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Fiir das Verstédndnis unseres Klimas sowie die Moglichkeiten, Vorhersagen zu treffen, wie sich unser
Klima in den n#chsten Jahrzehnten entwickeln wird und wie wir die Auswirkungen eines Klimawan-
dels, der mittlerweile kaum noch bestritten wird, moglichst gering halten koénnen, spielen Klimamo-
delle eine wichtige Rolle. Es sind auch gerade die Aussagen solcher Klimamodelle, die von Leugnern
eines anthropogenen (d.h. vom Menschen verursachten) Klimawandels immer wieder in Frage gestellt
werden. Daher ist es wichtig, einen ungefihren Eindruck von Klimamodellen zu bekommen.

In diesem Kapitel betrachten wir zunéchst sehr einfache Klimamodelle, die sich auf den glo-
balen Energiehaushalt der Erde beziehen. Insgesamt ist dieser Energiehaushalt nahezu ausgeglichen.
Auflerdem handelt es sich um statische Modelle, d.h., wir untersuchen die Gleichgewichtszustéinde
solcher Modelle und wie sich diese verdndern, wenn sich &uflere Parameter verdndern. Gegen Ende
dieses Kapitels beschreiben wir auch kurz die wichtigsten Modelle, die heute fiir Klimaprognosen
verwendet werden. Die Modelle lassen sich kaum noch in ihrer Komplexitéit iiberschauen, aber man
kann zumindest grob beschreiben, welche Effekte von diesen Modellen beriicksichtigt werden.

1 Grundlagen

Fiir die einfachen Klimamodelle, die hier besprochen werden, sind die folgenden Grundlagen relevant.
Ausfiihrlicher wird auf diese Themen in Kapitel Solarkonstante und Paleoklima eingegangen.

1.1 Die Solarkonstante

Die Solarkonstante ist definiert als das langjéhrige Mittel der Intensitét der Sonneneinstrahlung ober-
halb der Erdatmosphére. Die Intensitét ist dabei die Energie, die pro Sekunde auf eine bestimme
Fldche - in diesem Fall ein Quadratmeter senkrecht zur Strahlungsrichtung - trifft (siehe Kapitel
Solarkonstante und Paleoklima). Die IAU (International Astronomical Union) hat 2015 die Solarkon-
stante aufgrund neuerer Messungen auf den Wert

S=1361J-s" m 2 =1361W-m > (1)

festgelegt.

Auf Zeitskalen von einigen hundert Jahren liegt die dominante Schwankung der Solarkonstante
in den 11-jahrigen Aktivitétszyklen der Sonne. Diese wirken sich aber im sichtbaren Bereich kaum
aus. Die beobachteten Schwankungen in der Temperatur im langjdhrigen Mittel aufgrund dieser
Sonnenzyklen liegt in der Gréflenordnung von 0,1°C. Zum Einfluss ldngerfristiger Schwankungen
(z.B. der sogenannten Milankovié-Zyklen), siehe Kapitel Solarkonstante und Paleoklima.

1.2 Die Albedo

Einen wesentlich gréBeren Einfluss auf das Klima hat die Albedo der Erde (siehe Kapitel Solarkonstan-
te und Paleoklima). Hierbei handelt es sich um die Reflektivitéit der Erde fiir den Wellenléngenbereich
der Sonnenstrahlung. Je grofler die Albedo, umso grofler ist die Menge an Energie, die direkt wieder
in den Weltraum abgegeben wird und somit auf den Energiehaushalt der Erde keinen Einfluss hat.
Derzeit liegt die Albedo der Erde bei a = 0,3, d.h. rund 30% der eingestrahlten Energie wird ent-
weder an den Wolken oder der Erdoberfliche zuriick in den Weltraum reflektiert. Den wichtigsten



Beitrag zur Albedo der Erde liefern neben den Wolken die Schnee- und Eisflichen der nérdlichen
und siidlichen Breitengrade. Auch landschaftliche Verdnderungen, beispielsweise das Abholzen von
Nadelwéldern (die eine sehr kleine Albedo haben) und die Ersetzung durch Wiesen oder Stédte, ha-
ben einen Einfluss. Der weitaus grofite Unsicherheitsfaktor bei Klimamodellen sind die Wolken und
die damit zusammenhéngende Albedo: Es ist bisher kaum verstanden, wie die Wolkendichte auf den
Klimawandel reagieren wird.

