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ZUSAMMENFASSUNG

Das Klimasystem der Erde ist ein dynamisches System, das 
neben der Atmosphäre auch die Hydro-, Kryo-, Bio- und Li-
thosphäre umfasst und das durch im Detail nicht vorhersag-
bare Schwankungen charakterisiert ist. Das Klima ist definiert 
als die mittleren Verhältnisse über mehrere Jahrzehnte hinweg. 
Es befindet sich in ständigem Wandel, aufgrund interner Va-
riabilität und durch äußere Antriebe. In den vergangen 100 
Jahren wurde eine Erwärmung der bodennahen Atmosphäre 
um rund 1 °C im globalen Mittel beobachtet. Die Rate dieser 
Erwärmung ist erdgeschichtlich betrachtet hoch, ihr Ausmaß 
aber noch nicht einzigartig. Jedoch ist sie ist zu einem wesent-
lichen Teil auf die von Menschen verursachte Emission von 
Kohlendioxid (CO2) und anderen Treibhausgasen wie Methan 
(CH4) sowie Landnutzungsänderungen zurückzuführen. Dies 
konnte durch Vergleich der raumzeitlichen Muster der Erwär-
mung mit Modellsimulationen mit und ohne anthropogenen 
Einfluss zweifelsfrei festgestellt werden. Die Einflüsse auf die 
Strahlungsbilanz der Erde werden im so genannten Strahlungs-
antrieb quantifiziert. Seit Beginn der Industrialisierung hat 
dieser um 2,2 W / m2 zugenommen. Den größten Anteil daran 
hat die Freisetzung von Kohlendioxid, vor allem aus fossilen 
Brennstoffen und Landnutzungsänderungen. Derzeit werden 
etwa 10 Gt C / Jahr emittiert, wovon ca. 5 Gt C / Jahr in der 
Atmosphäre verbleiben, während der Rest etwa zur Hälfte 
von Landökosystemen und dem Ozean aufgenommen wird. 
Im Ozean führt das zu einer Abnahme des pH-Wertes, was 
zu ökologischen Störungen mit längerfristig kaum abschätz-
baren Konsequenzen führt. Der Einfluss der anthropogenen 
Aerosole wird als kühlend eingeschätzt. Durch die ungefilterte 
Verbrennung von Kohle und Erdöl und die damit verbunde-
ne Aerosolproduktion wurde über lange Zeit der Einfluss des 
anthropogenen Treibhauseffekts auf die Temperatur der Erde 
teilweise maskiert. 

Die künftige Klimaentwicklung kann für einen vorge-
gebenen Verlauf des Strahlungsantriebs bzw. seiner Treiber 
(Emissionen und Landnutzungsänderungen) mit Erdsystem-
modellen (Erweiterung der klassischen Klimamodelle, die 
Atmosphäre und Ozean simulieren, um Modelle für biogeo-
sphärische Prozesse) berechnet werden. Für den aktuellen 
5. Sachstandsbericht des IPCC wurden die Ergebnisse solcher 
Erdsystemmodelle mit zahlreichen Modellen verschiedener 
Forschungszentren weltweit durchgeführten Berechnungen 
zusammengefasst. Dabei wurden nicht nur unterschiedliche 
Modelle, sondern auch unterschiedliche Anfangsbedingungen 
vor allem für den Ozean eingesetzt, um so zu einem Ensemble 
von Projektionen zu gelangen, das auch eine Abschätzung der 

Unsicherheiten erlaubt. Es wurden vier verschiedene „reprä-
sentative Konzentrationspfade“ vorgegeben, die mit sozioöko-
nomischen Entwicklungsszenarien in Verbindung stehen. Nur 
im niedrigsten Pfad bleibt die globale Erwärmung mit gro-
ßer Wahrscheinlichkeit innerhalb des politisch angestrebten 
2-Grad-Ziels. Dieser Pfad geht von einer raschen und massi-
ven Reduktion der Treibhausgasemissionen aus und nimmt ty-
pischerweise auch Maßnahmen wie großtechnische Bindung 
von CO2 aus dem Abgas oder gar aus der Atmosphäre an. Der 
höchste Pfad führt von der zweiten Hälfte des 19. Jahrhun-
derts bis 2100 zu einem Temperaturanstieg von im Mittel ca. 
4,5 °C, wobei hier das Maximum der Erwärmung noch lange 
nicht erreicht ist. Bis ca. 2040 sind die Unterschiede zwischen 
den verschiedenen Pfaden geringer als die Bandbreite der un-
terschiedlichen Simulationen. Die Erwärmung ist regional 
verschieden. Auch die Niederschlagsänderungen sind unein-
heitlich: feuchte Regionen und Jahreszeiten werden vermut-
lich mehr Niederschlag erhalten, trockene weniger. Trockene 
Regionen könnten sich polwärts ausdehnen. Die Erwärmung 
der Ozeane und das Abschmelzen von Inlandeis führt zu ei-
nem Anstieg des Meeresspiegels, der im Jahr 2100 im Bereich 
zwischen 0,25 m und 1,0 m erwartet wird. Wegen der Trägheit 
von Ozean und Eisschilden wird er zudem in jedem Fall noch 
Jahrhunderte lang weiter ansteigen.

SUMMARY

The Earth’s climate system is a dynamical system comprising 
the atmosphere as well as the hydro-, cryo-, bio-, and lithos-
phere, and being characterised by variations which are not pre-
dictable in detail. Climate is defined as the mean conditions 
over several decades. It is subject to perpetual change due to 
internal variability and external drivers. In the past 100 years, a 
global mean warming of the near-surface atmosphere of about 
1 °C has been observed. The rate of this warming is high in 
geological time scales but not yet unique. However, a substan-
tial contribution of warming is attributed to anthropogenic 
emissions of carbon dioxide (CO2) and other greenhouse gases 
such as methane as well as to land-use changes. This was esta-
blished beyond doubt by comparing the spatio-temporal pat-
terns of the observed warming with model simulations, with 
and without anthropogenic influences. The influences on the 
radiation budget of the Earth are quantified through the so-
called radiative forcing. Since the beginning of industrialisati-
on, radiative forcing has increased by 2.2 W / m2. The largest 
share stems from the release of carbon dioxide, chiefly from 
fossil fuel combustion and land-use changes. Presently, about 
10 Gt C / year are being emitted, of which about 5 Gt C / year 
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remain in the atmosphere, whereas about one half of the re-
mainder is absorbed each by terrestrial ecosystems and by the 
ocean. In the ocean, this leads to a decrease of the pH value, 
leading to ecological disturbances with yet unknown conse-
quences in the long term. The influence of anthropogenic ae-
rosols is considered to be a cooling one. Burning of coal and 
oil without flue-gas treatment masked the influence of the an-
thropogenic greenhouse effect on the Earth’s temperature for 
a long time.

The future development of climate can be calculated for 
a given temporal evolution of the radiative forcing, or, re-
spectively, its drivers (emissions and land-use changes) with 
earth system models (an extension of classic climate models 
simulating the atmosphere and oceans with models of biogeo-
chemical processes). Results of such computations, carried out 
with different models of various research centres worldwide, 
were summarised in the recent 5th IPCC report. Beside diffe-
rent models, different initial conditions were applied especially 
for the ocean in order to provide an ensemble of projections 
allowing also for an estimate of uncertainties. Four different 
„representative concentration pathways“, related to socio-eco-
nomic development scenarios, were prescribed. Only for the 
lowest of these pathways, global warming would remain with 
high likelihood within the politically defined objective of 2 °C 
maximum warming. This path supposes a rapid and massive 
reduction of greenhouse gas emissions; typically it also assu-
mes measures such as large-scale separation of CO2 from flue 
gas or even from the atmosphere. The highest pathway leads to 
a temperature rise of about 4.5 °C (global mean) from the se-
cond half of the 19th century to 2100, with the maximum war-
ming still not being reached then. Until about the year 2040, 
the differences between the various paths are smaller than the 
bandwidth of the different simulations. The warming differs 
regionally. Also the precipitation changes are inhomogeneous: 
moist regions and seasons will probably receive more precipi-
tation, dry ones less. Dry regions may spread polewards. Oce-
an warming and melting of inland ice leads to sea-level rise ex-
pected to range between 0.25 m and 1.0 m in 2100. Moreover, 
sea level is bound to rise for centuries in any case because of the 
inertia of oceans and ice shields.

KERNAUSSAGEN

Der in den letzten etwa 100 Jahren beobachtete, rasche 
globale Temperaturanstieg ist erdgeschichtlich nicht ex-
trem, jedoch ist er zum ersten Mal durch anthropogene 
Aktivitäten mit verursacht. Der Vergleich von beobachte-
ten und mit Klimamodellen simulierten raum-zeitlichen 

Mustern der Temperaturänderungen ergibt, dass die Än-
derungen nicht allein mit der natürlichen Variabilität des 
Klimasystems, sondern nur mit Berücksichtigung der 
anthropogenen Treibhausgasemissionen und Landnut-
zungsänderungen erklärt werden können. Eine Verän-
derung von Verteilung und Intensität des Niederschlags 
durch anthropogenen Einfluss ist neuesten Studien zufol-
ge wahrscheinlich.
Die anthropogen verursachte Erwärmung setzt sich fort, 
wobei je nach Szenario ca. 1,5 bis 4,5 °C Anstieg im 
globalen Mittel bis 2100 erreicht werden, gerechnet im 
Vergleich zur zweiten Hälfte des 19. Jahrhunderts (sehr 
wahrscheinlich). 
Natürliche Variabilität ist aber wahrscheinlich der Grund, 
dass trotz des starken Strahlungsantriebs die Temperatur 
global seit 1998 nur relativ schwach (0,04 °C / Dekade) 
gestiegen ist. Wahrscheinlichste Ursachen sind ein vorü-
bergehender verstärkter Transport warmen Ozeanwassers 
in größere Tiefen und eine vergleichsweise schwache Son-
nenfleckentätigkeit. 
Neben der globalen Erwärmung sind weitere gravierende 
Änderungen wie ein Anstieg des Meeresspiegels bis 2100 
um ca. 0,25 bis 1,0 m (wahrscheinlich) gegenüber dem 
Ende des 20. Jahrhunderts, je nach Szenario und Modell, 
zu erwarten. Durch fortgesetzte Aufnahme von CO2 setzt 
sich die Abnahme des pH-Wertes im Ozean fort, was un-
kalkulierbare ökologische Konsequenzen mit sich bringt. 
In Bezug auf den Niederschlag wird erwartet, dass er in 
feuchten Regionen und Jahreszeiten zunimmt und in 
trockenen Regionen und Jahreszeiten abnimmt, wobei 
sich die trockenen Regionen polwärts ausdehnen können 
(wahrscheinlich). 
Eine Begrenzung der globalen Erwärmung auf 2 °C, ent-
sprechend dem RCP2.6-Pfad, setzt erhebliche Anstren-
gungen zur Verringerung des Ausstoßes von Treibhausga-
sen voraus, wobei dazu typischerweise auch Maßnahmen 
wie großtechnische Bindung von CO2 aus dem Abgas 
oder gar aus der Atmosphäre (Carbon Capture and Sto-
rage, CCS) angenommen werden. 

1.1 Einleitung
1.1 Introduction

Der erste so genannte österreichische Klimasachstandsbericht 
(Austrian Assessment Report) 2014 (AAR14) befasst sich 
vornehmlich mit Ursachen und Folgen sowie Möglichkeiten 
der Abmilderung des Klimawandels in Österreich. Wie auch 
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die bekannten Sachstandsberichte des „Intergovernmental 
Panel on Climate Change (IPCC)“ stellt er das Problem des 
Klimawandels und seiner Folgen dar. Während der 5. IPCC 
Sachstandsbericht (Band I zur physikalischen Basis erschien 
im September 2013 [IPCC, 2013], die beiden weiteren Bän-
de folgten im Frühjahr 2014) eine Wissens- und Handlungs-
grundlage für die Völkergemeinschaft bietet, ist der vorliegende 
Sachstandsbericht spezifisch für die Wissens- und Handlungs-
bedürfnisse der österreichischen Gesellschaft gedacht. Ebenso 
wie der IPCC-Bericht hat der AAR14 eine wichtige integrie-
rende Funktion, indem er WissenschaftlerInnen verschiedener 
Disziplinen und viele Interessensgruppen miteinander in Ver-
bindung bringt. Er ist ähnlich wie der IPCC-Bericht in drei 
Bände (naturwissenschaftlichen Grundlagen; Folgen, Anpas-
sung, Verwundbarkeit; Klimaschutz) unterteilt. 

Auch wenn der Sachstandsbericht auf Österreich und den 
Alpenraum ausgerichtet ist, kommt der vorliegende Band 
über die physikalischen Grundlagen des Klimawandels nicht 
umhin, das globale Klimasystem und seinen Wandel in einer 
kompakten Übersicht darzustellen. Erst der globale Blickwin-
kel, den dieses Kapitel bietet, macht die Klimaverhältnisse 
und auch Teile der Klimaforschung in Österreich verständlich. 
Eine detailliertere Behandlung der globalen Aspekte ist in den 
IPCC-Berichten (siehe insbesondere Band I des 5. Sachstands-
berichts, IPCC, 2013) zu finden. 

1.2 Das Klimasystem
1.2 The climate system

Die Definition des Klimasystems ist nicht eindeutig. Es ist 
weitgehend akzeptiert (IPCC, 2013; Hantel, 2005), dass es 
jene Teile der Erde enthält, die sich im Laufe von Jahrhun-
derten bis Jahrtausenden erheblich verändern können. Denkt 
man in noch längeren Zeitskalen, dann ist die gesamte Erde als 
Klimasystem aufzufassen, weil auch sehr langsame geophysika-
lische Prozesse, wie die Kontinentalverschiebung, in Betracht 
zu ziehen sind. Die Sonne ist nicht Teil des Klimasystems, ob-
wohl dieses ohne sie als Energiequelle in seiner heutigen Form 
undenkbar wäre. 

