro Jahr

Abgabe an Sedimente
~8 TgC pro Jahr:

Meeresboden im
Arktischen Ozean
CH,-Hydrate

1
30-170 PgCH, :

CH,-Hydrate
3-130 PgCH,

\/ Schelfgebiete und Kontinental-
hang im Arktischen Ozean
CH,-Hydrate 2-65 PgCH,

 / Abgabe an Sedimente

~2 TgC pro Jahr

FAQ 6.1, Abbildung 1 | Vereinfachte Darstellung der gegenwartigen wichtigsten Kohlenstoffreservoire und -fliisse in der arktischen Region,
einschlieBlich der Permafrostgebiete an Land, der Festlandsockel und des Ozeans. (nach McGuire et al., 2009; und Tarnocai et al., 2009)

TgC =102 gC und PgC = 10" gC.



FAQ 6.2 | Was passiert mit Kohlendioxid, nachdem es in die Atmosphare

eingebracht wurde?

Nachdem Kohlendioxid (CO,) in die Atmosphére eingebracht wurde, wird es zunédchst schnell zwischen
der Atmosphédre, dem oberen Ozean und der Vegetation verteilt. AnschlieBend wird der Kohlenstoff
weiterhin zwischen den verschiedenen Reservoirs des globalen Kohlenstoffkreislaufs, wie Béden, dem tiefe-
ren Ozean und Gesteinen, ausgetauscht. Manche dieser Austauschprozesse finden sehr langsam statt. Je nach
Menge des freigesetzten CO, verbleiben zwischen 15% und 40% bis zu 2000 Jahre lang in der Atmosphére;
danach stellt sich ein neues Gleichgewicht zwischen der Atmosphére, der Landbiosphdre und dem Ozean ein.
Geologische Prozesse werden irgendwo zwischen Zehn- und Hunderttausenden von Jahren und méglicher-
weise noch ldnger brauchen, um den Kohlenstoff weiter in den geologischen Speichern umzuverteilen. Héhere
atmosphérische CO,-Konzentrationen und damit verbundene klimatische Folgen von heutigen CO,-Emissionen
werden daher fir eine sehr lange Zeit in die Zukunft andauern.

CO, ist ein gréBtenteils nicht-reaktives Gas, das in
weniger als einem Jahr schnell in der gesamten Tro-
posphare verteilt wird. Anders als reaktive chemische
Verbindungen wie beispielsweise Methan, die durch
Senkenprozesse aus der Atmosphare entfernt oder
abgebaut werden, wird Kohlendioxid zwischen den
verschiedenen Speichern des globalen Kohlenstoff-
kreislaufs umverteilt und letztendlich auf einer Viel-
zahl von Zeitskalen in die Atmosphére zurlckgefihrt.
FAQ 6.2, Abbildung 1 zeigt ein vereinfachtes Schema
des globalen Kohlenstoffkreislaufs. Die Pfeile bezeich-
nen typische Zeitspannen, tber die Kohlenstoffato-
me durch die verschiedenen Speicher weitergeleitet
werden.

Vor dem Industriezeitalter war der globale Kohlen-
stoffkreislauf annéhernd im Gleichgewicht. Dies kann
aus Eisbohrkernmessungen abgeleitet werden, die
eine nahezu konstante atmosphérische CO,-Konzen-
tration wahrend der letzten paar tausend Jahre vor
dem Industriezeitalter zeigen. Anthropogene Koh-
lendioxidemissionen in die Atmosphare haben dieses
Gleichgewicht allerdings gestort. Mit steigenden glo-
balen CO,-Konzentrationen werden die Austausch-
prozesse zwischen CO, und der Meeresoberflache und
der Vegetation verandert, wie auch der nachfolgende
Austausch in und zwischen den Kohlenstoffspeichern
an Land, im Ozean und letztendlich der Erdkrus-
te. Auf diesem Weg wird der zugefiigte Kohlenstoff
durch den globalen Kohlenstoffkreislauf umverteilt,
bis der Austausch zwischen den verschiedenen Koh-
lenstoffspeichern ein neues, angenahertes Gleichge-
wicht erreicht hat.

Uber dem Ozean passieren CO,-Molekule die Luft-
Wasser-Grenzflache durch Gasaustausch. Im Meerwas-
ser reagiert CO, mit Wassermolekulen zu Kohlensaure,
die im Ozean sehr schnell mit dem groBen Reservoir
an geléstem anorganischem Kohlenstoff — Bikarbonat-
und Karbonationen - reagiert. Stromungen und die
Bildung von absinkendem, dichterem Wasser trans-
portieren den Kohlenstoff zwischen der Oberflache
und den tieferen Schichten des Ozeans. Marine Orga-
nismen verteilen Kohlenstoff ebenfalls um: Sie bilden
organisches Gewebe und Kalkschalen im Oberflachen-

wasser, die nach ihrem Tod in tieferes Wasser absin-
ken, wo sie durch Zersetzung und mikrobiellen Abbau
in das Reservoir geldsten anorganischen Kohlenstoffs
zurtckkehren. Ein kleiner Teil erreicht den Meeresbo-
den und wird in den Sedimenten abgelagert.

Der zusatzliche Kohlenstoff aus anthropogenen Emis-
sionen bewirkt, dass der atmospharische Kohlendi-
oxidpartialdruck ansteigt, was wiederum den Aus-
tausch der CO,-Molekdle aus der Luft ins Meer erhéht.
Im Oberflachenozean reagiert die Karbonatchemie
schnell auf dieses zusatzliche CO,. Infolgedessen errei-
chen seichte Oberflachenwasser ein Gleichgewicht mit
der Atmosphare innerhalb von ein bis zwei Jahren. Die
Verbringung des Kohlenstoffs von der Oberflache in
die mittleren und tieferen Wasserschichten braucht
langer — Jahrzehnte bis viele Jahrhunderte. Uber noch
langere Zeitraume 16st die Versauerung durch das ein-
dringende CO, kalkhaltige Sedimente am Meeresbo-
den auf, was die CO,-Aufnahme durch den Ozean
weiter verstarkt.

Nach heutiger Ansicht bleibt jedoch das Plankton-
wachstum anndhernd unverdndert, wenn sich die
Ozeanzirkulation nicht wesentlich veréndert, weil es
hauptsachlich von Umweltfaktoren wie Nahrstoffen
und Licht begrenzt wird und nicht von der Verfug-
barkeit an anorganischem Kohlenstoff. Es tragt nicht
nachweislich zur Aufnahme von anthropogenem CO,
durch den Ozean bei.

An Land nimmt die Vegetation CO, durch Photo-
synthese auf und wandelt es in organisches Mate-
rial um. Ein Teil dieses Kohlenstoffs kehrt durch die
Atmung der Pflanzen sofort als CO, in die Atmo-
sphare zurlick. Den Rest nutzen die Pflanzen fur ihr
Wachstum. Totes pflanzliches Material wird in die
Béden eingebunden, um schlieBlich von Mikroor-
ganismen abgebaut und dann Uber deren Atmung
als CO, zuruck in die Atmosphére abgegeben zu
werden. Zusatzlich wird Kohlenstoff in der Vege-
tation und den Béden durch Feuer, Insekten, Pflan-
zenfresser sowie durch die Ernte von Pflanzen und
den anschlieBenden Konsum durch Vieh oder Men-
schen ebenfalls wieder zu CO, umgewandelt. Etwas

29



30

FAQ 6.2

organischer Kohlenstoff wird zudem durch Stréme
und FlUsse in den Ozean befordert.

Ein Anstieg von atmosphéarischem CO, regt die
Photosynthese an und dadurch die Kohlenstoff-
aufnahme. Zusatzlich helfen erhéhte CO,-Konzen-
trationen Pflanzen in trockenen Gebieten, Grund-
wasser effizienter zu nutzen. Dies wiederum erhoéht
die Biomasse der Vegetation und in den Béden und
begunstigt so eine Kohlenstoffsenke an Land. Die
GroBe dieser Senke hangt jedoch auch entscheidend
von anderen Faktoren ab, wie beispielsweise Wasser-
und Nahrstoffverfugbarkeit.

Gekoppelte Klima-Kohlenstoffkreislauf-Modelle zei-
gen, dass weniger Kohlenstoff durch den Ozean und
das Land aufgenommen werden, wenn das Klima
sich erwarmt, was einen positiven Ruckkopplungs-
effekt erzeugt. Viele verschiedene Faktoren tragen
zu diesem Effekt bei: Warmeres Meerwasser hat zum
Beispiel eine niedrigere CO,-L&slichkeit, sodass ver-
anderte chemische Kohlenstoffreaktionen zur gerin-
geren Aufnahme des zusatzlichen atmospharischen
CO, durch den Ozean fuhren. An Land begiinstigen
hohere Temperaturen ldngere saisonale Wachstums-
phasen in gemaBigten und héheren Breiten, aber auch
eine schnellere Respiration von Bodenkohlenstoff.
Die Zeit, die bendétigt wird, um ein neues Gleichge-
wicht der Kohlenstoffverteilung zu erreichen, héngt
von den Transportgeschwindigkeiten von Kohlenstoff
durch die verschiedenen Speicher ab und erfolgt auf
einer Vielzahl von Zeitskalen. Kohlenstoff wird zuerst
zwischen den ,schnellen” Kohlenstoffspeichern aus-

Atmosphéare

Emissionen
fossiler
Brennstoffe

Gasaustausch

Jahre

\ :

Sedimente

getauscht, wie beispielsweise der Atmosphéare, dem
Oberflachenozean, der Landvegetation und den B6-
den, Uber Zeitrdume von bis zu einigen Jahrtausen-
den. Uber langere Zeitrdume werden sehr langsame
sekundare geologische Prozesse wie die Auflésung
von kalkhaltigen Sedimenten und Sedimenteinlage-
rung in die Erdkruste wichtig.

FAQ 6.2, Abbildung 2 erlautert den Abbau einer
groB3en, Uberschissigen Menge CO, (5000 PgC, oder
etwa zehnmal so viel CO,, wie seit dem Industriezeit-
alter insgesamt freigesetzt wurde), die in die Atmo-
sphéare ausgestoBen wurde, und zeigt deren Umver-
teilung zwischen Land und Ozean im Laufe der Zeit. In
den ersten 200 Jahren nehmen Ozean und Land &hn-
liche Mengen an Kohlenstoff auf. Uber langere Zeit-
rdume dominiert die Aufnahme durch den Ozean
hauptsachlich aufgrund seiner gréBeren Speichergroé-
Be (~38000 PgC) im Vergleich zum Land (~4000 PgC)
und der Atmosphére (589 PgC vor dem Industriezeit-
alter). Aufgrund der Ozeanchemie ist die urspriinglich
eingebrachte Menge an CO, von Bedeutung: Hohere
Emissionen bedeuten, dass ein groBerer Teil des Koh-
lendioxids in der Atmosphare verbleiben wird. Nach
2000 Jahren wird die Atmosphare immer noch zwi-
schen 15 % und 40 % dieser urspringlichen CO,-Emis-
sionen enthalten. Eine weitere Reduktion durch die
Auflésung kalkhaltiger Sedimente und Reaktionen
mit magmatischem Gestein, wie beispielsweise Silikat-
verwitterung und Sedimenteinlagerung, wird irgend-
wo zwischen Zehn- und Hunderttausenden von Jahren
oder noch langer dauern.

Vulkanismus

10-500 Jahre

Gestein
Erdkruste

>10000 Jahre

FAQ 6.2, Abbildung 1 | Vereinfachtes Schema des globalen Kohlenstoffkreislaufs, das die typischen Zeitskalen fiir den Transport durch die wichtigsten

Speicher zeigt.
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und das Festland Ozean

Reaktion mit CaCO,

5000 -

4000
_. 3000
(9]
jo)]
a
2000 T —— . .
- ! = T 77 == ~4Reaktionen mit
Atmosphére 1 magmatischem
1000  TEPSLTET Mee o oo L — 7] Gestein
0 Badasi o] Ao pn e S Ry iy WEnp e T SR D JRR Sl JESSRR || e e 1:
0 50 100 150 200 500 1000 1500 2000 4000 6000 8000 10000

Zeit (Jahre)

FAQ 6.2, Abbildung 2 | Abbau einer iiberschissigen CO,-Menge von 5000 PgC, die zum Zeitpunkt Null in die Atmosphdre abgegeben wurde, und deren
anschlieBende Umverteilung an Land und im Ozean in Abhangigkeit von der Zeit, berechnet mit Hilfe von gekoppelten Klima-Kohlenstoffkreislauf-Modellen. Die
Breite der Farbbereiche gibt die Kohlenstoffaufnahme durch den jeweiligen Speicher an. Die ersten beiden Tafeln zeigen den Multi-Modell-Mittelwert von einem
Modellvergleichsprojekt (Joos et al., 2013). Die letzte Tafel zeigt die langerfristige Umverteilung einschlieBlich der Auflosung kalkhaltiger Sedimente im Ozean,
berechnet mit einem Erdsystemmodell mittlerer Komplexitat (nach Archer et al., 2009b).
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FAQ 7.1 | Wie beeinflussen Wolken das Klima und den Klimawandel?

Wolken haben einen starken Einfluss auf das gegenwadrtige Klima, aber Beobachtungen allein kénnen uns noch
nicht Auskunft dartber geben, wie sie auf ein zukinftiges, warmeres Klima einwirken werden. Umfassende
Vorhersagen von Anderungen der Bewélkung benétigen ein globales Klimamodell. Solche Modelle simulieren
Wolkenfelder, die den beobachteten grob dhneln, wobei aber weiterhin beachtliche Fehler und Unsicherhei-
ten bestehen. Unterschiedliche Klimamodelle erzeugen unterschiedliche Projektionen dartber, wie sich Wolken
in einem wédrmeren Klima verdndern werden. Basierend auf allen zur Verfigung stehenden Belegen scheint es
wahrscheinlich, dass die Netto-Wolken-Klima-Rickkopplung die globale Erwdrmung verstérkt. In diesem Fall

bleibt die Intensitét dieser Verstdrkung unsicher.

Seit den 1970er Jahren haben Wissenschaftler die ent-
scheidende Bedeutung der Wolken fur das Klima-
system und fur den Klimawandel erkannt. Wolken
beeinflussen das Klimasystem auf unterschiedliche
Art und Weise. Sie erzeugen Niederschlag (Regen und
Schnee), der fur die meisten Lebensformen an Land
notwendig ist. Sie erwarmen die Atmosphére, wenn
Wasserdampf kondensiert. Obwohl ein Teil des kon-
densierten Wassers wieder verdunstet, steht der Nie-
derschlag, der die Erdoberflache erreicht, fir eine
Netto-Erwarmung der Luft. Wolken haben einen star-
ken Einfluss auf die Energieflisse sowohl der Son-
neneinstrahlung (Erwdarmung des Planeten) als auch
der Infrarotstrahlung (Abkuhlung des Planeten
durch Abstrahlung in den Weltraum) durch die Atmo-
sphare. SchlieBlich gibt es in Wolken starke Aufwin-
de, wodurch Luftmassen schnell von der Nahe der
Erdoberflache in groBe Héhen beférdert werden
kénnen. Die Aufwinde transportieren Energie, Feuch-
tigkeit, Impuls, Spurengase und Aerosolpartikel. Uber
Jahrzehnte haben Klimawissenschaftler sowohl Beob-
achtungen als auch Modelle genutzt, um zu untersu-
chen, wie Wolken sich mit dem taglichen Wetter, mit
dem Jahreszyklus und mit Veranderungen von Jahr zu
Jahr, wie beispielsweise den mit El Nifio verbundenen,
verandern.

Alle Wolkenprozesse kénnen sich dndern, wenn sich
der Zustand des Klimas dandert. Wolkenrtckkopplun-
gen sind von besonders starkem Interesse im Kontext
des Klimawandels. Jede Verédnderung in einem Wol-
kenprozess, die durch den Klimawandel verursacht
wird — und wiederum das Klima beeinflusst — stellt
eine Wolken-Klimaruckkopplung dar. Weil Wolken
so stark sowohl mit der Sonneneinstrahlung als auch
mit der Infrarotstrahlung interagieren, kénnen kleine
Anderungen der Bewélkung einen starken Effekt auf
das Klimasystem haben.

Es wurden viele mégliche Arten von Wolken-Klima-
Rickkopplungen diskutiert, mit Anderungen des
Bedeckungsgrades, der Hohe der Wolkenobergrenze
und/oder des Reflexionsvermégens der Wolken (siehe
FAQ 7.1, Abbildung 1). Die Literatur zeigt einheit-
lich, dass hohe Wolken die globale Erwarmung ver-
starken, da sie mit Infrarotstrahlung interagieren, die
von der Atmosphare und von der Erdoberflache abge-

strahlt wird. Mehr Unsicherheiten gibt es jedoch tber
die Ruckkopplungen mit Wolken in geringen Héhen
sowie Uber Wolkenrickkopplungen, die mit dem
Bedeckungsgrad und dem Reflexionsvermdgen im All-
gemeinen verbunden sind.

Dicke, hohe Wolken reflektieren effizient das Sonnen-
licht, und sowohl dicke als auch diinne, hohe Wolken
verringern den Betrag an Infrarotstrahlung, den die
Atmosphéare und die Erdoberflache in den Weltraum
emittieren, erheblich. Der Ausgleich zwischen diesen
beiden Effekten macht die Erdoberflachentemperatur
gegeniiber Anderungen der Menge an hohen Wolken
etwas weniger sensitiv als gegeniiber Anderungen
der Menge an tiefen Wolken. Dieser Ausgleich kdnnte
gestort werden, wenn es einen systematischen Trend
weg von dicken, hohen Wolken hin zu diinnen Zirrus-
wolken oder umgekehrt gabe; obwohl diese Mdglich-
keit nicht ausgeschlossen werden kann, gibt es zurzeit
keine Belege, die dafur sprechen. Auf der anderen
Seite kénnen Anderungen der Héhe hoher Wolken
(bei einer bestimmten Menge an hohen Wolken) die
Erdoberflachentemperatur stark beeinflussen. Eine
Verlagerung von hohen Wolken nach oben reduziert
die Infrarotstrahlung, die von der Erdoberflache und
von der Atmosphare in den Weltraum emittiert wird,
hat aber wenig Einfluss auf die reflektierte Sonnen-
einstrahlung. Es gibt starke Belege fiir eine solche Ver-
lagerung in einem warmeren Klima. Dies verstarkt die
globale Erwarmung, indem verhindert wird, dass ein
Teil der zusatzlichen Infrarotstrahlung, die von der
Atmosphare und der Erdoberflache emittiert wird, das
Klimasystem verlassen kann.

Tiefe Wolken reflektieren viel Sonneneinstrahlung
zurlck in den Weltraum, sie haben aber fUr einen
bestimmten Zustand der Atmosphare und der Erd-
oberflache nur eine geringe Auswirkung auf die In-
frarotstrahlung, die von der Erde in den Weltraum
abgestrahlt wird. Dadurch haben sie einen Netto-
Kuhlungseffekt auf das heutige Klima; in geringerem
MaBe gilt dies auch fur Wolken auf mittlerer Hohe.
In einem zukUnftigen Klima, das durch zunehmende
Treibhausgase erwarmt wird, simulieren die meisten
der IPCC-bewerteten Klimamodelle eine Abnahme der
Menge an tiefen Wolken und solchen auf mittlerer
Hoéhe, was die Absorption von Sonneneinstrahlung



erhéhen und so die Erwdrmung eher verstarken
wirde. Das Ausmaf3 dieser Abnahme ist allerdings
ziemlich modellabhangig.

Es gibt auch andere Moglichkeiten, wie sich die
Bewdlkung in einem warmeren Klima &ndern
kénnte. Anderungen von Windstrémungsmustern
und den Zugbahnen von Stirmen kdénnten die regio-
nalen und saisonalen Bewdlkungs- und Nieder-
schlagsmuster beeinflussen. Einige Studien weisen
darauf hin, dass das Signal einer solchen Entwick-
lung, das in Klimamodellen zu sehen ist — eine pol-
warts gerichtete Verlagerung der Wolken, die in
Verbindung mit den Zugbahnen von Stirmen in
mittleren Breiten stehen — bereits in den Beobach-
tungen nachweisbar ist. Durch die Verlagerung von
Wolken in Regionen, die weniger Sonnenlicht erhal-
ten, kénnte auch dies die globale Erwarmung verstar-
ken. Mehr Wolken kdénnten aus flussigen Tropfchen
bestehen, die klein aber zahlreich sind und mehr
Sonneneinstrahlung zurick in den Weltraum reflek-
tieren als eine Wolke, die aus der gleichen Masse an
groBeren Eiskristallen besteht. Dinne Zirruswolken,
die einen Netto-Erwdrmungseffekt zur Folge haben
und sich sehr schwer in Klimamodellen simulieren
lassen, kénnten sich in einer nicht von den Modellen
simulierten Art und Weise verdndern, wofur es aber

Erderwarmung

. Hohe Wolken gewinnen mit machti-
| ger werdender Troposphare an Hohe,

Wolkenreaktion
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keine Belege gibt. Andere Prozesse kénnten regional
wichtig sein, beispielsweise kdnnen sich die Wechsel-
wirkungen zwischen Wolken und Erdoberflache Uber
dem Ozean dort, wo das Meereis schmilzt, und tber
Land, wo die Transpiration der Pflanzen reduziert ist,
verandern.

Es gibt bisher noch keine allgemein akzeptierte Art
und Weise, globale Wolkenrickkopplungen aus Be-
obachtungen langfristiger Wolkentrends oder der
Variabilitat auf kirzeren Zeitskalen abzuleiten. Trotz-
dem liefern alle Modelle, die fur den aktuellen Sach-
standsbericht (und die vorhergegangenen beiden
IPCC-Sachstandsberichte) genutzt wurden, Netto-Wol-
kenrickkopplungen, die entweder den anthropo-
genen Treibhauseffekt verstarken oder kaum einen
Gesamteffekt haben. Ruckkopplungen werden nicht
in die Modelle “eingebaut”, sondern entwickeln sich
aus der Funktionsweise der Wolken in der simulierten
Atmosphére und deren Effekten auf die Energieflisse
und -umsetzungen im Klimasystem. Die unterschied-
lich starken Wolkenrickkopplungen, die in den ver-
schiedenen Modellen erzeugt werden, ergeben sich
vor allem durch die unterschiedlichen Sensitivitaten
der Modelle gegeniiber Anderungen der Treibhaus-
gaskonzentrationen.

S
AN

i

Verringerung der Bewolkung in mittleren
und geringen Hohen (links). Verlagerung von
Sturmzugbahnen mit Wolken polwarts in
Regionen mit weniger Sonnenlicht (rechts).

grenze und Erdoberflache verstarkt.

Ruckkopplungs-
mechanismus

| Hohe Wolken halten die Infrarotstrah-
| lung wirksamer zuriick und verstéarken
I die Erwérmung an der Erdoberflache.

Es wird weniger Sonnenlicht von Wolken in
den Weltraum reflektiert. Dies verstarkt die
Erwarmung an der Erdoberflache.

FAQ 7.1, Abbildung 1 | Schema wesentlicher Wolkenriickkopplungsmechanismen.
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FAQ 7.2 | Wie beeinflussen Aerosole das Klima und den Klimawandel?

Atmosphdrische Aerosole bestehen, anders als die gréBeren Wolken- und Niederschlagspartikel, aus klei-
nen fltssigen oder festen Schwebeteilchen in der Atmosphére. Sie stammen aus natdrlichen und an-
thropogenen Quellen und kénnen das Klima durch ihre Wechselwirkungen mit Strahlung und Wolken
auf vielfache und komplexe Weise beeinflussen. Insgesamt zeigen Modelle und Beobachtungen, dass
anthropogene Aerosole seit vorindustriellen Zeiten einen kidhlenden Einfluss auf die Erde ausgelbt haben.
Dies hat einen Teil der durch Treibhausgase bedingten globalen Erwdrmung Uberlagert, die im Fall ihrer Abwe-
senheit aufgetreten waére. Die projizierte zuktinftige Abnahme der Emissionen anthropogener Aerosole als
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Ergebnis von LuftreinhaltungsmaBnahmen wiirde diese Erwdrmung schlieBlich hervortreten lassen.