1.3 Aufbau der Erdatmosphire

Ebenfalls wichtig fiir Klimamodelle ist der Aufbau der unteren Atmosphére. Bis zu einer Hohe von
rund 12-13km (in Polnéhe und im Winter ist diese Schicht etwas tiefer, in den Tropen kann sie bis
zu 18-20km betragen) reicht die Troposphire. In dieser Schicht spielt sich unser Wettergeschehen
ab. Definiert ist diese Schicht durch einen negativen Temperaturgradienten, d.h., die Temperatur
nimmt in dieser Schicht mit zunehmender Hohe ab. Den Haupteinfluss auf dieses Verhalten hat die
Tatsache, dass sich aufsteigende Luftmassen, deren Druck daher abnimmt, abkiihlen. Nimmt die
Temperatur eines solchen Luftpakets mit der Hohe nicht rasch genug ab, bleibt es wéirmer als die
Umgebungstemperatur. Dadurch steigt es weiter auf, da ein wirmeres Luftpaket (bei gleichem Druck)
weniger dicht und damit leichter ist. Auf diese Weise kommt es zur Konvektion: Warme Luftschichten
steigen auf, kiihlen sich dabei ab, je nach Luftfeuchtigkeit sinkt die Temperatur unter den sogenannten
Taupunkt - hier kommt es zur Kondensation von Wasser und Wolkenbildung. Bei der Kondensation
wird Energie frei, die den Auftrieb der Luftmassen nochmals beschleunigt.

Oberhalb der Troposphére liegt die Stratosphére, die bis in eine Héhe von rund 50 km reicht.
Hier nimmt die Temperatur mit der Héhe wieder zu, von rund (—50)° — (—80)°C (abhéngig von der
Jahreszeit und dem Breitengrad) bis wieder zum Gefrierpunkt von 0°C. Der Grund dafiir ist, dass
sich in dieser Schicht die Ozonschicht der Erde befindet. Diese absorbiert ultraviolette Sonnenstrah-
lung und erwiirmt sich dadurch. Die weiteren Schichten (Mesosphiire, Thermosphiire und Exosphiire)
spielen fiir das Klima eine untergeordnete Rolle.

Die Luft der Atmosphére besteht im Wesentlichen aus Stickstoff (Ng, rund 78%) und Sau-
erstoff (Og, rund 21%) sowie dem Edelgas Argon (Ar, rund 0,9%). Der Rest sind Spurengase, deren
Anteile meist in ppm (parts per million), ppb (parts per billion) oder ppt (parts per trillion) angegeben
werden. Hierbei handelt es sich um Volumenanteile, also im Wesentlichen Anteile pro Teilchenzahl,
da wir bei Gasen (insbesondere Gasen, die sich wie ideale Gase verhalten) das Eigenvolumen der
Molekiile vernachlissigen konnen. COs (Kohlendioxid) ist mit derzeit rund 420 ppm oder 0,042% das
hiufigste Gas, es folgen Ne (Neon, 18 ppm), He (Helium, 5 ppm), CH4 (Methan, 1870 ppb). Auflerdem
enthilt die Luft je nach Luftfeuchtigkeit bis zu 4 Volumenprozent HoO (Wasserdampf).

2 Einige globale, statische Klimamodelle

Ein Klimamodell ist ein System mathematischer Gleichungen, in das klimarelevante Parameter (z.B.
Luft- und Wassertemperatur in bestimmten Luftschichten bzw. Wassertiefen, Niederschldge, Luft-
feuchtigkeit, Eisfliiche und Dicke von Eisschichten, ... eventuell ortsabhingig) eingehen und das den
zeitlichen Verlauf solcher Parameter beschreibt. Die einfachsten Klimamodelle betrachten lediglich
die Durchschnittstemperatur der Erde (also keine Ortsabhingigkeiten). Weitere Vereinfachungen be-
stehen darin, die Zeitabhéngigkeit zu vernachléssigen, d.h., es werden Gleichgewichtszustdnde unter-
sucht. Selbst auf diesem Niveau unterscheiden sich Klimamodelle noch hinsichtlich der Eigenschaften
der Erdoberfliache, die beriicksichtigt werden.