Das Klimasystem strebt ständig einen Gleichgewichtszu-
stand zwischen eingehender solarer Strahlung und abgegebener 
terrestrischer Strahlung an. Ein stationärer Gleichgewichtszu-
stand wird aber nie erreicht, weil sich die Zusammensetzung 
der Atmosphäre und die Eigenschaften der Erdoberfläche, 
aber auch die Intensität der ankommenden Sonnenstrahlung 
ständig ändern und die Komponenten des Klimasystems un-
terschiedlich rasch auf diese Änderungen reagieren.

1.2.1 Komponenten des Klimasystems

Zum Verständnis des Klimas ist es sinnvoll, die Erde in folgen-
de Subsysteme (Sphären) einzuteilen (Hantel, 2005), wie sie 
auch in Abbildung 1.1 abgebildet sind:

Atmosphäre – die Lufthülle der Erde. Sie macht mit 
5,15 � 106 Gt nur einen winzigen Teil der von der Sonne 
erwärmten Masse aus, ihre Zusammensetzung, insbeson-
dere ihr Kohlendioxid-, Wasserdampf- und Aerosolgehalt, 
hat jedoch wesentlichen Einfluss auf die Temperatur der 
Erdoberfläche, weil sie terrestrische Strahlung absorbieren 
und auf die Erdoberfläche zurückstrahlen kann. Eben-
so können die enthaltenen Wolken und Aerosole solare 
Strahlung reflektieren und absorbieren. Ihre Fähigkeit, 
Energie und Spurenstoffe rasch über große Distanzen zu 
transportieren, führt zu weit geringeren Temperaturge-
gensätzen zwischen Tropen und Polargebieten als durch 
die Verteilung der einfallenden Sonnenstrahlung zu er-
warten wäre. Die Atmosphäre hat nur vergleichsweise 
geringe Speicherkapazität für Energie, allerdings kann sie 
einige für den Energie- und Strahlungshaushalt sehr we-
sentliche Spurenstoffe wie Kohlendioxid (CO2), Methan 
und Lachgas über Jahrzehnte oder noch länger speichern. 
Hydrosphäre – Wasser in Ozeanen, Seen und Flüssen, 
Grundwasser, aber auch Wasserdampf und Wolken-
tropfen. Sie hat aufgrund der hohen spezifischen Wär-
mekapazität des Wassers und durch ihre Masse von ca. 
1,4 � 109 Gt eine sehr hohe Speicherkapazität für Energie, 
wodurch sie jahreszeitliche und auch längerfristige Tem-
peraturschwankungen stark dämpft. Wie die Atmosphäre 
ist auch der Ozean ein wichtiger Speicher für klimarele-
vante Spurenstoffe. Auch die Hydrosphäre hat die Fähig-
keit, Energie und Spurenstoffe über große Distanzen zu 
transportieren. Sie enthält die für das menschliche Wohl-
ergehen so wichtigen Trink- und Nutzwasservorräte, de-
ren Änderungen nicht nur klimabedingt, sondern auch 
durch Dammbauten, Bewässerung und andere direkte 
menschliche Eingriffe bedingt sind.
Kryosphäre – Wasser in fester Form: Gletscher und In-
landeis, Permafrostböden, die Schneedecke, Meereis so-
wie gefrorene Wolken- und Niederschlagspartikel. Die 
Kryosphäre mit einer Masse von etwa 3 � 107 Gt wächst 
bzw. schrumpft auf Kosten der Hydrosphäre, indem Was-
ser friert oder schmilzt. In Polargebieten führt sie durch 
ihre hohe Albedo (Reflexionsvermögen für solare Strah-
lung) und ihre Fähigkeit, den Energiestrom zwischen 
warmem Ozean und kalter Atmosphäre zu unterbinden, 
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zu verstärkten Temperatur- und auch Niederschlags-
schwankungen bzw. Schwankungen im Spurenstoffaus-
tausch. Am Rückgang von Meer- und Inlandeis sowie 
an der Verkürzung der Schneedeckendauer lässt sich der 
stattfindende Klimawandel sehr deutlich ablesen. 
Lithosphäre – der feste, unbelebte Teil der Erde. Sie hat 
trotz ihrer enormen Masse von 6,0 � 1012 Gt nur relativ 
geringe effektive Wärmekapazität, weil Wärme nur lang-
sam und in geringe Tiefen transportiert wird. Sie ist bei 
weitem das größte Reservoir von Kohlenstoff in Form 
von Kalk, Kohle, Erdgas und Erdöl. Während natürliche 
Prozesse lithosphärischen Kohlenstoff nur langsam in die 
Atmosphäre freisetzen können, geschieht dies durch an-
thropogene Prozesse wie Verbrennung und Zement- bzw. 
Kalkproduktion in vergleichsweise kurzer Zeit. Auch ihre 
sonstige chemische Zusammensetzung und ihre Topogra-
phie haben starke Auswirkung auf das Klima, vor allem 
regional und lokal, sowie auf die darauf befindliche Bio-
sphäre.
Biosphäre – Flora und Fauna, die sich in den vier obigen 
Sphären findet. Auch der Mensch ist als Teil der Biosphä-
re zu betrachten. Trotz ihrer relativ geringen Masse von 
ca. 1,8 � 103 Gt hat sie durch ihre Fähigkeit, wichtige Spu-
renstoffkreisläufe wie den von CO2, CH4 und anderen zu 
kontrollieren, große Bedeutung für das globale Klima. 
Menschliche Aktivitäten verändern die Biosphäre direkt 
durch Landnutzung oder Verbauung, aber auch indirekt 
durch die Emission von Spurengasen und deren Folgen. 

Ein wesentlicher Teil der Klimaforschung beschäftigt sich 
mit der Bestimmung der Reservoirs und der Flüsse von kli-
marelevanten Substanzen zwischen den Subsystemen (Abbil-
dung 1.1). Hier werden Energie-, Wasser- und Kohlenstoff-
kreisläufe behandelt.

1.2.2 Globale Haushalte von Energie, Wasser 
und Kohlenstoff

Durch Messung meteorologischer Größen wie Tempera-
tur, Druck, Feuchtegehalt, Salzgehalt oder Wind bzw. Strö-
mungen lässt sich der lokale, spezifische Energiegehalt von 
Atmosphäre und Ozean bestimmen. Flussgrößen wie Wär-
metransporte, Niederschlag oder Phasenumwandlungen von 
Wasser sind Teil des Energiekreislaufs im Klimasystem. Eine 
wissenschaftliche Betrachtung der Energiebilanzen erfordert 
die Bestimmung auch schwer messbarer Zustands- und Fluss-
größen, damit die Bilanzen geschlossen sind (Haimberger, 
2005). Mit geschlossenen Bilanzen werden Konsistenzprüfun-

gen und Unsicherheitsabschätzungen möglich, die wiederum 
für die Validierung von Klimamodellen relevant sind. Die Art 
und Weise wie die von der Sonne erhaltene Energie durch 
das Klimasystem der Erde fließt, bevor sie den Planeten wie-
der verlässt, erlaubt ein tieferes Verständnis der Vorgänge im 
Klimasystem (zu Details des Strahlungsaustauschs siehe Ab-
schnitt 1.2.3). Die Sonnenenergie dringt zunächst als solare 
Strahlung ins Klimasystem (Abbildung 1.1; Houghton et al., 
2001). Ein wesentlicher Teil der einfallenden Strahlung wird 
in fühlbare Wärme, latente Wärme und in kinetische Energie 
umgewandelt (97 W / m2 in Abbildung 1.2; Trenberth et al., 
2009), und dann mit den globalen Zirkulationssystemen in 
Atmosphäre und Ozean innerhalb des Klimasystems umver-
teilt. Ein großer Teil der von der Erdoberfläche emittierten 
terrestrischen Strahlung wird in der Atmosphäre absorbiert 
und wieder zurückgestrahlt (333 W / m2, vgl. Abbildung 1.2). 
Das ist die Manifestation des Treibhauseffekts im Klimasys-
tem. Eine Zunahme der Treibhausgase verstärkt diesen Fluss 
und führt damit zu einer Erwärmung an der Erdoberfläche. 
Ein verhältnismäßig geringer Teil der Energie wird von der 
Biosphäre aufgenommen, z. B. um Photosynthese zu betrei-
ben. Sehr wesentlich ist auch der Haushalt der solaren Strah-
lung (Pfeile links in Abbildung 1.2). Verstärkte Reflexion von 
Sonnenlicht durch Zunahme von Wolken oder Aerosolen in 
der Atmosphäre kann die Erwärmung an der Erdoberfläche 
abschwächen oder sogar zu einer Abkühlung an der Erdober-
fläche führen. Schließlich wird die Energie vom Klimasystem 
als terrestrische Strahlung wieder in den Weltraum abgestrahlt. 
Solare Einstrahlung (0,3–3 μm Wellenlänge) und terrestrische 
Ausstrahlung (3–100 μm Wellenlänge) halten sich im Mittel 
über einige Jahre die Waage, wenn sich das Klimasystem im 
globalen Gleichgewicht befindet. 

Wird aber die terrestrische Ausstrahlung abgeschwächt, 
z. B. durch Zunahme von strahlungsaktiven Spurengasen 
(Treibhausgase, siehe Abschnitt 1.2.3), kann das zu einer Net-
toenergiezufuhr ins Klimasystem führen (vgl. Abschnitt 1.2.3, 
Definition des Strahlungsantriebs). Diese Zufuhr beträgt der-
zeit 0,9 W / m2 (nach Schätzungen von Fasullo und Trenberth, 
2008; vgl. Abbildung 1.2), bzw. 0,5 ± 0,43 W / m2 nach neues-
ten Schätzungen von Loeb et al. (2012). Dieser Fluss erwärmt 
vor allem die Ozeane (siehe Abschnitt 1.3.3) und die Kryo-
sphäre, die eine hohe Energiespeicherkapazität haben, und 
hält so lange an, bis der Strahlungshaushalt wieder ausgegli-
chen ist – dann allerdings bei höherer Erdoberflächentempe-
ratur. Wegen seiner Bedeutung für den Klimawandel wird auf 
den Strahlungshaushalt der Erde in Abschnitt 1.2.3 ausführ-
lich eingegangen.
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Die Sonne verteilt die Energie höchst ungleich, worauf das 
Klimasystem mit einem polwärtigen Transport von Energie, 
vor allem fühlbarer und latenter Wärme, in Atmosphäre und 
Ozean reagiert, der die Tropen kühlt und die Polargebiete 
erwärmt. Detaillierte Untersuchungen des Energiehaushalts 
und seiner Variabilität in den letzten 30 Jahren wurden u. a. 
von Mayer und Haimberger (2012) durchgeführt. Trends in 
den globalen Energiehaushalten sind wichtige Indikatoren für 
Klimaänderungen, auch wenn sie mit dem derzeitigen Beob-
achtungssystem nur mit Vorsicht und auf der globalen Skala 
interpretierbar sind. 

Neben dem Energiehaushalt spielt der Wasserhaushalt eine 
zentrale Rolle. Wasser gelangt vom großen Ozeanreservoir 
durch Verdunstung hauptsächlich in den Subtropen in die At-
mosphäre und wird von dort in die Tropen und die mittleren 
Breiten transportiert, wo der Niederschlag die Verdunstung 
übertrifft. Wasserdampf ist das wichtigste Treibhausgas. Es 
wird aber bei den Treibern des anthropogenen Klimawandels 
in der Regel nicht angeführt, da seine atmosphärische Konzen-
tration (zumindest in der Troposphäre) nicht signifikant durch 

anthropogene Emissionen von Wasserdampf selbst beeinflusst 
wird und überdies seine Verweildauer kurz ist. Der zuneh-
mende Wasserdampfgehalt in der Atmosphäre bei steigender 
Temperatur führt wegen der verstärkten Gegenstrahlung und 
der Verschiebung von latentem zu fühlbarem Wärmestrom zu 
einer positiven Rückkoppelung und verstärkt somit die durch 
unmittelbar emittierte, langlebige Treibhausgase verursachte 
Erwärmung. Dementsprechend wichtig ist eine genaue Be-
obachtung des globalen Wasserdampfgehalts. Ebenso wichtig 
ist natürlich die Beobachtung des Nettotransports von Was-
ser aus den Ozeanen in die Atmosphäre (Verdunstung minus 
Niederschlag auf die Ozeane), der horizontalen Transporte in 
der Atmosphäre und schließlich des auf das Festland fallen-
den Niederschlags, welcher dann durch den Abfluss in Flüs-
sen und Grundwasserströmungen wieder ausgeglichen wird. 
Es gibt Anzeichen und auch theoretische Überlegungen (Held 
und Soden, 2006), dass sich der Wasserkreislauf im Zuge des 
derzeit stattfindenden Klimawandels verstärken könnte, wo-
mit stärkere Feuchtetransporte und auch Niederschläge zu 
erwarten wären. Eine detaillierte quantitative Aufschlüsse-

Abbildung 1.1 Darstellung der Klimasubsysteme (Rechtecke, fett), deren Wechselwirkungen (dünne Pfeile, normaler Text) und einige Aspekte, 
die sich im Lauf der Jahre ändern (dicke Pfeile). Für die Atmosphäre sind die für den Strahlungshaushalt hauptsächlich relevanten Spurengase 
und Aerosole aufgezählt. Quelle: Houghton et al. (2001)

Figure 1.1 Graphical overview over climate subsystems (boxes, bold font), their exchanges (thin arrows, normal font) and some aspects which 
change (thick arrows). The most relevant trace gases and aerosols are mentioned. Source: Houghton et al. (2001)

Climate Change 2001: The Scientific Basis. Contribution of Working Group I to the Third Assessment Report of the Intergovernmental Panel 
on Climate Change, Figure 1.1. Cambridge University Press
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lung des Wasserhaushalts findet man z. B. bei Trenberth et al. 
(2011). Noch mehr Details, beispielsweise Karten der globalen 
Niederschlagsverteilung findet man z. B. bei Hantel (2005). 
Die global gemittelten Größen des Wasserkreislaufs, insbe-
sondere Wasserdampfgehalt (Fehler im Prozentbereich) oder 
Wasserdampftransporte (Fehler im 10 %-Bereich), sind auch 
mit dem modernen globalen Beobachtungssystem nur relativ 
ungenau bekannt. Dennoch liefern Auswertungen des Was-
serkreislaufs wichtige Referenzwerte für die Verifikation von 
Klimamodellen. 