Atmospharische Aerosole haben in der Tropospha-
re eine Ubliche Verweilzeit zwischen einem Tag und
zwei Wochen und in der Stratosphéare von ungefahr
einem Jahr. Sie haben sehr unterschiedliche GréBen,
chemische Zusammensetzungen und Formen. Einige
Aerosole, wie beispielsweise Staub und Gischt, sind
groBtenteils oder vollstdndig natlrlichen Ursprungs,
wahrend andere Aerosole, wie beispielsweise Sulfate
und Rauch, sowohl aus natirlichen als auch aus
anthropogenen Quellen stammen.

Aerosole beeinflussen das Klima auf vielerlei Weise.
Erstens streuen und absorbieren sie die Sonnenein-

Wechselwirkung zwischen Aerosol und Strahlung

Streuung durch Aerosole

(a)

strahlung, wodurch die Strahlungsbilanz der Erde
geadndert wird (siehe FAQ 7.2, Abbildung 1). Im All-
gemeinen lasst die Streuung durch Aerosole den Pla-
neten starker reflektieren und neigt dazu, das Klima
abzuklhlen, wahrend die Absorption durch Aeroso-
le den gegenteiligen Effekt hat und das Klimasystem
eher erwarmt. Die Bilanz aus Kihlung und Erwar-
mung hangt von den Aerosoleigenschaften und den
Umweltbedingungen ab. Viele Beobachtungsstudi-
en haben die lokalen Strahlungseffekte anthropoge-
ner und natdrlicher Aerosole quantifiziert, aber um
ihren globalen Einfluss zu bestimmen, benétigt man
Satellitendaten und Modelle. Eine der verbleibenden

(b) \

\ ,
-
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Aerosole streuen die Sonneneinstrahlung. Weniger Sonnen-
einstrahlung erreicht die Erdoberflache, was zu einer lokalen
AbkUhlung fuhrt.

Absorption durch Aerosole

(0)

Y Abkiihlung

Die atmospharischen Zirkulations- und Austauschprozesse
verbreiten die AbkUhlung regional und in der Vertikalen.

(d)

Aerosole absorbieren Sonneneinstrahlung. Dies fuhrt zu
einer Erwarmung der Aerosolschicht, wéahrend sich die
Erdoberflache, die weniger Sonneneinstrahlung empfangt,
lokal abkihlen kann.

...................

--------------------------------------------- oo e

Grof3skalig gibt es eine Nettoerwarmung an der Erdober-
flache und in der Atmosphare, weil die atmospharischen
Zirkulations- und Austauschprozesse die thermische Energie
umverteilen.

FAQ 7.2, Abbildung 1 | Uberblick iber die Wechselwirkungen zwischen Aerosolen und Sonneneinstrahlung sowie ihren Einfluss auf das Klima. Die linken Tafeln
zeigen die unmittelbaren Strahlungseffekte von Aerosolen, wahrend die Tafeln rechts ihre gesamte Auswirkung nach der Reaktion des Klimasystems auf ihre

Strahlungseffekte veranschaulichen.



Unsicherheiten geht von RuB aus, einem absorbieren-
den Aerosol, das nicht nur schwieriger zu erfassen ist
als streuende Aerosole, sondern auch eine komplexe
Reaktion der Wolken hervorruft. Die meisten Untersu-
chungen aber stimmen darin Gberein, dass der Strah-
lungseffekt der anthropogenen Aerosole insgesamt
den Planeten abkuhlt.

Aerosole dienen auch als Kondensations- und Eiskeime,
an denen sich Wolkentrépfchen und Eispartikel bilden
kénnen (siehe FAQ 7.2, Abbildung 2). Unter dem Ein-
fluss von mehr Aerosolpartikeln tendieren Wolken aus
flussigen Wassertropfchen dazu, mehr, aber kleinere
Wassertropfchen aufzuweisen, was dazu fuhrt, dass
solche Wolken mehr Sonneneinstrahlung reflektie-
ren. Es gibt allerdings viele weitere Pfade fir Aerosol-
Wolken-Wechselwirkungen, besonders in Eiswolken
oder gemischten FlUssigwasser-Eis-Wolken, wo die
Phasendnderungen zwischen Flissig- und Eiswasser
sensitiv gegeniber den Aerosolkonzentrationen
und -eigenschaften sind. Die Anfangsvermutung, dass
ein Anstieg der Aerosolkonzentration auch die Menge
an tiefen Wolken ansteigen lasst, wurde in Zweifel
gezogen, da etliche Gegenprozesse ins Spiel kommen.
Den Gesamteinfluss von Aerosolen auf Wolkenmen-
gen und Wolkeneigenschaften zu quantifizieren, ist
verstandlicherweise schwierig. Die verfugbaren Stu-
dien, die auf Klimamodellen und Satellitenbeob-
achtungen beruhen, zeigen grundsatzlich, dass die
Nettowirkung anthropogener Aerosole auf Wolken in
einer Kahlung des Klimasystems besteht.

Da Aerosole in der Atmosphare ungleich verteilt sind,
kénnen sie das Klimasystem in Mustern erwarmen
und kihlen, die Anderungen des Wettergeschehens
auslésen konnen. Diese Effekte sind komplex und mit
den gegenwartigen Modellen schwierig zu simulieren,
aber mehrere Studien weisen auf signifikante Auswir-
kungen auf den Niederschlag in bestimmten Regio-
nen hin.

Aufgrund ihrer kurzen Verweildauer haben die
Menge an Aerosolen — und ihre klimatischen Effek-
te — im Laufe der Zeit geschwankt, in grober Uberein-
stimmung mit den anthropogenen Aerosolemissionen
und ihren gasférmigen Vorlaufern, wie beispielsweise
Schwefeldioxid (SO,) und einigen fluchtigen organi-
schen Verbindungen. Da die anthropogenen Aerosol-
emissionen im Laufe des Industriezeitalters wesentlich
zugenommen haben, hat dies teilweise der Erwar-
mung entgegengewirkt, die sonst aufgrund gestiege-
ner Konzentrationen gut durchmischter Treibhausgase
stattgefunden héatte. Aerosole aus groBen Vulkan-
ausbrichen, die in die Stratosphare gelangen, wie
beispielsweise die des El Chichén und des Pinatubo,

FAQ 7.2

haben ebenfalls zu Abkuhlungsphasen gefihrt, die
normalerweise ein bis zwei Jahre andauern.

Wahrend der letzten beiden Jahrzehnte haben die
anthropogenen Aerosolemissionen in einigen Indus-
trielandern abgenommen, wohingegen sie in vielen
Entwicklungslandern zugenommen haben. Daher
wird angenommen, dass der Einfluss von Aerosolen
auf die mittlere globale Erdoberflachentemperatur in
dieser speziellen Zeitspanne eher klein war. Es wird
allerdings projiziert, dass die Emissionen anthropo-
gener Aerosole durch LuftreinhaltungsmaBnahmen
letztendlich abnehmen werden, was ihren kihlenden
Einfluss auf die Erdoberflache mindern und dadurch
zu einem Anstieg der Erwarmung fihren wirde.

Wechselwirkung zwischen Aerosol und Wolken

A N
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Aerosole dienen als Wolkenkondensationskeime, an denen
sich flussige Tropfchen bilden kénnen.

(b)

Mehr Aerosole ergeben eine gréBere Konzentration kleinerer
Tropfchen, was zu einer helleren Wolke fuhrt. Allerdings gibt
es viele weitere mogliche Aerosol-Wolken-Niederschlagspro-
zesse, die diesen Effekt verstarken oder abschwachen kénnen.

FAQ 7.2, Abbildung 2 | Uberblick iiber die Wechselwirkungen zwischen
Aerosolen und Wolken sowie ihren Einfluss auf das Klima. Tafel (a) zeigt eine
saubere und Tafel (b) eine verschmutzte tiefe Wolke.
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FAQ 7.3 | Konnte Geoengineering dem Klimawandel entgegenwirken, und welche
Nebeneffekte konnten auftreten?

Geoengineering — auch Klimaengineering genannt — wird als eine umfassende Zusammenstellung von Metho-
den und Technologien definiert, die darauf abzielen, das Klimasystem bewusst zu verdndern, um Folgen des Kli-
mawandels abzumildern. Es wird Gblicherweise zwischen zwei Gruppen von Geoengineering-Methoden unter-
schieden: 1) ,Solar Radiation Management” (SRM, bewertet in Abschnitt 7.7: Methoden zur Beeinflussung
der Sonnenstrahlung) beabsichtigt, die Erwdrmung aufgrund anthropogener Treibhausgase zu kompensieren,
indem das Reflexionsvermégen der Erde verstérkt wird, wéhrend 2) die Entnahme von Kohlendioxid (,,Carbon
Dioxide Removal” oder CDR, bewertet in Abschnitt 6.5: Methoden zur Entnahme von CO,) darauf zielt, die
atmosphdrische CO,-Konzentration zu verringern. Die beiden Kategorien funktionieren nach unterschiedli-
chen physikalischen Prinzipien und wirken auf unterschiedlichen Zeitskalen. Modelle legen nahe, dass, wéren
SRM-Methoden realisierbar, sie steigenden Temperaturen erfolgreich entgegenwirken und einigen anderen Kli-
madnderungen in geringerem MaBe, aber immer noch wirksam, entgegenwirken wirden. SRM wiirde nicht
allen Auswirkungen des Klimawandels entgegenwirken, und alle vorgeschlagenen Geoengineering-Metho-
den bringen auch Risiken und Nebeneffekte mit sich. Weitere Konsequenzen sind noch nicht absehbar, da das
wissenschaftliche Verstdndnis sowohl Gber SRM als auch tiber CDR noch gering ist. Geoengineering beinhaltet
zudem viele (politische, ethische und praktische) Probleme, die Gber den Rahmen dieses Berichts hinausgehen.

Methoden zur Entnahme von CO, (Carbon Dioxide
Removal Methods)

CDR-Methoden haben zum Ziel, durch die absichtliche
Modifizierung von Prozessen des Kohlenstoffkreis-
laufs oder durch industrielle (z.B. chemische) Verfah-
ren CO, aus der Atmosphére zu entfernen. Der aus der
Atmosphare entnommene Kohlenstoff wiirde dann
an Land, im Ozean oder in geologischen Speichern
gelagert werden. Einige CDR-Methoden setzen auf
biologische Prozesse, wie beispielsweise groBraumi-
ge (Wieder-)Aufforstung, Sequestrierung von Kohlen-
stoff in Bdden durch Biokohle, Bioenergieproduktion
mit Kohlenstoffabscheidung und -speicherung (BECCS)
sowie Ozeandingung. Andere wirden auf geologi-
schen Prozessen beruhen, wie beispielsweise einer
beschleunigten Verwitterung von Silikat- und Kalkge-
steinen —an Land oder im Ozean (siehe FAQ 7.3, Abbil-
dung 1). Das aus der Atmosphare entfernte CO, wirde
dann in organischer Form in Speichern an Land oder
in anorganischer Form in ozeanischen und geologi-
schen Speichern gelagert werden, in denen es min-
destens Hunderte von Jahren verweilen musste, damit
CDR wirksam ware.

CDR-Methoden wirden den Strahlungsantrieb von
CO, reduzieren, sofern sie erfolgreich CO, aus der
Atmosphéare entfernen und diesen entnommenen
Kohlenstoff von der Atmosphére fernhalten. Einige
Verfahren wirden auch die Ozeanversauerung redu-
zieren (siehe FAQ 3.2), jedoch kdnnten andere Metho-
den mit einer Speicherung in Ozeanen stattdessen die
Ozeanversauerung verstarken, falls der Kohlenstoff als
geldstes CO, gebunden wird. Eine Hauptunsicherheit
in Bezug auf die Wirksamkeit von CDR-Methoden ist
die Lagerungsdauer und -kapazitat des gespeicherten
Kohlenstoffs. Eine dauerhafte Kohlenstoffentnahme
und -lagerung mittels CDR wirde die Klimaerwar-
mung langfristig abschwachen. Nichtdauerhafte Lage-
rungsstrategien wirden indes dazu fuhren, dass CO,

in die Atmosphare zurtickkehren kann, wo es erneut
zur Erwadrmung beitragen wuirde. Eine absichtliche
Entnahme von CO, Uber CDR-Methoden wird teil-
weise durch die Reaktion der ozeanischen und ter-
restrischen Kohlenstoffspeicher wieder riickgéangig
gemacht werden, falls die atmosphérische CO,-Kon-
zentration abnimmt. Dies ist darauf zurtickzufthren,
dass einige ozeanische und terrestrische Kohlenstoff-
speicher das zuvor gespeicherte anthropogene CO, in
die Atmosphare ausgasen werden. Um die bisherigen
anthropogenen CO,-Emissionen vollstandig zu besei-
tigen, mussten CDR-Methoden daher nicht nur jenes
CO, entfernen, das sich seit vorindustriellen Zeiten in
der Atmosphéare angesammelt hat, sondern auch den
anthropogenen Kohlenstoff, der bislang durch die ter-
restrische Biosphare und den Ozean aufgenommen
wurde.

Biologische und die meisten auf chemischer Verwitte-
rung basierenden CDR-Methoden k&nnen nicht unbe-
grenzt ausgedehnt werden und sind zwangslaufig
durch verschiedene physikalische oder umweltbeding-
te Einschrankungen, wie beispielsweise konkurrieren-
de Anspriche auf Landflachen, limitiert. Unter der
Annahme einer maximalen CDR-Sequestrierungsra-
te von 200 PgC pro Jahrhundert mittels kombinierter
CDR-Methoden wirde es etwa eineinhalb Jahrhun-
derte dauern, das in den letzten 50 Jahren emittier-
te CO, zu entfernen, was eine schnelle Minderung des
Klimawandels erschwert — selbst mit einer Kombinati-
on additiver CDR-Methoden. Verfahren der direkten
CO,-Entnahme aus der Luft kénnten prinzipiell sehr
viel schneller wirken, kénnten aber wegen der groB-
raumigen Umsetzung einschlieBlich des Energiever-
brauchs und der Umweltauflagen eingeschrankt sein.

CDR kénnte auch Nebeneffekte auf Klima und Umwelt
haben. Zum Beispiel kdnnte eine gesteigerte Vege-
tationsproduktivitdt die Emissionen von N,O anstei-
gen lassen, einem starkeren Treibhausgas als CO.,.
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Eine groBraumige Zunahme der Vegetationsbede-
ckung, beispielsweise durch Aufforstung oder Ener-
giepflanzen, kénnte die Oberflacheneigenschaften
verandern, wie zum Beispiel die Oberflachenreflektivi-
tat und turbulente Flusse. Einige Modellstudien haben
gezeigt, dass Aufforstung in jahreszeitlich schneebe-
deckten borealen Gebieten tatsdchlich die globale
Erwarmung beschleunigen kénnte, wohingegen Auf-
forstung in den Tropen die globale Erwdrmung wirksa-
mer verlangsamen kénnte. Ozeanische CDR-Methoden
auf der Basis biologischer Produktion (d. h. Ozeandln-
gung) hatten zahlreiche Nebeneffekte auf ozeani-
sche Okosysteme und den pH-Wert des Ozeans und
kénnten Emissionen von Nicht-CO,-Treibhausgasen
bewirken.

Methoden zur Beeinflussung der Sonneneinstrah-
lung (Solar Radiation Management Methods)

Die global gemittelte Oberflachentemperatur der
Erde wird stark von der Menge an Sonneneinstrahlung
beeinflusst, die von der Atmosphare und der Erdober-
flache absorbiert wird und dadurch die Erde erwarmt,
sowie durch die Existenz des Treibhauseffekts, dem
Prozess, Uber den Treibhausgase und Wolken beein-
flussen, auf welche Weise Energie letztendlich in den
Weltraum zurickgestrahlt wird. Eine Zunahme des
Treibhauseffekts fihrt zu einem Anstieg der Erdober-
flachentemperatur, bis sich ein neues Gleichgewicht
eingestellt hat. Wird weniger Sonnenstrahlung absor-
biert, weil die Erde reflektierender gemacht wurde,
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FAQ 7.3, Abbildung 1 | Uberblick tiber einige vorgeschlagene Geoengineering-Methoden, wie sie angeregt wurden. , Carbon Dioxide Removal”-Methoden
(siehe Abschnitt 6.5 fir Details): (A) Nahrstoffe werden dem Ozean zugefligt (Ozeandiingung), was die Produktivitét in den oberflachennahen Schichten des
Ozeans ansteigen ldsst und einen Teil des entstehenden biogenen Kohlenstoffs in die Tiefe transportiert; (B) Alkalinitdt wird dem Ozean Uber feste Minerale
hinzugefiigt, was dazu fiihrt, dass mehr atmospharisches CO, im Ozean gelost wird, (C) die Verwitterungsrate von Silikatmineralen wird erhéht, und die geldsten
Karbonate gelangen in den Ozean; (D) atmosphérisches CO, wird chemisch gebunden und entweder unterirdisch oder im Ozean gespeichert; (E) Biomasse wird
in einem Kraftwerk unter Kohlendioxidabscheidung verbrannt, und das abgeschiedene CO, wird entweder unterirdisch oder im Ozean gespeichert; und (F) CO,
wird durch (Wieder-)Aufforstung gebunden und so in terrestrischen Okosystemen gespeichert. , Solar Radiation Management “-Methoden (siehe Abschnitt 7.7 filr
Details): (G) Spiegel werden im Weltraum platziert, um die Sonneneinstrahlung zu reflektieren; (H) Aerosole werden in die Stratosphére eingebracht; (I) Wolken
iiber Meeresgebieten werden geimpft, um ihre Reflektivitdt zu erhohen; (J) Mikrobldschen werden an der Meeresoberfléche erzeugt, damit sie starker reflektiert;
(K) starker reflektierende Nutzpflanzen werden angebaut, und (L) Dacher und andere Gebéudestrukturen werden weiB eingefarbt.
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oder kann die Energie wegen einer Verminderung des
Treibhauseffekts effektiver in den Weltraum abge-
strahlt werden, nimmt die mittlere globale Erdober-
flachentemperatur ab.

Die vorgeschlagenen Geoengineering-Methoden, de-
ren Ziel die Regelung der ein- und abgehenden Ener-
gieflisse der Erde ist, basieren auf diesem grundle-
genden physikalischen Prinzip. Die meisten dieser
Methoden schlagen entweder die Reduzierung des
auf der Erde ankommenden Sonnenlichts oder die
Erhéhung der Reflektivitdt des Planeten durch das
Aufhellen der Atmosphare, der Wolken oder der Erd-
oberflache vor (siehe FAQ 7.3, Abbildung 1). Eine
andere Technik schlagt die Unterbindung der Bildung
von hohen Zirruswolken vor, da diese Wolken einen
ausgepragten Treibhauseffekt aufweisen. Nach den
Grundregeln der Physik kuhlt sich die Erde ab, wenn
irgendeine dieser Methoden die Energieflisse wie er-
wartet veréndert. Das Bild ist jedoch aufgrund der
vielen und komplexen physikalischen Prozesse, die die
Wechselwirkungen zwischen den Energieflissen, der
atmospharischen Zirkulation, dem Wetter sowie dem
sich daraus ergebenden Klima steuern, kompliziert.

Wahrend die global gemittelte Erdoberflachentem-
peratur auf eine Anderung der Menge des Sonnen-
lichts, die die Erdoberflache erreicht, oder auf eine
Veranderung des Treibhauseffekts reagieren wurde,
wird die Lufttemperatur an einem bestimmten Ort
zu einer bestimmten Zeit von vielen weiteren Fakto-
ren beeinflusst, und der Betrag der Abkthlung durch
SRM wird nicht generell gleich dem Betrag der durch
Treibhausgase verursachten Erwdrmung sein. Zum
Beispiel wirde SRM die Erwarmungsraten nur wah-
rend des Tages andern, aber steigende Treibhausgas-
konzentrationen kdénnen die Lufttemperatur sowohl
wahrend des Tages als auch wahrend der Nacht ver-
andern. Dieser ungenaue Ausgleich kann den Tages-
gang der Oberflachentemperatur beeinflussen, selbst
wenn die mittlere Oberflachentemperatur unveran-
dert bleibt. In einem anderen Beispiel zeigen Modell-
berechnungen, dass eine gleichférmige Abnahme des
an der Erdoberflache ankommenden Sonnenlichts die
mittlere globale CO,-bedingte Erwarmung kompen-
sieren kdnnte, wobei aber einzelne Regionen weni-
ger abkUhlen wirden als andere. Modelle weisen
darauf hin, dass, wenn die anthropogene Treibhaus-
erwarmung vollstadndig durch stratospharische Aero-
sole kompensiert wirde, in den Polarregionen eine
geringe Resterwdrmung Ubrig bliebe, wohingegen
tropische Regionen etwas kalter wirden als zu vorin-
dustriellen Zeiten.

SRM kdnnte dem anthropogenen Klimawandel theo-
retisch schnell entgegen wirken und die Erde inner-

halb von einem oder zwei Jahrzehnten auf vorindus-
trielles Niveau abkuhlen. Dies ist aus Klimamodellen
bekannt, aber auch aus den Klimaaufzeichnungen
groBer Vulkanausbriche. Die gut beobachtete Erupti-
on des Pinatubo im Jahr 1991 fUhrte zu einem zeitlich
begrenzten Anstieg stratospharischer Aerosole und
einer schnellen Abnahme der Oberflachentemperatur
um etwa 0,5 °C.

Das Klima umfasst neben der Erdoberflachentem-
peratur viele weitere Faktoren. Die Auswirkungen
auf andere Klimaparameter, wie beispielsweise Nie-
derschlag, Bodenfeuchte, Abflussrate von Flissen,
Schneebedeckung und Meereis sowie auf Okosyste-
me kdénnen ebenfalls von Bedeutung sein. Sowohl
Modelle als auch die Theorie zeigen, dass der Aus-
gleich eines gestiegenen Treibhauseffekts mittels
SRM zur Stabilisierung der Erdoberflachentempera-
tur den global gemittelten Niederschlag etwas ver-
ringern wirde (siehe FAQ 7.3, Abbildung 2 fir ein
idealisiertes Modellergebnis), und es kénnte auch
regionale Anderungen geben. Solch ein ungenau-
er Ausgleich in regionalen und globalen Klima-
mustern macht es unwahrscheinlich, dass SRM ein
zukunftiges Klima erzeugen kénnte, das ,genauso
ist” wie das, was wir heute erleben oder in der Ver-
gangenheit erlebt haben. Allerdings weisen die ver-
fagbaren Klimamodelle darauf hin, dass ein durch
Geoengineering beeinflusstes Klima mit SRM und
hohen atmosphérischen CO,-Werten im Allgemeinen
naher an dem Klima des 20. Jahrhunderts ware als ein
zukinftiges Klima mit erhéhten CO,-Konzentrationen
ohne SRM.