Die folgenden Klimamodelle sind von dieser globalen Struktur und beriicksichtigen zuneh-



mend mehr Einfliisse. Man erkennt, wie schnell die Modell komplexer werden, wie andererseits aber
auch einfache Modelle schon bestimmte nicht-triviale Effekte beschreiben kénnen. Abbildung 1 gibt
global die Strahlungsbilanz der Atmosphére wieder, die ndherungsweise in den angefiihrten Modellen

beschrieben wird.
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Im Folgenden verwenden wir auch das Kirchhoff’sche Strahlungsgesetz, wonach der Ab-
sorptionskoeffizient und der Emissionskoeflizient eines Korpers gleich sind. Wir setzen hier die in-
tegrierte diffuse Strahlung voraus, d.h. wir betrachten keine Richtungsabhéngigkeiten. Allerdings
beriicksichtigen einige der Klimamodelle eine Frequenzabhingigkeit dieser Koeffizienten. Die Inter-
pretation sogenannter Emissionskoeffizienten in diesem Kapitel bedeutet meist, dass die Atmospére
flir bestimmte Frequenzen absorbierend und fiir andere Frequenzen durchléssig ist. Daher ist die For-
derungg, dass die frequenzabhingige Absorbtion gleich der entsprechenden Emission ist, eher eine
Néherung.

2.1 Klimamodell 1 - ohne Atmosphire

Wir betrachten zunéchst ein sehr einfaches Klimamodell, bei dem folgende Faktoren beriicksichtigt
werden:

1. eine konstante Intensitét der Sonnenstrahlung oberhalb der Atmosphire, dies ist die Solarkon-
stante S =1361J-s7!-m™2,

2. eine konstante Albedo von a = 0,3,

3. eine  Erdoberfliche, welche die absorbierte

Schwarzkorperstrahlung entsprechend ihrer Oberflichentemperatur T abgibt. Hier wird

Energie in alle Richtungen als
das Stefan-Boltzmann-Gesetz
L=oT* (2)

angenommen, d.h., die abgestrahlte Intensitét L (Energie pro Zeit und Fliche) ist proportional
zur 4. Potenz der absoluten Temperatur 7' der Erdoberfliche. Die Proportionalitdtskonstante
ist die Stefan-Boltzmann-Konstante o = 5,67 -1078J -s~1 . m=2. K~%.(2)

Bis auf die Oberflichentemperatur der Erde sind alle Parameter bekannt. Fiir die gesamte Intensitéit
der absorbierten Strahlung gilt:
Lo, = (1 —a)STR?. (3)



Der Faktor (1 — a) beschreibt die Reduktion der eingestrahlten Intensitét S aufgrund der Albedo.
7R? (wobei R der Radius der Erde ist) beschreibt die Querschnittsfliche der Erde, die von der
Sonnenstrahlung getroffen wird. Meist argumentiert man, dass dies die Fliache des Schattens hinter
der Erde ist, wo die Sonnenstrahlung fehlt, weil sie auf die Erde getroffen ist.

Diese absorbierte Intensitidt muss im Gleichgewicht gleich der emittierten Intensitdt sein
(siehe Abb. 2). Bei der emittierten Intensitét soll es sich in diesem Modell um die Intensitéit der
Schwarzkorperstrahlung der Erde bei ihrer Oberfléchentemperatur Ty handeln (siehe Abb. 2, (a)):

Lewm = 0T AT R? . (4)
Hier wird als emittierende Fliche die gesamte Oberfliche der Erde angenommen (daher der Faktor

4). Setzt man Ly}, = Ley, folgt

(1 —a)S
(1—a)S = 40T? — T, = % = 254,6K. (5)
o
Nach diesem einfachen Modell miisste die durchschnittliche Erdtemperatur knapp 255 K oder —18°C
betragten. Das ist natiirlich viel zu kalt. Bei diesen Temperaturen wéren die Ozeane gefroren. Die

tatsichliche Jahresdurchschnittstemperatur der Erde liegt (2017) bei 15°C oder 288 K.
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Abbildung 2: Zwei einfache Klimamodelle. (a) In diesem Modell wird sdmtliche von der Sonne
einfallende Strahlung (abziiglich der Albedo) von der Erdoberfliche absorbiert und von dieser als
Schwarzkorperstrahlung wieder in den Weltraum abgegeben. (b) In diesem Modell gibt die Erdober-
fliche ebenfalls alle absorbierte Strahlung wieder ab, allerdings nicht als Schwarzkorperstrahlung
sondern um einen Faktor € geringer. Dieser Faktor beschreibt den Einfluss des Treibhauseffekts, gibt
aber keine Erklarung.

2.2 Klimamodell 2 - ohne Atmosphirenschicht, mit Emissionsfaktor

Es gibt mehrere Griinde, weshalb das erste Klimamodell eine deutlich zu tiefe Oberflichentemperatur
der Erde liefern konnte. Zum Einen kénnte es eine Energiequelle geben, die bisher nicht beriicksichtigt
wurde. Dafiir kommt praktisch nur die Erde selbst in Frage, insbesondere die Kernzerfille im Inneren
der Erde. Hier zeigt eine genauere Uberlegung jedoch, dass dieser Effekt zu klein ist und fiir die
Klimabetrachtungen nicht beriicksichtigt zu werden braucht.