Die Betrachtung der Energie- und Wasserzyklen reicht 
nicht aus, um den beobachteten Anstieg der Treibhausga-
se in der Atmosphäre zu erklären. Dazu ist die Betrachtung 
biogeochemischer Kreisläufe, insbesondere des in Le Quéré et 
al. (2013) abgebildeten Kohlenstoffkreislaufs (carbon cycle) 
notwendig. Er umfasst alle Stoffwechselvorgänge, an denen 
Kohlenstoff beteiligt ist. Das beinhaltet Prozesse wie Photo-
synthese, Atmung, Speicherung und Respiration im Oze-

an. Ähnlich wie bei der Energie enthält die Atmosphäre ein 
vergleichsweise kleines Kohlenstoffreservoir. Der bei weitem 
meiste Kohlenstoff ist in kohlenstoffhaltigen Mineralien wie 
Kalkstein (CaCO3) gebunden. Bei natürlichen Prozessen wird 
seit der letzten Eiszeit nur verhältnismäßig wenig lithosphä-
rischer Kohlenstoff freigesetzt, etwa durch Vulkanismus oder 
Erosion von Kalkgestein. Vor allem seit dem Zweiten Welt-
krieg ist im atmosphärischen Kohlenstoffzyklus allerdings eine 
große und zunehmende anthropogene Quelle entstanden, die 
sich hauptsächlich aus Verbrennung von der Lithosphäre ent-
nommenen fossilen Energieträgern (Kohle, Erdöl, Erdgas), 
Zementproduktion und Landnutzungsänderung zusammen-
setzt. Landnutzungsänderungen umfassen z. B. die Abholzung 
von Wäldern (CO2-Quelle) oder die Zunahme der Viehwirt-
schaft und von Stauseen (Methanquellen). 

Während die anthropogenen Quellen relativ genau bekannt 
sind, sind die zusätzlichen Senken im Kohlenstoffkreislauf 
wesentlich ungenauer bestimmbar. Dies liegt an den starken 

Abbildung 1.2 Energiebilanz der Atmosphäre gemittelt über die Jahre 2000 bis 2004 nach Trenberth et al. (2009). Man beachte, dass nach 
diesen Autoren etwa 0,9 W / m2 netto absorbiert werden und nicht in den Weltraum zurückgestrahlt werden. Man beachte auch, dass die Erde 
hier gesamthaft betrachtet wird und es sich bei den Zahlen um globale Mittelwerte über mehrere Jahre handelt, wobei die lokalen, kurzfris-
tigen Werte der Flüsse erheblich abweichen und sogar das Vorzeichen wechseln können. Ein umfassendes Beobachtungssystem ist daher für 
eine ausreichend genaue Erfassung dieser Energiebilanz essenziell. Quelle: Trenberth et al. (2009)

Figure 1.2 Global atmospheric energy budget of the atmosphere, averaged over years 2000–2004 after Trenberth et al. (2009). According 
to those authors about 0.9 W / m2 are absorbed by the climate system and are not radiated back to space. Note also that this is a global 
mean view averaged over several years. Local short term fluxes can deviate substantially and even change the sign. A comprehensive obser-
ving system is necessary for a sufficiently accurate assessment of the energy budget. Source: Trenberth et al. (2009)
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individuellen natürlichen Flüssen zwischen den Klimasub-
systemen. Der Kohlenstofffluss aus der Atmosphäre in die 
Biosphäre durch Nettoprimärproduktion (im wesentlichen 
Photosynthese) in der Größenordnung von 100  Gt C / Jahr 
wird durch einen nicht ganz so starken Fluss in die Atmosphä-
re durch Atmung / Verbrennung weitgehend ausgeglichen. In 
Abbildung 1.3 ist nur die Nettobilanz (Landsenke) eingetra-
gen. Ähnlich verhält es sich zwischen Atmosphäre und Ozean, 
wo regional sehr große Kohlenstoffflüsse stattfinden, die sich 
im Mittel aber weitgehend kompensieren, sodass nur ein rela-
tiv kleiner Residualfluss (Ozeansenke) übrigbleibt. 

Durch den wegen der anthropogenen Quellen steigenden 
atmosphärischen CO2-Gehalt werden auch die natürlichen 
Senken aktiver, insbesondere vermehrte Photosynthese so-
wie vermehrte Lösung von CO2 in den Ozeanen (siehe Ab-
schnitt 1.3.2). Man beachte aber, dass die Kohlenstoffbilanz 
der Atmosphäre trotz der zunehmenden Senken einen deut-
lichen Überschuss aufweist (5 Gt C / Jahr, vgl. Abbildung 1.3 
nach neuesten Schätzungen von Peters et al., 2011). Dies ist 
konsistent mit der stetigen Zunahme des CO2-Gehalts der At-
mosphäre. Die gesamten anthropogenen CO2-Emissionen seit 
1870 betrugen etwa 400 Gt C. Der Kohlenstoffgehalt der At-

mosphäre insgesamt ist seit 1870 um 230 Gt C (+39 % gegen-
über vorindustrieller Zeit) angestiegen. Das zweitwichtigste 
Treibhausgas, Methan, hat seine Konzentration seit 1870 sogar 
mehr als verdoppelt. Wie sich dies auf den Strahlungshaushalt 
der Atmosphäre auswirkt, ist in Abschnitt 1.2.3 beschrieben.

Die Lösung von CO2 im Ozean impliziert die vermehrte 
Bildung von Kohlensäure und hat damit eine Senkung des pH-
Wertes im Ozean zur Folge (Versauerung der Ozeane). Dies 
ist eine beunruhigende Veränderung der Lebensbedingungen 
für viele Organismen im Ozean. Die dauerhafte Bindung und 
Ausfällung von CO2 als Kalkstein geht sehr langsam vor sich 
(0,5 Gt C / Jahr) und reicht nicht aus, um eine Anreicherung 
des gelösten CO2 im Ozean zu verhindern.

1.2.3 Strahlungshaushalt, Treibhauseffekt und 
Wirkung von atmosphärischen Spuren-
stoffen 

Bei Planeten, deren interne Energieerzeugung vernachlässig-
bar ist, herrscht ein annäherndes Gleichgewicht zwischen von 
der Sonne empfangener Strahlungsenergie und emittierter ter-
restrischer Strahlungsenergie. Dies trifft im Prinzip auch auf 

Abbildung 1.3 Global gemittelte Kohlenstoff-Flüsse (fast ausschließlich CO2 und Methan, in Gt C / Jahr) und Kohlenstoff-Reservoirs (in Gt C) 
nach Sarmiento und Gruber (2006; Abb. 10.1.1), aktualisiert mit Daten von Le Quéré et al. (2013). Durchgezogene Pfeile sind natürlich vor-
kommende Flüsse, strichliert sind anthropogene Flüsse für 2011. Reservoirgrößen in Normalschrift, bei der Atmosphäre ist auch die Zunahme 
(230 Gt C seit ca. 1800) angegeben. Die kursiven Zahlen sind Nettoflüsse in Gt C / Jahr. Hinweis: Manchmal findet man in der Literatur als 
Einheit für Flüsse auch die Einheit Gt CO2 / Jahr. Dabei entsprechen 11 / 3 Gt CO2 / Jahr 1 Gt C / Jahr. Der Faktor 11 / 3 ergibt sich aus dem 
Verhältnis der Molmassen von CO2 (44) und C (12). Quelle: Sarmiento und Gruber (2006)

Figure 1.3 Global mean carbon fluxes (almost exclusively CO2 and Methane, in Gt C / a) and carbon reservoirs (in Gt C) after Sarmiento and 
Gruber (2006, their figure 10.1.1), updated with data from Le Quéré et al. (2013). Solid arrows are natural fluxes, dashed arrows are anthro-
pogenic fluxes for 2011. Reservoir sizes in normal fonts, for the atmosphere also the increase since 1800 (230 Gt C) is specified. The numbers 
in italic are net fluxes in Gt C / a. Remark: In the literature one often finds Gt CO2 / a as units for fluxes. 11 / 3 Gt CO2 / a correspond to 1 Gt 
C / a, where 11 / 3 is the ratio between the molar masses of CO2 (44) and C (12), respectively. Source: Sarmiento and Gruber (2006)

Sarmiento, Jorge L.; Occean Biogeochemical 
Dynamics. © 2006 Princeton University Press. 
Abdruck mit freundlicher Genehmingung der 
Princeton University Press
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die Erde zu (Fasullo und Trenberth, 2008; Loeb et al., 2012), 
durch den anthropogenen Treibhauseffekt gibt es aber eine 
systematische Abweichung (mehr siehe unten), sowie starke 
Schwankungen von Jahr zu Jahr. Diese nehmen derzeit Werte 
von 0,3–1,5  W / m² an (Bild  2.12 in IPCC, 2013; Loeb et 
al., 2012; Trenberth and Fasullo, 2013) und stehen in Zusam-
menhang mit globalen Wetterphänomenen, die Bewölkung 
und Temperatur beeinflussen, wie beispielsweise El Niño. 
Grundsätzlich steht der Energiezufuhr im solaren Spektralbe-
reich eine Energieabgabe im terrestrischen Spektralbereich ge-
genüber: Die der Sonne zugewandte Seite der Erde empfängt 
die kurzwellige Strahlung der Sonne, ein Teil dieser Energie 
wird durch die Wolken, an der Erdoberfläche und von der At-
mosphäre selbst in Richtung Weltraum zurück reflektiert bzw. 
gestreut. Die von der Erde absorbierte solare Strahlung hängt 
daher von der Intensität der Sonnenstrahlung, der sogenann-
ten Solarkonstanten, ab und vom Anteil der in den Weltraum 
reflektierten Energie, der sogenannten planetaren Albedo.

Die Erde emittiert weiters terrestrische Strahlung in den 
Weltraum, jedoch gelangt nur ein Teil der von der Erdober-
fläche emittierten Strahlung direkt in den Weltraum. Ein 
Großteil wird in der Atmosphäre absorbiert und in Richtung 
Erdboden oder Weltraum re-emittiert (siehe Abbildung 1.2). 
Die in zum Erdboden re-emittierte Strahlungsenergie wird als 
atmosphärische Gegenstrahlung bezeichnet. Die Durchläs-
sigkeit der Atmosphäre für terrestrische Strahlung sowie die 
atmosphärische Gegenstrahlung hängen von der Bewölkung 
und der Zusammensetzung der Atmosphäre ab. 

Der Strahlungsantrieb („radiative forcing“) ist ein Maß für 
die Störung des Gleichgewichts zwischen empfangener So-
larstrahlung und in den Weltraum abgegebener terrestrischer 
Strahlung. Der Strahlungsantrieb bezieht sich auf die Ener-
giebilanz an der Tropopause und hat die Maßeinheit Watt 
pro Quadratmeter (W / m2). Der vom IPCC-Bericht 2013 
(IPCC, 2013) abgeschätzte Strahlungsantrieb der einzelnen 
Atmosphärenkomponenten ist aus Abbildung 1.4 ersichtlich. 
Der gesamte anthropogene Strahlungsantrieb machte im Jahr 
2011 2,29 [1,13–3,33] W / m2 aus. Bei der Berechnung des 
Strahlungsantriebs wird die erhöhte Abstrahlung zufolge ei-
ner bereits eingetretenen Erwärmung der Erdoberfläche nicht 
berücksichtigt (Forster et al., 2007). Aus diesem Grund ist er 
höher als das derzeit beobachtete Energieungleichgewicht von 
0,9 W / m² in Abbildung 1.2. 

Es gibt drei Größen, die den Energieaustausch der Erde mit 
dem Weltraum und somit den Strahlungsantrieb und die mitt-
lere Oberflächentemperatur der Erde beeinflussen können: die 
Solarkonstante, die planetare Albedo und der Treibhauseffekt.