SRM-Methoden hatten wahrscheinlich noch andere
Nebeneffekte. Zum Beispiel zeigen Theorie, Beob-
achtungen und Modelle, dass stratospharische Sul-
fat-Aerosole aus Vulkaneruptionen und naturlichen
Emissionen stratospharisches Ozon abbauen, vor
allem dann, wenn Chlor aus Fluorchlorkohlenwas-
serstoff-Emissionen in der Atmosphére vorhanden ist.
Man geht davon aus, dass fur SRM zugefihrte stra-
tospharische Aerosole den gleichen Effekt hatten.
Der Ozonabbau wirde die Menge an ultraviolettem
Licht erhdhen, die die Erdoberflache erreicht, und
somit terrestrische und marine Okosysteme schadigen.
Stratospharische Aerosole wiirden auch das Verhaltnis
zwischen direkter und diffuser Sonneneinstrahlung
an der Erdoberflache vergréBern, was im Allgemei-
nen das Pflanzenwachstum erhéht. Es gab auBerdem
einige Bedenken, dass SRM mit Sulfat-Aerosolen den
sauren Regen verstarken wiirde. Modellstudien zeigen
jedoch, dass saurer Regen wahrscheinlich kein bedeu-
tendes Problem darstellt, weil durch SRM mit stra-
tospharischen Aerosolen viel weniger saurer Regen
erzeugt wirde als derzeit durch Verschmutzungs-



quellen. SRM wird sich auch nicht gegen die Oze-
anversauerung richten, die mit zunehmenden atmo-
sphéarischen CO,-Konzentrationen verbunden ist, noch
gegen deren Auswirkungen auf marine Okosysteme.

Ohne konventionelle MinderungsmaBBnahmen oder
potenzielle CDR-Methoden werden hohe CO,-Kon-
zentrationen aus anthropogenen Emissionen fur bis
zu 1000 Jahre in der Atmosphare verbleiben, und
ein SRM musste solange beibehalten werden, wie
die CO,-Konzentrationen hoch wéren. SRM zu stop-
pen, wahrend die CO,-Konzentrationen immer noch
hoch sind, wirde zu einer sehr raschen Erwdrmung
innerhalb von einem oder zwei Jahrzehnten (siehe
FAQ 7.3, Abbildung 2) fuhren und die Anpassung von
Okosystemen und des Menschen stark belasten.

FAQ7.3

Wirde SRM genutzt, um einige Auswirkungen stei-
gender CO,-Konzentrationen zu vermeiden, stiegen
die Risiken, die Nebeneffekte und die Mangel deutlich
mit wachsendem Ausmaf des SRM. Es wurden daher
Verfahren vorgeschlagen, die eine zeitlich begrenzte
Anwendung von SRM vorsehen, begleitet von offen-
siven Strategien zur Reduzierung der CO,-Konzentra-
tionen, um ein Uberschreiten von Schwellenwerten
oder Kipp-Punkten im Klimasystem zu vermeiden, was
andernfalls unvermeidbar ware. Die Bewertung sol-
cher Vorgehensweisen wirde eine sehr sorgfaltige
Risiko-Nutzen-Analyse erfordern, die weit Gber diesen
Bericht hinausginge.
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FAQ 7.3, Abbildung 2 | Anderung der global gemittelten (a) Erdoberfldchentemperatur (°C) und (b) Niederschldge (%) in zwei idealisierten Experimen-

ten. Die durchgezogenen Linien gelten fiir Simulationen, die , Solar Radiation

Management” (SRM) nutzen, um einen Anstieg der CO,-Konzentration von

1% pro Jahr bis zum Jahr 50, in dem das SRM endet, auszugleichen. Die gestrichelten Linien gelten fiir Simulationen mit einem Anstieg der CO,-Konzentration
von 1% pro Jahr ohne SRM. Die gelben und grauen Flachen markieren den Bereich zwischen dem 25. und dem 75. Perzentil aus acht verschiedenen Modellen.
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FAQ 8.1 1 Wie wichtig ist Wasserdampf fiir den Klimawandel?

Als gréBter Beitragender zum natdrlichen Treibhauseffekt spielt Wasserdampf eine wesentliche Rolle im Klima
der Erde. Allerdings wird die Menge an Wasserdampf in der Atmosphére Uberwiegend Gber die Lufttemperatur
statt Gber Emissionen geregelt. Daher betrachten Wissenschaftler ihn eher als einen Rickkopplungsfaktor denn
als einen Antrieb des Klimawandels. Anthropogene Wasserdampfemissionen durch Bewdsserung oder Kraft-
werkskihlung haben einen vernachldssigbaren Einfluss auf das globale Klima.

Wasserdampf ist das wichtigste Treibhausgas in der
Erdatmosphare. Der Beitrag von Wasserdampf zum
natlrlichen Treibhauseffekt gegentiber dem von Koh-
lendioxid (CO,) hangt von der Berechnungsmethode
ab, kann aber als ungefahr zwei- bis dreimal gréBer
betrachtet werden. Zusatzlicher Wasserdampf wird
der Atmosphéare durch anthropogene Aktivitaten
zugefuhrt, gréBtenteils infolge vermehrter Verduns-
tung aus bewassertem Nutzpflanzenanbau, aber auch
infolge von Kraftwerkskihlung und geringfigig infol-
ge der Verbrennung fossiler Brennstoffe. Man kann
sich daher fragen, warum so ein starker Fokus auf CO,
und nicht auf Wasserdampf als Antrieb des Klimawan-
dels liegt.

Wasserdampf verhalt sich in einer grundlegenden
Weise anders als CO,: Er kann kondensieren und
sich niederschlagen. Wenn Luft mit hoher Feuchtig-
keit abkuhlt, kondensiert ein Teil des Wasserdamp-
fes zu Wassertropfchen oder Eispartikeln und fallt
als Niederschlag aus. Die Ubliche Verweildauer von
Wasserdampf in der Atmosphére betragt zehn Tage.
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Der Fluss von Wasserdampf in die Atmosphare aus
anthropogenen Quellen ist um einiges geringer als
aus “natdrlicher” Verdunstung. Daher hat er einen
vernachlassigbaren Einfluss auf die Gesamtkonzen-
trationen und tragt nicht signifikant zum langfris-
tigen Treibhauseffekt bei. Dies ist der Hauptgrund
dafir, dass tropospharischer Wasserdampf (tblicher-
weise unterhalb von 10 km Hohe) nicht als anthropo-
genes Gas betrachtet wird, das zum Strahlungsantrieb
beitragt.

Anthropogene Emissionen haben hingegen einen
signifikanten Einfluss auf Wasserdampf in der Stra-
tosphare, der Schicht in der Atmosphare oberhalb
von etwa 10 km Hohe. Erhéhte Methankonzentrati-
onen (CH,) aufgrund von Aktivitdten des Menschen
fuhren Uber Oxidation zu einer zusatzlichen Was-
serquelle, was die beobachteten Veranderungen in
dieser Schicht der Atmosphare teilweise erklart. Diese
Anderung des stratosphéarischen Wassers hat Einfluss
auf die Strahlung, wird als ein Antrieb betrachtet
und kann abgeschatzt werden. Die stratospharischen
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FAQ 8.1, Abbildung 1 | Darstellung des Wasserkreislaufs und seiner Wechselwirkung mit dem Treibhauseffekt. Die Teilabbildung oben links zeigt den relativen
Anstieg des potenziellen Wasserdampfgehalts in der Luft bei Temperaturzunahme (ungefahr 7 % pro Grad). Die weiBen Kringel stellen Verdunstung dar, die durch
Niederschlag kompensiert wird, um den Wasserhaushalt auszugleichen. Die roten Pfeile stellen die von der Erdoberflache ausgehende Infrarotstrahlung dar, die
teilweise von Wasserdampf und anderen Gasen absorbiert wird — ein Prozess, der einen Bestandteil des Treibhauseffekts darstellt. Die stratospharischen Prozesse

sind in diese Abbildung nicht mit einbezogen.



Wasserdampfkonzentrationen schwankten in den
letzten Jahrzehnten signifikant. Das volle Ausmal
dieser Schwankungen wird noch nicht ganz verstan-
den und ist wahrscheinlich weniger ein Antrieb als ein
Ruckkopplungsprozess, der zur naturlichen Variabili-
tat hinzukommt. Der Beitrag von stratosphéarischem
Wasserdampf zur Erwarmung, sowohl als Antrieb wie
auch durch Ruckkopplung, ist sehr viel kleiner als der
durch CH, oder CO,.

Die maximale Menge an Wasserdampf in der Luft wird
durch die Temperatur reguliert. Eine typische Luftsaule,
die sich in Polarregionen von der Erdoberflache bis zur
Stratosphare erstreckt, kann nur ein paar Kilogramm
Wasserdampf pro Quadratmeter enthalten, wah-
rend in einer gleichen Luftsaule in den Tropen bis zu
70 kg Wasserdampf pro Quadratmeter enthalten sein
kénnen. Mit jedem zusatzlichen Grad Lufttemperatur
kann die Atmosphare etwa 7 % mehr Wasserdampf
halten (siehe Teilabbildung oben links in FAQ 8.1, Ab-
bildung 1). Dieser Konzentrationsanstieg verstarkt den
Treibhauseffekt und fuhrt daher zu mehr Erwarmung.
Dieser Prozess, der als Wasserdampfrickkopplung
bezeichnet wird, ist gut verstanden und quantifi-
ziert. Er kommt in allen Modellen vor, die zur Abschét-
zung des Klimawandels genutzt werden und seine
Starke dort stimmt mit Beobachtungen uUberein.
Obwohl eine Zunahme von atmospharischem Was-
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serdampf beobachtet wurde, wird diese Anderung
als eine klimatische Ruckkopplung (durch die ange-
stiegene Temperatur der Atmosphare) betrachtet und
sollte nicht als ein Strahlungsantrieb aus anthropoge-
nen Emissionen interpretiert werden.

Zurzeit hat Wasserdampf den gréBten Treibhausef-
fekt in der Erdatmosphare. Andere Treibhausgase,
vor allem CO,, sind jedoch notwendig, um die Anwe-
senheit von Wasserdampf in der Atmosphare auf-
rechtzuerhalten. Wirden diese anderen Gase aus der
Atmosphare entfernt, wirde ihre Temperatur tat-
sachlich gentgend absinken, um eine Abnahme des
Wasserdampfes zu verursachen, was zu einem unge-
bremsten Ruckgang des Treibhauseffektes fuhren
und dadurch die Erde in einen gefrorenen Zustand
stirzen wirde. Demnach stellen die anderen Treib-
hausgase neben Wasserdampf diejenigen Tempera-
turbedingungen bereit, die das gegenwartige Niveau
atmospharischen Wasserdampfs aufrechterhalten.
Folglich stellt Wasserdampf, auch wenn CO, die wich-
tigste anthropogene Stellschraube fur das Klima ist,
eine starke und schnelle Riuckkopplung dar, die jeden
Initial-Antrieb um einen Faktor zwischen typischer-
weise zwei und drei verstarkt. Wasserdampf ist kein
signifikanter Initial-Antrieb, aber trotzdem ein grund-
legender Akteur des Klimawandels.
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FAQ 8.2 | Haben Verbesserungen der Luftqualitat einen Einfluss auf den Klimawandel?

Ja, haben sie, aber abhédngig davon, welche Schadstoffe requliert werden, kénnen sie das Klima entweder
abkthlen oder erwdrmen. Wéhrend zum Beispiel eine Abnahme der Schwefeldioxid (SO,)-Emissionen zu wei-
terer Erwdrmung fihrt, hat die Begrenzung von Stickoxid (NO,)-Emissionen sowohl einen abkihlenden (durch
die Reduzierung troposphdérischen Ozons) als auch einen erwdrmenden (durch den Einfluss auf die Lebensdauer
von Methan und die Aerosolbildung) Effekt. Luftverschmutzung kann auch Niederschlagsmuster beeinflussen.

Die Luftqualitat ist nominell ein MaBB der bodennah-
en Luftverschmutzung durch Substanzen wie bei-
spielsweise Ozon, Kohlenmonoxid, NO, und Aerosole
(feste oder flussige Partikel). Die Exposition gegen-
Uber solchen Schadstoffen verstarkt Atemwegs- und
kardiovaskuldre Erkrankungen, schadigt Pflanzen
und beschadigt Gebaude. Aus diesen Grinden versu-
chen die meisten groB3en stadtischen Ballungsgebiete,
Schadstoffeintrage in die Luft zu begrenzen.

Anders als Kohlendioxid (CO,) und andere gut durch-
mischte Treibhausgase kénnen tropospharisches
Ozon und Aerosole nur fir ein paar Tage bis zu ein
paar Wochen in der Atmosphare verweilen, indirekte
Kopplungen innerhalb des Erdsystems kénnen jedoch
ihren Einfluss verlangern. Am wirksamsten sind diese
Schadstoffe meist in der Nahe ihrer Emissions- oder
ihrer Bildungsgebiete, wo sie lokale oder regionale
Stérungen des Klimas antreiben kénnen, auch wenn
ihr global gemittelter Einfluss gering ist.

Abhéngig von ihren physikalischen und chemischen
Eigenschaften beeinflussen Luftschadstoffe das Klima
auf unterschiedliche Weise. Durch Verschmutzung
erzeugte Treibhausgase werden sich vorwiegend Uber
kurzwellige und langwellige Strahlung auf das Klima
auswirken, wahrend Aerosole das Klima zusatzlich
durch Wolken-Aerosol-Wechselwirkungen beeinflus-
sen kénnen.

Regulierungen anthropogener Methanemissionen
(FAQ 8.1, Abbildung 1) zur Reduzierung bodennahen
Ozons wurden als , Win-Win“-Situationen identifi-
ziert. Auswirkungen durch die Regulierung anderer
Ozonvorlaufersubstanzen sind nicht immer so klar
erkennbar. Von NO,-Emissionsbegrenzungen kdnnte
beispielsweise ein abkihlender Effekt erwartet wer-
den, dasie tropospharisches Ozon reduzieren, aber ihr
Einfluss auf die CH,-Lebensdauer und die Aerosolbil-
dung fuhrt wahrscheinlich stattdessen eher zu einer
Gesamterwarmung.

Uber Satellitenbeobachtungen wurden (ber Ostasien
wahrend der letzten Jahrzehnte zunehmende SO,-
Konzentrationen (die wichtigste Vorlaufersubstanz fur
streuende Sulfat-Aerosole) aus Kohlekraftwerken fest-
gestellt. Die neuesten Kraftwerke nutzen Gaswascher,
um solche Emissionen zu reduzieren (allerdings nicht
die gleichzeitig auftretenden CO,-Emissionen und
die damit verbundene langfristige Klimaerwarmung).

Das verbessert die Luftqualitat, verringert aber auch
den kuhlenden Effekt von Sulfat-Aerosolen und
verschlimmert daher die Erwarmung. Die kiihlende Wir-
kung von Aerosolen erfolgt durch Wechselwirkungen
zwischen Aerosolen und Strahlung beziehungswei-
se Aerosolen und Wolken und wird auf -0,9 W/m?2
(alle Aerosole zusammen, Abschnitt 8.3.4.3) seit
der vorindustriellen Zeit geschatzt; sie ist vor allem
wahrend der zweiten Halfte des 20. Jahrhunderts
gestiegen, als anthropogene Emissionen drastisch zu-
nahmen.

Schwarzer Kohlenstoff oder RuB hingegen absorbiert
Warme in der Atmosphare (was zu einem Strahlungs-
antrieb von 0,4 W/m? aus anthropogenen Emissionen
aus fossilen Kraftstoffen und Biokraftstoffen fuhrt)
und reduziert, wenn er auf Schnee abgelagert wird,
dessen Albedo oder Fahigkeit, die Sonnenstrahlung
zu reflektieren. Verminderungen von RuBemissionen
kénnen daher einen abkihlenden Effekt haben, aber
die zusatzliche Wechselwirkung von Ruf3 mit Wolken
ist unsicher und kénnte zu etwas Erwarmung fihren,
die diesem Effekt entgegenwirkt.

Eine Regulierung der Luftqualitdt kann auch auf spe-
zielle anthropogene Tatigkeitssektoren abzielen, wie
beispielsweise den Transport oder die Energieerzeu-
gung. In diesem Fall fihren mitemittierte Stoffe inner-
halb des Zielsektors zu einer komplexen Mischung aus
chemischen und klimatischen Stérungen. Zum Beispiel
enthalt Rauch aus der Verbrennung von Biotreibstoff
eine Mischung sowohl| aus absorbierenden als auch
aus streuenden Partikeln sowie Ozonvorlaufersub-
stanzen, fur die der gemeinsame Klimaeinfluss schwie-
rig zu bestimmen sein kann.

Daher werden Regulierungen der bodennahen Luft-
qualitat einige Folgen fur das Klima haben. Manche
Verbindungen zwischen den regulierten Emissionen
und dem Klima sind weiterhin schlecht verstanden
oder identifiziert, einschlieBlich der Auswirkungen
von Luftschadstoffen auf Niederschlagsmuster, was es
erschwert, diese Auswirkungen vollstandig zu quan-
tifizieren. Es gibt auch eine Uberraschende Wendung
beztglich des mdglichen Einflusses des Klimawandels
auf die Luftqualitat. Eine beobachtete Korrelation
zwischen bodennahem Ozon und der Temperatur in
verschmutzten Regionen zeigt namlich, dass héhere
Temperaturen als Folge des Klimawandels allein die
sommerliche Verschmutzung verschlimmern kénn-
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ten, was eine ,Klimastrafe” suggeriert. Diese Strafe  qualitdt beeinflussen. Diese Merkmale werden regi-
bedeutet, dass strengere Regulierungen bezlg- onal schwanken und schwer zu beurteilen sein, aber
lich bodennahen Ozons notwendig sein werden, um ein besseres Verstandnis sowie eine bessere Quanti-
ein spezifisches Ziel zu erreichen. Zusatzlich kénn- fizierung und Modellierung dieser Prozesse wird die
ten die projizierten Anderungen der Hiufigkeit und gesamten Wechselwirkungen zwischen Luftschadstof-
der Dauer von austauscharmen Wetterlagen die Luft- fen und Klima klaren.

Regulierung der Regulierung der

Ozonbelastung Schwebstoffe
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FAQ 8.2, Abbildung 1 | Schematische Darstellung der Folgen von Luftverschmutzungsregulierungen auf verschiedene Emissionstypen und ihre klimatischen
Folgen. Die durchgezogenen Pfeile zeigen bekannte Folgen; die gestrichelten Pfeile zeigen unsichere Folgen.

Emissionstyp
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FAQ 9.1 | Werden Klimamodelle besser, und wie kénnen wir das priifen?

Klimamodelle sind auBerordentlich komplizierte Computerprogramme, die unser Verstdndnis des Klimasystems
zusammenfihren und die komplexen Wechselwirkungen zwischen Atmophéare, Ozean, Landoberflédche, Schnee
und Eis, dem globalen Okosystem und einer Vielzahl chemischer und biologischer Prozesse mit der gegenwirtig
héchsten erreichbaren Genauigkeit simulieren.

Die Komplexitdt von Klimamodellen — die Darstellung physikalischer Prozesse wie Wolken, Landoberfldchen-
wechselwirkungen und die des globalen Kohlenstoff- und Schwefelkreislaufes in vielen Modellen - hat seit
dem ersten IPCC-Sachstandsbericht 1990 erheblich zugenommen, sodass in diesem Sinne die gegenwdrtigen
Erdsystemmodelle weitaus “besser” sind als die Modelle aus dieser Zeit. Diese Entwicklung hélt seit dem vier-
ten Sachstandsbericht an, aber auch andere Faktoren trugen zur Modellverbesserung bei. Leistungsfdhigere
Supercomputer erméglichen die Auflésung feinerer rdumlicher Details in den aktuellen Modellen. Die heutigen
Modelle spiegeln auch das verbesserte Verstandnis dartiber wider, wie Klimaprozesse funktionieren — ein Ver-
stdndnis, das aus der laufenden Forschung und Analyse sowie neuen und verbesserten Beobachtungen stammt.

Klimamodelle von heute sind im Prinzip besser als
ihre Vorganger. Jedoch fuhrt jede hinzugefigte Kom-
plexitat, obwohl sie einen bestimmten Aspekt des
simulierten Klimas verbessern soll, auch zu neuen
moglichen Fehlerquellen (z.B. durch unsichere Para-
meter) und neuen Wechselwirkungen zwischen den
Modellkomponenten. Diese kdnnen, wenn auch nur
voribergehend, die Simulation anderer Aspekte des
Klimasystems in einem Modell verschlechtern. AuBer-
dem bleibt trotz des erzielten Fortschritts eine wissen-
schaftliche Unsicherheit bezliglich der Details vieler
Prozesse bestehen.

Ein wichtiger Aspekt besteht darin, dass die Leis-
tungsfahigkeit von Modellen nur gegenlber ver-
gangenen Beobachtungen beurteilt werden kann,
wobei die natirliche interne Variabilitdt bertcksich-
tigt werden muss. Damit Vertrauen in Zukunftspro-
jektionen solcher Modelle bestehen kann, muss das
historische Klima - mit seiner Variabilitdt und seinen
Veréanderungen — gut simuliert werden. Die Modell-
bewertung hat, in Bezug auf Art und Menge vorhan-
dener Beobachtungen, die Verfugbarkeit von besser
abgestimmten Modellexperimenten und die ausge-
dehnte Anwendung verschiedenster Leistungskenn-
ziffern, wesentlich quantitativere Informationen tber
die Leistungsfahigkeit von Modellen zur Verfliigung
gestellt. Aber das alleine kénnte nicht ausreichen.
Wahrend Wetter- und Jahreszeitenvorhersagen regel-
maBig Uberprift werden kénnen, ist dies fur Klima-
projektionen, die sich Gber eine Zeitspanne von einem
Jahrhundert oder mehr erstrecken, nicht méglich. Dies
gilt besonders, da der anthropogene Antrieb das Kli-
masystem in Richtung von Zustanden verschiebt, wie
sie seit Beginn der instrumentellen Messungen noch
nie beobachtet wurden, und dies wird immer eine Ein-
schrankung bleiben.

Modellleistungsfahigkeit zu quantifizieren ist ein
Thema, das in allen vorangehenden IPCC-Berichten
von Arbeitsgruppe | eine Rolle spielte. Liest man diese
friheren Bewertungen, erhalt man ein allgemeines

Gefuhl fur die bereits erzielten Fortschritte. Vergan-
gene Gutachten lieferten typischerweise einen eher
breiten Uberblick Gber Modellleistungsfahigkeiten,
indem sie Unterschiede zwischen den modellberech-
neten Versionen verschiedener KlimagréBen und ent-
sprechenden beobachtungsbasierten Abschatzungen
aufzeigten.

Zwangslaufig erzielen manche Modelle bei bestimm-
ten Klimavariablen bessere Ergebnisse als andere, aber
kein einzelnes Modell erweist sich eindeutig als das
insgesamt ,Beste”. In letzter Zeit gab es Fortschritte
darin, verschiedene LeistungskenngréBen zu berech-
nen, die die Leistungsfahigkeit der Modelle gegen-
Uber einer Spannbreite verschiedener Beobachtungen
anhand einfacher numerischer Bewertungskennzif-
fern zusammenfassen. Naturlich sind die Definition
einer solchen Bewertungskennziffer und ihre Berech-
nungsvorschrift ebenso wie die Auswahl der benutz-
ten Beobachtungen (die ihre eigenen Unsicherheiten
haben) und die Art und Weise, in der die verschiede-
nen Bewertungskennziffern kombiniert werden, alle-
samt von Bedeutung und beeinflussen letztendlich
das Endergebnis.