Weiterhin konnte die Annahme falsch sein, dass die Erde eine Schwarzkorperstrahlung zu
einer Temperatur 7" abgibt, die ihrer Oberflichentemperatur entspricht. Wir fithren fiir unser zweites
Klimamodell einen Emissionsfaktor € ein, setzen also fiir die emittierte Intensitét

Lem = éoT* 47 R? (6)



an. € = 1 entspricht dem alten Modell. Man spricht in diesem Fall auch schon mal von einem ,,grauen
Strahler® (siehe Abb. 2(b)). Wir erhalten nun fiir die Oberflichentemperatur der Erde:

S 1
(1-a)S = 4éoT* — 7 /L=95 _ ([ 254,6 K . (7)
4éo é

Setzen wir fiir T' die beobachtete Oberflichentemperatur von 288 K ein, erhalten wir € = 0,61. Wir
haben an dieser Stelle unser ,Klimamodell* nicht zur Bestimmung der Oberflichentemperatur T'
benutzt, sondern zur Bestimmung von é. Gelegentlich wird behauptet, der niedrigere Wert von é
beschreibe den Treibhauseffekt. Das ist zwar nicht falsch, bedarf aber einer Erklarung. Inwieweit €
direkt gemessen und somit aus diesem Modell die Oberflichentemperatur der Erde bestimmt werden
kann, werden wir noch diskutieren.

2.3 Klimamodell 3 - eine total absorbierende Atmosphéirenschicht

Wir betrachten nun ein Modell, bei dem zwischen der einfallenden Strahlung, die durch die Solar-
konstante gegeben ist, und der ausfallenden Strahlung, die in den bisherigen beiden Modellen durch
die Temperatur der Erdoberfliche gegeben ist, noch eine Schicht liegt, welche den Einfluss der Treib-
hausgase beschreiben soll. Diese Schicht sei vollkommen durchliissig fiir die einfallende (kurzwellige)
Strahlung der Sonne, sie absorbiere aber die langwellige Strahlung zur Temperatur T, die von der Er-
de emittiert wird. Auflerdem emittiere sie eine langwellige Strahlung zu ihrer Atmosphérentemperatur
T, (siehe Abb. 3). Diese Emission erfolgt sowohl in Richtung Weltraum (nach oben) als auch zuriick
in Richtung Erdoberfliche. Wir haben es nun also mit zwei Temperaturen zu tun: einmal die Tempe-
ratur der Erdoberfliche Ty sowie weiterhin die Temperatur 7T, der Atmosphérenschicht, die wir uns
als sehr diinn denken.

Abbildung 3: Der Treibhausef-
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Fiir beide Schichten - Erdoberfliche und Atmosphére - stellen wir nun Bilanzgleichungen auf.
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Dabei nehmen wir an, dass die Atmosphére nur Energie von der Erdoberfldche erhilt, die entsprechend
dem Stefan-Boltzmann-Gesetz durch Len, = oT§ gegeben ist. AuBerdem emittiere die Atmosphére
die Energie in zwei Richtungen - nach oben und nach unten - entsprechend ihrer Temperatur T,. Wir
erhalten somit die folgenden zwei Bilanzgleichungen ((s) fiir ,,surface®, d.h. die Bilanzgleichung des
Erdbodens, und (a) fiir die Bilanzgleichung der Atmosphérenschicht):

(s) @S + UTB‘L1 = UTs4 (a) JT;1 = 2UT;l . (8)

Bilanzgleichung (s) beschreibt die Strahlungsbilanz der Erdoberflédche: Einfallend (linke Seite der Glei-
chung) ist die kurzwellige Strahlung der Sonne sowie ein Teil, der von der Atmosphére nach unten
emittiert wird; ausfallend ist die langwellige Strahlung, welche die Erdoberfliche entsprechend ihrer



Temperatur T emittiert. Bilanzgleichung (a) beschreibt die Strahlungsbilanz der Atmosphérenschicht
(die als diinn und von konstanter Temperatur angenommen wird): Einfallend ist die emittierte lang-
wellige Strahlung der Erde, emittiert werden zwei Anteile (nach unten und nach oben in den Welt-
raum) entsprechend der Temperatur T,.