Abbildung 1.4 Überblick über den Beitrag verschiedener Kompo-
nenten zum Strahlungsantrieb der Erde bei der Zusammensetzung 
der Erdatmosphäre wie sie im Jahr 2011 gegeben war, verglichen 
mit dem vorindustriellen Strahlungsantrieb (0 W / m2) um 1750 
(IPCC, 2013). Links steht der Name der jeweiligen Komponente, 
der Balken stellt den kombinierten Strahlungsantrieb dar (primäre 
und sekundäre Effekte, z. B. wird zunehmender stratosphärischer 
Wasserdampf zum Methaneffekt gezählt). Die Fehlerbalken geben 
das 5–95 % Vertrauensintervall an. Die Sterne deuten das wis-
senschaftliche Verständnis des Effekts an (o = niedrig, * = mittel, 
** = hoch, *** = sehr hoch). Abkürzungen: Halogen. KW = haloge-
nierte Kohlenwasserstoffe, NMVOC = non-methane volatile organic 
compounds (flüchtige organische Verbindungen ausgenommen 
Methan), NOx = Stickstoffoxide. „Aerosole“ bezeichnet den direkten 
Strahlungseffekt von Aerosolen, „Aerosolwolkeneffekt“ den indi-
rekten Effekt von Aerosol über veränderte Häufigkeit und optische 
Eigenschaften von Wolken. Albedo = Strahlungseffekt durch Land-
nutzungsänderungen, Solare Strahlung = Antrieb durch Änderung 
der solaren Strahlung seit 1750. Quelle: nach IPCC (2013)

Figure 1.4 Overview over the effect of different anthropogenic 
radiative forcing agents in 2011 compared to 1750 when the radi-
ative forcing was 0 W / m2 (IPCC, 2013). Left: Name of agent, the 
bars denote the combined radiative forcing of the agent (primary 
plus secondary effect, e.g. increased stratospheric water vapour 
through methane oxidation is added to methane effect). Error bars 
indicate 5–95 % confidence intervals. Stars denote level of scientific 
understanding (o = low, * = medium, ** = high, *** = very high). 
Halogen. KW = Halocarbons, NMVOC = non-methane volatile 
organic compounds, NOx = nitric oxides, „Aerosole“ contains direct 
radiative effect of aerosols. „Aerosolwolkeneffekt“ is the indirect 
effect of aerosols through changed frequency and optical properties 
of clouds. Albedo = forcing through land use change. „Solare Strah-
lung“ = change of solar irradiance since 1750. Source: adapted 
from IPCC (2013)

Climate Change 2013: The Physical Science Basis. Working Group I Contri-
bution to the Fifth Assessment Report of the Intergovernmental Panel on Cli-
mate Change, Figure TS.7.  Cambridge University Press, Cambridge, United 
Kingdom and New York, NY, USA

Die Solarkonstante

Der Strahlungsfluss (Strahlungsenergie pro Flächen- und Zeit-
einheit) von der Sonne an der äußeren Grenze der Erdatmo-
sphäre auf eine senkrecht zur Einfallsrichtung stehende Flä-
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che beträgt im Jahresmittel 1 361 W / m2 (neuester Wert nach 
Kopp und Lean, 2011).

Kurzfristige Schwankungen der Sonnenintensität im Be-
reich von 0,3 % stehen mit der Sonnenfleckenaktivität in Ver-
bindung und gehören zu den natürlichen Einflussfaktoren auf 
das Klima. Während des sogenannten Maunder-Minimums 
zwischen 1650 und 1710 wurden nahezu keine Sonnenfle-
cken beobachtet. Die Zeit zwischen 1800 und 1830 (Dal-
ton-Minimum) war auch durch eine geringe Fleckenanzahl 
gekennzeichnet. Von der so genannten kleinen Eiszeit, mit 
den kältesten Temperaturen um 1700 und 1850 (siehe auch 
Band 1, Kapitel 3), wird angenommen, dass sie mit diesen 
Sonnenfleckenminima in Verbindung steht. Während für die 
vorindustrielle Zeit Vulkaneruptionen und die Variabilität der 
Sonnenaktivität einen wesentlichen Teil der Temperaturvaria-
tionen erklären können, ist das seit Mitte des 19. Jahrhunderts 
nicht mehr der Fall (Eichler et al., 2009). 

Die Variabilität des Strahlungsantriebs durch Änderungen 
der Solarkonstante während der letzten 400 Jahre dürfte unter 
0,5  W / m2 liegen (Lean et al., 1995: 0,45  W / m2; Wang et 
al., 2005: 0,1 W / m2). Im Vergleich zu 1750 dürfte der Strah-
lungsantrieb, der auf eine Veränderung der Solarkonstante 
zurückgeht, nur 0,05 [0,00–0,10] W / m² ausmachen (IPCC, 
2013).

Die planetare Albedo

Die mittlere Albedo der Erde wird als planetare Albedo be-
zeichnet. Sie gibt das Verhältnis von die Erde verlassender zu 
eintreffender kurzwelliger Strahlung am Oberrand der At-
mosphäre an und beträgt ca. 29 % (Kim und Ramanathan, 
2012). Die zum Weltraum gerichtete Strahlung setzt sich aus 
der an Wolken und am Boden reflektierten Strahlung und 
der in der Atmosphäre durch Luftmoleküle und Aerosole zu-
rück gestreuten Strahlung zusammen. Änderungen dieser drei 
Komponenten können somit zu einem negativen oder positi-
ven Strahlungsantrieb führen.

Aus der Gleichung für die Energiebilanz der Erde im Aus-
tausch mit dem Weltraum (Möller, 1973) lässt sich ableiten, 
dass eine Änderung der planetaren Albedo um 1 % zu einer 
Änderung der Strahlungsbilanz der Erde von ca. 13,6 W / m² 
und in weiterer Folge zu einer Änderung der effektiven Strah-
lungstemperatur der Erde von 1 °C führen würde (Forster et 
al., 2007). 

Die genaue Ermittlung und kontinuierliche Beobachtun-
gen der planetaren Albedo sind für die Erforschung des Kli-
mawandels ganz besonders wichtig. Die Verringerung der In-
landeisflächen und des Meereises in den Polarregionen könnte 

die planetare Albedo beträchtlich beeinflussen (Flanner et al., 
2011; Pitman et al., 2011). Der durch das Schmelzen der 
Gletscher und Eisflächen verursachte Strahlungsantrieb wäh-
rend der letzten 30 Jahre wird auf 0,45 W / m² geschätzt (Fl-
anner et. al., 2011). Andere Wissenschaftler (Hansen et al., 
2000; Hansen und Nazarenko, 2004) haben darauf hinge-
wiesen, dass die Zunahme von Ruß in der Atmosphäre und 
speziell von Rußpartikeln in Schnee und Eis die Reflexion an 
Eis- und Gletscherflächen stark reduzieren und global, allein 
durch Veränderung der planetaren Albedo, zu einem positiven 
Strahlungsantrieb um die 0,1 W / m² führen könnte.

Simulationen (z. B. Snyder et al., 2004) zeigen, dass eine 
eventuelle Zunahme der Waldflächen in nördlichen Breiten 
(über 70°N) eher zu einer Erwärmung unseres Klimasystems 
führen würde. Der erwärmende Faktor ist dabei die Verrin-
gerung der Albedo, wobei diese die kühlenden Effekte der 
CO2-Aufnahme und der Abgabe latenter Wärme durch den 
Wald übertreffen würde. Vermehrung von Waldflächen in tro-
pischen Gebieten würde im Gegensatz dazu eindeutig zu einer 
Abkühlung führen, primär durch die Erhöhung der Verduns-
tung. Forster et al. (2007) geben einen ausführlichen Über-
blick über den Stand des Wissens auf diesem Gebiet. Dem-
nach ist relativ zu 1750 ein negativer Strahlungsantrieb durch 
Zunahme der Albedo zufolge von Landnutzungsänderungen 
(Klein Goldewijk, 2001) zu beobachten, der "0,15 ["0,25 
bis "0,05] W / m² beträgt. Diese Änderungen betreffen vor-
wiegend mittlere Breiten.

Der Einfluss von Aerosolen auf die planetare Albedo bzw. 
den Strahlungsantrieb ist komplex (IPCC, 2013). Derzeit un-
terscheidet man zwischen dem direkten, dem indirekten und 
dem semidirekten Aerosoleffekt. Der direkte Effekt ist durch 
die optischen Eigenschaften der Partikel bedingt. Alle Aero-
solpartikel (auch die absorbierenden) streuen solare Strahlung, 
womit sie zu einer Erhöhung der planetaren Albedo beitragen 
und somit einen negativen Strahlungsantrieb verursachen. Bei 
stark absorbierenden Partikeln (vor allem Ruß) überwiegt je-
doch der Erwärmungseffekt. Je nach Anteil der verschiedenen 
Arten von Aerosolpartikeln wird der negative Strahlungsan-
trieb abgeschwächt oder kann sogar in einen positiven Antrieb 
umschlagen. Die wichtigsten absorbierenden Aerosole stam-
men aus Verbrennungsprozessen sowie aus Erosion (Mineral-
staub; Tegen, 2003). Rußemissionen aus fossilen Brennstof-
fen sind im Hinblick auf ihre Klimawirksamkeit schon lange 
Thema der Forschung (Jacobson, 2010). In den letzten Jahren 
richtete sich das Augenmerk verstärkt auch auf den so genann-
ten braunen Kohlenstoff, der vor allem bei Biomassefeuern 
emittiert wird. Dieser braune Kohlenstoff hat ein geringeres 
Absorptionsvermögen als Ruß aus fossilen Brennstoffen und es 
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nimmt mit zunehmender Wellenlänge stark ab (Andreae und 
Gelencsér, 2006). Der direkte Strahlungsantrieb von anthro-
pogenen Aerosolen wird auf –0,27 [–0,77 bis 0,23] W / m² 
geschätzt (IPCC, 2013).

Der indirekte Effekt von Aerosolen wird über die Ände-
rungen der mikrophysikalischen Eigenschaften von Wolken 
verursacht (Haywood et al., 2011). Eine Erhöhung der Kon-
zentration von Wolkenkondensationskernen durch anthropo-
gene Prozesse kann die Konzentration von Wolkentröpfchen 
erhöhen, wobei sich gleichzeitig deren mittlere Größe ver-
ringert. Dies kann einerseits vor allem bei dünnen Wolken 
die Wolkenalbedo erhöhen und andererseits zu längerer Le-
bensdauer der Wolken führen. Beides bewirkt einen negati-
ven Strahlungsantrieb. Wolkenkondensationskerne, die solare 
Strahlung absorbieren, erhöhen das Absorptionsvermögen der 
Wolken und verringern so den negativen Strahlungsantrieb. 
Der indirekte Effekt der anthropogenen Aerosole wird auch 
Aerosolwolkeneffekt genannt und im 5. IPCC-Bericht mit 
–0,55 [–1,33 bis –0,06] W / m² angegeben, wobei die immer 
noch große Unsicherheit gegenüber dem 4.  IPCC-Bericht 
wesentlich kleiner geworden ist. Noch größere Unsicherhei-
ten gibt es beim so genannten semi-direkten Effekt, d. h. dem 
Einfluss von absorbierenden Aerosolen auf die Stabilität der 
Grenzschicht (Jacobson, 2010). Strahlungsabsorption führt 
zu Erwärmung einer Aerosolschicht. Wenn sich Aerosole am 
Oberrand der Grenzschicht ansammeln, wird die Schichtung 
damit stabiler und die Bildung konvektiver Wolken kann be-
hindert bzw. unterdrückt werden. Wolken mit absorbierenden 
Substanzen in den Tröpfchen können sich aufgrund der davon 
bewirkten Erwärmung (rascher) auflösen. Neueste Schätzun-
gen beziffern den gesamten Strahlungsantrieb von anthropo-
genem Ruß (inkl. braunem Kohlenstoff) in der Atmosphäre 
und auf Eis- und Schneeflächen mit +1,1 [0.17–2.10] W / m² 
(Bond et al., 2013).

Das Phänomen des so genannten „global dimming“ steht 
mit der anthropogenen Erhöhung der atmosphärischen Ae-
rosolkonzentration sowie mit der Erhöhung der Wolkenalbe-
do in Zusammenhang. Weltweit wurde zwischen den Jahren 
1958 und 1992 eine Abnahme der Globalstrahlung zwischen 
12 und 58  W / m² beobachtet (Stanhill und Cohen, 2001). 
Dieser negative Trend der Globalstrahlung hat sich Mitte der 
1980er Jahre (Wild, 2012) umgekehrt („global brightening“) 
und wird durch die Verbesserung der Luftqualität erklärt.

Der Treibhauseffekt

Aus der von der Erde in den Weltraum emittierten Strahlung 
lässt sich nach dem Stefan-Boltzmann-Gesetz eine effektive 

Strahlungstemperatur von 254 K ("19 °C) errechnen. Diese 
effektive Strahlungstemperatur entspricht der von einem Be-
obachter im Weltraum gemessenen Temperatur der Erde. Sie 
wird über die in den Weltraum emittierte Strahlung der Erde 
bestimmt, welche hauptsächlich von den kälteren höheren 
Schichten der Atmosphäre stammt. Die mittlere Temperatur 
an der Erdoberfläche, gemittelt über alle Breiten und Jahres-
zeiten, ist aber mit 14 °C (287 K) im Mittel über 1961–1990 
(berechnet aus HadCRUT4; Morice et al., 2012) wesentlich 
höher. Für den Unterschied ist die Zusammensetzung der 
Atmosphäre verantwortlich. Die Erdoberfläche strahlt nicht 
unmittelbar in den Weltraum ab, denn die Gase und Wolken 
in der Atmosphäre absorbieren im terrestrischen Wellenlän-
genbereich und strahlen in Abhängigkeit ihrer eigenen Tempe-
ratur wieder in alle Richtungen ab. Je höher die Aerosol- und 
Treibhausgaskonzentration ist, desto geringer ist die Durch-
lässigkeit für die emittierte terrestrische Strahlung und desto 
höher ist die atmosphärische Gegenstrahlung. Da die von der 
Erde aufgenommene Energie nicht mehr vollständig abgeführt 
werden kann, kommt es zu einer Erhöhung der Oberflächen-
temperatur der Erde, bis ein neues Gleichgewicht – auf höhe-
rem Temperaturniveau – erreicht ist.