Trotzdem kann man verschiedene Modellgeneratio-
nen miteinander vergleichen, wenn die KenngréBen
konsistent berechnet werden. Die Ergebnisse sol-
cher Vergleiche zeigen im Allgemeinen, dass, obwohl
jede Generation eine Spannbreite verschiedener Leis-
tungsfahigkeiten aufweist, der durchschnittliche
Index der Modellleistungsfahigkeit sich von Gene-
ration zu Generation stetig verbessert hat. Ein Bei-
spiel fir Anderungen der Modellleistungsfahigkeit
im Laufe der Zeit ist in FAQ 9.1, Abbildung 1, dar-
gestellt und veranschaulicht die anhaltenden, wenn
auch bescheidenen Verbesserungen. Es ist interessant
festzustellen, dass sowohl die Modelle mit der besten
als auch die mit der schlechtesten Leistungsfahigkeit
Verbesserungen zeigen, und dass diese Verbesserun-
gen mit zunehmender Modellkomplexitat und der
Beseitigung kinstlicher Anpassungen an Atmosphare-



Ozean-Kopplung (so genannte “Flussanpassung”) ein-
hergehen. Zu den Grinden fur diese Verbesserung
gehoren das verbesserte Verstandnis verschiedener
Klimaprozesse und eine bessere Darstellung dieser
Prozesse in Klimamodellen. Umfangreichere Erdsys-
tembeobachtungen tragen ebenfalls zu Verbesserun-
gen bei.

Also werden Klimamodelle tatsachlich besser, und
wir kénnen dies durch quantitative Leistungsmessun-
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gen anhand historischer Beobachtungen aufzeigen.
Obwohl zukinftige Klimaprojektionen nicht direkt
bewertet werden kénnen, basieren Klimamodelle zu
groBen Teilen auf Gberprufbaren physikalischen Prin-
zipien und sind in der Lage, viele wichtige Aspekte
vergangener Reaktionen auf externe Antriebsfakto-
ren zu reproduzieren. Auf diese Weise bieten sie eine
wissenschaftlich fundierte Vorschau auf die Klima-
wirkung verschiedener Szenarien anthropogener
Antriebe.

Erdoberflachentemperatur
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FAQ 9.1, Abbildung 1 | Fahigkeit von Modellen, jdhrliche Durchschnittstemperaturen und Niederschlagsmuster zu simulieren, veranschaulicht durch Ergebnisse
der drei letzten Stufen des , Gekoppelten Modellvergleichsprojekts” (Coupled Model Intercomparison Project, CMIP) (CMIP2, Modelle aus den Jahren um 2000;
CMIP3, Modelle aus den Jahren um 2005; und CMIPS5, die aktuelle Modellgeneration). Die Abbildung zeigt die Korrelation (ein MaB fiir die Ahnlichkeit von Mus-
tern) zwischen beobachteten und modellierten Temperatur- (oben) und Niederschlagswerten (unten). GroBere Werte zeigen eine bessere Ubereinstimmung von
modellierten und beobachteten rdumlichen Mustern. Die schwarzen Symbole kennzeichnen den Korrelationskoeffizienten einzelner Modelle, wahrend die groBen
griinen Symbole den Median anzeigen (d. h. die Halfte der Modellergebnisse liegt jeweils Giber und unter diesem Wert). Verbesserungen der Modellleistungsfahig-
keit werden durch den Anstieg der Korrelation aufeinanderfolgender Modellgenerationen ersichtlich.
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FAQ 10.1| Das Klima &ndert sich standig. Wie ermitteln wir die Ursachen von
beobachteten Anderungen?

Die Ursachen von beobachteten langzeitlichen Klimadnderungen (auf Zeitskalen von Uber einem Jahrzehnt)
werden abgeschétzt, indem ermittelt wird, ob die erwarteten , Fingerabdrticke” verschiedener Ursachen von Kli-
mawandel in historischen Datensédtzen vorhanden sind. Diese Fingerabdrticke werden aus Computermodellsimu-
lationen der verschiedenen Klimawandelmuster abgeleitet, die durch einzelne Klimaantriebe verursacht werden.
Auf Zeitskalen tiber mehrere Jahrzehnte gehéren zu diesen Antrieben Prozesse wie Treibhausgasanstiege oder
Anderungen der Sonnenhelligkeit. Indem wir die simulierten Fingerabdruckmuster mit beobachteten Klimaén-
derungen vergleichen, kénnen wir feststellen, ob die beobachteten Anderungen am besten durch diese Finger-
abdruckmuster erkldrt werden oder durch natiirliche Variabilitdt, die ohne jeden Antrieb auftritt.

Der Fingerabdruck menschengemachter Treibhausgasanstiege ist im Muster der beobachteten Klimadnderung
des 20. Jahrhunderts deutlich erkennbar. Die beobachtete Anderung kann nicht anderweitig durch die in Klima-
modellen simulierten Fingerabdriicke natirlicher Antriebe oder natdrlicher Variabilitdt erkldrt werden. Zuord-
nungsstudien untersttitzen daher die Schlussfolgerung, dass , es auBBerst wahrscheinlich ist, dass Aktivitdten des
Menschen mehr als die Hélfte des beobachteten Anstiegs der mittleren globalen Erdoberflédchentemperatur von

1951 bis 2010 verursacht haben”.

Das Klima der Erde andert sich standig, und das kann
aus vielen Griinden geschehen. Um die Hauptursachen
beobachteter Anderungen zu bestimmen, missen wir
zunachst feststellen, ob eine beobachtete Klimaande-
rung sich von anderen Schwankungen unterscheidet,
die ohne jeden Antrieb auftreten. Klimavariabilitat
ohne Antriebsfaktor — interne Variabilitdt genannt -
ist die Folge von Prozessen innerhalb des Klimasystems.
GrofBskalige ozeanische Variabilitat, wie z. B. Schwan-
kungen durch El Nifio-Southern Oscillation (ENSO) im
Pazifik, stellt die dominante Quelle interner Klimava-
riabilitat auf Zeitskalen von Jahrzehnten bis Jahrhun-
derten dar.

Klimawandel kann auch durch natirliche Antriebe
auBerhalb des Klimasystems wie beispielsweise Vul-
kanausbriiche oder Anderungen der Sonnenhellig-
keit entstehen. Antriebe wie diese sind fur die groBBen
Klimaanderungen verantwortlich, die deutlich in
geologischen Daten belegt sind. Zu den menschenge-
machten Antrieben gehdéren Treibhausgasemissionen
oder die Verschmutzung der Atmosphéare mit Parti-
keln. Jeder dieser Antriebe, ob naturlich oder durch
den Menschen verursacht, kénnte sowohl die interne
Variabilitat beeinflussen als auch eine Anderung des
durchschnittlichen Klimas bewirken. Zuordnungsstu-
dien versuchen, die Ursachen einer nachgewiesenen
Anderung des beobachteten Klimas zu bestimmen.
Wir wissen, dass sich die mittlere globale Tempera-
tur im Verlauf des letzten Jahrhunderts erhéht hat.
Daher muss, wenn die beobachtete Anderung durch
einen Antrieb ausgel6dst wurde, der Hauptantrieb eine
Erwdrmung und keine Abkihlung hervorrufen.

Formale Zuordnungsstudien beziglich des Klima-
wandels werden Uber kontrollierte Experimente mit
Klimamodellen durchgefiihrt. Die durch das Modell
simulierten Reaktionen auf bestimmte Klimaantrie-
be werden oft als die Fingerabdriicke dieser Antriebe
bezeichnet. Ein Klimamodell muss die mit einzelnen

Antrieben verbundenen Fingerabdruckmuster sowie
die Muster natarlicher interner Variabilitdt ohne
Antrieb zuverlassig simulieren, damit man eine aus-
sagekraftige Bewertung der Klimawandelzuord-
nung erhalt. Kein Modell kann alle Charakteristika
des Klimas perfekt abbilden, aber viele detaillierte
Studien zeigen, dass Simulationen mit den aktuellen
Modellen tatsachlich ausreichend zuverlassig sind, um
Zuordnungsuntersuchungen durchzufihren.

FAQ 10.1, Abbildung 1 zeigt Teil einer Fingerabdruck-
bewertung der globalen Temperaturdanderung an der
Erdoberflache wahrend des spaten 20. Jahrhunderts.
Die beobachtete Anderung in der zweiten Halfte des
20. Jahrhunderts, dargestellt durch die schwarze Zeit-
reihe in den linken Tafeln, fallt groBer aus als dies
allein durch interne Variabilitdt zu erwarten gewesen
ware. Simulationen, die nur auf nattrlichen Antrie-
ben basieren (gelbe und blaue Linien in der oberen
linken Tafel) reproduzieren die globale Erwarmung
an der Erdoberflache zu Ende des 20. Jahrhunderts
nicht und erzeugen ein rdumliches Anderungsmuster
(oben rechts), das sich komplett vom beobachteten
Anderungsmuster unterscheidet (Mitte rechts). Simu-
lationen, die sowohl natulrliche als auch menschen-
gemachte Antriebe mit einschlieBen, liefern eine
erheblich bessere Wiedergabe des zeitlichen Verlaufs
(unten links) und der raumlichen Verteilungsmuster
(unten rechts) der beobachteten Anderungen der Erd-
oberflachentemperatur.

Beide Tafeln auf der linken Seite zeigen, dass Com-
putermodelle die natdrlich verursachte Abkuh-
lung an der Erdoberflache reproduzieren, die fur ein
oder zwei Jahre nach groBBen Vulkaneruptionen beob-
achtet wird, wie sie zum Beispiel in den Jahren 1982
und 1991 auftraten. Simulationen mit nattrlichem
Antrieb erfassen die kurz andauernden Temperaturan-
derungen nach Eruptionen, aber nur die Simulationen,
die natlrliche und durch den Menschen verursachte



Antriebe berulcksichtigen, bilden den langer andau-
ernden Erwarmungstrend ab.

Eine vollstandigere Zuordnungsuntersuchung wirde
zuséatzlich zu den in FAQ 10.1, Abbildung 1 gezeigten
Ergebnissen beziglich der Erdoberflachentemperatu-
ren auch die Temperatur oberhalb der Erdoberflache
und moéglicherweise andere Klimavariablen betrach-
ten. Die Fingerabdruckmuster, die mit einzelnen An-
trieben in Verbindung gebracht werden, werden ein-
facher zu differenzieren, wenn mehr Variablen in der
Bewertung bertcksichtigt werden.

Insgesamt zeigt FAQ 10.1, Abbildung 1, dass sich
das Muster der beobachteten Temperaturédnderung

FAQ 10.1

stark von dem Muster der Reaktion auf ausschlieB-
lich naturliche Antriebe unterscheidet. Die simulierte
Reaktion auf alle Antriebe, einschlieBlich der men-
schengemachten, liefert eine gute Ubereinstimmung
mit den beobachteten Anderungen an der Erdoberfla-
che. Wir kénnen den beobachteten Klimawandel aus
jungster Zeit nicht korrekt simulieren, ohne die Reak-
tion auf menschengemachte Antriebe, einschlieBlich
der Treibhausgase, stratospharischen Ozons und von
Aerosolen, mit einzubeziehen. Natirliche Anderungs-
ursachen wirken immer noch im Klimasystem, aber
die Temperaturtrends aus jungster Zeit sind gréBten-
teils auf menschengemachten Antrieb zurickzu-
fuhren.
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FAQ 10.1, Abbildung 1 | (Links) Zeitreihen der globalen und j&hrlich gemittelten Anderungen der Erdoberflachentemperatur von 1860 bis 2010. Die obere
linke Tafel zeigt die Ergebnisse zweier Ensembles von Klimamodellen, die nur natiirliche Antriebe verwendeten (diinne blaue und gelbe Linien). Die Mittelwerte
der Temperaturanderungen im Ensemble sind durch dicke blaue und rote Linien dargestellt. Drei unterschiedliche Beobachtungsreihen sind als schwarze Linien
dargestellt. Die untere linke Tafel zeigt Simulationen mit denselben Modellen, allerdings sowohl durch nattirlichen Antrieb als auch durch menschengemachte
Anderungen von Treibhausgasen und Aerosolen angetrieben. (Rechts) Rdumliche Muster von Trends der lokalen Erdoberfléchentemperatur von 1951 bis 2010.
Die obere Tafel zeigt das Trendmuster aus einem umfangreichen Ensemble von Simulationen aus dem , Gekoppelten Modellvergleichsprojekt Phase 5" (Coupled
Model Intercomparison Project Phase 5, CMIP5) nur mit natiirlichen Antrieben. Die untere Tafel zeigt die Trends aus einem entsprechenden Ensemble von Simu-
lationen, die mit natiirlichen und menschengemachten Antrieben durchgefiihrt wurden. Die mittlere Tafel zeigt das Muster der beobachteten Trends im Datensatz
des britischen Hadley Centres zur Oberflachentemperatur, Version 4 (Hadley Centers/Climatic Research Unit gridded surface temperature data set 4, HadCRUT4)

in diesem Zeitraum.
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FAQ 10.2 | Wann werden Einfliisse des Menschen auf das Klima auf lokaler Ebene

sichtbar werden?

Die vom Menschen verursachte Erwdrmung wird auf dem Festland bereits in einigen tropischen Regionen sicht-
bar, besonders wédhrend der warmen Jahreszeit. In den mittleren Breiten sollte die Erwdrmung im Lauf der néchs-
ten Jahrzehnte — zunéchst im Sommer - deutlich werden. Es wird erwartet, dass der Trend dort langsamer in
Erscheinung tritt, vor allem im Winter, da die naturliche Variabilitit des Klimas mit der Entfernung vom Aquator
und wéhrend der kalten Jahreszeit zunimmt. In vielen Regionen bereits nachgewiesene Temperaturtrends sind
dem Einfluss des Menschen zugeordnet worden. Temperaturempfindliche Klimavariablen, wie z. B. arktisches
Meereis, zeigen ebenfalls nachgewiesene Trends, die einem Einfluss des Menschen zugeordnet werden kénnen.

Erwarmungstrends im Zusammenhang mit globalem
Wandel sind generell deutlicher in den Mittelwerten
der globalen Temperatur zu sehen als in lokalen Tem-
peraturzeitreihen (,lokal” bezieht sich hier im Allge-
meinen auf einzelne Orte oder auf Mittelwerte kleiner
Regionen). Der Grund hierfur ist, dass der GroBteil der
lokalen Variabilitdt des lokalen Klimas im globalen
Durchschnitt herausgemittelt wird. Die in vielen Regi-
onen nachgewiesenen, mehrere Jahrzehnte anhal-
tenden Erwarmungstrends gelten als auBerhalb des
Bereichs derjenigen Trends liegend, die man als Folge
der naturlichen internen Variabilitat des Klimasystems
erwarten kdnnte. Solche Trends werden jedoch erst
dann sichtbar werden, wenn das mittlere lokale Klima
aus dem ,Rauschen” der interannuellen Variabilitat
hervortritt. Wie schnell dies geschieht, hangt sowohl
von der Geschwindigkeit des Erwarmungstrends als
auch vom Ausmaf der lokalen Variabilitat ab. Zukunf-
tige Erwarmungstrends kénnen, vor allem auf lokalen
MaBstaben, nicht exakt vorhergesagt werden, sodass
genaue Schatzungen dariber, wann in Zukunft ein
Erwarmungstrend sichtbar werden wird, nicht moég-
lich sind.

In einigen tropischen Regionen ist der Erwdrmungs-
trend bereits aus der lokalen Variabilitat hervorge-
treten (FAQ 10.2, Abbildung 1). Dies geschieht in den
Tropen schneller, weil dort die Temperaturvariabilitat
geringer ist als in anderen Teilen der Erde. In den mitt-
leren Breiten wird die projizierte Erwdarmung mogli-
cherweise bis Mitte des 21.Jahrhunderts nicht her-
vortreten — obwohl die Erwarmungstrends dort star-
ker sind — da die lokale Temperaturvariabilitat dort
erheblich gréBer ist als in den Tropen. Jahreszeitlich
betrachtet ist die Temperaturvariabilitdt im Sommer
eher geringer als im Winter. Erwarmung tritt daher
eher zuerst in der warmen Jahreszeit hervor, selbst in
Regionen, in denen der Erwarmungstrend im Winter
starker ist, wie zum Beispiel in Zentraleurasien in FAQ
10.2, Abbildung 1.

Andere Variablen als die Landoberflachentemperatur,
darunter einige ozeanische Gebiete, zeigen ebenfalls
langzeitliche Anderungsraten, die sich von der natir-
lichen Variabilitat unterscheiden. Die Ausdehnung des
arktischen Meereises beispielsweise nimmt sehr schnell
ab und zeigt bereits einen Einfluss des Menschen. Im
Gegensatz dazu sind lokale Niederschlagstrends sehr

schwer nachzuweisen, da die Niederschlagsvariabilitat
an den meisten Orten recht groB ist. Die Wahrschein-
lichkeit von warmen Sommertemperaturen in Rekord-
hohe hat in groBen Teilen der Nordhalbkugel zuge-
nommen. Laut Projektionen werden hohe Temperatu-
ren, die gegenwartig als extrem gelten, im Laufe der
nachsten Jahrzehnte ndher an den Normalzustand
heranricken. Die Wahrscheinlichkeiten anderer Ex-
tremereignisse, einschlieBlich einiger Kalteeinbriche,
haben sich verringert.

Im gegenwartigen Klima kénnen einzelne Extrem-
wetterereignisse nicht eindeutig dem Klimawandel
zugeschrieben werden, weil solche Ereignisse auch
in einem unverdnderten Klima hatten stattfinden
kénnen. Die Eintrittswahrscheinlichkeit solcher Ereig-
nisse an bestimmten Orten kénnte sich jedoch signifi-
kant geandert haben. Man schatzt, dass anthropogen
verursachte Treibhausgasanstiege wesentlich zur Ein-
trittswahrscheinlichkeit einiger Hitzewellen beigetra-
gen haben. Klimamodellstudien legen gleichermafBen
nahe, dass gestiegene Treibhausgaskonzentrationen
zu der beobachteten Intensivierung von Starknieder-
schlagen in Teilen der nordlichen Hemisphare beige-
tragen haben. Die Eintrittswahrscheinlichkeit vieler
anderer Extremwetterereignisse hat sich allerdings
moglicherweise nicht wesentlich veréandert. Daher ist
es falsch, jeden neuen Wetterrekordwert auf den Kili-
mawandel zurtickzufihren.

Der Zeitpunkt, an dem projizierte Erwarmungstrends
in Zukunft hervortreten werden, hangt auch von der
lokalen Klimavariabilitat ab, die zeitweise zu Tempe-
raturanstiegen oder -abnahmen fuhren kann. AuBer-
dem basieren die in FAQ 10.2, Abbildung 1 dargestell-
ten projizierten lokalen Temperaturkurven auf vielfa-
chen Klimamodellsimulationen, die unter Annahme
derselben zuklUnftigen Emissionsszenarien berechnet
wurden. Eine andere Akkumulationsrate von Treib-
hausgasen in der Atmosphéare wirde einen anderen
Erwarmungstrend verursachen, so dass der Streube-
reich der modellierten Projektionen der Erwdrmung
(farbige Schattierung in FAQ 10.2, Abbildung 1) brei-
ter ausfiele, falls die Abbildung eine Bandbreite ver-
schiedener Szenarien fur Treibhausgasemissionen ein-
schlosse. Der Anstieg, der dafur erforderlich ist, dass
die Anderung der Sommertemperaturen aus der loka-
len Variabilitat des 20.Jahrhunderts hervortritt (unge-
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achtet der Veranderungsrate), ist in der Karte mittig schaftliche Beleg fur die Auswirkung des Klimawan-
in FAQ 10.2, Abbildung 1 dargestellt. Eine vollstdan- dels auf lokaler Ebene stammt aus den Analysen des
dige Antwort auf die Frage, wann der Einfluss des globalen Zustandes und von der Fulle an Belegen
Menschen auf das lokale Klima offensichtlich wird, aus dem gesamten Klimasystem, die viele beobach-
hangt von der Stirke der Belege ab, die als ausrei- tete Anderungen mit dem Einfluss des Menschen ver-
chend angesehen wird, um etwas als , offensichtlich” knupfen.

bezeichnen zu kénnen. Der Uberzeugendste wissen-
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FAQ 10.2, Abbildung 1 | Zeitreihen projizierter Temperaturdnderungen an vier reprdsentativen Orten im Sommer (rote Kurven gelten fiir die Monate Juni, Juli
und August an Orten in den Tropen und auf der Nordhalbkugel beziehungsweise fiir Dezember, Januar und Februar auf der Stidhalbkugel) und im Winter (blaue
Kurven). Jede Zeitreihe ist von Hillkurven aus projizierten Anderungen eingefasst (pink fiir die lokal warme, blau fiir die lokal kalte Jahreszeit), die aus 24 ver-
schiedenen Modellsimulationen stammen. Diese treten aus dem grau dargestellten Bereich der natirlichen lokalen Variabilitét heraus, der von den Modellen unter
Vorgabe der Bedingungen des friihen 20. Jahrhunderts simuliert wurde. Das Erwdrmungssignal tritt zuerst in den Tropen wahrend des Sommers hervor. Die Karte
in der Mitte zeigt den globalen Temperaturanstieg (°C), der erforderlich ist, um die Sommertemperaturen an den jeweiligen Orten aus dem Variabilitatsbereich
des friihen 20. Jahrhunderts hervortreten zu lassen. Zu beachten ist, dass warme Farben den minimal erforderlichen Temperaturanstieg und damit das friiheste
Hervortreten kennzeichnen. Alle Berechnungen basieren auf globalen Klimamodellsimulationen des , Gekoppelten Modellvergleichsprojekts Phase 5" (Coupled
Model Intercomparison Project Phase 5, CMIP5), die mit dem Emissionsszenario ,Representative Concentration Pathway 8.5 (RCP8.5)" angetrieben wurden. Die
Hiillkurven der projizierten Anderung und der nattirlichen Variabilitét sind als +2 Standardabweichungen definiert. (Ubernommen und angepasst von Mahlstein
etal., 2011).
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FAQ 11.1 | Wenn man das Wetter fiir den nachsten Monat nicht vorhersagen kann,
wie kann man das Klima fiir das nachste Jahrzehnt vorhersagen?

Obwohl! Wetter und Klima miteinander verflochten sind, handelt es sich tatsdchlich um zwei verschiedene
Dinge. Das Wetter ist als der Zustand der Atmosphére zu einem bestimmten Zeitpunkt und an einem bestimm-
ten Ort definiert und kann sich von Stunde zu Stunde und von Tag zu Tag d@ndern. Klima dagegen bezieht sich
im Allgemeinen auf die Statistik der Wetterbedingungen tber ein Jahrzehnt oder ldnger.

Eine Fadhigkeit, das zuklnftige Klima vorherzusagen, ohne notwendigerweise das Wetter korrekt vorherzu-
sagen, ist normaler als es zunédchst scheint. Zum Beispiel kann am Ende des Friihlings treffsicher vorherge-
sagt werden, dass die durchschnittliche Lufttemperatur wéhrend des kommenden Sommers in Melbourne
(zum Beispiel) sehr wahrscheinlich héher sein wird als die durchschnittliche Temperatur wéhrend des letz-
ten Frihlings — obwohl das tagtédgliche Wetter wdhrend des kommenden Sommers nicht mit Exaktheit
tiber eine Woche hinaus vorhergesagt werden kann. Dieses einfache Beispiel zeigt, dass es Faktoren gibt —
in diesem Fall den jahreszeitlichen Zyklus der Sonneneinstrahlung auf der Stidhalbkugel — die die Fdhigkeit
unterstitzen kénnen, Klimadnderungen in einem zukinftigen Zeitintervall vorherzusagen, die nicht von der

Genauigkeit der Wettervorhersage fir das gleiche Zeitintervall abhéngig ist.