Aus der zweiten Gleichung folgt unmittelbar Ty = v/2T,, die Temperatur der Erdoberfliiche
ist also um den Faktor v/2 ~ 1,1892 hoher als die Temperatur 7, der Atmosphére. Setzt man die
zweite Bilanzgleichung in die erste ein, erhilt man fiir die Atmosphérentemperatur den Wert des
ersten Modells T, =~ 254,6 K oder —18°C. Dies ist auch plausibel, weil fiir das Gesamtsystem die
Strahlungsbilanz ebenfalls ausgeglichen sein soll. Fiir die Temperatur der Erdoberfliche erhalten wir
nun 75 ~ 303 K oder 30°C. Das ist etwas zu warm wenn man bedenkt, dass die mittlere Temperatur
der Erdoberflidche eher bei 15°C liegt.

An diese Modell wird offensichtlich, dass die Temperatur, die man aus einer grofen Entfernung
von der Erde beobachtet, nicht die Temperatur der Erdoberfliche ist (wie in dem ersten Modell),
sondern die Temperatur der (oberen) Atmosphiirenschicht.

2.4 Klimamodell 4 - eine teilabsorbierende Atmosphéirenschicht
Abbildung 4: Effektiver Treibhaus-
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In diesem Klimamodell wird angenommen, dass die Atmosphérenschicht nur einen Teil der
von der Erde emittierten langwelligen Strahlung absorbiert (parametrisiert durch den Parameter €)
und einen Teil direkt durchlésst (siehe Abb. 4). Entsprechend den Kirchhoff’schen Strahlungsgesetzen,
wonach Absorptions- und Emissionskoeffizient eines Korpers fiir eine gegebene Wellenlénge gleich sind
(Richtungsabhingigkeiten werden hier vernachlissigt), wird bei diesem Modell angenommen, dass die
Atmosphiire fiir bestimmte Wellenléngen transparent ist - und entsprechend bei diesen Wellenldngen
auch nicht emittiert - und andere Wellenldngen absorbiert, die dann auch wieder (diffus, also in alle
Richtungen) emittiert werden.

Nun lauten die Bilanzgleichungen:

1
(s) ( 1 )S +eoTd=((1—¢€) +e)oTt =0Tt (a) eoTd = 20Ty, (9)
Aus der zweiten Gleichung (fiir die Atmosphérenschicht) folgt:
T =21 bzw. Ty =~2T,. (10)

Wenn wir dies in die erste Gleichung einsetzen, erhalten wir fiir die Atmosphérentemperatur:

(1 -a)sS 1 _{1/ 1
Ta—\/ T3 o~ \ g 246K (11)




und damit fiir die Bodentemperatur der Erde:

Tsi‘/(lf)s 2 </ 2 254 6K. (12)

2—c¢€ 2—c¢

Fiir ¢ — 0 erhalten wir unser erstes Modell wieder: Die Atmosphére emittiert keine Strahlung mehr
(ihre Temperatur wire T, = (1/v/2) - 254,6 K ~ 214,1K, bei der aber praktisch keine Strahlung
emittiert wird). Samtliche von der Erdoberfliche absorbierte Energie wird als Schwarzkorperstrahlung
bei 254,6 K wieder in den Weltraum abgestrahlt. Fiir ¢ — 1 erhalten wir das vorherige Modell:
Die Atmosphirentemperatur betrigt 254,6 K und die Temperatur der Erdoberfliche ist Ty = v/2 -
254,6 K ~ 303 K.

Wenn wir nun umgekehrt fiir die durchschnittliche Oberflichentemperatur der Erde den Wert
288 K annehmen, erhalten wir den Wert ¢ ~ 0,7785, und fiir die Atmosphéirentemperatur folgt daraus
ein Wert von rund 242K. Uber Polareis (siche Abb. 5) wiirde sich fiir eine Erdtemperatur von
268 K eine Atmosphérentemperatur von 226 K ergeben, was recht gut mit den beobachteten Werten
iibereinstimmt. Der Vorteil dieses Modells ist, dass wir hier einige Effekte studieren und interpretieren
konnen, die bisher nicht so offensichtlich waren.
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1. Fiir € # 1 oder 0 entspricht die Strahlung, welche die Erde in den Weltraum abgibt - die
also von einer groflen Hohe aus beobachtet wird - nicht einer Schwarzkorperstrahlung zu einer
festen Temperatur sondern einer Strahlung zu zwei Temperaturen. Damit erhélt der Parameter
€ aus dem zweiten Modell eine anschauliche Bedeutung: Bei manchen Wellenldngen ist die
Atmosphére durchlissig und man sieht somit bei diesen Wellenldngen aus grofler Hohe die
Oberfliche der Erde (und ihre Temperatur). Bei anderen Wellenldngen ist die Atmosphére
absorbierend und undurchsichtig. Bei diesen Wellenléingen sieht man aus einer grolen Hohe nur
die obere Atmosphirenschicht und dies bei einer deutlich niedrigeren Temperatur (vgl. Abb.
5).