Als Treibhausgase werden jene Gase bezeichnet, die lang-
wellige Emission der Bodenoberfläche Richtung Weltraum 
durch Absorption und Re-emission Richtung Boden und 
Richtung Weltraum stark reduzieren. Ein Bereich zwischen 
8 und 14  μm, der als „atmosphärisches Fenster“ bezeichnet 
wird, ist für die vom Boden emittierte terrestrische Strahlung 
im Wesentlichen durchlässig, während im übrigen Bereich die 
vom Boden emittierte terrestrische Strahlung in der Atmo-
sphäre vollständig absorbiert wird. Treibhausgase, welche zum 
anthropogen verursachtem Treibhauseffekt beitragen, weisen 
Absorptionsbanden im atmosphärischen Fenster auf; zu diesen 
Gasen zählen Kohlendioxid (CO2), Lachgas, (N2O), Methan 
(CH4), Ozon (O3), Fluorchlorkohlenwasserstoffe, Schwefelhe-
xafluorid (SF6), aber auch Wasserdampf (H2O).

Der Wasserdampf trägt ca. 60 % zum natürlichen Treib-
hauseffekt unserer Erde bei. Seine Rolle verdient eine detail-
liertere Betrachtung. Wasserdampf ist ein in der Luft natür-
lich vorkommendes Gas; die durch menschliche Aktivitäten 
direkt emittierten Mengen sind im Vergleich dazu auf globaler 
Ebene vernachlässigbar. Wasserdampf zählt daher nicht zu 
den Treibern (englisch: „forcings“) des anthropogenen Treib-
hauseffekts. Die atmosphärische Wasserdampfkonzentration 
reagiert jedoch auf die Lufttemperatur: höhere Temperaturen 
lassen die Menge von Wasserdampf in der Atmosphäre an-
steigen, was zu weiterer Erwärmung führt. Dies bedeutet eine 
positive Rückkopplung im Klimasystem (Soden und Held, 
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2006; Sherwood et al., 2010). In der Stratosphäre ist aufgrund 
der tiefen Temperatur und wegen der Sperrwirkung der Tro-
popause nur sehr wenig Wasserdampf vorhanden. Dieser hat 
aber eine lange Verweildauer und hat unmittelbar Einfluss auf 
die Strahlungsbilanz der Erde, da die Stratosphäre – anders 
als große Teile der Troposphäre – für terrestrische Strahlung 
in den Absorptions- / Emissionsbereichen des Wasserdampfs 
transparent ist. Der anthropogene Eintrag von Wasserdampf 
geht in diesen Höhen vor allem auf den Abbau von Methan 
zurück, er wird aber auch durch den Flugverkehr direkt emit-
tiert. In Abbildung 1.4 ist deswegen nur der Strahlungsantrieb 
des stratosphärischen Wasserdampfes angegeben, und zwar als 
Teil des Strahlungsantriebs von Methan, wobei sein Betrag mit 
ca. 0,2 W / m² beziffert wird.

Das globale Erwärmungspotenzial (auch Treibhauspotenzi-
al, englisch: global warming potential, GWP) ist eine men-
genspezifische Maßzahl für die Treibhauswirksamkeit der ein-
zelnen Treibhausgase im Vergleich zu CO2. Verglichen wird 
der über eine vorgegebene Zeitperiode integrierte Strahlungs-
antrieb, hervorgerufen durch die einmalige Emission einer 
Masseneinheit des jeweiligen Treibhausgases. Die Wirksam-
keit eines Kilogramms CH4 (aus biogenem Ursprung) beträgt 
integriert über 100 Jahre das 28-fache, jene eines Kilogramms 
N2O das 265-fache dessen der gleichen Masse CO2. Je nach 
Verbindung kann das GWP von fluorierten Gasen noch deut-
lich höher liegen. Für Schwefelhexafluorid etwa gilt ein Wert 
von 23 500. Die gewählte Integrationsperiode von 100 Jah-
ren hat keine physikalische Bedeutung, wird aber in der Pra-
xis häufig verwendet. Bezogen auf eine Periode von 20 Jahren 
wäre die Bedeutung eines weniger langlebigen Gases wie Me-
than noch deutlich höher (84-facher Wert von CO2). Alle die-
se Daten stammen aus dem jüngsten 5. Sachstandsbericht von 
IPCC (IPCC, 2013), der erstmals konsistente Methoden zur 
Berechnung von indirekten Effekten und Rückkopplungen 
zwischen den Gasen einsetzt. Früher verwendete Werte sind 
insbesondere für nationale Treibhausgasbilanzen weiterhin 
von Bedeutung, da sie als Teil der politischen Vereinbarung 
gelten. Aus diesem Grund verwendet Band  1, Kapitel  2, in 
dem die Quellen der Treibhausgase sowie ihre Konzentratio-
nen und deren zeitliche Entwicklung beschrieben werden, die 
nunmehr veralteten Daten aus IPCC (1995).

Wie eingangs erwähnt, schätzt der 5. IPCC-Bericht den durch 
homogen durchmischte Treibhausgase verursachten Treibhaus-
effekt auf 3,00 [2,22–3,78] W / m², wobei auf Kohlendioxid 
1,68 [1,33–2,03] W / m², Methan und seine Sekundärproduk-
te 0,97 [0,74–1,2] W / m², Sekundärprodukte von halogenier-
ten Kohlenwasserstoffen 0,18 [0,01–0,35] W / m² und Lach-
gas 0,17 [0,13–0,21] W / m² entfallen (siehe Abbildung 1.4). 

1.3 Klimawandel
1.3 Climate change

1.3.1 Natürliche Veränderungen des Klimas

Das globale Klima war über die Jahrmillionen beachtlichen 
Veränderungen unterworfen, die oft größere Ausmaße hatten 
als der zurzeit beobachtete Klimawandel. Dies konnte man aus 
Fossilien oder Ablagerungen aus früheren erdgeschichtlichen 
Epochen, insbesondere aus Isotopenverhältnissen in Tiefsee-
ablagerungen und Eisbohrkernen rekonstruieren (Zachos 
et al., 2001). Erdgeschichtlich gesehen herrscht derzeit eine 
Zwischeneiszeit, wobei das Eiszeitalter (Quartär) erst 2,5 Mio. 
Jahre alt ist. Insbesondere vor etwa 50 Mio. Jahren war es auf 
der Erde wesentlich wärmer (um bis zu 12 °C, siehe Abbil-
dung 1.5). Durch die Vereisung des zum Südpol wandernden 
antarktischen Kontinents trat vor 30 Mio. Jahren eine deut-
liche Abkühlung ein. Die Bildung nordhemisphärischer Eis-
schilde, insbesondere in Grönland und Tibet, bedingte eine 
weitere Abkühlung bzw. eine Anfälligkeit für weitere Vereisun-
gen der nordhemisphärischen Landmassen. Die Schließung 
der Landbrücke von Mittelamerika und die dadurch stark ein-
geschränkte Ozeanzirkulation dürfte ebenfalls wesentlich zur 
Vereisung der nördlichen Polargebiete beigetragen haben. In 
den letzten 2  Mio. Jahren haben sich längere Eiszeiten, mit 
globalen Mitteltemperaturen bis zu 6 °C unter heutigen Wer-
ten, und kürzere Warmzeiten mit ähnlichen Temperaturen wie 
heute abgewechselt, wobei Schwankungen der Exzentrizität 
der Erdbahn um die Sonne und der Neigung der Rotations-
achse der Erde den Übergang von Eis- zu Warmzeiten und 
umgekehrt verursachen oder zumindest zu starken Tempera-
turschwankungen innerhalb der Eiszeiten und Warmzeiten 
führen konnten (Klostermann, 2009). Das Klima im Alpen-
raum während des Eiszeitalters ist detailliert in Band 1, Kapi-
tel 3 beschrieben.

Neben Erdbahnparametern kann die Strahlungsaktivität 
der Sonne selbst das Klima auf unmittelbare Weise beein-
flussen. Einige zyklische Schwankungen wie der 11-jährige 
Sonnenfleckenzyklus sind gut dokumentiert, doch könnte die 
interne Dynamik der Sonne auch Schwankungen auf längeren 
Zeitskalen verursachen, deren Ursache noch kaum bekannt ist. 
Auch das Spektrum der Sonnenstrahlung ist nicht konstant. 
So ist die UV-Strahlung während eines Sonnenfleckenmaxi-
mums maximal, während die Sonnenflecken im sichtbaren 
Spektralbereich dunkel erscheinen. Direkte Messungen der 
Sonnenstrahlung von Satelliten, die auch geringe Schwankun-
gen erfassen können, gibt es erst seit 1978. Davor ist man auf 
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Proxydaten wie die Anzahl von Sonnenflecken angewiesen, 
aus denen man auf die Strahlungsintensität zurück schließt 
(Haigh, 2011). Trotz der Unsicherheiten kann ausgeschlossen 
werden, dass Schwankungen der solaren Strahlungsintensität 
die in den letzten 150 Jahren beobachtete Erwärmung verur-
sacht haben (siehe auch Abschnitt 1.2.3). 

Positive Feedback-Mechanismen innerhalb und zwischen 
den Klimasubsystemen können extern angetriebene Verände-
rungen wesentlich verstärken, negative können sie abschwä-
chen. Insbesondere führt die positive Rückkoppelung zwischen 
Eisbedeckung und Albedo zu größeren Klimaschwankungen 
als man durch primäre Ursachen (z. B. Lage der Erdachse) 

Abbildung 1.5  18O / 16O- bzw. 13C / 12C-Isotopenverhältnisse, gewonnen aus Ozeansedimenten in der Tiefsee (Zachos et al., 2001). Schwan-
kungen des 18O / 16O-Isotopenverhältnisses können näherungsweise in Schwankungen der globalen Mitteltemperatur umgerechnet werden; 
die Skala der Temperaturabweichungen vom derzeitigen globalen Mittelwert ist an der unteren Achse angegeben. Man beachte dabei, dass 
das Holozän und damit der derzeitige globale Mittelwert bei der gegebenen zeitlichen Auflösung der Kurven praktisch nicht sichtbar ist und es 
in den vergangenen 2 Mio. Jahren meist viel kälter war als heute (siehe auch AAR14, Band 1, Kapitel 3). Die dicken Balken deuten die Ver-
gletscherung der Antarktis (Beginn vor ca. 35 Mio. Jahren) und der nördlichen Polargebiete (Beginn vor ca. 8 Mio. Jahren) an (strichliert: teil-
weise, durchgezogen: vollständige Vereisung). In den letzten 2 bis 5 Mio. Jahren (dem sog. Eiszeitalter) hat die Varianz von 18O / 16O bzw. der 
Temperatur zugenommen, mit hoher Wahrscheinlichkeit bedingt durch den Eis-Albedo-Feedbackmechanismus. Quelle: Zachos et al. (2001)

Figure 1.5  18O / 16O and 13C / 12C isotope ratios from deep sea sediments (Zachos et al., 2001). Anomalies of 18O / 16O correspond to ano-
malies of global mean temperature. The scale of temperature deviation from the global mean of the past century can be found on the lower 
axis. Please note that the Holocene and thus the current global mean are practically invisible given the time resolution of the curves. Tempe-
ratures were lower than today during most of the past 2 million years (see also AAR14, volume 1, chapter 3). Thick bars indicate glaciation of 
Antarctica (dashed = partial, solid = complete) starting 35 million years ago and of the arctic regions starting 8 million years ago. In the past 
2 to 5 million years (ice age) the variance of 18O / 16O and thus temperature has increased, probably due to ice-albedo feedback mechanisms. 
Source: Zachos et al. (2001)

Quelle: Zachos, J., M Pagani, L Sloan, E Thomas, and K Billups, 2001: Trends, Rhythms, and Aberrations in Global Climate 65 Ma to Present. Science 292, 686–
693. [DOI:10.1126/science.1059412] – Figure 2. Nachdruck mit freundlicher Genehmigung der American Association for the Advancement of Science (AAAS)
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erklären kann. Weitere wichtige positive Feedbackmechanis-
men sind die Koppelung des Wasserdampf-, CO2- und Me-
thangehalts in der Atmosphäre mit der Temperatur, sowie 
die Koppelung des Methangehalts mit der Ausdehnung von 
Feuchtgebieten. Auch gibt es Hinweise, dass in kalten Ge-
bieten gespeichertes CO2 und Methan (Methanhydrat) eine 
bereits begonnene Erwärmung weiter verstärken können. Ein 
derartiger Mechanismus dürfte dafür verantwortlich sein, dass 
Eiszeiten meist wesentlich abrupter endeten als sie begonnen 
haben (Zachos et al., 2001). Andererseits zeigen neue Studien 
(Sistla et al., 2013), dass zumindest die Permafrostböden bei 
Erwärmung eine geringere CO2-Quelle sein dürften als bisher 
angenommen.