Zu den statistischen Kennzahlen von Wetterzustan-
den, die fur die Definition von Klima herangezogen
werden, gehéren Langzeitmittelwerte der Lufttem-
peratur und des Niederschlags sowie Angaben Uber
deren Variabilitat, wie die Standardabweichung der
jahrlichen Niederschlagsvariabilitdt vom Langzeitmit-
tel oder die Haufigkeit der Tage unter 5°C. Mittelwer-
te von Klimavariablen Uber langere Zeitraume werden
als klimatologische Mittel bezeichnet. Sie kénnen sich
auf einzelne Monate, Jahreszeiten oder das ganze
Jahr beziehen. Eine Klimavorhersage wird Fragen
aufgreifen wie: ,Wie wahrscheinlich ist es, dass die
Durchschnittstemperatur des kommenden Sommers
hoher sein wird als das Langzeitmittel vergangener
Sommer?” oder: ,Wie wahrscheinlich ist es, dass das
nachste Jahrzehnt warmer sein wird als vergangene
Jahrzehnte?”. Gezielter kdnnte eine Klimavorhersage
eine Antwort auf die Frage geben: ,Wie hoch ist die
Wahrscheinlichkeit dafar, dass die Temperatur (z.B. in
China), gemittelt Uber die ndchsten zehn Jahre, die
Temperatur in China, gemittelt Uber die letzten 30
Jahre, Ubersteigt?”. Klimavorhersagen bieten keine
Vorhersagen Uber die detaillierte Entwicklung des
zukUnftigen Wetters von Tag zu Tag. Stattdessen lie-
fern sie Wahrscheinlichkeiten fiir langzeitliche Ande-
rungen der statistischen Eigenschaften der Klimavari-
ablen in der Zukunft.

Wettervorhersagen dagegen bieten eine Prognose
des taglichen Wetters zu bestimmten Zeitpunkten in
der Zukunft. Sie helfen hinsichtlich von Fragen wie:
.Wird es morgen regnen?”. Manchmal werden Wet-
terprognosen in Form von Wahrscheinlichkeiten ange-
geben. Zum Beispiel kdnnte die Wettervorhersage
angeben, dass ,die Regenwahrscheinlichkeit in Apia
morgen 75 % betragt”.

Um exakte Wettervorhersagen zu erstellen, brau-
chen Meteorologen hochdetaillierte Informationen
Uber den gegenwartigen Zustand der Atmosphare.
Das chaotische Wesen der Atmosphare hat zur Folge,

dass sogar der kleinste Fehler bei der Darstellung der
~Anfangsbedingungen” typischerweise dazu fuhrt,
dass Vorhersagen Uber etwa eine Woche hinaus unge-
nau werden. Dies ist der so genannte ,Schmetterlings-
effekt"”.

Klimawissenschaftler versuchen oder behaupten
nicht, die zuklanftige Entwicklung des Wetters kom-
mender Jahreszeiten, Jahre oder Jahrzehnte im Detail
vorherzusagen. Es gibt jedoch eine fundierte wissen-
schaftliche Grundlage fur die Annahme, dass Aspekte
des Klimas trotz des Schmetterlingseffektes vorherge-
sagt werden kénnen, wenngleich unprazise. Zum Bei-
spiel fuhren Konzentrationserhéhungen langlebiger
Treibhausgase in der Atmosphére eher zu einer Erhé-
hung der Erdoberflachentemperatur in kommenden
Jahrzehnten. Deshalb kénnen Informationen aus der
Vergangenheit helfen, das zuklnftige Klima vorher-
zusagen, und tun dies auch.

Einige Auspragungen der natirlich vorkommen-
den sogenannten ,internen” Variabilitat kénnen -
zumindest theoretisch — die Fahigkeiten erweitern,
das zukunftige Klima vorherzusagen. Interne Klima-
variabilitat entsteht infolge naturlicher Instabilitaten
im Klimasystem. Wenn eine solche Variabilitat aus-
gedehnte, langanhaltende Temperaturanomalien im
oberen Ozean verursacht oder beinhaltet, wird dies
Anderungen in der darliber liegenden Atmosphére
antreiben, sowohl lokal als auch weiter entfernt. Das
Phdnomen E/ Nifio-Southern Oscillation (ENSO) ist ver-
mutlich das bekannteste Beispiel fur eine solche inter-
ne Variabilitat. Die mit ENSO verknUpfte Variabilitat
entfaltet sich auf eine teilweise vorhersagbare Art
und Weise. Der Schmetterlingseffekt ist vorhanden,
aber er benétigt mehr Zeit, um Teile der mit E/ Nifio-
Southern Oscillation verbundenen Variabilitat stark zu
beeinflussen.

Meteorologische Dienste und andere Behérden haben
dies ausgenutzt. Sie haben saisonale bis jahrliche



Vorhersagesysteme entwickelt, die es ihnen ermégli-
chen, saisonale Klimaanomalien mit einer nachweisba-
ren Vorhersagegute routinemaBig vorherzusagen. Die
Vorhersagegute variiert merklich von Ort zu Ort und
von Variable zu Variable. Sie tendiert dazu abzuneh-
men, je weiter die Vorhersage in die Zukunft reicht,
und an einigen Orten ist sie Uberhaupt nicht gege-
ben. Der Begriff ,Vorhersagegute” (skill) wird hier
im technischen Sinne benutzt: Sie ist ein Maf3 dafur,
um wie viel gréBer die Genauigkeit einer Vorhersage
ist im Vergleich zur Genauigkeit einer normalerweise
einfachen Vorhersagemethode, wie zum Beispiel der
Annahme, dass gegenwartige Anomalien Uber den
Vorhersagezeitraum erhalten bleiben.

Wettervorhersagen sowie saisonale bis jahrliche und
dekadische Vorhersagesysteme &hneln sich in viel-
facher Weise (z.B. beinhalten sie alle die gleichen
mathematischen Gleichungen fur die Atmosphare,
sie miussen alle Anfangsbedingungen festlegen, um
Vorhersagen zu initialisieren, und sie unterliegen alle
Beschrankungen der Vorhersagegenauigkeit durch
den Schmetterlingseffekt). Allerdings steckt die deka-
dische Vorhersage, anders als die Wettervorhersage
und die saisonalen bis jéhrlichen Vorhersagen, noch in
ihren Kinderschuhen. Gleichwohl zeigen dekadische
Vorhersagesysteme einen gewissen Grad der Vorher-
sageglte beim Erstellen von ,Hindcasts” (Rickbe-
rechnungen) der erdoberflachennahen Temperaturen
fur groBe Teile des Globus Uber Zeitraume von min-
destens neun Jahren. Ein , Hindcast” ist eine Vorher-
sage eines Ereignisses in der Vergangenheit, wobei
nur Beobachtungen, die vor dem Ereignis gemacht
wurden, in das fur die Vorhersage genutzte Vorher-
sagesystem eingespeist werden. Man geht davon
aus, dass sich der GroBteil dieser VorhersagegUte aus
~externen Antrieben” ergibt. ,Externer Antrieb” ist
ein Begriff, der von Klimawissenschaftlern genutzt
wird, um einen Antriebsfaktor auBerhalb des Klima-
systems zu bezeichnen, der eine Anderung innerhalb
des Klimasystems verursacht. Dies schlieBt Konzentra-
tionserhéhungen langlebiger Treibhausgase ein.

FAQ 11.1

Der Theorie nach sollte die Vorhersagegilte bezlg-
lich des Niederschlages Uber ein Jahrzehnt geringer
sein als die Vorhersageguite bezuglich der Erdoberfla-
chentemperatur Uber ein Jahrzehnt, und die Hindcast-
Ergebnisse bestatigen diese Erwartung.

Die aktuelle Forschung zielt auf eine Verbesserung
der dekadischen Vorhersagesysteme ab und darauf,
das Verstandnis Uber die Ursachen der vorhandenen
Vorhersageguten zu vergroBern. Ein zentraler Punkt
ist es, festzustellen, zu welchem Grad die zusatzli-
che Information aus interner Variabilitat tatsachlich
zu einer verbesserten Vorhersagegtte fuhrt. Obwohl
erwartet wird, dass sich die Vorhersagesysteme Uber
die kommenden Jahrzehnte verbessern, werden das
chaotische Wesen des Klimasystems und der daraus
resultierende Schmetterlingseffekt der Vorhersagegu-
te immer unvermeidbare Grenzen setzen. Es existie-
ren auch andere Unsicherheitsquellen. Zum Beispiel
kénnen Vulkanausbriiche das Klima beeinflussen, aber
Zeitpunkt und Starke eines Ausbruchs kénnen nicht
vorhergesagt werden, weshalb zuklnftige Ausbriche
eine von mehreren zusatzlichen Unsicherheitsquellen
darstellen. Des Weiteren ist die Kiirze der Zeitspanne,
fur die ausreichend ozeanologische Daten vorhanden
sind, um dekadische Vorhersagen zu initialisieren und
zu bewerten, eine der groBten Herausforderungen.

Schlussendlich ist zu beachten, dass dekadische Vor-
hersagesysteme so konzipiert sind, dass sowohl
extern angetriebene als auch intern erzeugte Quel-
len der Vorhersagbarkeit ausgenutzt werden. Klima-
wissenschaftler unterscheiden zwischen dekadischen
Vorhersagen und dekadischen Projektionen. Projekti-
onen nutzen nur die Vorhersageleistung aus externen
Antrieben. Wahrend bisherige IPCC-Sachstandsberich-
te sich ausschlieBlich auf Projektionen konzentrier-
ten, bewertet dieser Bericht nun auch die Forschung
zu dekadischen Vorhersagen und deren wissenschaft-
liche Grundlage.
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FAQ 11.2 | Wie beeinflussen Vulkanausbriiche das Klima und unsere Fahigkeit, das Klima
vorherzusagen?

GroBe Vulkanausbriiche beeinflussen das Klima, indem sie Schwefeldioxidgas in die obere Atmosphére (auch
Stratosphdre genannt) einspeisen, das mit Wasser reagiert und dadurch Wolken aus Schwefelsduretrépfchen
bildet. Diese Wolken reflektieren Sonnenlicht zuriick ins All und verhindern so, dass dessen Energie die Erd-
oberfldche erreicht, was die Erdoberflache zusammen mit der unteren Atmosphdére kihlt. Diese Schwefelsdu-
rewolken der oberen Atmosphdére absorbieren auch lokal Energie von der Sonne, der Erde und der unteren
Atmos-phére, was die obere Atmosphére erwédrmt (siehe FAQ 11.2, Abbildung 1). Hinsichtlich einer Abkihlung
der Erdoberfldche brachte zum Beispiel der Ausbruch des Mt. Pinatubo auf den Philippinen 1991 circa 20 Mil-
lionen Tonnen Schwefeldioxid (SO,) in die Stratosphdére ein, was die Erde fir bis zu ein Jahr um 0,5 °C abkuhl-
te. Global betrachtet verringern Vulkanausbriiche auch den Niederschlag, da die verminderte einfallende kurz-
wellige Strahlung an der Erdoberfldche durch eine Abnahme der latenten Wérme (z.B. in Verdunstung und
daher auch Niederschlag) ausgeglichen wird.

Fur die Klimavorhersage kann davon ausgegangen werden, dass es einen Vulkanausbruch geben wird, der eine
signifikante globale Abktihlung an der Erdoberfldche und eine Erwdrmung der oberen Atmosphére fir etwa
das nédchste Jahr verursacht. Zwar kann festgestellt werden, dass ein Vulkan aktiver geworden ist, das Problem
ist jedoch, dass der genaue Zeitpunkt eines Ausbruchs oder die Menge an SO,, die in die obere Atmosphére ein-
gebracht wird, und die Verteilung dieser Menge nicht vorhergesagt werden kénnen. Dies ist eine Unsicherheits-

quelle in Klimavorhersagen.

GroB3e Vulkanausbriche erzeugen sehr viele Parti-
kel, die Asche oder Tephra genannt werden. Diese
Partikel fallen jedoch schnell, innerhalb von Tagen
oder Wochen, aus der Atmosphare aus und beein-
flussen daher das globale Klima nicht. Der Ausbruch
des Mount St. Helen 1980 zum Beispiel beeinflusste
die Erdoberflachentemperaturen im Nordwesten der
USA einige Tage lang, hatte aber keine nachweisba-
ren Folgen fiir das globale Klima, da er wenig SO, in
die Stratosphéare emittierte. Wenn grofBe Vulkanaus-
briiche in hohen Breiten Schwefel in die Stratosphare
einbringen, haben sie nur auf die Hemisphare Auswir-
kung, in der die Eruption stattgefunden hat. Die Aus-
wirkungen dauern dabei héchstens ein Jahr an, da die
von ihnen erzeugte stratospharische Wolke nur eine
Lebensdauer von einigen Monaten hat.

Tropische oder subtropische Vulkane erzeugen eine
globalere Abkuhlung der Erdoberflache oder der
Troposphare. Grund hierfir ist, dass die entstehen-
de Schwefelsdurewolke in der oberen Atmosphare
zwischen einem und zwei Jahre bestehen bleibt und
einen GroBteil des Globus bedecken kann. Allerdings
sind ihre regionalen Folgen fiir das Klima schwierig
vorherzusagen, da die Verteilung stratosphérischer
Sulfat-Aerosole stark von den atmospharischen Wind-
bedingungen zum Zeitpunkt der Eruption abhangt.
AuBerdem ist der AbkUhlungseffekt an der Erdober-
flache Ublicherweise nicht einheitlich: Da Kontinente
starker abkuhlen als der Ozean, kann sich der Som-
mermonsun abschwachen und so Regenfalle Uber
Asien und Afrika verringern. Die Klimawirkung wird
weiter kompliziert durch die Tatsache, dass Wolken
aus Eruptionen in den Tropen in der oberen Atmo-
sphare auch Sonnenlicht und Warme von der Erde
absorbieren, was in den Tropen mehr Erwarmung der

oberen Atmosphare als in den hohen Breiten hervor-
ruft.

Die groBten Vulkanausbrtche der letzten 250 Jahre
regten wissenschaftliche Untersuchungen an. Nach
dem Ausbruch des Laki auf Island 1783 gab es warme
Sommertemperaturen in Rekordhéhe in Europa, auf
die ein sehr kalter Winter folgte. Zwei groBe Erupti-
onen, eine nicht identifizierte 1809 und der Ausbruch
des Tambora 1815 verursachten 1816 das ,,Jahr ohne
Sommer"”. Die Missernten in Europa und den USA in
diesem Jahr fuhrten zu Nahrungsmittelknappheit,
Hungersnéten und Aufstanden.

Die groBte Eruption in mehr als 50 Jahren, die des
Agung 1963, fuhrte zu vielen neuzeitlichen Untersu-
chungen, einschlieBlich Beobachtungen und Klima-
modellberechnungen. Zwei darauffolgende groBe
Eruptionen, El Chichén 1982 und Pinatubo 1991,
regten die Arbeiten an, die zu unserem heutigen Ver-
standnis Uber die Auswirkungen von Vulkanausbri-
chen auf das Klima ftihrten.

Vulkanische Wolken verbleiben nur einige Jahre in der
Stratosphare, daher ist ihr Einfluss auf das Klima ent-
sprechend kurz. Aber die Folgen aufeinanderfolgen-
der groBer Eruptionen kénnen langer anhalten: Zum
Beispiel gab es Ende des 13. Jahrhunderts vier groBe
Eruptionen - eine alle zehn Jahre. Die erste, 1258
n. Chr., war die gréBte in 1000 Jahren. Diese Abfol-
ge von Ausbrichen kihlte den Nordatlantik und das
arktische Meereis. Ein weiterer interessanter Zeitraum
sind die drei groBen, und mehrere kleineren, vulkani-
schen Ereignisse in der Zeit 1963-1991 (siehe Kapitel 8
fur Erlauterungen, wie diese Ausbriche die atmospha-
rische Zusammensetzung beeinflussten und die kurz-
wellige Strahlung am Boden verringerten).



Vulkanologen kénnen feststellen, wenn ein Vulkan
aktiver wird. Sie kénnen allerdings nicht vorhersagen,
ob er ausbrechen wird oder, falls er es tut, wie viel
Schwefel er in die Stratosphére einbringen kénnte.
Trotzdem beeinflussen Vulkane die Fahigkeit, das
Klima vorherzusagen, auf drei unterschiedliche Arten.
Erstens, wenn eine gewaltige Eruption erhebliche
Mengen Schwefeldioxid in die Stratosphére einbringt,
kann dieser Effekt in Klimaprojektionen einbezogen
werden. Es bestehen erhebliche Herausforderungen
und Unsicherheitsquellen, wie beispielsweise die Erhe-
bung guter Beobachtungsdaten tber die vulkanische
Wolke und die Berechnung ihrer Bewegung und Ver-
anderung wahrend ihrer Lebensspanne. Basierend auf
Beobachtungen und erfolgreichen Modellierungen
jungster Eruptionen kénnen aber einige der Auswir-
kungen grofB3er Vulkanausbriiche in Vorhersagen auf-
genommen werden.

Der zweite Effekt besteht darin, dass Vulkanausbri-
che eine potentielle Unsicherheitsquelle in unse-
ren Vorhersagen darstellen. Ausbriiche kénnen nicht
vorab vorhergesagt werden, werden aber stattfin-
den und dadurch kurzzeitige klimatische Folgen auf
sowohl lokalen als auch globalen MaBstdben verursa-
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chen. Prinzipiell kann diese potenzielle Unsicherheit
durch das Einflgen zufalliger Eruptionen oder von
Eruptionen, die auf einem Szenario in unseren zeit-
nahen Ensembleklimaprognosen basieren, bertck-
sichtigt werden. Dieses Forschungsgebiet erfordert
weitere Untersuchungen. Die Zukunftsprojektionen
in diesem Bericht beinhalten keine zukinftigen Vul-
kanausbruche.

Drittens kann man historische Klimaaufzeichnungen
gemeinsam mit Schatzungen beobachteter Sulfat-
Aerosole nutzen, um die Genauigkeit unserer Klima-
simulationen zu testen. Obwohl die Klimareaktion auf
explosive Vulkanausbriiche ein niatzliches Analogon
fur einige andere Klimaantriebe ist, gibt es Beschran-
kungen. Zum Beispiel kann die erfolgreiche Simulati-
on der Folgen einer Eruption dabei helfen, Modelle
fur saisonale und jahrliche Vorhersagen zu validie-
ren. Aber auf diese Weise konnen nicht alle Mechanis-
men, die an der globalen Erwarmung im Verlaufe des
nachsten Jahrhunderts beteiligt sind, validiert werden,
da an diesen langfristige ozeanische Wechselwirkun-
gen beteiligt sind, die auf langeren Zeitskalen ablau-
fen als die Reaktion auf einzelne Vulkanausbriiche.

Reflektierte
Sonnenstrahlung

Erwarmung
aufgrund der
Absorption von
Energie durch die
Wolke

Abkiihlung, da die
Verringerung des
Sonnenlichts jegli-
chen erhéhten
Energiefluss abwarts
aus der vulkanischen
Wolke iibertrifft

»
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FAQ 11.2, Abbildung 1 | Schaubild, wie groBe tropische oder subtropische Vulkane die oberen (stratospharischen) und unteren (troposphéarischen) Atmospha-

rentemperaturen beeinflussen.

53



54

FAQ 12.1 1 Warum werden so viele Modelle und Szenarien benutzt, um den Klimawandel

zu projizieren?

Das zuktinftige Klima wird zum Teil von der Menge zukuinftiger Emissionen von Treibhausgasen, Aerosolen und
anderen natdrlichen und anthropogenen Antriebsfaktoren bestimmt. Diese Antriebsfaktoren stammen von
auBerhalb des Klimasystems, beeinflussen aber sein Verhalten. Das zukinftige Klima wird von der Reaktion der
Erde auf diese Antriebsfaktoren sowie der dem Klimasystem innewohnenden internen Variabilitdt gestaltet.
Eine Bandbreite von Annahmen tber die Menge und das Tempo zuktinftiger Emissionen hilft Wissenschaftlern,
verschiedene Emissionsszenarien zu entwickeln, auf denen Klimamodellprojektionen basieren. Verschiedene
Klimamodelle bieten indes alternative Darstellungen der Reaktion der Erde auf diese Antriebsfaktoren und der
natirlichen Klimaschwankungen. Zusammengenommen beschreiben Modellensembles eine Bandbreite még-
licher Zuktinfte, indem sie die Reaktion auf eine Bandbreite verschiedener Szenarien simulieren, und helfen uns,

deren Unsicherheiten zu verstehen.

Soziodkonomische Entwicklungen sind wohl noch
schwieriger vorherzusagen als die Entwicklung eines
physikalischen Systems. Dazu gehdren Vorhersagen
Uber das Verhalten von Menschen, politische Ent-
scheidungen, technologischen Fortschritt, internatio-
nalen Wettbewerb und Zusammenarbeit. Der Ubliche
Ansatz verwendet Szenarien plausibler zuktnftiger
soziodkonomischer Entwicklung, aus denen zukinf-
tige Treibhausgasemissionen und andere Antriebs-
faktoren abgeleitet werden. Im Allgemeinen war es
nicht méglich, einzelnen Antriebsszenarien Eintritts-
wahrscheinlichkeiten zuzuordnen. Vielmehr wird eine
Vielzahl von Alternativen verwendet, um eine Band-
breite von Méglichkeiten zu erstellen. Die Ergebnisse
aus verschiedenen Antriebsszenarien bieten Entschei-
dungstréagern Alternativen und eine Bandbreite ver-
schiedener abzuwagender Zukunftsversionen.

Interne Schwankungen im Klima werden spontan
durch Wechselwirkungen zwischen Komponenten wie
beispielweise der Atmosphare und dem Ozean her-
vorgerufen. Im Falle von zeitnaher Klimadnderung
kdnnen sie die Auswirkung externer Stérungen, wie
steigender Treibhausgaskonzentrationen, verdecken
(siehe Kapitel 11). Langfristig erwartet man jedoch,
dass die Auswirkung externer Antriebsfaktoren domi-
niert. Klimamodellsimulationen projizieren, dass
nach einigen Jahrzehnten unterschiedliche Szenarien
zukUnftiger anthropogener Treibhausgase und ande-
rer Antriebsfaktoren — und die Reaktion des Klimasys-
tems darauf - die Anderung der mittleren globalen
Temperatur unterschiedlich beeinflussen werden
(siehe FAQ 12.1, Abbildung 1, linke Tafel). Daher ist
es von hochster Bedeutung, die Konsequenzen dieser
unterschiedlichen Szenarien und Reaktionen zu
bewerten, besonders, wenn politische Entscheidun-
gen erwogen werden.

Klimamodelle basieren auf den physikalischen Geset-
zen, die unser Klimasystem steuern, und auf empi-
rischen Erkenntnissen und bilden die komplexen,
miteinander wechselwirkenden Prozesse ab, die beno-
tigt werden, um Klima und Klimawandel sowohl in
der Vergangenheit wie auch der Zukunft zu simulie-
ren. Analogien zu vergangenen Beobachtungen oder

Extrapolationen aus aktuellen Trends sind unzuléng-
liche Strategien zur Erstellung von Projektionen, da
die Zukunft nicht zwangslaufig eine einfache Fort-
setzung von dem sein wird, was wir bisher gesehen
haben.

Obwohl es méglich ist, die Stromungsgleichungen nie-
derzuschreiben, die das Verhalten der Atmosphéare und
der Ozeane bestimmen, ist es unmdglich, diese ohne
die Verwendung numerischer Algorithmen in Com-
putermodellsimulationen zu I6sen, ahnlich wie auch
die Luftfahrzeugtechnik auf numerischen Simulatio-
nen ahnlicher Gleichungstypen angewiesen ist. Dar-
Uber hinaus kénnen viele kleinskalige physikalische,
biologische und chemische Prozesse, wie Wolkenpro-
zesse, durch diese Gleichungen nicht beschrieben
werden, entweder, weil wir nicht Gber die entspre-
chende Computerleistung verfligen, um das System in
einer fur die direkte Simulation dieser Prozesse aus-
reichend feinen Auflésung zu beschreiben, oder, weil
wir immer noch ein unvollstandiges wissenschaftliches
Verstandnis Uber die Mechanismen haben, die diese
Prozesse antreiben. Diese mussen stattdessen durch
sogenannte Parametrisierungen innerhalb der Klima-
modelle angendhert werden, durch die eine mathe-
matische Beziehung zwischen direkt simulierten und
angenaherten GroBen hergestellt wird, oft auf der
Basis von beobachtetem Verhalten.