2. Wenn € grofler wird, also mehr Strahlung von der Atmosphére absorbiert wird, nimmt die

Temperatur der Erdoberfliche zu. Dies ist der eigentliche Treibhauseffekt. Gleichzeitig nimmt

in diesem Modell aber auch die Temperatur der oberen Atmosphérenschicht, von der aus die

Strahlung in den Weltraum abgegeben wird, zu. Sie ist allerdings insgesamt kélter als in dem
Klimamodell 3. Da die einfallende Intensitét (die Solarkonstante und die Albedo) mehr oder
weniger konstant bleibt, muss auch die abgegebene Intensitit in der Summe konstant bleiben.

Wenn aber von der Erdoberfliche Strahlung zu einer héheren Temperatur in den Weltraum

abgegeben wird, muss die Strahlung von den oberen Atmosphérenschichten zu einer tieferen

Temperatur gehoren.

2.5 Ein einfaches Klimamodell fiir die Venus

Die Atmosphire der Venus enthélt rund 96% Kohlendioxid. Der Abstand Venus-Sonne betrigt un-
gefihr 0,72 AU (astronomische Einheiten) und somit ist die Solarkonstante an der Oberfliche der

Venusatmosphire um rund das Inverse von (0,72)? ~ 0,52, also knapp das Doppelte, groBer als auf
der Erde (dies beruht auf dem 1/r2-Gesetz der Intensitét einer Strahlung als Funktion des Abstands
von der Strahlungsquelle). Allerdings ist die Albedo der Venus mit rund 0,75 deutlich grofier als die

der Erde (von auflen erscheint die Venus vollkommen wolkenbedeckt). Insgesamt miisste es daher

auf der Venus kélter sein, als auf der Erde. Doch die Oberflichentemperatur der Venus betréigt iiber

460°C. Um zu sehen, wie eine dickere absorbierende Atmosphérenschicht die Oberflichentemperatur

beeinflusst, betrachten wir folgendes Atmosphérenmodell (siche Abb. 6).
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Abbildung 6: Modell fiir den Treib-
hauseffekt der Venus - ein Klimamo-
dell mit zwei Atmosphérenschichten.
Die von der Venusoberfliche emittier-
te langwellige Strahlung wird in der
ersten Atmosphére absorbiert und
als Schwarzkorperstrahlung zur At-
mosphéirentemperatur T,; zur zwei-
ten Schicht wie auch zuriick zur
Venusoberfliche emittiert. Die zwei-
te Schicht mit der Temperatur Tyo
emittiert Strahlung zuriick zur ersten
Schicht und in den Weltraum.

Die Bilanzgleichungen sind nun (wobei durch die Stefan-Boltzmann-Konstante o dividiert

wurde):

(1—a)S

(9) o

+ T =T (al) T+ Ty =21y (a2) Ty, =2T5 (13)

Aus diesen Gleichungen erhalten wir (die Zahlenwerte gelten zum besseren Vergleich mit den vorhe-
rigen Modellen fiir die Albedo und die Solarkonstante der Erde):

T = | (1;7@)5 = 254,6K

&
|

o3
[

(14)

g
[(1—a)S
V2T = V2 4 % = V22546 K ~ 302,8K (15)
ag
[(1—a)S
V3T = V34 % = V32546 K ~ 335,1K (16)
g



Die oberste Atmosphérenschicht behélt somit ihre Temperatur von 254,6 K, wohingegen die Tempe-
ratur am Boden im Vergleich zu dem Einschicht-Modell nochmals gewachsen ist. Man kann sich nun
leicht iiberlegen, dass sich dieses Verhalten bei mehreren Atmosphérenschichten fortsetzt. Letztend-
lich erhélt man, dass immer dieselbe Temperatur von 254,6 K in den Weltraum abgestrahlt wird, diese
Temperatur zu den tieferen Schichten hin zunimmt und am Boden theoretisch einen beliebig hohen
Wert annehmen kann. Auch wenn sich die Zahlenwerte hier auf die Albedo und die Solarkonstante
der Erde beziehen, kann man das Modell leicht auf Venus iibertragen. Durch die hohe Konzentration
an COy (sowie die Tatsache, dass die Atmosphére der Venus fast 90 mal dichter ist als die der Erde)
wirken dort effektiv viele Atmosphérenschichten total absorbierend.