Wechselwirkungen zwischen Atmosphäre und Ozean sind 
eine wesentliche Ursache für Klimaschwankungen auf der 
Zeitskala von Jahren bis Jahrhunderten, etwa El Niño – Sou-
thern Oscillation (ENSO), eine unregelmäßig wiederkeh-
rende, starke Anomalie der Meeresoberflächentemperatur im 
tropischen Pazifik mit einer Amplitude von mehreren   °C mit 
weitreichenden Auswirkungen auf die atmosphärische Zirku-
lation im pazifischen Raum aber auch im tropischen Atlantik 
(Philander, 1991; Mayer et al., 2013). Für das europäische 
Klima hoch relevant ist die atlantische meridionale Tiefenzir-
kulation (AMOC). Ein wesentlicher Teil davon ist der Nord-
atlantikstrom, laienhaft oft als „Golfstrom“ bezeichnet, der 
durch den Transport von warmem Wasser aus dem Golf von 
Mexiko vor die Küsten Europas auch das Klima im Alpen-
raum beeinflusst, und der sich bei starkem Abschmelzen des 
Polareises tendenziell abschwächt (Bryden et al., 2005). Damit 
gekoppelt ist die nordatlantische Oszillation (NAO), die mit 
Klimaschwankungen in Europa vor allem im Winterhalbjahr 
in Verbindung steht. 

Trotz dieser Vielzahl an möglichen Rückkoppelungsmecha-
nismen schwankt das Klima seit dem Ende der letzten Eiszeit 
vor ca. 10 000 Jahren nur relativ schwach (Holozän), wobei 
es in den letzten 1 000 Jahren erwähnenswerte warme Pha-
sen (um 1000) und kalte Phasen (im 17. Jahrhundert und 
um 1850) gegeben hat (Mann et al., 2008). Insgesamt aber 
schwankte die nordhemisphärische Temperatur um kaum 
mehr als ±0.5 °C. Weil vor der Industrialisierung der Einfluss 
der Menschheit abgesehen von Landnutzungsänderungen un-
erheblich war, müssen diese Schwankungen primär auf inter-
ne Variabilität oder Schwankungen der solaren Einstrahlung 
zurückzuführen sein. Immerhin konnte die Menschheit ihre 
technische Infrastruktur in den letzten Jahrhunderten bei rela-
tiv geringen Klimaschwankungen entwickeln. Die Infrastruk-
tur ist auf das derzeitige Klima optimiert und dadurch poten-
tiell anfällig auf in der Planung nicht berücksichtigte, aber in 

Klimaprojektionen vorhergesagte Änderungen der Intensität 
und Häufigkeit von extremen Wettersituationen. Daraus ent-
stehende Kosten werden in Band 2 ausführlich diskutiert.

Seit ca. 1850 steigt die globale Mitteltemperatur sowohl 
nach den aus Proxydaten bestimmten als auch nach den aus 
instrumentellen Daten gewonnenen Zeitreihen an, wobei sich 
der Anstieg bis in die 1990er Jahre tendenziell beschleunigt 
hat (Morice et al., 2012). Verglichen mit den früheren Klima-
schwankungen des letzten Jahrtausends ist dieser Anstieg sehr 
rasch (Mann et al., 2008). Aus den vorliegenden Daten und 
Analysen kann man auch unter Berücksichtigung der natürli-
chen Variabilität entnehmen, dass der nun beobachtete rasche 
Anstieg in den letzten 100 Jahren um etwa 0,8 °C erdgeschicht-
lich nicht extrem, aber zum ersten Mal in der Erdgeschichte 
vorwiegend durch anthropogene Aktivitäten verursacht ist. 
Wenn sich die ursächlichen Prozesse für den Anstieg in ähnli-
cher Weise fortsetzen, ist es nahezu sicher, dass es sich erst um 
den Beginn einer zu erwartenden noch wesentlich stärkeren 
Erwärmung handelt (Abschnitt 1.4, Band 1, Kapitel 4; IPCC, 
2013). Andererseits wird durch die zu Beginn dieses Ab-
schnitts abgehandelte Abbildung 1.5 und die Proxydaten aus 
dem letzten Jahrtausend verständlich, dass die Anfälligkeit des 
Klimasystems für natürliche Schwankungen keineswegs un-
terschätzt werden darf. Die enge Verzahnung von natürlichen 
und anthropogenen Antrieben und Rückkoppelungen er-
schwert eine eindeutige Zuordnung von derzeit beobachteten 
Klimaänderungen zu anthropogenen Ursachen. Dies ist, wie 
in den nächsten beiden Abschnitten erklärt wird, nur durch 
Betrachtung des Kohlenstoffhaushalts und gemeinsamer sta-
tistischer Analyse von Beobachtungen und Simulationen des 
vergangenen Jahrhunderts möglich.

1.3.2 Anthropogene Einflüsse auf das globale 
Klima

Der Einfluss des Menschen auf das Klimasystem ist im Detail 
sehr komplex, jedoch erklären einige wenige Aktivitäten den 
Großteil der beobachteten Klimaänderungen. Dies sind:

Verbrennung fossiler Brennstoffe (im wesentlichen Kohle, 
Öl und Gas);
Landnutzungsänderungen (Abholzung, Aufforstung, Ver-
siegelung) und Landwirtschaft (Abholzung, Versiegelung, 
Stickstoffdüngung, Methanemissionen aus Reisfeldern 
und den Mägen von Wiederkäuern);
Prozessbezogene Emissionen der Industrie (beispielsweise 
CO2-Freisetzung bei Zement- und Kalkerzeugung, Stahl-
erzeugung, Staub und Rußemissionen).
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Aktivitäten in diesen drei Bereichen setzen zurzeit (neues-
te Zahlen aus 2011) etwa 10,4 [8,8–12] Gt C / Jahr frei (Le 
Quéré, 2009; Le Quéré et al., 2013; Peters et al., 2011). Die 
entsprechenden Daten für Österreich finden sich in Band 1, 
Kapitel 2.

Wie Abbildung 1.6 zeigt, hat sich in den letzten 50 Jahren 
global vor allem die Verbrennung fossiler Brennstoffe mehr als 
verdreifacht. Mit veränderten CO2-Konzentrationen in der 
Atmosphäre und mit fortschreitendem Klimawandel ändern 
sich jedoch auch die anderen Flüsse. Gleichzeitig mit der Zu-
nahme der Flüsse von CO2 in die Atmosphäre sind auch die 
natürlichen CO2-Senken stärker geworden, wobei sie aber die 
steigende anthropogene CO2-Zufuhr nicht ausgleichen kön-
nen. Nach diesen Abschätzungen beträgt der anthropogene 
CO2-Ausstoß derzeit (2011) 9,5 ± 0,5 Gt C / Jahr aus der Ver-
brennung von fossilen Treibstoffen und Zementproduktion 
und 0,9 ± 0,6 Gt C / Jahr aus Landnutzungsänderungen, wo-
bei 4,3 ± 0,1  Gt C / Jahr in der Atmosphäre verbleiben, und 
nur 2,5 ± 0,5 Gt C / Jahr vom Ozean bzw. 2,6 ± 0,8 Gt C / Jahr 
von der Landbiosphäre aufgenommen werden (die Unsicher-
heiten sind nach Le Quéré et al., 2013, angegeben und be-
ziehen sich auf eine Standardabweichung). Dementsprechend 
hat der CO2-Gehalt in der Atmosphäre seit 1959 um etwa 
30 % zugenommen. Sowohl die Daten zu den Emissionen als 
auch die CO2-Konzentrationswerte am Mauna Loa (Keeling 
et al., 1976, siehe Abbildung 5.4 in Band 1, Kapitel 5) und 
anderen Observatorien sind nur mit relativ geringen Unsi-
cherheiten behaftet. Dies gilt, wegen Verbesserungen bei den 
Mess- und Analyseverfahren, insbesondere seit 1980. Der 
CO2-Fluss in die Ozeane ist bereits wesentlich schwieriger zu 

messen und die Aufnahme von Kohlenstoff durch die Land-
biomasse ist nur indirekt als Residuum aus den anderen Haus-
haltsgrößen bestimmbar. Die beobachteten Änderungen des 
Kohlenstoffhaushalts gehören zu den wichtigsten Fundamen-
ten für die Erkenntnis, dass der anthropogene CO2-Ausstoß zu 
einer Zunahme der CO2-Konzentration führt, mit den in Kap. 
1.2.3 diskutierten Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt.

Seit Beginn der Industrialisierung (1750) wurden durch 
Verbrennung fossiler Treibstoffe 365 [335–395]  Gt C, und 
durch Landnutzungsänderungen 180 [100–260] Gt C emit-
tiert. Von diesen 545 [460–630]  Gt C befinden sich 240 
[230–250] Gt C nach wie vor in der Atmosphäre, 150 [60–
240] Gt C gingen in den Ozean, wo sie zu einer Erniedrigung 
des pH-Wertes des Ozeanwassers führen, der Rest wurde von 
der Landbiosphäre aufgenommen (IPCC, 2013).

Landnutzungsänderungen führen zu erhöhtem CO2-Aus-
stoß, weil vielfach in Holz gebundene Biomasse durch Ver-
brennung oder beschleunigte natürliche Abbauprozesse oxi-
diert und das resultierende CO2 freigesetzt wird. Andererseits 
führen Landnutzungsänderungen zu einer geringfügigen Er-
höhung der Bodenalbedo, weil Beton, Wiesen und Weiden 
sichtbares Licht besser reflektieren als z. B. Wald.

Menschliche Aktivitäten führen auch zu vermehrtem Aus-
stoß organischer und mineralischer Aerosole. Deren Auswir-
kungen auf den Klimawandel sind komplex, jedoch haben sie 
tendenziell kühlenden Einfluss, wie in Abschnitt 1.2.3 erläu-
tert wird und wie es aus Abbildung 1.4 ersichtlich ist. Wegen 
ihrer geringen Verweildauer in der Luft sind Maßnahmen zur 
Reduktion von Aerosolen unmittelbarer wirksam als Maßnah-
men zur Reduktion von langlebigen Treibhausgasen. Tatsäch-
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Abbildung 1.6 Zeitreihe der beobachteten anthropogenen 
globalen CO2-Emissionen in Gt C / Jahr, sowie deren Speiche-
rung in Atmosphäre, Ozean und Land (Le Quéré et al., 2009, 
2013; Peters et al., 2011). Die Unsicherheit (± 1�) liegt bei 
<0.2 Gt C / Jahr für fossile Brennstoffemissionen und die Spei-
cherung in der Atmosphäre, bei ca. 0.5 Gt C / Jahr für Landnut-
zungsänderungen und die Speicherung im Ozean, sowie bei ca. 
0.8 Gt C / Jahr für die als Residuum bestimmte Speicherung auf 
der Landoberfläche. Abbildung erstellt auf Basis von Daten in Le 
Quéré et al. (2013)

Figure 1.6 Time series of observed global anthropogenic CO2 
emissions in Gt C / a as well as of storage in atmosphere, ocean 
and land biosphere (Le Quéré et al., 2009, 2013; Peters et 
al., 2011). Uncertainties (± 1�) is <0.2 Gt C / a for fossil fuel 
emissions and atmospheric storage, ca. 0.5 Gt C / a for land use 
change and storage in the oceans and about 0.8 Gt C / a for 
storage in the land biosphere, which is calculated as residual. 
Figure produced on the basis of data published in Le Quéré et 
al. (2013)
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lich führte in Mitteleuropa die Verbesserung der Luftqualität 
seit Mitte der 1980er Jahre zu einer bodennahen Erwärmung, 
weil das kühlende Aerosol vermindert wurde (Wild, 2012).

Detailliertere Information über die klimarelevanten 
menschlichen Aktivitäten in Österreich sind in Band 1, Ka-
pitel 2 zu finden. 

1.3.3 Beobachtung von globalen Klimaände-
rungen seit 1850

In diesem Abschnitt wird dargestellt, welche Klimaänderun-
gen seit etwa 1850 stattgefunden haben, aber auch wie diese 
Änderungen gemessen wurden und welche Schwierigkeiten 
es dabei gibt. Dadurch soll eine tiefere Sicht unseres Wissens 
zum beobachteten globalen Klimawandel in diesem Zeitraum 
vermittelt werden. 

Wie oben in Abbildung 1.5 dargestellt, kann man das Kli-
ma in früheren erdgeschichtlichen Perioden aus sogenannten 
Proxydaten mit sehr grober räumlicher und zeitlicher Auflö-
sung rekonstruieren. Dazu werden u. a. Fossilien oder Abla-
gerungen aus früheren erdgeschichtlichen Epochen herange-
zogen. Insbesondere kann man aus Isotopenverhältnissen in 
Tiefseeablagerungen und Eisbohrkernen auf die zur Zeit der 
Ablagerung vorherrschenden Temperaturen und Kohlenstoff-
dioxidkonzentrationen schließen. Für das Holozän, den Zeit-
raum nach der letzten Eiszeit, stehen noch weitere Proxydaten, 
wie Jahresringe in Bäumen, Pollen, oder Korallen, zur Verfü-
gung, um nur einige zu nennen. Bei all diesen Daten kommt 
allerdings neben der geringen räumlichen Abdeckung auch 
noch das Problem der Vergleichbarkeit mit instrumentellen 
Daten dazu. So ist beispielsweise nur schwer auszuschließen, 
dass Proxydaten, wie der Abstand von Jahresringen in Bäumen, 
nicht nur von der Temperatur während der Wachstumsperiode, 
sondern auch von anderen Parametern, wie Niederschlag oder 
Schädlingsbefall, abhängen. Eine ausführliche Diskussion der 
Paläodaten im Alpenraum ist in Band 1, Kapitel 3 zu finden.