Angesichts der Einschrankungen in der Computerrech-
nung und in den Beobachtungen gibt es eine Vielzahl
alternativer und gleichermaBen plausibler numeri-
scher Darstellungen, Lésungen und Néherungen, um
das Klimasystem zu modellieren. Diese Vielfalt wird
als solider Aspekt der Klimamodellierungsgemein-
schaft betrachtet und fuhrt zu einer Bandbreite plau-
sibler Projektionen des Klimawandels auf globalen
und regionalen Skalen. Diese Bandbreite bietet einen
Ausgangspunkt fur die Quantifizierung von Unsi-
cherheiten in den Projektionen. Weil aber die Anzahl
der Modelle relativ gering und die Bereitstellung
von Modellergebnissen in 6ffentlichen Archiven frei-
willig ist, ist die Auswahl an méglichen Zukunftsprojek-
tionen weder systematisch noch umfassend. AuBer-
dem verbleiben einige Unzuldnglichkeiten, die allen



Modellen gemein sind; haben unterschiedliche Model-
le unterschiedliche Starken und Schwéchen; ist es noch
nicht klar, welche Aspekte der Qualitat der Simulati-
onen, die durch Beobachtungen evaluiert werden
kénnen, unsere Evaluierung zukinftiger Modellsimu-
lationen leiten sollten.

Modelle unterschiedlicher Komplexitat werden tbli-
cherweise fur verschiedene Projektionsfragestellun-
gen genutzt. Ein schnelleres Modell mit geringerer
Auflésung oder eine vereinfachte Beschreibung eini-
ger klimatischer Prozesse bietet sich an, wenn lange
Simulationen tber mehrere Jahrhunderte hinweg
erforderlich sind, oder wenn viele Realisierungen
benotigt werden. Vereinfachte Modelle kénnen groB-
skalige DurchschnittsgréBen wie die mittlere globale
Temperatur hinreichend gut darstellen, aber feinere
Details wie regionaler Niederschlag kénnen nur von
komplexen Modellen simuliert werden.

Die Koordination von Modellexperimenten und -er-
gebnissen durch Gruppen wie das Coupled Model
Intercomparison Project (CMIP), das World Clima-
te Research Program und seine Arbeitsgruppe zu Kli-
mamodellen fihrte dazu, dass die Wissenschaftsge-
meinschaft ihre Anstrengungen verstarkt hat, die
Fahigkeiten der Modelle zu bewerten, vergangenes
und gegenwartiges Klima zu simulieren und Projekti-
onen des zuklnftigen Klimawandels zu vergleichen.
Der ,Multi-Modell”-Ansatz ist in den Klimawissen-
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schaften inzwischen eine Standardtechnik, um Pro-
jektionen einer bestimmten Klimavariablen zu bewer-
ten.

FAQ 12.1, Abbildung 1, rechte Tafeln, zeigt die Tem-
peraturreaktion bis Ende des 21. Jahrhunderts fur
zwei Beispielmodelle und das héchste bzw. niedrigste
RCP-Szenario. Die Modelle stimmen hinsichtlich groB-
skaliger Erwarmungsmuster an der Oberflache Gber-
ein, beispielsweise, dass sich das Land schneller erwar-
men wird als der Ozean und die Arktis schneller als
die Tropen. Aber sie unterscheiden sich sowohl in der
Starke ihrer globalen Reaktion auf das gleiche Szena-
rio, als auch in kleinskaligen, regionalen Aspekten der
Reaktion. Zum Beispiel unterscheidet sich das Ausmaf3
der arktischen Verstarkung bei verschiedenen Model-
len; einige Modelle zeigen eine schwachere Erwar-
mung oder eine leichte AbkUhlung des Nordatlantiks
als Ergebnis der sich abschwachenden Tiefenwasserbil-
dung und von Verschiebungen von Ozeanstrémungen.

Es gibt unvermeidbare Unsicherheiten bei zukUnfti-
gen externen Antriebsfaktoren und der Reaktion des
Klimasystems darauf, die durch die intern erzeugte
Variabilitat weiter kompliziert werden. Die Verwen-
dung von mehreren Szenarien und Modellen ist zu
einer Ublichen Vorgehensweise geworden, um sie zu
bewerten und zu charakterisieren. Dadurch kénnen
wir eine groBe Bandbreite an moéglichen Zukunfts-
entwicklungen des Klimas der Erde beschreiben.

Mogliche Temperaturreaktionen im Zeitraum
2081-2100 fur das RCP8.5-Szenario
(hohe Emissionen)

Mogliche Teperaturreaktionen im Zeitraum
2081-2100 fur das RCP2.6-Szenario
(niedrige Emissionen)

Q)
-2-1,5-1-050051 152 3 4 57 9 11

FAQ 12.1, Abbildung 1 | Uber alle Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5)-Modelle gemittelte Anderung der mittleren globalen Temperatur
(gegentiber 1986—-2005) fiir die vier Representative Concentration Pathway (RCP)-Szenarien: RCP2.6 (dunkelblau), RCP4.5 (hellblau), RCP6.0 (orange) und
RCP8.5 (rot); 32, 42, 25 und 39 Modelle wurden fiir diese vier Szenarien jeweils verwendet. Wahrscheinliche Bereiche der globalen Temperaturdnderung bis
Ende des 21. Jahrhunderts werden durch vertikale Balken angezeigt. Dabei gilt es zu beachten, dass diese Bereiche fiir den Unterschied zwischen zwei 20-Jahres-
Mittelwerten, 2081-2100 im Verhéltnis zu 19862005, gelten, weshalb die Balken auf einen niedrigeren Wert zentriert sind als den Endpunkt der jahrlichen
Verlaufe. Fir das hochste (RCP8.5) und das niedrigste (RCP2.6) Szenario werden zur Veranschaulichung Karten der Oberfldchentemperaturénderung Ende des 21.
Jahrhunderts (2081-2100 relativ zu 1986—2005) fiir zwei CMIP5-Modelle gezeigt. Diese Modelle sind so gewahlt, dass sie einen eher breiten Reaktionsbereich
zeigen. Diese spezielle Zusammenstellung ist jedoch nicht reprasentativ fir irgendein MaB der Unsicherheit der Modellreaktion.
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FAQ 12.2 | Wie wird sich der Wasserkreislauf der Erde andern?

Der Fluss und die Speicherung von Wasser im Klimasystem der Erde sind héchst variabel, aber bis Ende des lau-
fenden Jahrhunderts werden Anderungen erwartet, die (iber diejenigen hinausgehen, die durch natdrliche
Variabilitdt verursacht werden. In einer wérmeren Welt wird es Nettozunahmen des Niederschlags, der Ober-
flachenverdunstung und der pflanzlichen Transpiration geben. Die Anderungen werden sich allerdings von Ort
zu Ort erheblich unterscheiden. Manche Orte werden erhéhte Niederschldge und eine Zunahme von Wasser an
Land sehen. An anderen Orten wird die Wassermenge aufgrund regionaler Austrocknung und dem Rlickgang

der Eis- und Schneedecke abnehmen.

Der Wasserkreislauf besteht aus dem in all seinen
Aggregatzustanden gespeicherten Wasser auf der
Erde und der Bewegung des Wassers im Klimasystem
der Erde. In der Atmosphare kommt Wasser vor allem
gasféormig — als Wasserdampf — vor, tritt aber auch
als Eis und Flussigwasser in Wolken auf. Der Ozean
besteht naturlich hauptsachlich aus flussigem Wasser,
wird in den Polarregionen aber teilweise auch von Eis
bedeckt. Terrestrisches Wasser in flussiger Form tritt
als Oberflachenwasser — wie in Seen und Flussen —
Bodenfeuchte und Grundwasser auf. Festes, terrestri-
sches Wasser kommt in Eisschilden, Gletschern, Schnee
und Eis an der Erdoberflache und in Permafrost sowie
saisonal gefrorenem Boden vor.

Aussagen zum zukUnftigen Klima sprechen manch-
mal davon, dass sich der Wasserkreislauf beschleuni-
gen wird. Dies kann allerdings irrefihrend sein, da
es streng genommen impliziert, dass der Umsatz von
Wasser mit der Zeit immer schneller stattfinden wird
und das an jedem beliebigen Ort. Einige Teile der
Welt werden tatsachlich eine Intensivierung des Was-
serkreislaufs erfahren, mit mehr Transport und einer
schnelleren Bewegung des Wassers in Speicherreser-
voire hinein und aus ihnen heraus. Allerdings werden
andere Teile des Klimasystems einen deutlichen Was-
serverlust erfahren und damit auch weniger Wasser-
bewegung. Manche Wasserreservoire kdnnten sogar
vollstandig verschwinden.

Wenn sich die Erde erwarmt, werden einige allge-
meine Anderungsmerkmale schlicht als Reaktion auf
ein warmeres Klima auftreten. Diese Anderungen
werden von der Menge an Energie beherrscht, die
durch die globale Erwarmung dem Klimasystem zuge-
fuhrt wird. Eis in jeglicher Form wird schneller schmel-
zen und weniger weit verbreitet sein. In einigen der
in diesem Bericht bewerteten Simulationen zum Bei-
spiel verschwindet das sommerliche arktische Meereis
vor Mitte dieses Jahrhunderts. Die Atmosphare wird
mehr Wasserdampf beinhalten und Beobachtungen
und Modellierungsergebnisse weisen darauf hin, dass
dies bereits der Fall ist. Bis zum Ende des 21. Jahrhun-
derts kdnnte die durchschnittliche Menge an Wasser-
dampf in der Atmosphéare um 5 bis 25 % ansteigen, je
nach Menge anthropogener Treibhausgasemissionen
und strahlungsaktiver Partikel wie Rauch. Wasser wird
schneller von der Erdoberflache verdunsten. Der Mee-

resspiegel wird aufgrund der Ausdehnung des sich
erwarmenden Meerwassers und des in den Ozean flie-
Benden schmelzenden Landeises steigen (siehe FAQ
13.2).

Diese allgemeinen Anderungen werden durch die
Komplexitat des Klimasystems modifiziert, so dass
nicht erwartet werden sollte, dass sie an allen Orten in
gleicher Weise oder mit der gleichen Geschwindigkeit
auftreten. So kann sich zum Beispiel die Zirkulation
von Wasser in der Atmosphare, an Land und im Ozean
mit dem Klimawandel éndern, so dass sich Wasser an
manchen Orten anreichert und an anderen Orten ver-
ringert. Die Anderungen kénnen auch im Verlauf des
Jahres variieren: einige Jahreszeiten sind eher feuch-
ter als andere. So zeigen in diesem Bericht bewerte-
te Modellsimulationen, dass die Winterniederschldage
im noérdlichen Asien um mehr als 50 % zunehmen
kénnen, wahrend sich die Sommerniederschlage dort
laut Projektionen kaum verandern wirden. Menschen
greifen durch Wasserwirtschaft und Landnutzungséan-
derungen auch direkt in den Wasserkreislauf ein. Sich
andernde Bevolkerungsverteilungen und Methoden
der Wassernutzung wirden weitere Anderungen im
Wasserkreislauf hervorrufen.

Wasserkreislaufprozesse kdnnen Uber Minuten, Stun-
den, Tage und langer und Uber Entfernungen von
Metern bis zu Kilometern und mehr ablaufen. Die
Variabilitat auf diesen Skalen ist typischerweise
groBer als bei der Temperatur, so dass Auswirkun-
gen des Klimawandels auf den Niederschlag schwieri-
ger festzustellen sind. Trotz dieser Komplexitat zeigen
Projektionen des zukiinftigen Klimas Anderungen, die
vielen Modellen und Klimaantriebsszenarien gemein
sind. Uber ahnliche Anderungen wurde im AR4
berichtet. Insgesamt weisen diese Ergebnisse darauf
hin, dass die Anderungsmechanismen gut verstanden
sind, sogar wenn die GroBenordnungen sich je nach
Modell und Antrieb unterscheiden. Wir konzentrieren
uns hier auf Anderungen tber Land, wo Anderungen
des Wasserkreislaufs ihre groBten Folgen fir naturli-
che Systeme und solche des Menschen haben.

Projizierte Klimadnderungen aus in diesem Bericht
bewerteten Simulationen (schematisch dargestellt
in FAQ 12.2, Abbildung 1) zeigen im Allgemeinen
eine Zunahme des Niederschlags in Teilen der inne-



ren Tropen und der polaren Breiten. Diese Zunahme
kénnte unter dem extremsten Emissionsszenario bis
zum Ende des 21. Jahrhunderts 50 % Uberschreiten. Im
Gegensatz dazu kénnten groBe Gebiete der Subtro-
pen Abnahmen um 30 % oder mehr erfahren. In den
Tropen scheinen diese Anderungen durch Zunahmen
des atmosphéarischen Wasserdampfs und Anderungen
der atmosphaérischen Zirkulation gesteuert zu werden,
die den Wasserdampf in den Tropen weiter anreichern
und damit mehr tropische Regenfalle beglinstigen. In
den Subtropen unterstitzen diese Zirkulationsveran-
derungen gleichzeitig eine Abnahme der Regenfal-
le trotz Erwdrmung. Da die meisten Wusten der Erde
in den Subtropen beheimatet sind, implizieren diese
Anderungen zunehmende Ariditat in bereits trocke-
nen Gebieten und eine mégliche Ausdehnung von
Woisten.

Zunahmen in héheren Breiten werden von héhe-
ren Temperaturen bestimmt, die mehr Wasser in der
Atmosphaére zulassen und damit mehr Wasser, das als
Regen fallen kann. Das warmere Klima lasst auBerdem
auBertropische Sturmsysteme mehr Wasserdampf in
die héheren Breiten transportieren, ohne dass sich
dabei die typische Windstarke wesentlich andern
musste. Wie bereits ausgefihrt, sind Anderungen in
den hohen Breiten in den kalten Jahreszeiten starker
ausgepragt.

Ob eine Landregion trockener oder feuchter wird,
hangt teilweise von Niederschlagsanderungen ab,
aber auch von Anderungen der Oberflachenverduns-
tung und der Transpiration von Pflanzen (zusammen
als Evapotranspiration bezeichnet). Da eine warmere
Atmosphéare mehr Wasserdampf halten kann, kann sie
groBere Evapotranspiration hervorrufen, wenn ausrei-
chend terrestrisches Wasser vorhanden ist. Allerdings
verringert ein héherer atmospharischer Kohlendioxid-
gehalt die Neigung der Pflanze, Feuchtigkeit an die
Luft abzugeben, was dem Effekt durch die Erwar-
mung teilweise entgegenwirkt.

In den Tropen tendiert erhdéhte Evapotranspiration
dazu, den Auswirkungen verstarkter Niederschldage
auf die Bodenfeuchte entgegenzuwirken, wohinge-
gen die bereits niedrigen Bodenfeuchten der Sub-
tropen wenig Veranderung der Evapotranspiration
zulassen. In héheren Breiten Uberwiegt in den Kli-
maprojektionen im Allgemeinen der vermehrte Nie-
derschlag die gestiegene Evapotranspiration, was im
Jahresmittel zu einem héheren Abfluss fihrt, aber zu
uneinheitlichen Anderungen der Bodenfeuchte. Wie
durch die Zirkulationsanderungen in FAQ 12.2, Abbil-
dung 1 angedeutet, kénnten sich auch die Grenzen
von Regionen mit hoher oder niedriger Feuchtigkeit
verschieben.

FAQ 12.2

Die Art des Niederschlags ist ein weiterer kompli-
zierender Faktor. Modellprojektionen zeigen, dass
Niederschlage intensiver werden, was teilweise an
der héheren Feuchtigkeit in der Atmosphare liegt.
Daher kénnten in den in diesem Bericht bewerteten
Simulationen Uber einem GrofBteil der Landmassen
Ein-Tages-Niederschlagsereignisse, die gegenwar-
tig durchschnittlich alle zwanzig Jahre vorkommen,
bis zum Ende des 21. Jahrhunderts alle zehn Jahre
oder noch haufiger auftreten. Gleichzeitig zeigen
die Projektionen auch, dass Niederschlagsereignis-
se insgesamt eher seltener auftreten werden. Diese
Anderungen bewirken zwei scheinbar widersprichli-
che Effekte: intensivere Regengusse, die zu vermehr-
ten Uberflutungen fihren, und trotzdem langere
Trockenperioden zwischen den Regenereignissen, die
zu mehr Durren fuhren.

In hohen Breiten und groBen Hohen kommt es auf-
grund des Verlustes von gefrorenem Wasser zu wei-
teren Anderungen. Einige davon werden von der
gegenwartigen Generation globaler Klimamodelle
(Global Climate Models, GCM) aufgelost, und manche
Anderungen kénnen nur abgeleitet werden, da sie
Bestandteile wie Gletscher beinhalten, die typischer-
weise nicht von den Modellen aufgelost werden oder
in diesen enthalten sind. Das warmere Klima bedeutet,
dass Schnee eher spater im Herbst anfangt zu akku-
mulieren und im Frahling eher friher abschmilzt. In
diesem Bericht bewertete Simulationen projizieren,
abhangig vom Treibhausgasszenario, eine Abnah-
me der Schneebedeckung auf der Nordhalbkugel in
Marz und April um im Mittel etwa 10 bis 30 % bis Ende
dieses Jahrhunderts. Die friher einsetzende Fruhjahrs-
schmelze verandert den Zeitpunkt des Spitzenabflus-
ses der von der Schneeschmelze betroffenen Flusse im
Frahjahr. Dadurch werden sich spatere Abflussraten
verringern, was moglicherweise die Bewirtschaftung
der Wasserressourcen beeinflussen wird. Diese Eigen-
schaften sieht man in Simulationen mit GCM.

Der Verlust von Permafrost wird Feuchtigkeit tiefer in
den Untergrund sickern lassen, aber auch den Boden
warmer werden lassen, was die Evapotranspirati-
on erhéhen kénnte. Allerdings beinhalten die meis-
ten aktuellen GCM nicht alle fir eine gute Simulation
von Permafrostdnderungen notwendigen Prozesse.
Studien, die gefrierende Béden analysieren oder mit
Hilfe von GCM-Ergebnissen detailliertere Landober-
flachenmodelle antreiben, weisen auf einen erheb-
lichen Verlust von Permafrost bis zum Ende dieses
Jahrhunderts hin. Obwohl aktuelle GCM Gletscher-
entwicklung nicht explizit bertcksichtigen, kénnen
wir darUber hinaus erwarten, dass Gletscher weiter
zurtickweichen werden. Mit ihrem Verschwinden
wird die Wassermenge, die sie im Sommer den FlUs-
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FAQ 12.2

sen zufuhren, in einigen Regionen stark abnehmen. als Schnee oder Regen - bedeuten diese Ergebnisse
Der Gletscherverlust wird auBerdem zu einer Abnahme  allerdings nicht zwangslaufig, dass das mittlere jahr-
des Abflussvolumens der Fllsse im Frihjahr beitragen. liche Abflussvolumen der Flisse abnimmt.

Falls der Niederschlag im Jahresmittel zunimmt — ob

\\\
feuchter/' \\\\x\‘\\:
Verdunstung Gber ‘i trockener
»  demOzean 1oae
X feuchter
/ trockener Abfluss
Verdunstung N
Uber Land

feuchter /

FAQ 12.2, Abbildung 1 | Schematisches Diagramm projizierter Verdnderungen der Hauptkomponenten des Wasserkreislaufes. Die blauen Pfeile zeigen wichtige
Arten von Veranderungen der Wasserbewegung im Klimasystem der Erde: Polwérts gerichteter Wassertransport durch auBertropische Winde, Verdunstung von der
Erdoberflache und Abfluss vom Land in die Ozeane. Die schattierten Bereiche kennzeichnen Gebiete, die mit hoherer Wahrscheinlichkeit feuchter oder trockener
werden. Gelbe Pfeile kennzeichnen eine wichtige atmospharische Zirkulationsverdnderung durch die Hadley-Zirkulation, deren aufsteigende Bewegung tropische
Regenfalle fordert, wahrend sie subtropische Niederschlage unterdriickt. Modellprojektionen legen nahe, dass die Hadley-Zirkulation sowohl auf der Nord- als
auch auf der Stidhalbkugel ihren absinkenden Ast polwarts verlagern wird, mit damit verbundener Trockenheit. Feuchtere Bedingungen werden in héheren Breiten
projiziert, weil eine warmere Atmosphdre mehr Niederschlag ermdglichen wird, was mit einem stérkeren Transport von Wasser in diese Regionen verbunden ist.



FAQ 12.3| Was wiirde mit dem zukiinftigen Klima geschehen, wenn wir heute

die Emissionen stoppen wiirden?

Emissionen heute zu stoppen, ist kein plausibles Szenario, aber es ist einer von mehreren idealisierten Féllen,
die Einblicke in die Reaktionsmechanismen des Klimasystems und des Kohlenstoffkreislaufs geben. Infolge der
vielen Zeitskalen im Klimasystem ist die Beziehung zwischen einer Emissionsénderung und der Reaktion des Kli-
masystems recht komplex, wobei manche Anderungen noch lange, nachdem die Emissionen eingestellt wurden,
auftreten. Modelle und Prozessverstdndnis zeigen, dass infolge der groBBen Trdgheit der Ozeane und der langen
Lebensdauer vieler Treibhausgase, vor allem von Kohlenstoffdioxid, ein GroBteil der Erwdrmung Jahrhunderte
lang anhalten wirde, nachdem der AusstoB3 von Treibhausgasen gestoppt wurde.

Treibhausgase, die in die Atmosphéare emittiert wur-
den, werden durch chemische Reaktionen mit ande-
ren reaktiven Komponenten abgebaut oder, im Fall
von Kohlendioxid (CO,), mit dem Ozean und dem Land
ausgetauscht. Diese Prozesse beeinflussen die Lebens-
dauer des Gases in der Atmosphare, die als die Zeit
definiert wird, in der sich eine Anfangskonzentration
um den Faktor e (2,71) verringert. Die Verweildauer
von Treibhausgasen und Aerosolen in der Atmosphéare
variiert stark von Tagen bis zu Jahrtausenden. Aeroso-
le zum Beispiel haben eine Lebensdauer von Wochen,
Methan (CH,) von ungefahr zehn Jahren, Lachgas
(N,0) von ungeféhr 100 Jahren und Hexafluorethan
(C,F,) von circa 10 000 Jahren. Bei CO, ist es kompli-
zierter, da es durch vielfache physikalische und bio-
geochemische Prozesse im Ozean und an Land aus der
Atmosphare entfernt wird, die alle auf unterschiedli-
chen Zeitskalen ablaufen. Nach einer Pulsemission von
etwa 1000PgC wird etwa die Halfte innerhalb eini-
ger Jahrzehnte entfernt, aber der Ubrige Teil verbleibt
deutlich langer in der Atmosphére. Nach 1000 Jahren
befinden sich immer noch 15 bis 40 % des in dem Puls
emittierten CO, in der Atmosphére.

Infolge der betrachtlichen Lebensdauer wichtiger
anthropogener Treibhausgase wird die erhéhte atmo-
spharische Konzentration aufgrund bereits erfolgter
Emissionen lange, nachdem die Emissionen einge-
stellt wurden, bestehen bleiben. Bei einem Emissions-
stopp wirden die Treibhausgaskonzentrationen nicht
sofort auf ihre vorindustriellen Werte zurtckfallen.
Die Methankonzentration wirde innerhalb von etwa
50 Jahren anndhernd auf ihr vorindustrielles Niveau
absinken, N,O-Konzentrationen brduchten mehrere
Jahrhunderte, wéahrend die CO,-Konzentration inner-
halb von flur unsere Gesellschaft relevanten Zeitska-
len im Wesentlichen gar nicht zum vorindustriellen
Stand zurtickkehren wiirde. Anderungen der Emissio-
nen kurzlebiger Stoffe wie Aerosole wirden hingegen
nahezu unmittelbar zu Konzentrationsdnderungen
fuhren.