Modelle fiir die Atmosphéiren anderer Planeten oder auch von Monden anderer Planeten
(z.B. der Jupiter- und Saturnmonde) sind auch fiir die Klimaphysik von Interesse, weil man an diesen
Modellen testen kann, ob die Zusammenhinge durch die einfachen Modelle schon nahezu korrekt
wiedergegeben werden und somit diese einfachen Modelle der Realitét entsprechen.

2.6 Klimamodell 5 - Erwidrmung der Troposphire und Abkiihlung der
Stratosphére

Nun betrachten wir ein Klimamodell mit zwei Atmosphérenschichten, von denen eine Schicht
niherungsweise die Verhéltnisse in der Troposphére und eine zweite Schicht die Verhiltnisse in der
Stratosphére beschreibt. Es ist das allgemeinste Modell in diesem Kapitel und man erhélt alle vorhe-
rigen Modelle fiir spezielle Werte der Parameter.

Die Stratosphiire zeichnet sich dadurch aus, dass sie einen Teil der einfallenden Sonnenstrah-
lung absorbiert (insbesondere im UV-Bereich durch das in der Stratosphére vorhandene Ozon) und
in Wéarme umwandelt. Ansonsten wirken sowohl die Troposphire als auch die Stratosphére als ,,graue
Strahler®, die bestimmte Wellenléngen absorbieren und emittieren und andere Wellenléingen transmit-
tieren und in diesem Bereich auch nicht emittieren (siehe Abb. 7). Die zugehdrigen Emissionsfaktoren
(gleich Absorptionsfaktoren) €, und eg, geben wieder den Anteil einer Strahlung an, die von dieser
Schicht absorbiert und emittiert wird.

Die Bilanzgleichungen fiir die drei Schichten lassen sich anhand von Abb. 6 ablesen und lauten:

(1-a)S

Erdboden (1 - ﬁstr)T + 6troUCZ—‘télro + 6s‘cr(1 - 6tro)aiz-‘str = UTS4 (17)
Troposphére €r00 Ty + €stretro0 ity = 260000 10 (18)
1—a)S
StratOSphiil"e 55tr% + 6troestraj—ﬁro + 6str(]- - etro)UT;L = 2estr0T$r (19)
Wir kénnen diese drei Gleichungen in Matrixform schreiben:
1 —€tro _Estr(1 - etro) O-Ts4 (1 - 6Stf) (1—4(1)5

—€tro 2€tr0 —€tro€str UTéo = 0 (20)

_estr(l - 6tro) —€tro€str 2€5¢r UTs%tr ﬁStf (174(1)3

Bildet man die Summe dieser drei Gleichungen erhélt man die Bilanz des Gesamtsystems:

(1—-a)s

1 = (1 = €ro) (1 = €5t2) 0T + €tro(1 — €5ir) 0Tk + €str0 T, - (21)
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Abbildung 7: Modell fiir die Strahlungsbilanz mit einer Troposphére und eine Stratosphére. Die Stra-
tosphére absorbiert einen Teil der einfallenden Sonnenstrahlung (Absorptionskoeffizient Sst,) und
wird dadurch erwirmt. Auflerdem absorbiert sie Teile der langwelligen Infrarotstrahlung von der
Erdoberfliche und der Troposphire. Die Erdoberfliche absorbiert und emittiert als schwarzer Korper
und hat somit einen Emissionskoeffizienten von 1. Die Troposphire und Stratosphire absorbieren
und emittieren als ,,graue Strahler“. Die Troposphire hat einen Absorptions- und Emissionskoeffi-
zienten von €, und die Stratosphire einen entsprechenden Koeffizienten eg,. Der durchgelassene
Strahlungsanteil ist jeweils proportional zu (1 — €y /str)-

In Anhang 3.1 wird dieses Gleichungssystem gelost. Aus den Gleichungen 36-38 ergibt sich:

- 4 1 (]. - estr) .
Tstr - \/( ) (1 + 6str> 25476K7 (22)

2 — Estr Estr

4 (2 + Estr(l - Etm) - (Estr + 6tro(l - Estr))ﬂstr)
Tivo = . 254,6K, 23
t \/ @ — o) (@ — o) (23)
4 — strCtro) = 2 ro 1- str str
o= 4(( Estrét ) ( + € ( Et))ﬂt)-254,6K. (24>
(2 - estr)(2 - etro)