Nutzbare instrumentelle Klimabeobachtungen begannen 
im 18.  Jahrhundert mit regelmäßigen Pegelablesungen (z. B. 
Brest seit 1711; Wöppelmann et al., 2008) und Luftdruck-
messungen. Systematische Temperaturbeobachtungen began-
nen in der zweiten Hälfte des 18.  Jahrhunderts (siehe auch 
Band 1, Kapitel 3). Erst seit Mitte des 19. Jahrhunderts gibt 
es regelmäßige weltweite Beobachtungen, wenn auch mit zu-
nächst geringer Dichte. Organisationen wie der britischen 
Marine und einigen vorausschauenden Ländern, darunter 
Österreich, ist es zu verdanken, dass systematisch Temperatur- 
und Druckmessungen durchgeführt und ausgebaut wurden. 
Nach wie vor werden viele dieser Daten aus Archiven gehoben 

und digitalisiert (Woodruff et al., 2005; Allan et al., 2011). 
Abgesehen von Einbrüchen während der Weltkriege hat sich 
das Beobachtungssystem seither stetig weiter verdichtet. Zu 
Beginn des 20.  Jahrhunderts begann man mit Drachen und 
Ballonen auch höhere Atmosphärenschichten zu erkunden, 
seit den späten 1930er Jahren mit Radiosonden. Die Bede-
ckung mit Radiosondenstationen hat sich nach dem zweiten 
Weltkrieg, vor allem ab dem internationalen geophysikali-
schen Jahr 1958, erheblich gebessert. 

Der nächste große Schritt zu einem umfassenden globalen 
Beobachtungssystem waren operationelle Wettersatelliten, die 
ab 1979 Mikrowellen- und Infrarotstrahlungsdaten in hoher 
Qualität sowohl über Land als auch über dem zuvor noch im-
mer unzureichend beobachteten Ozean lieferten (Uppala et 
al., 2005). Spezialisierte Satelliten zur Beobachtung der Mee-
resoberfläche (Altimeter, Scatterometer) liefern seit Beginn der 
1990er Jahre wertvolle Daten über Wind und oberflächliche 
Meeresströmungen, die von modernen Datenassimilationssys-
temen für Atmosphäre und Ozean sehr gut genutzt werden 
können (Dee et al., 2011). Auch die Sonne und der globa-
le Strahlungshaushalt werden von Satelliten aus beobachtet 
(ERBS, CERES; Kandel, 2012). Ebenso verbesserte sich die 
Beobachtung von Spurengasen zusehends. Waren es 1979 vor 
allem Wasserdampf und Ozon, so kam ab den 1990er Jahren 
eine große Anzahl von Messungen der Konzentration wei-
terer Spurengase hinzu, z. B. durch den ENVISAT und das 
MOZAIC Flugzeugmessprogramm (Inness et al., 2013). Da-
vor gab es nur wenige weltweite Messungen von Spurenga-
sen, wobei aber einige absolut zentral für die Beschreibung des 
Klimawandels sind, wie die bereits erwähnte CO2-Zeitreihe 
am Mauna Loa, aber auch Ozonmessungen. Die relative Fülle 
von Messungen von Spurengaskonzentrationen in Österreich 
(Band 1, Kapitel 2) darf nicht darüber hinwegtäuschen, dass 
die globale Abdeckung mit solchen Messungen erst seit weni-
gen Jahren akzeptabel ist. 

Die rasante Entwicklung des globalen Beobachtungssys-
tems, sowohl die Anzahl als auch die Genauigkeit der Beob-
achtungen betreffend, führt allerdings zu Problemen bei der 
Vergleichbarkeit von Beobachtungen und Analysen, die einige 
Jahrzehnte zurückliegen, mit modernen Beobachtungen und 
Analysen. So konnte mangelnde Abschattung von Thermo-
metern in den Anfangsjahrzehnten vieler Temperaturreihen 
zu systematischen Messfehlern von einigen Grad C führen. 
Dieses Inhomogenitätsproblem, auf das in Band 1, Kapitel 3 
ausführlich eingegangen wird, ist auf der globalen Skala noch 
gravierender als im vergleichsweise gut instrumentierten Al-
penraum. Die Meeresoberflächentemperatur etwa wurde lan-
ge Zeit in Holzkübeln gemessen, die an Bord geholt wurden, 
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danach auch in Metallkübeln. Später wurde die Temperatur 
an der Ansaugstelle für die Schiffsmotorenkühlung gemessen, 
zum Teil in viel größerer Tiefe als früher, wodurch diese Tem-
peraturen im Mittel um bis zu 0,3 °C abweichen (Kennedy et 
al., 2011a,b; Morice et al., 2012).

Die zeitliche Änderung solcher systematischer Fehler kann 
zu verfälschten Trends führen. Die Korrektur dieser Fehler ist 
notwendig, aber im Nachhinein oft schwierig, und sie kann zu 
Kontroversen zwischen Klimaforschern führen (Thorne et al., 
2011). Ein weiterer Effekt, der Messreihen verfälschen kann, 
ist die Urbanisierung (Verstädterung) der Umgebung von 
Messstationen. Sie wurde von manchen Wissenschaftlern als 
Hauptursache für den beobachteten Temperaturanstieg in glo-
balen Messreihen ins Treffen geführt, was aber mittlerweile als 
widerlegt betrachtet werden kann (Jones et al., 1990; Kalnay 
und Cai, 2003).

Abbildung 1.7 zeigt die global gemittelte Temperaturano-
malie der Erdoberfläche seit 1900, basierend auf homogeni-
sierten und interpolierten Messungen der Temperatur am 
Boden, von vier Klimadatenzentren berechnet, wobei der Da-
tensatz der University of East Anglia (HadCRUT4, Morice et 
al., 2012) der bekannteste ist. Die Homogenität der Eingangs-
daten wurde aufwändig geprüft und gegebenenfalls wurden 
die Temperaturreihen homogenisiert. Alle Datensätze zeigen 
sehr einheitlich einen Anstieg um 0,8 °C seit 1900, wobei sich 
dieser Anstieg in den letzten Jahrzehnten beschleunigt hat, be-
vor er in den 2000er Jahren abgeflacht ist.

Die Abflachung des global gemittelten Oberflächentem-
peraturanstieges in den letzten 12–15 Jahren (im englischen 
Sprachraum als „warming hiatus“ bezeichnet) wird weltweit 
sehr aufmerksam verfolgt, denn die Oberflächentemperatur 
ist der wichtigste Indikator von Klimaänderungen. Obwohl 
unbestritten ist, dass der vorherrschende langfristige Erwär-
mungstrend aufgrund natürlicher Variabilität durchaus für 
ein Jahrzehnt oder auch länger unterbrochen werden kann, 
so ist die gegenwärtige Erwärmungspause doch etwas überra-
schend, weil keine offensichtliche Ursache (etwa ein starker 
Vulkanausbruch) zu erkennen ist. Die Erwärmungspause ist 
im Ostpazifik, der sich im oben genannten Zeitraum merk-
lich abgekühlt hat, am stärksten ausgeprägt (Kosaka and Xie, 
2013; Held, 2013), während sie im Alpenraum kaum als sol-
che erkennbar ist (Abbildung 3.9 in Band 1, Kapitel 3). Be-
merkenswert ist auch, dass sie von den Simulationen im so 
genannten CMIP5-Ensemble, der Grundlage für die meisten 
Klimaprojektionen im jüngsten IPCC-Bericht, kaum erfasst 
wurde. Nur etwa fünf von über 100 Modellrealisierungen zei-
gen eine derart ausgeprägte Erwärmungspause, wie sie beob-
achtet wird. Es ist keineswegs sicher, dass sie schon zu Ende 

ist (IPCC, 2013). Als wahrscheinlichste Ursachen für die Ab-
flachung werden primär verstärkter Transport von warmem 
oberflächennahen Ozeanwasser in größere Tiefen (Meehl et 
al., 2011), sowie auch ein schwaches Sonnenfleckenmaximum 
(2010–2013 ist das schwächste seit 100 Jahren) und eine Serie 
kleinerer Vulkanausbrüche angesehen. Diese Faktoren sind in 
den Klimaprojektionen nicht im beobachteten Ausmaß ent-
halten. Es kann aber auch nicht ausgeschlossen werden, dass 
die allgemeine Klimasensitivität der Erde in den Klimamodel-
len etwas überschätzt wird (Box TS.3 im „Technical Summa-
ry“ des IPCC-Berichts 2013).

Die Abflachung der Erwärmung ist kein Hinweis auf eine 
Trendwende. Das globale Temperaturmittel 2003–2012 war 
um 0,78 °C [mit 90  %iger Sicherheit zwischen 0,72 und 
0,85 °C] wärmer als das Mittel 1850–1900 und die wärmste 
Dekade seit Beginn der instrumentellen Klimabeobachtungen 
(IPCC, 2013). 

Neben dem nun etwas ausführlicher diskutierten Ober-
flächentemperatursignal ist die speziell in den Tropen starke 
Erwärmung der Troposphäre bei gleichzeitiger Abkühlung 
der Stratosphäre, wie sie in Abbildung 1.8 für 2001–2011 zu 
sehen ist, ein weiterer wichtiger Indikator für die gegenwär-
tige Klimaänderung. Grund für die Erwärmung ist die ver-
mehrte Absorption langwelliger Strahlung durch den Anstieg 
von Treibhausgasen. Die Abkühlung der darüber liegenden 
Stratosphäre hat im Wesentlichen zwei Ursachen: einerseits 
die Abnahme von stratosphärischem Ozon und andererseits 
den Anstieg der CO2-Konzentration. Ozon absorbiert solare 
UV-Strahlung und heizt dadurch die Stratosphäre. Das Ozon 
hat in den letzten Jahrzehnten des 20.  Jahrhunderts durch 
die Freisetzung von Fluorchlorkohlenwasserstoffen (FCKW, 
englisch: chlorofluorocarbon, CFC) abgenommen. Weniger 
Ozon in der Stratosphäre bewirkt somit eine Verminderung 
des Wärmeeintrags aus absorbierter Sonnenstrahlung. Die 
geringere solare UV-Strahlung aufgrund relativ schwacher 
Sonnenfleckentätigkeit hat ebenfalls zu einer Abkühlung der 
Atmosphäre beigetragen („Top-Down“-Mechanismus, siehe 
Haigh, 1996). Die Verwendung von ozonschädigenden Sub-
stanzen wurde mittlerweile stark eingeschränkt und das stra-
tosphärische Ozon erholt sich langsam. Die Nettowirkung 
von CO2 in der Stratosphäre ist die Abstrahlung in Richtung 
Weltraum und folglich eine Abkühlung. Eine Erwärmung der 
Troposphäre und gleichzeitige Abkühlung der Stratosphäre ist 
daher ein Indiz dafür, dass Variationen der solaren Strahlung 
bei der Klimaerwärmung der letzten Zeit bestenfalls eine un-
tergeordnete Rolle spielen.

Das Signal der unterschiedlichen Temperaturtrends in Tro-
posphäre und Stratosphäre versuchte man zunächst erfolglos 
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Abbildung 1.7 Zeitreihen der globalen Oberflächentemperaturanomalien (Referenzperiode 1961–1990) mit Unsicherheitsbereich von 1880 
bis 2010, global sowie in der Nord- und Südhemisphäre, berechnet durch vier verschiedene Forschungsgruppen aus Großbritannien, USA 
und Japan. Die Trends (für zwei verschiedene Perioden, als Trendlinien in der Zeitreihengraphik und numerische Werte, teils mit Unsicherheit, 
in den beiden rechten Spalten) sind in allen Fällen hoch signifikant von Null verschieden. Auf der Nordhemisphäre ist der Anstieg wegen des 
höheren Landanteils und Feedbackeffekten in den hohen Breiten etwas stärker. Quelle: Morice et al. (2012)

Figure 1.7 Time series of global surface temperature anomalies (reference period 1961–1990) with uncertainty bounds from 1880–2010 
globally and for the Northern and Southern Hemisphere, calculated by four different research groups from the UK, USA and Japan. All trends 
shown (for two different periods, as trend lines in the time series plot and as numerical values, partly with uncertainties, in the two columns to 
the right) are highly significant with respect to being non-zero. The temperature increase in the Northern Hemisphere is larger due to a larger 
fraction covered by land and due to feedback effects. Source: Morice et al. (2012)

mit den – seit den 1950er Jahren global zur Verfügung ste-
henden – Radiosondendaten nachzuweisen. Jedoch waren 
die gemessenen Temperaturen vor allem zu Beginn wegen des 

mangelnden Strahlungsschutzes oft um mehrere Grad C zu 
hoch, wodurch die Temperaturtrends in der Troposphäre aus 
nicht korrigierten Zeitreihen unterschätzt oder sogar umge-

Quantifying uncertainties in global and regional temperature change using an ensemble of observational estimates: The HadCRUT4 data set./ Morice et al. / J. 
Geophys. Res. 117/D8. © 2012 American Geophysical Union. All Rights Reserved. http://onlinelibrary.wiley.com/doi/10.1029/2011JD017187/abstract
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kehrt wurden und im Widerspruch zu unabhängigen Mes-
sungen aus satellitengestützten Beobachtungssystemen und zu 
Projektionen der Klimamodelle standen (Santer et al., 2005; 
Douglass et al., 2007; Santer et al., 2008). Durch eine geeig-
nete Homogenisierung konnten diese Fehler deutlich redu-
ziert werden (Haimberger et al., 2012). In den letzten Jahren 
wurden beachtliche Fortschritte bei der Reprozessierung und 
Rekalibrierung sowohl von Radiosondendaten als auch von 
satellitenbasierten Mikrowellendaten gemacht. Radiosonden-
daten sind nun in sich konsistenter und auch konsistenter mit 
Satellitendaten und Klimamodellen (Thorne et al., 2011). 