Die Reaktion des Klimasystems auf den Antrieb durch
Treibhausgase und Aerosole ist durch eine Tragheit
gekennzeichnet, die vor allem vom Ozean bestimmt
wird. Der Ozean besitzt eine sehr hohe Warmekapa-
zitat, und das Oberflachen- und das Tiefenwasser ver-
mischen sich nur langsam. Das bedeutet, dass es meh-

rere Jahrhunderte dauert, bis der gesamte Ozean sich
erwdrmt und sich ein Gleichgewicht mit dem veran-
derten Strahlungsantrieb einstellt. Der obere Ozean
(und folglich auch die Kontinente) wird sich so lange
weiter erwarmen, bis eine Erdoberflachentemperatur
erreicht ist, die im Gleichgewicht mit diesem neuen
Strahlungsantrieb steht. Der AR4 zeigte, dass sich die
Erdoberflache im Lauf des 21. Jahrhunderts weiter-
hin um circa 0,6 °C im Vergleich zum Jahr 2000 erwar-
men wirde, wenn die Treibhausgaskonzentrationen
auf dem heutigen Niveau konstant blieben. Dies ist
der unabwendbare Klimawandel bei heutigen Kon-
zentrationen (, constant composition commitment”),
in FAQ 12.3 Abbildung 1 grau dargestellt. Gleichblei-
bende Emissionen auf heutigem Niveau wirden die
atmospharische Konzentration weiter erhéhen und zu
einer viel starkeren Erwarmung als bisher beobachtet
fuhren (FAQ 12.3, Abbildung 1, rote Linien).

Selbst wenn anthropogene Treibhausgasemissionen
jetzt gestoppt wirden, ndhme der Strahlungsantrieb
auf Grund dieser langlebigen Treibhausgaskonzent-
rationen in der Zukunft nur langsam in Abhangigkeit
von der Lebensdauer der jeweiligen Gase (siehe oben)
ab. Zudem ware die Reaktion des Klimasystems der
Erde auf diesen Strahlungsantrieb sogar noch lang-
samer. Die Globaltemperatur wirde nicht schnell
auf Anderungen der Treibhausgaskonzentrationen
reagieren. CO,-Emissionen zu beseitigen wirde nur
zu einer nahezu konstanten Temperatur Uber viele
Jahrhunderte fuhren. Wirden gleichzeitig die kurzle-
bigen, negativen Antriebe von Sulfat-Aerosolen besei-
tigt (z.B. durch LuftreinhaltungsmaBnahmen), wirde
dies zu einer zeitweiligen Erwdrmung von einigen
Zehnteln Grad fuhren, wie in FAQ 12.3, Abbildung 1
blau dargestellt. Alle Emissionen auf null zu setzen,
wirde daher nach einer kurzen Erwarmungsphase
zu einer anndhernden Stabilisierung des Klimas Uber
viele Jahrhunderte fuhren. Dies bezeichnet man auch
als unabwendbaren Klimawandel aufgrund bisheri-
ger Emissionen (“zero future emission commitment”).
Die Treibhausgaskonzentration wiirde abnehmen und
damit auch der Strahlungsantrieb, aber die Tragheit
des Klimasystems wirde die Reaktion der Tempera-
tur verzégern.

Als Konsequenz der groBen Tragheit des Klimas
und des Kohlenstoffkreislaufs wird die globale
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Langzeittemperatur Gberwiegend von den Uber die
Zeit insgesamt angesammelten CO,-Emissionen
bestimmt, unabhdngig davon, wann sie emittiert
wurden. Die globale Erwdrmung unterhalb eines
gegebenen Niveaus zu begrenzen (z.B. 2°C Uber dem
vorindustriellen Niveau), bringt daher ein vorgege-
benes CO,-Budget mit sich, d.h. héhere Emissionen
friher erfordern starkere Einsparungen spater. Ein
hoheres Klimaziel erlaubt einen héheren Maximal-
wert der CO,-Konzentrationen und dadurch héhere
kumulative CO,-Emissionen (und lasst damit z.B.
eine Verzdégerung der notwendigen Emissionsreduk-
tionen zu).

Die globale Temperatur ist eine nitzliche aggregierte
Zahl, um das AusmaB des Klimawandels zu beschrei-
ben. Allerdings werden sich nicht alle Anderungen
linear in der globalen Temperatur abbilden. Anderun-
gen im Wasserkreislauf hdngen zum Beispiel auch von
der Art des Antriebs ab (z.B. Treibhausgase, Aerosole,
Landnutzungsédnderungen), langsamere Komponen-
ten des Erdsystems wie Meeresspiegelanstieg und Eis-
schilde brauchten viel I1danger um zu reagieren, und es
kénnte kritische Schwellenwerte oder abrupte oder
unumkehrbare Anderungen im Klimasystem geben.

4
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FAQ 12.3, Abbildung 1 | Auf dem Energiebilanz-Kohlenstoffkreislaufmodell MAGICC (Model for the Assessment of Greenhouse Gas-Induced Climate Change)
basierende Projektionen fiir konstante atmospharische Zusammensetzung (konstanter Antrieb, grau), gleichbleibende Emissionen (rot) und ein Null-Emissionen-
Szenario ab 2010 (blau), jeweils mit Unsicherheitsschatzungen. Abbildung angepasst nach Hare und Meinshausen (2006) basierend auf der Kalibrierung eines
einfachen Kohlenstoffkreislauf-Klimamodells mit allen CMIP3 (Coupled Model Intercomparison Project Phase 3) und C4MIP (Coupled Climate Carbon Cycle
Model Intercomparison Project) Modellen (Meinshausen et al., 2011a; Meinshausen et al., 2011b). Die Ergebnisse beruhen auf einer vollstandigen transienten
Simulation, die auf vorindustriellem Stand beginnt und alle Strahlungsantriebskomponenten beinhaltet. Die diinne schwarze Linie und die Schattierung geben die

beobachtete Erwarmung und die Unsicherheit an.



FAQ 13.1 | Warum unterscheidet sich die lokale Meeresspiegeldnderung

vom globalen Durchschnitt?

Sich verlagernde oberfléchennahe Winde, die Ausdehnung des sich erwdrmenden Ozeanwassers und Zufuhr
von Schmelzwasser kénnen Ozeanstrémungen verdndern, die ihrerseits wiederum zu Verdnderungen des Mee-
resspiegels fihren, die sich von Ort zu Ort unterscheiden. Vergangene und gegenwaértige Schwankungen in
der Verteilung von Landeismassen beeinflussen die Form und das Schwerefeld der Erde, was ebenfalls regio-
nale Schwankungen des Meeresspiegels verursacht. Zusétzliche Unterschiede in der Meeresspiegelh6he werden
durch den Einfluss lokalerer Prozesse wie beispielsweise Sedimentverdichtung und Tektonik verursacht.

Entlang jeder Kuste kann eine vertikale Bewegung
entweder der Meeres- oder der Landoberflache Ande-
rungen des Meeresspiegels gegeniber dem Land
(auch relativer Meeresspiegel genannt) hervorrufen.
Zum Beispiel kann eine lokale Veranderung durch
einen Anstieg der Meeresoberflache hervorgerufen
werden oder durch ein Absinken der Landoberflache.
Uber relativ kurze Zeitspannen (Stunden bis Jahre)
bestimmt der Einfluss von Gezeiten, Stirmen und Kli-
mavariabilitat — wie zum Beispiel El Nifio — die Mee-
resspiegelschwankungen. Erdbeben und Erdrutsche
kénnen ebenfalls Einfluss nehmen, indem sie Verande-
rungen der Landhéhe und (manchmal) Tsunamis ver-
ursachen. Uber langere Zeitspannen (Jahrzehnte bis
Jahrhunderte) ist der Einfluss des Klimawandels — mit
den damit verbundenen Anderungen des Ozeanvolu-
mens und des Festlandeises — in den meisten Regionen
der Hauptbeitrag zur Meeresspiegelanderung. Uber
diese langen Zeitrdume kénnen unterschiedliche Pro-
zesse auch eine vertikale Bewegung der Landoberfla-
che verursachen, was ebenfalls zu deutlichen Veran-
derungen des relativen Meeresspiegels fihren kann.

Seit dem spaten 20. Jahrhundert zeigen Satelliten-
messungen der Meeresoberflachenhdhe im Verhalt-
nis zum Erdmittelpunkt (bekannt als geozentrische
Meeresspiegelhdhe) weltweit unterschiedliche Ande-
rungsraten des geozentrischen Meeresspiegels (siehe
FAQ 13.1, Abbildung 1). Im westlichen Pazifik waren
die Anderungsraten von 1993 bis 2012 beispielswei-
se etwa dreimal hoher als der globale Mittelwert von
3 mm pro Jahr. Im Gegensatz dazu sind sie im Ostpazi-
fik kleiner als der globale Mittelwert, und groBe Teile
der Westkuste Amerikas erfuhren im gleichen Zeit-
raum ein Absinken des Meeresspiegels.

Viele der in FAQ 13.1, Abbildung 1 dargestellten raum-
lichen Unterschiede sind Ergebnis natirlicher Klima-
variabilitat — wie beispielsweise El Nifio und die Pazi-
fische Dekadische Oszillation — Uber Zeitskalen von
etwa einem Jahr bis zu mehreren Jahrzehnten. Diese
klimatischen Schwankungen verandern oberflachen-
nahe Winde, Meeresstromungen, Temperatur und
Salzgehalt und beeinflussen daher den Meeresspie-
gel. Der Einfluss dieser Vorgange wird sich wahrend
des 21. Jahrhunderts fortsetzen. Er wird zu den rdum-
lichen Mustern der Meeresspiegelanderung hinzu-
kommen, die mit dem langfristigen Klimawandel ver-
bunden sind und ebenfalls mit Veranderungen ober-

flachennaher Winde, Ozeanstrémungen, Tempera-
tur und Salzgehalt und auch des Ozeanvolumens ein-
hergehen. Im Gegensatz zur natlrlichen Variabilitat
akkumulieren sich allerdings die langfristigen Trends
im Laufe der Zeit und es wird daher erwartet, dass sie
im 21. Jahrhundert dominieren. Die daraus resultie-
renden Raten der geozentrischen Meeresspiegelan-
derung Uber diesen langeren Zeitraum kénnen daher
ein deutlich anderes Muster aufweisen als das in FAQ
13.1, Abbildung 1 dargestellte.

Gezeitenpegel messen den relativen Meeresspiegel
und schlieBen damit Veranderungen ein, die von ver-
tikaler Bewegung sowohl der Landoberflache als auch
der Meeresoberflache verursacht werden. Entlang
vieler Kistenregionen ist die vertikale Bewegung der
Landoberflache gering, so dass die langfristige Ande-
rungsrate des Meeresspiegels, die von Klusten- oder
Inselpegeln aufgezeichnet wird, dem globalen Mittel-
wert ahnelt (siehe Aufzeichnungen aus San Francis-
co und Pago Pago, FAQ 13.1, Abbildung 1). In einigen
Regionen hatte die vertikale Landbewegung einen
bedeutenden Einfluss. Beispielsweise wird das in
Stockholm gemessene bestandige Absinken des Mee-
resspiegels (FAQ 13.1, Abbildung 1) durch die Anhe-
bung dieser Region verursacht, die auf das Abschmel-
zen eines groBBen (>1 km Machtigkeit) kontinentalen
Eisschilds Ende der letzten Eiszeit, zwischen ~20 000
und ~9000 Jahren vor heute, folgt. Solch eine andau-
ernde Verformung des Erdoberflache infolge des
Abschmelzens alter Eisschilde stellt einen signifikan-
ten Beitrag zu regionalen Meeresspiegelanderungen
in Nordamerika und Nordwesteurasien dar, die auf
dem Hohepunkt der letzten Eiszeit von groBBen konti-
nentalen Eisschilden bedeckt waren.

In anderen Regionen kann der gleiche Prozess zu
Landabsenkung fuhren, was die relativen Meeres-
spiegel erhoéht, wie in Charlottetown geschehen, wo
ein relativ groBer Anstieg im Vergleich zum globalen
Mittelwert beobachtet wurde (FAQ 13.1, Abbildung
1). Vertikale Landbewegung aufgrund von tektoni-
schen Plattenbewegungen kénnen in manchen Regi-
onen ebenfalls Abweichungen vom mittleren globa-
len Meeresspiegeltrend verursachen. Dies gilt beson-
ders fur Regionen nahe aktiver Subduktionszonen,
wo sich eine tektonische Platte unter die andere
schiebt. Im Fall von Antofagasta (FAQ 13.1, Abbil-
dung 1) scheint dies zu einer kontinuierlichen Land-
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hebung und daher einem Absinken des relativen Mee-
resspiegels zu fuhren.

Zusatzlich zu regionalen Einflussen vertikaler Land-
bewegung auf die relative Anderung des Meeresspie-
gels fuhren einige Prozesse zu Landbewegungen, die
schnell ablaufen und sehr lokal auftreten. Zum Bei-
spiel wird der im Verhaltnis zum globalen Mittel gré-
Bere Anstieg in Manila (FAQ 13.1, Abbildung 1) durch
eine Landabsenkung dominiert, die durch intensives
Abpumpen von Grundwasser verursacht wird. Landab-
senkung aufgrund von naturlichen und anthro-
pogenen Prozessen, wie beispielsweise der Entnah-
me von Grundwasser oder Kohlenwasserstoffen, ist in

vielen Kustenregionen verbreitet, vor allem in groBen
Flussdeltas.

Oft wird angenommen, dass schmelzendes Eis von
Gletschern oder des Groénlandischen oder Antarkti-
schen Eisschildes zu einem global einheitlichen Mee-
resspiegelanstieg fuhren wirde, dhnlich, wie wenn
eine Badewanne mit Wasser gefullt wird. Tatsach-
lich fahrt ein solches Abschmelzen zu regional unter-
schiedlichen Meeresspiegelanderungen aufgrund
einer Vielfalt von Prozessen, einschlieBlich Anderun-
gen von Ozeanstrdmungen, Winden, dem Schwere-
feld der Erde und der Festlandhéhe. Beispielsweise
sagen Computermodelle, die diese beiden letztge-
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FAQ 13.1, Abbildung 1 | Karte der Anderungsraten der Meeresoberflachenhéhe (geozentrischer Meeresspiegel) fiir den Zeitraum 1993-2012 aus Satelli-
tenaltimetriedaten. Ebenfalls dargestellt sind relative Meeresspiegelanderungen (graue Linien) ausgewahlter Pegelstationen fiir den Zeitraum 1950-2012. Zum
Vergleich ist zu jeder Pegelzeitreihe auch eine Schatzung der mittleren globalen Meeresspiegeldnderung dargestellt (rote Linien). Die relativ groBen, kurzfristigen
Oszillationen des lokalen Meeresspiegels (graue Linien) resultieren aus der natiirlichen Klimavariabilitat, die im Haupttext beschrieben ist. So werden zum Beispiel
die groBen, regelmaBigen Abweichungen in Pago Pago mit £/ Nifio-Southern Oscillation in Zusammenhang gebracht.



nannten Prozesse simulieren, eine regionale Abnahme
des relativen Meeresspiegels rund um die schmelzen-
den Eisschilde voraus, da die Gravitationsanziehung
zwischen Eis und Ozeanwasser verringert wird und das
Festland dazu tendiert, sich zu heben, wenn das Eis
schmilzt (FAQ 13.1, Abbildung 2). Dagegen verstarkt
sich weiter entfernt von den schmelzenden Eisschil-
den der Meeresspiegelanstieg im Vergleich zum glo-
balen Mittelwert.

Zusammenfassend ist festzuhalten, dass eine Viel-
zahl von Prozessen Hohenveranderungen der Oze-
anoberflache und des Meeresbodens antreibt, was in
ausgepragten raumlichen Mustern von Meeresspiegel-

Haufig gestellte Fragen und Antworten

FAQ 13.1

anderungen auf lokalen bis regionalen Ebenen zum
Ausdruck kommt. Die Kombination dieser Prozesse
erzeugt ein komplexes Muster der gesamten Meeres-
spiegelanderung, das mit der Zeit variiert, je nachdem,
wie sich die relativen Beitrage der einzelnen Prozes-
se dndern. Die mittlere globale Anderung ist ein hilf-
reicher Einzelwert, der die Beitrage von klimatischen
Prozessen (z.B. Schmelzen von Inlandeis und Ozeaner-
warmung) widerspiegelt und eine gute Abschatzung
der Meeresspiegeldnderung an vielen Kistenorten
darstellt. Gleichzeitig kédnnen jedoch in Féllen, wo die
vielfaltigen regionalen Prozesse ein starkes Signal her-
vorrufen, groBe Abweichungen vom globalen Durch-
schnittswert auftreten. =

-30 -20 -1,0 00 02 04 06 08 10 11 12 1,3
Meeresspiegelanderung (mm pro Jahr)

FAQ 13.1, Abbildung 2 | Modellergebnis, das die relative Meeresspiegelanderung zeigt, die auf das Schmelzen des Gronléndischen und des Westantarktischen
Eisschildes mit einer Rate von jeweils 0,5 mm pro Jahr folgen wiirde (dies ergibt einen globalen Mittelwert fir den Meeresspiegelanstieg von 1 mm pro Jahr). Die

modellierten Meeresspiegelanderungen sind nahe den schmelzenden Eisschilden geringer als der globale Mittelwert, weiter davon entfernt sind sie jedoch héher

(angepasst nach Milne et al., 2009).
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FAQ 13.2 | Werden die Eisschilde in Gronland und der Antarktis bis Ende des
Jahrhunderts zur Meeresspiegeldnderung beitragen?

Die Grénland-, Westantarktis- und Ostantarktis-Eisschilde sind die gréten StiBwasserspeicher unseres Planeten.
Als solche haben sie auf geologischen Zeitskalen, aber auch in jlingster Zeit, zu Meeresspiegeldnderungen bei-
getragen. Sie gewinnen Masse durch Akkumulation (Schneefall) und verlieren sie durch Ablation an der Ober-
fliche (hauptsdchlich Eisschmelze) sowie durch Eisabfluss an ihren meerseitigen Rdndern, entweder Uber ein
aufschwimmendes Eisschelf oder direkt in den Ozean durch das Kalben von Eisbergen. Erhéhte Akkumulation
flihrt zu einem Absinken des globalen Meeresspiegels wahrend héhere Ablation an der Oberfldche und héherer
Abfluss den Meeresspiegel steigen lassen. Schwankungen dieser Massenflisse hdngen von einer Reihe von Pro-
zessen ab, sowohl innerhalb des Eisschildes als auch auBBerhalb davon im Ozean oder der Atmosphére. Im Laufe
dieses Jahrhunderts scheinen jedoch die Quellen fir Massenverluste die Quellen fir Massenzuwachs zu tber-
wiegen, so dass ein anhaltend positiver Meeresspiegelbeitrag erwartet werden kann. Diese FAQ fasst aktuelle
Forschung zu diesem Thema zusammen und liefert indikative GréBen fir die verschiedenen Meeresspiegelbei-
trdge Ende des Jahrhunderts (2081-2100 gegentiber 1986—-2005) aus dem Gesamtbericht, die als Zwei-Drittel-

Wahrscheinlichkeitsbereich tiber alle Emissionsszenarien angegeben sind.

Im Verlauf von Jahrtausenden transportiert die lang-
same horizontale FlieBbewegung eines Eisschildes
Masse aus Gebieten mit Nettoakkumulation (im All-
gemeinen die hohen Lagen im Landesinneren) hin zu
Gebieten mit Nettoverlust (im Allgemeinen die tief-
liegenden Randzonen und die Kustenlinie). Zurzeit
verliert Grénland ungeféhr die Halfte seiner akku-
mulierten Eismasse Uber Ablation an der Oberflache,
die andere Halfte Uber das Kalben von Eisbergen.
Die Antarktis hingegen verliert nahezu ihr gesamtes
akkumuliertes Eis durch Kalben und durch submarine
Schmelzprozesse entlang der Schelfeiskanten. Schelf-
eise schwimmen, daher hat ihr Abschmelzen nur einen
vernachlassigbaren Effekt auf den Meeresspiegel.
Sie kénnen den Meeresspiegel jedoch indirekt Gber
Anderungen der Massenbilanz des sie speisenden Eis-
schildes beeinflussen (siehe unten).

Einige Untersuchungen mit Satellitendaten aus der
Radaraltimetrie legen nahe, dass der Schneefall in
der Ostantarktis zugenommen hat, aber neuere Atmo-
spharenmodellierungen sowie Satellitenmessungen
von Schwerkraftanderungen zeigen keine signifikante
Zunahme. Diese scheinbare Widerspriichlichkeit kénn-
te ihre Ursache darin haben, dass relativ schwache
Langzeittrends von den stark ausgepragten Schwan-
kungen des Schneefalls von Jahr zu Jahr verdeckt
werden. Projektionen weisen auf eine betrachtliche
Zunahme des antarktischen Schneefallsim 21. Jahrhun-
dert hin, vor allem weil eine warmere Atmosphare in
der Lage ware, mehr Feuchtigkeit in die Polarregio-
nen zu transportieren. Regionale Anderungen der
atmospharischen Zirkulation spielen wahrscheinlich
eine untergeordnete Rolle. Dieser Prozess tragt laut
Projektionen fiir den gesamten antarktischen Eisschild
zu einem Absinken des Meeresspiegels zwischen 0 und
70 mm bei.

Zurzeit sind die Lufttemperaturen in der Umgebung
der Antarktis zu niedrig fur nennenswerte Massenver-
luste Uber Ablation an der Oberflache. Feld- und Satel-
litenbeobachtungen zeigen jedoch einen verstarkten

Eisabfluss in einigen begrenzten Kustengebieten, der
sich in einer sinkenden Eisoberflache duBert. Diese
Gebiete (Pine Island- und Thwaites-Gletscher in der
Westantarktis, sowie Totten- und Cook-Gletscher in
der Ostantarktis) liegen alle in kilometertiefen Graben
im Felsuntergrund in Richtung der duBeren Kante des
antarktischen Festlandsockels. Es wird angenommen,
dass der erhéhte Abfluss durch regionale Anderun-
gen der Ozeanstrémung ausgeldst wurde, die warme-
res Ozeanwasser in Kontakt mit aufschwimmendem
Schelfeis brachten.

Fur die weiter noérdlich gelegene antarktische Halb-
insel existieren gut dokumentierte Aufzeichnungen
eines Schelfeiskollapses, der mit der verstarkten Ober-
flachenschmelze aufgrund der atmosphérischen Er-
warmung Uber die letzten Jahrzehnte in Zusammen-
hang zu stehen scheint. Die darauffolgende Verrin-
gerung der Eismachtigkeit der Gletscher, die diese
Schelfeise speisen, hatte einen positiven, wenn auch
geringen Effekt auf den Meeresspiegel, wie dies
auch bei zuklnftigen Ereignissen dieser Art auf der
Halbinsel der Fall sein wird. Regionale Projektionen
atmospharischer Temperaturanderungen im 21. Jahr-
hundert legen nahe, dass dieser Prozess wahrschein-
lich nicht die Stabilitdat der groBen Schelfeisgebiete
sowohl der West- als auch der Ostantarktis beeinflus-
sen wird, obwohl diese aber durch zukinftige ozeani-
sche Anderungen gefihrdet sein kénnen (siehe unten).