Fiir die Parameterwerte Bg, = 0,05, €5ty = 0,11 und €0 = 0,78 erhalten wir fiir die Bodentempe-
ratur T = 288,06 K, die Troposphérentemperatur Ti,, = 245,19 K und die Stratosphirentemperatur
Tstr = 236,37K. Erhohen wir nun die beiden Emissionsparameter etwas (um beispielsweise eine
erhohte COz-Konzentration in der Atmosphére zu modellieren), z.B. auf eg, = 0,12 und €40 = 0,8,
erhalten wir fiir die Bodentemperatur Ty = 289,43 K, die Tropospéarentemperatur Ti,, = 246,50 K
und die Stratosphirentemperatur Ty, = 235,07 K. Wir erkennen, dass die Bodentemperatur ebenso
wie die Troposphérentemperatur zugenommen hat, wohingegen die Stratosphirentemperatur etwas
abgenommen hat. Allerdings zeigt Gl. 36 (bzw. Gl. 22), dass die Stratosphérentemperatur in diesem
Modell nicht von dem Emissionsparameter der Troposphire abhingt. Auflerdem ist die Absorption
der einfallenden Strahlung fiir diesen Effekt wichtig: Fiir 8 = 0 nimmt die Stratosphirentemperatur
mit wachsendem eg, zu. Die Abnahme erfolgt nur, wenn 8 > €2, /2 ist (Anmerkung (3))
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3 Anmerkungen

(1) Der Grund fiir den Faktor 2 zwischen der Schwankung im Abstand und der Schwankung in der
Intensitit der Sonneneinstrahlung liegt in dem 1/72-Gesetz der Intensitét als Funktion des Abstands:

1 1 Ar
— 5 F2—. 25
(r£Ar)2 2 T (25)
(2) Das Stefan-Boltzmann-Gesetz folgt z.B. aus dem Planck’schen Strahlungsgesetz. Damit lésst sich
die Stefan-Boltzmann-Konstante durch andere Naturkonstanten ausdriicken:

210k W
=B =567037442... - 107 . 26
77 15h3c2 mZK4 (26)
(3) Die genaue Bedingung lautet
2
€r
Bstr > 75—, (27)

2 — 26y + €

str

was aber fiir kleine Werte von ey, die durchaus realistisch sind, durch B, > €%, /2 genihert werden
kann. Man erhilt die Bedingung aus der Ableitung von T, nach eg,, die fiir eine abnehmende
Temperatur als Funktion von ey, negativ sein muss.

3.1 Losung des Gleichungssystems fiir das Stratosphirenmodell

Aus GI. 18 folgt:

T 4 e Ty, = 2T . (28)
Wir nutzen diese Gleichung, um T}, aus dem Gleichungssystem zu eliminieren und erhalten:
1—a)S 1 1
(1 - 5str)ﬂ +€str | 1 — Z€tro O'T;r = 1— —€4ro O'Ts4 (29)
4 2 2
1—a)S 1 1
str% + €str (1 - 2€tro> UT: = 2€str (1 - 4€tr0€str) UTs4tr (30)

oder in Matrixschreibweise:

(1 - %Etro) —€str (1 - %Etro) UT§4 = <1 B BSH)% (31)
e (1= dee) 20 (1 o) ) \ o, Bus 15415

Nach der allgemeinen Formel fiir das Inverse einer 2 x 2-Matrix,

a b _ 1 d b
A<C d) = Al(ad—bc)<_c . ) (32)

A= ( (1 - %etro) —Estr (1 - %etro) ) (33)

—Estr (1 - %etro) 2€str (1 - ietroestr>

1 1
dEt A = 26str (1 - 26tr0> (1 - 2€str) (34)
die Gleichung

UTS4 _ 1 2€sty (1 - %etroestr) Estr (1 - %etro) (1 = Bstr) (1- a)S (35)
oT4, det A estr (1 — F€ro) (1 — Zéto) Bstr 4
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Wir erhalten fiir die Stratosphérentemperatur:

TA = 1 ) (1 + (1= es“)ﬂstr> (198 , (36)

(2 — Estr Estr 40

und fiir die Bodentemperatur:

T4 — ((4 - 6str‘ftro) - (2 + 6tlro(1 - 6s‘cr))ﬂstr) ) (1 - G)S (37)
° (2 - estr)(Q - 6tro) 4o
SchlieBlich ergibt sich fiir die Temperatur der Troposphére:
T4 — (2 + 6str(1 - etro) - (€str + €tro(1 - €str))/83tr) ) (1 - G)S (38)
e (2 - €str)(z - 6tro) 40' '
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