Schatzungen Uber den Beitrag der antarktischen Eis-
schilde zum Meeresspiegel in den vergangen Jahr-
zehnten variieren stark; allerdings wurden in letzter
Zeit groBe Fortschritte dabei erzielt, die Beobach-
tungen miteinander in Einklang zu bringen. Es gibt
starke Hinweise darauf, dass der erhéhte Abfluss (vor
allem aus der Westantarktis) zurzeit jede Zunahme
der Schneeakkumulation (vor allem in der Ostant-
arktis) Uberwiegt, was eine Entwicklung in Richtung
ansteigenden Meeresspiegels nahelegt. Bevor verlass-
liche Projektionen fur den Abfluss im Laufe des 21.
Jahrhunderts mit gréBerer Sicherheit erstellt werden



kénnen, mussen zunéachst die Modelle, die den Eisab-
fluss simulieren, verbessert werden. Dies gilt vor allem
fur jegliche Anderungen entlang der Aufsetzlinie, die
das auf dem Untergrund aufliegende Inlandeis vom
schwimmenden Schelfeis trennt, sowie fir Wechsel-
wirkungen zwischen Schelfeis und Ozean. Das Kon-
zept der ,Instabilitdt mariner Eisschilde” beruht auf
der Vorstellung, dass der Abfluss eines unterhalb der
Meeresoberflache auf Fels gegrindeten Eisschildes
sich erh6ht, wenn das Eis an der Aufsetzlinie dicker
ist und dadurch schneller flieBt. Fallt der Felsunter-
grund in Richtung des Eisschildinneren ab, entsteht
dadurch ein Teufelskreis erhéhten Abflusses, der dazu
fahrt, dass das Eis an der Aufsetzlinie dinner wird und
aufzuschwimmen beginnt. Die Aufsetzlinie zieht sich
folglich in Richtung des dickeren Eises hangabwarts
zurlck, das wiederum den EisausstoB weiter verstarkt.
Dieser Ruckkopplungsmechanismus kénnte potenziell
zu einem sehr schnellen Verlust von Teilen des Eisschil-
des fuhren, wenn sich die Aufsetzlinien entlang von

FAQ 13.2

Rinnen und Becken zurlckziehen, die in Richtung des
Eisschildinneren tiefer werden.

Der zuklnftige Klimaantrieb kénnte einen solchen
instabilen Zusammenbruch auslésen, der sich dann
unabhéngig vom Klima weiter fortsetzen kann. Dieser
potenzielle Kollaps kénnte sich in einzelnen Senken
des Felsuntergrunds der Westantarktis und Gebieten
der Ostantarktis Uber mehrere Jahrhunderte entwi-
ckeln. Viele Forschungsarbeiten konzentrieren sich
darauf zu verstehen, wie wichtig dieses theoretische
Konzept fur diese Eisschilde ist. Der Meeresspiegel
koénnte steigen, wenn die Effekte der marinen Insta-
bilitdét zum Tragen kommen, aber zurzeit sind die
Belege nicht ausreichend, um Vorboten fur einen sol-
chen instabilen Rickzug eindeutig zu identifizieren. Es
wird projiziert, dass Abflussanderungen bis zum Jahr
2100 zwischen -20 (entspricht einem Absinken) und
185 mm zum Meeresspiegelanstieg beitragen, obwohl
die ungewisse Auswirkung der Instabilitdt mariner
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FAQ 13.2, Abbildung 1 | Veranschaulichende Zusammenfassung der projizierten Anderungen der Oberflachenmassenbilanz (surface mass balance, SMB) und
Abflussraten bis zum Jahr 2100 fiir Fisschilde in (a) Grénland und (b) der Antarktis. Die Farbenin der Karte beziehen sich auf projizierte Anderungen der Oberflachenmas-
senbilanz zwischen Anfang und Ende des 21. Jahrhunderts unter Verwendung des regionalen atmospharischen Klimamodells RACMO2 unter Annahme der zukinfti-
gen Erwdrmungsszenarien A1B (Antarktis) und RCP4.5 (Grénland). Fir Grénland sind die durchschnittlichen Lagen der Gleichgewichtslinien wéhrend dieser beiden
Zeitabschnitte jeweils in lila und griin dargestellt. Eisschildgrenzen und Aufsetzlinien sind als schwarze Linien dargestellt, ebenso wie Eisschildsektoren. Fiir Gronland
sind die Ergebnisse von FlieBlinienmodellen fir vier groBe Auslassgletscher eingefligt, wahrend fiir die Antarktis die farbigen Ringe die projizierte Abflussanderung
auf Basis einer probabilistischen Extrapolation beobachteter Trends darstellen. Der duBBere und innere Radius eines jeden Ringes zeigt jeweils die obere und untere
Grenze des Zwei-Drittel-Wahrscheinlichkeitsbereichs eines Beitrags (Legende oben rechts); rot bedeutet Massenverlust (Anstieg des Meeresspiegels), blau Massen-
zunahme (Absinken des Meeresspiegels). SchlieBlich ist der Beitrag der einzelnen Eisschilde zum Meeresspiegelanstieg aufgezeigt (iber den Karten eingefiigt),
wobei sich Hellgrau auf die Oberflachenmassenbilanz (das Modellexperiment, das fiir die Erstellung der SMB-Karte genutzt wurde, ist als gestrichelte Linie dar-
gestellt) und Dunkelgrau auf den Abfluss bezieht. Alle Projektionen basieren auf dem Zwei-Drittel-Wahrscheinlichkeitsbereich (iber alle Szenarien.
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Eisschilde diese Zahl um mehrere Dezimeter erhéhen
kdénnte. Insgesamt scheint verstarkter Schneefall den
durch erhéhten Abfluss verursachten Meeresspiegel-
anstieg nur teilweise auszugleichen.

In Gronland Uberwiegt der Massenverlust durch ver-
starkte Oberflachenablation und Abfluss einen mog-
lichen jangsten Trend zu verstarkter Akkumulation
im Inland. Seit den frihen 1990er Jahren hat sich der
geschatzte Massenverlust durch Oberflachenablati-
on verdoppelt. Man erwartet, dass sich dieser Trend
Uber das nachste Jahrhundert fortsetzt, wenn immer
gréBere Teile des Eisschildes Uber ldngere Zeit Ober-
flachenablation ausgesetzt sind. Tatsachlich legen
Projektionen fur das 21. Jahrhundert nahe, dass zu-
nehmender Massenverlust eine schwach zunehmende
Akkumulation Uberwiegen wird. Das erneute Gefrie-
ren von Schmelzwasser innerhalb der Schneedecke
hoch oben auf dem Eisschild bietet einen wichtigen
(wenn auch vielleicht zeitlich begrenzten) dampfen-
den Effekt auf den Zusammenhang zwischen atmo-
spharischer Erwarmung und Massenverlust.

Obwohl die beobachtete Reaktion von Auslass-
gletschern sowohl vielschichtig ist als auch héchst
unterschiedlich ausfallt, hat das Kalben vieler groBer
gronlandischer Auslassgletscher wahrend des letzten
Jahrzehnts erheblich zugenommen und stellt einen
nennenswerten zusatzlichen Massenverlust dar. Dies
scheint mit dem Eindringen von warmem Wasser in
die Kustengewasser rund um Grénland zusammen-
zuhangen. Es ist jedoch nicht klar, ob dieses Phano-
men Ausdruck einer innerdekadischen Schwankung
ist, wie zum Beispiel der Nordatlantischen Oszillation
(NAO), oder einen Langzeittrend darstellt, der mit der
Erwarmung aufgrund von Treibhausgasen zusammen-

hangt. Es ist daher schwierig, seine Auswirkung auf
den Abfluss im 21. Jahrhundert zu projizieren, wenn-
gleich dies die offensichtliche Sensitivitat des Abflus-
ses gegenlber der Ozeanerwarmung unterstreicht.
Der Einfluss von mehr Oberflachenschmelzwasser auf
die Gleiteigenschaften des Eisschildbettes sowie die
Fahigkeit des warmeren Eises, sich leichter zu verfor-
men, kédnnten zu schnelleren FlieBraten fiihren, aber
der Zusammenhang mit den jingsten Anstiegen der
Abflussraten ist unklar. Es wird projiziert, dass Ande-
rungen der Nettodifferenz zwischen Oberflachenab-
lation und Akkumulation in den Jahren 2081-2100
(gegenlber 1986-2005) zwischen 10 und 160 mm zum
Meeresspiegelanstieg beitragen werden, wahrend der
gestiegene Abfluss laut Projektionen weitere 10 bis
70 mm ausmachen wird (Tabelle 13.5).

Der gronlandische Eisschild hat wahrend der letzten
Jahrzehnte zu einem Anstieg des mittleren globalen
Meeresspiegels beigetragen, und diese Entwicklung
wird sich aller Erwartung nach in diesem Jahrhun-
dert verstarken. Im Gegensatz zur Antarktis sind fur
Gronland keine groBskaligen Instabilitaten bekannt,
die einen plotzlichen Meeresspiegelanstieg im Laufe
des 21. Jahrhunderts verursachen kdnnten. Es kénnte
jedoch ein Schwellenwert existieren, so dass ein wei-
terer Schwund auf einer Zeitskala von mehreren Jahr-
hunderten unumkehrbar werden kénnte, selbst wenn
das Klima innerhalb von Jahrhunderten zu einem
vorindustriellen Zustand zurtckkehren wirde. Auch
wenn der Massenverlust durch das Kalben von Eis-
bergen in zuktnftigen Jahrzehnten zunehmen kann,
wird dieser Prozess schlieBlich zum Stillstand kommen,
wenn sich die Eisgrenze auf Festgestein oberhalb des
Meeresspiegels zurlickzieht, wo sich der GroBteil des
Eisschildes befindet.



FAQ 14.1| Wie beeinflusst der Klimawandel die Monsune?

Monsune sind die wichtigste Art jahreszeitlicher Klimavariation in den Tropen und verantwortlich fir einen
groBen Teil des Jahresniederschlages in vielen Regionen. lhre Stdrke und ihr zeitlicher Verlauf hdngen mit dem
Feuchtigkeitsgehalt der Atmosphére, dem Temperaturunterschied zwischen Land und Meer, der Landbede-
ckung und -nutzung, der atmosphdérischen Aerosolfracht sowie mit weiteren Faktoren zusammen. Allgemein
werden laut Projektionen die Monsunniederschldge an Intensitat zunehmen und gréBere Gebiete betreffen, da
der Wassergehalt der Atmosphére mit steigender Temperatur zunimmt. Die lokalen Auswirkungen des Klima-
wandels auf die regionale Stirke und Variabilitdt der Monsune sind jedoch komplex und ungewisser.

Monsunniederschlage treten auf allen tropischen Kon-
tinenten auf: Asien, Australien, Nord- und Sidamerika
sowie Afrika. Die Monsunzirkulation wird vom Tempe-
raturunterschied zwischen Meer und Land angetrie-
ben, der mit der Verteilung der Erwdarmung durch die
Sonne jahreszeitlich schwankt. Die Dauer und Menge
der Regenfalle ist abhangig vom Feuchtigkeitsgehalt
der Luft und von der Konfiguration und Starke der
atmospharischen Zirkulation. Auch die regionale Ver-
teilung von Land und Ozean spielen, ebenso wie die
Topografie, eine Rolle. So beeinflusst zum Beispiel die
Tibetische Hochebene — durch Schwankungen ihrer
Schneebedeckung und Oberflachenerwdrmung - die
Intensitat der komplexen asiatischen Monsunsysteme.
Dort wo feuchte, auflandige Winde an Gebirgen auf-
steigen, wie beispielsweise in Sidwestindien, erhéht
sich der Monsunniederschlag; auf der Leeseite solcher
Gebirge nimmt er ab.

Seit den spaten 1970er Jahren nimmt der ostasiatische
Sommermonsun aufgrund von Anderungen der atmo-
sphérischen Zirkulation ab und erstreckt sich nicht so
weit nach Norden wie friher. Dies fuhrte wiederum
zu zunehmenden Diirreperioden in Nordchina, in den
Flusstalern des Jangtsekiang weiter im Stden jedoch
zu Uberflutungen. Im Gegensatz dazu zeigen das
indo-australische und das westpazifische Monsunsys-
tem seit Mitte des 20. Jahrhunderts keine koharenten
Trends, werden aber stark von dem Klimaphanomen
El Nifio-Southern Oscillation (ENSO) beeinflusst. In
ahnlicher Weise sind die wahrend der letzten paar
Jahrzehnte im stidamerikanischen Monsunsystem
beobachteten Anderungen eng mit der ENSO-Varia-
bilitat verbunden. Die Belege fur Trends im nordame-
rikanischen Monsunsystem sind begrenzt, aber es ist
eine Tendenz zu starkeren Regenfallen auf der Nord-
seite der Hauptmonsunregion beobachtet worden.
Fur das indische oder das afrikanische Monsunsystem
wurden keine systematischen Langzeittrends beob-
achtet.

Landoberflachen erwarmen sich schneller als Mee-
resoberflachen, so dass der Kontrast zwischen ihren
Oberflachentemperaturen in den meisten Regionen
zunimmt. Die Umwalzbewegung der tropischen Atmo-
sphare verlangsamt sich jedoch im Durchschnitt, wenn
sich das Klima erwarmt. Grund daflr sind Gesetzma-
Bigkeiten der Energiebilanz in der tropischen Atmo-

sphare. Diese Anderungen der atmosphérischen
Zirkulation fuhren zu regionalen Anderungen der
Intensitat, der rdumlichen Ausbreitung und des zeitli-
chen Verlaufs des Monsuns. Es gibt eine Reihe anderer
Effekte, wie der Klimawandel Monsune beeinflus-
sen kann. Die Oberflachenerwarmung schwankt mit
dem Grad der Absorption von Sonnenstrahlung, die
wiederum von jeder Landnutzungsanderung beein-
flusst wird, die das Reflexionsvermégen (Albedo) der
Landoberflache andert. Zudem beeinflussen Anderun-
gen der atmosphdarischen Aerosolfracht, beispielwei-
se durch Luftverschmutzung, wieviel Sonnenstrahlung
den Erdboden erreicht. Dies kann dazu fuhren, dass
sich die sommerliche Erwarmung der Landoberflache
und damit die Monsunzirkulation veréandern. Auf der
anderen Seite erwarmt die Absorption von Sonnen-
strahlung durch Aerosole die Atmosphare, wodurch
die Verteilung der atmospharischen Warme verandert
wird.

Am starksten wirkt sich der Klimawandel auf die
Monsune Uber die mit der Erwarmung der Luft ein-
hergehende Erhohung des Feuchtigkeitsgehalts der
Atmosphare aus. Dies fuhrt zu einer Zunahme der
Gesamtmenge an Monsunniederschlag, selbst wenn
die Starke der Monsunzirkulation abnimmt oder
gleich bleibt.

Klimamodellprojektionen fur das 21. Jahrhundert
zeigen einen Anstieg der gesamten Monsunnieder-
schlage, groBtenteils bedingt durch den steigenden
Feuchtigkeitsgehalt der Atmosphaére. Laut Projektio-
nen vergroBert sich die Gesamtflache der von Mon-
sunen betroffenen Gebiete in Verbindung mit der
generellen Ausdehnung der tropischen Regionen in
Richtung der Pole. Klimamodelle projizieren je nach
Szenario einen Anstieg der globalen Monsunnieder-
schldage um 5% bis circa 15 %. Obwohl die gesamten
Monsunniederschlage zunehmen, werden die Mon-
sunregenfalle in manchen Gebieten aufgrund der
sich abschwachenden tropischen Windzirkulationen
abnehmen. Es ist wahrscheinlich, dass die Monsune
frher oder zum etwa gleichen Zeitpunkt einsetzen
und dass sie spater enden, sodass sich die Monsun-
saison insgesamt verlangert.

Zukunftige regionale Trends bezuglich der Starke und
des zeitlichen Verlaufs von Monsunen bleiben in vielen
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Teilen der Welt unsicher. Schwankungen der Monsune
von Jahr zu Jahr werden in vielen tropischen Regio-
nen durch ENSO beeinflusst. Wie sich ENSO in Zukunft
verandern und wie sich sein Einfluss auf den Monsun
wandeln wird, ist ebenfalls noch unsicher. Allerdings

(a) Gegenwart

deutet der projizierte Gesamtanstieg der Monsun-
niederschlage auf einen entsprechenden Anstieg des
Risikos fur Extremniederschlagsereignisse in den meis-
ten Regionen hin.

(b) Zukunft

Sonnenstrahlung
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O d
Aerosole d é
«—
Landnutzung Feuchte

Sonnenstrahlung

OOM

Anderungen : d ¢ é°
bei Aerosolen ¢
mehr Regen

schwachere
Zirkulation

Landnutzung erhohicli

warmer

FAQ 14.1, Abbildung 1 | Schematische Darstellung der wichtigsten Wege, auf denen Aktivitaten des Menschen Monsunregenfélle beeinflussen. Erwérmt sich
das Klima, nimmt auch der Transport von Wasserdampf vom Meer auf das Land zu, da wérmere Luft mehr Wasserdampf enthalt. Dies erh6ht auch das Potenzial
fiir Starkregenfalle. Durch die Erwérmung hervorgerufene Anderungen von groBraumigen Zirkulationsmustern beeinflussen die Intensitat und die Ausdehnung
der gesamten Monsunzirkulation. Landnutzungsénderungen und atmospharische Aerosolfrachten knnen ebenfalls einen Einfluss darauf haben, wieviel Sonnen-
strahlung von Atmosphare und Landoberflache absorbiert wird, und dadurch mdglicherweise den Temperaturunterschied zwischen Land und Meer vermindern.



FAQ 14.2| Wie stehen regionale Klimaprojektionen mit Projektionen globaler

Mittelwerte in Verbindung?

Die Beziehung zwischen regionalen Klimaénderungen und Anderungen globaler Mittelwerte ist komplex.
Regionale Klimata hdngen stark von der betrachteten Region ab und reagieren deshalb unterschiedlich auf
Anderungen von Einflissen auf der globalen Skala. Faktisch sind Anderungen des globalen Mittelwertes ein
geeignetes MaB, um viele unterschiedliche regionale Klimawirkungen zusammenzufassen.

Warme und Feuchtigkeit sowie deren Verdnderungen
sind aus mehreren Grinden nicht gleichmaBig tGber
den Globus verteilt:

e Externe Antriebsfaktoren unterscheiden sich
rdumlich (z.B. héngt die Sonneneinstrahlung
vom Breitengrad ab, haben Aerosole ihren Ur-
sprung in lokalen Quellen, dndert sich die Land-
nutzung regional, usw.).

¢ Oberflachenbedingungen unterscheiden sich rdum-
lich, zum Beispiel Land/Meer-Gegenséatze, Topo-
graphie, Meeresoberflachentemperaturen, Boden-
wassergehalt.

e Wettersysteme und Meeresstrémungen vertei-
len Warme und Feuchtigkeit auf der Erde um.
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Wettersysteme stehen in Zusammenhang mit regio-
nal bedeutsamen Klimaphanomenen wie Monsunen,
tropischen Konvergenzzonen, Zugbahnen von Stur-
men und wichtigen Auspragungen von Klimavariabili-
tat (z.B. El Nifio-Southern Oscillation (ENSO), Nordat-
lantische Oszillation (NAO), Southern Annular Mode
(SAM), usw.). Laut Projektionen beeinflussen einige
dieser Klimaphanomene nicht nur regionale Erwar-
mungsmuster, sondern werden auch selbst Anderun-
gen unterworfen sein, was zu weiteren Folgen fur
regionale Klimata fuhren kann (siehe Tabelle 14.3).

Projektionen von Anderungen der Oberflachentem-
peratur- und Niederschlagsdnderungen variieren regi-
onal stark (FAQ 14.2, Abbildung 1).

I )
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FAQ 14.2, Abbildung 1 | Projizierte Anderungen der jahrlichen Mittel- und Extremwerte (iiber Land) der oberflachennahen Lufttemperatur und Niederschlage
im 21. Jahrhundert: (a) mittlere Oberflachentemperatur pro °C mittlerer globaler Temperaturdnderung, (b) 90. Perzentil der taglichen Hochsttemperatur pro °C
mittlerer globaler Hochsttemperatur, (c) mittlerer Niederschlag (in % pro °C mittlerer globaler Temperaturanderung) und (d) Anteil der Tage, deren Niederschlag
das 95. Perzentil tibersteigt. Quellen: (a) und (c) projizierte Anderungen der Mittelwerte von 1986-2005 gegeniiber 2081-2100 aus CMIP5-Simulationen unter
Szenario RCP4.5 (siehe Kapitel 12, Abbildung 12.41); (b) und (d) projizierte Anderungen der Extreme (iber Land von 1980—1990 gegentiber 2081-2100 (nach

Abbildung 7 und 12 von Orlowsky und Seneviratne, 2012).
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Verstarkte oberflachennahe Erwarmung wird far die
kontinentalen Regionen der hohen Breiten und Uber
dem arktischen Ozean projiziert, wahrend die Ande-
rungen Uber anderen Ozeanen und in niedrigeren
Breiten ndher am globalen Mittel liegen (FAQ 14.2,
Abbildung 1a). Die Erwdrmung im Bereich der Grof3en
Seen in Nordamerika féllt in den Projektionen bei-
spielsweise um 50 % hoher aus als im globalen Mittel.
Ahnliche starke regionale Abweichungen gibt es bei
den projizierten Anderungen starkerer Extremtem-
peraturen (FAQ 14.2, Abbildung 1b). Aufgrund der
Beeinflussung durch Klimaphdnomene wie beispiels-
weise den Monsun und die tropischen Konvergenz-
zonen variieren projizierte Niederschlagsdnderungen
regional noch starker als Temperaturdanderungen (FAQ
14.2, Abbildung 1c/d). Fir dquatornahe Breitengra-
de werden erhdéhte mittlere Niederschlage projiziert,
wahrend fur die polwarts liegenden Randbereiche
der Subtropen verminderte mittlere Niederschldage
projiziert werden. Fir die héheren Breiten wird ein
Anstieg der mittleren Niederschldge und insbesondere
eine Zunahme der Extremniederschlage durch auBer—
tropische Tiefdruckgebiete projiziert.

Die Polarregionen veranschaulichen die Komplexitat
der Prozesse, die an regionalem Klimawandel betei-

ligt sind. In Projektionen steigt die Erwarmung der
Arktis starker an als das globale Mittel — hauptsach-
lich, weil das Schmelzen von Eis und Schnee einen
regionalen Ruckkopplungsprozess verursacht, indem
es mehr Absorption von Sonnenstrahlung zulasst. Dies
erzeugt weitere Erwdrmung, die wiederum zu ver-
mehrtem Schmelzen von Eis und Schnee fiihrt. Uber
dem antarktischen Kontinent und den umgeben-
den Ozeanen ist die projizierte Erwdrmung jedoch
weniger ausgepragt, was zum Teil an einem starke-
ren positiven Trend des Southern Annular Mode liegt.
Angetrieben durch die kombinierten Effekte von stra-
tospharischem Ozonverlust Gber der Antarktis und
den mit erhéhten Treibhausgaskonzentrationen ver-
bundenen Anderungen der Temperaturstruktur der
Atmosphare haben sich die Westwinde Uber den std-
lichen Ozeanen der mittleren Breiten in den letzten
Jahrzehnten verstarkt. Diese Anderung des SAM wird
von Klimamodellen gut abgebildet und sorgt fir eine
Reduzierung des atmospharischen Warmetransports
zum antarktischen Kontinent. Trotzdem erwarmt sich
die antarktische Halbinsel immer noch rapide, da sie
sich weit genug nach Norden erstreckt, um von den
warmen Luftmassen des Westwindgurtels beeinflusst
zu werden.
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