Aufgrund der Erfahrungen mit für die Klimaforschung 
ohne Nachbearbeitung unzureichenden Beobachtungssyste-
men wird heute in internationalen Programmen (Global Cli-
mate Observing System [GCOS], Global Ocean Observing 
System [GOOS], Global Atmospheric Watch [GAW]) beson-
ders auf die Langzeitstabilität (Qualitätssicherung durch do-
kumentierte, regelmäßige Eichungen, die auf Primärstandards 
und Eichnormale zurück geführt werden können; Absolutkali-
brierung) sowohl von in situ als auch satellitenbasierten Mess-
systemen geachtet sowie darauf, dass etablierte Messsysteme 
langfristig aufrechterhalten bleiben (Karl et al., 2003). 

Neben einzelnen Stationsreihen wie der oben erwähn-
ten CO2-Zeitreihe erfüllen die seit 2001 operationell ver-
fügbaren Radio-Okkultationsdaten (Anthes, 2011) diese 
hohen Ansprüche. Diese Messungen basieren auf Radiosi-
gnalen von GPS (Global Positioning System)-Satelliten, die 

von weiteren Satelliten in niedriger Umlaufbahn empfan-
gen werden. Beim Durchqueren der Atmosphäre werden 
die Radiowellen gebrochen und verlangsamt. Aus der ge-
messenen Signalveränderung werden vertikale Profile atmo-
sphärischer Variablen, wie Refraktivität (Brechungsindex 
der Luft), Dichte, Druck und Temperatur, berechnet. Diese 
GPS-Radio-Okkultationsmethode liefert selbstkalibrierte, 
langzeitstabile Messwerte, wobei die Daten unterschiedli-
cher Satelliten im globalen Mittel in Höhen zwischen 10 
und 30  km auf wenige Hundertstel Grad übereinstimmen 
(Foelsche et al., 2011). Damit ist es möglich, Radio-Okkul-
tationsdaten verschiedener Satelliten zu einem konsistenten 
Datensatz zu kombinieren, der sich gut zur Untersuchung 
der Klimavariabilität der Atmosphäre und der Klimaänderung 
eignet (Scherllin-Pirscher et al., 2012; Steiner et al., 2011). 

Aufgrund der hohen Qualität der Radio-Okkultationsda-
ten (Ho et al., 2012; Scherllin-Pirscher et al., 2011; Steiner et 
al., 2013) können damit auch schon im vergleichsweise kurzen 
Zeitraum von ca. 10 Jahren Temperaturtrends in der Atmo-
sphäre nachgewiesen werden (Steiner et al., 2009). Man findet 
eine Erwärmung der Troposphäre und Abkühlung der unteren 
Stratosphäre, welche am stärksten in den Tropen ist (Abbil-
dung 1.8, Lackner et al., 2011). Sehr ähnliche Temperaturver-
läufe findet man in modernen Radiosondendaten (Ladstädter 
et al., 2011). Die Erwärmung bewirkt auch eine Ausdehnung 
der Luft und somit eine Anhebung der Druckflächen in der 
oberen Troposphäre (Abbildung 1.8).

Abbildung 1.8 Temperaturtrends (links) und Hebung von Druckflächen (rechts) oberhalb von 300 hPa (ca. 8 km) seit Mitte der 1990er Jahre 

in tropischen bis subtropischen Breiten aus Radio-Okkultationsmessungen; negative Trends strichliert. Quelle: nach Lackner et al. (2011)

Figure 1.8 Temperature trends (left) and lift of pressure levels (right) above 300 hPa (ca. 8 km) since the mid-1990s in tropical and subtro-
pical regions, calculated from radio occultation measurements; dashed lines indicate negative trends. Source: adapted from Lackner et al. 
(2011)
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Ebenso bedeutsam wie der Temperaturanstieg an der Erd-
oberfläche ist jener in den Ozeanen. Während es sich an der 
Erdoberfläche zumindest über Land um eine Gleichgewichts-
temperatur handelt, weil kaum Energie gespeichert wird, sind 
die Ozeane nicht im Gleichgewicht, sondern nehmen große 
Energiemengen auf, wodurch sie sich langsam erwärmen. Die 
Erwärmung ist nur in den letzten 40 Jahren nachweisbar, weil 
davor nur wenige Temperaturmessungen im tiefen Ozean mit 
der nötigen Präzision (1 / 100 °C) durchgeführt wurden. Auch 
für die Ozeane gibt es mittlerweile mehrere Analysen des Zu-
standes der letzten 50 Jahre bis in Tiefen von 2 000 m. Ab 
ca. 1970 ist die Datenbedeckung in großen Tiefen durch so 
genannte „Expandable Bathy-Thermographs“ (XBTs) und ab 
ca. 2000 durch Tauchbojen (sog. ARGO FLOATS) für Re-
analysen der Tiefseezirkulation ausreichend (Levitus et al., 

2012). Die Ozean-Reanalysen erlauben eine Bestimmung der 
Zunahme des Energiegehalts im Ozean (Oceanic Heat Con-
tent, OHC) – eine zentrale Größe in der Klimaforschung, 
denn durch sie kann nachgewiesen werden, dass der durch den 
zusätzlichen Treibhauseffekt bedingte Nettostrahlungsfluss 
ins Klimasystem vor allem zur Erwärmung der Ozeane führt 
(Loeb et al., 2012). Nach neuesten Erkenntnissen ist es sogar 
so (Meehl et al., 2011; Balmaseda et al., 2013b), dass Perioden 
mit geringer globaler Erwärmung an der Erdoberfläche (wie 
2000–2009) zugleich Zeiten mit verstärkter Aufnahme von 
Wärme im tiefen Ozean sind (Abbildung  1.9). Der Anstieg 
ist konsistent mit einem Energiefluss von etwa 0,9 W / m2, wie 
er auch in Abbildung 1.2 angegeben ist. Im 5. IPCC-Bericht 
wird der starke Transport von Energie in tiefe Ozeanschich-
ten als wichtiges Argument zur Erklärung der seit etwa einem 

�==�
������O\� Energiegehalt (OHC = Oceanic Heat Content) in den obersten 300 m, in den obersten 700 m bzw. in den obersten 
2 000 m der Ozeane, berechnet aus Analysen des ECMWF-Ozean-Re-Analysesystems 4 (ORAS4) (nach Balmaseda et al., 2013b). Die stärkste 
Zunahme gibt es im Integral über die Gesamttiefe (oberste Kurvenschar). Die Kurvenscharen sind Ergebnisse einzelner Realisierungen, wobei 
der Unsicherheitsbereich für die einzelnen Kurvenscharen auch noch schattiert ist. Neben der Abschätzung aus ORAS4 gibt es noch mindes-
tens zehn andere Abschätzungen des ozeanischen Energiegehaltes, die ein recht einheitliches Bild zeigen (Loeb et al., 2012; Levitus et al., 
2012). Die OHC-Erhöhung in 40 Jahren um 24x1022 J kann in eine durchschnittliche Erwärmung der obersten 2 000 m des Ozeans um circa 
0,09 °C umgerechnet werden. In den letzten 10 Jahren der Zeitreihe hat sich die Genauigkeit der Messungen durch Verwendung der ARGO-
FLOATs wesentlich erhöht, wie an den schmäleren Unsicherheitsbereichen abzulesen ist. Im Bild rechts unten ist angedeutet, welcher Energie-
eintrag durch die Ozeanoberfläche notwendig ist, um die festgestellte Zunahme des OHC zu erreichen. Quelle: nach Balmaseda et al. (2013)

]�������O\� Oceanic heat content (OHC) of the upper 300 m, the upper 700 m and the upper 2 000 m, calculated from analyses of the  
ECMWF Ocean Reanalysis System 4 (ORAS4) (Balmaseda et al., 2013). The strongest increase occurs in the integral over the total ocean 
depth (uppermost set of curves). The sets of curves are results of several ORAS realizations, the uncertainty bounds for the different sets are 
shaded. There are at least 10 other assessments of OHC, which show a fairly coherent picture (Loeb et al., 2012; Levitus et al., 2012). The in-
crease of 24x1022 J can be converted into an average warming of the upper 2 000 m of the oceans by about 0.09  °C. The accuracy of the last 
10 years is much higher due the advent of ARGO-FLOATs, which can be seen from the much smaller uncertainty regions. The dashed lines 
in the lower right corner indicate how much absorption of energy at the surface is necessary to achieve the observed OHC increase. Source: 
adapted from Balmaseda et al. (2013)

Distinctive climate signals in reanaly-
sis of global ocean heat content / Bal-
maseda M. A. et al. / Geophysical 
Research Letters 40/9. © 2013 
American Geophysical Union. All 
Rights Reserved. http://onlinelibrary.
wiley.com/doi/10.1002/grl.50382/
abstract
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Jahrzehnt stagnierenden Erwärmung an der Erdoberfläche an-
geführt. Möglicherweise kann der Ozean die Oberflächentem-
peraturzunahme aufgrund der Zunahme der Treibhausgase 
stärker dämpfen als bisher angenommen.

An Abbildung 1.9 ist auch bemerkenswert, dass die Oze-
ane nach Vulkanausbrüchen für einige Jahre sehr viel Ener-
gie aus den obersten 300 m an die Atmosphäre abgeben. Die 
Ozeane dämpfen so den kühlenden Effekt von Vulkanausbrü-
chen erheblich. Selbst starke ENSO-Ereignisse wie jenes von 
1997 / 1998 haben hingegen einen vergleichsweise geringen 
Einfluss auf den Wärmegehalt der Ozeane, vielmehr bewirken 
sie eher eine Umverteilung der Energie innerhalb der Tropen 
(Mayer et al., 2013). 

Auch vom Meereis und vom Inlandeis gibt es mittlerwei-
le Analysen der Eismasse und der Eisflüsse auf einem Gitter 
(Huybrechts und Miller, 2005). Derartige Analysen erlauben 
es, die weltweit deutlich sichtbaren Änderungen in der Kryo-
sphäre quantitativ zu dokumentieren. Diese Veränderungen 
sind einerseits der Rückgang der Gletscher in den Alpen (siehe 
Band 1, Kapitel 3) und anderen Gebirgen (z. B. Prinz et al., 
2011), aber vor allem auch das Zurückweichen des grönländi-
schen Inlandeises und die Verringerung des Meereises in Bezug 
auf Ausdehnung und Dicke im arktischen Sommer (Stroeve et 
al., 2012). Zusammen mit der thermischen Ausdehnung der 
Ozeane bewirkt das Abschmelzen von Gletschern und Eisschil-
den einen beschleunigten Anstieg der Meeresoberfläche und 
damit eine zunehmende Gefährdung der Küstengebiete. Von 
1880 bis 2009 ist der Meeresspiegel im globalen Mittel um 
21 cm angestiegen (Church und White, 2011), was durch die 
seit mehreren Jahrhunderten durchgeführten Pegelmessungen 
in Häfen sowie durch satellitengestützte Beobachtungssyste-
me (Altimeter) bestens belegbar ist. Angemerkt sei, dass das 
Meereis keine direkte Auswirkung auf den Meeresspiegel hat, 
da es auf dem Wasser schwimmt. Durch den großen Albedo-
Unterschied zwischen Eis und Wasser ist es jedoch ein wichti-
ger Parameter im Klimasystem.

Der Klimawandel äußert sich auch in der Änderung einer 
Reihe anderer Parameter wie der Niederschlagsverteilung oder 
der Verschiebung der Klima- und Vegetationszonen (Kottek et 
al., 2006; Rubel und Kottek, 2010, siehe auch Abschnitt 1.5). 
Eine detaillierte Beschreibung der geänderten globalen Nie-
derschlagsverteilung würde hier den Rahmen sprengen, es 
wird daher auf Abschnitt  1.5 sowie insbesondere auf den 
5. IPCC-Bericht (IPCC, 2013) verwiesen. Die Änderung der 
Niederschlagsverteilung in Europa und im Alpenraum wird in 
Band 1, Kapitel 3 beschrieben. 

1.3.4 Zuordnung beobachteter Klimaänderun-
gen (anthropogen oder natürlich)

Die starken natürlichen Klimaschwankungen, die für die 
Vergangenheit beobachtet werden können, erschweren den 
Nachweis, dass die derzeitige Klimaänderung überwiegend 
anthropogene Ursachen hat. Dafür muss herausgefunden wer-
den, welche Parameter des Klimasystems durch den Menschen 
direkt beeinflusst werden und wie das Klimasystem als dyna-
misches System darauf reagiert. Wie oben beschrieben, erfolgt 
der direkte Einfluss hauptsächlich durch Emission von Spu-
rengasen, die lange in der Atmosphäre gespeichert werden. Die 
Erhöhung der Konzentration dieser Spurengase in den letzten 
Jahrzehnten ist, wie in Abschnitt 1.3.2 diskutiert, zweifelsfrei 
nachweisbar und kann auf anthropogene Quellen zurückge-
führt werden. Es sind dies vor allem Emissionen von CO2, 
CH4 und CFCs. An zweiter Stelle sind es Landnutzungsände-
rungen (Abholzung, Überweidung, Versiegelung), die z. B. den 
lokalen Tagesgang der Temperatur unmittelbar beeinflussen.

Die Untersuchung der Auswirkungen der anthropogenen 
Emissionen und Landnutzungsänderungen auf Parameter wie 
die globale Temperatur- oder Niederschlagsverteilung aber 
auch die chemische Zusammensetzung der Ozeane erfordert 
aufwändige Computermodelle des Klimasystems, die Trans-
porte von Spurenstoffen und Wechselwirkungen zwischen den 
Subsystemen realistisch beschreiben können. Solche Compu-
termodelle werden im vorliegenden Band in Abschnitt  1.4 
bzw. Kapitel 4 beschrieben.

Klimamodelle liefern vierdimensionale (die horizontale 
und vertikale sowie zeitliche Verteilung enthaltende) Simu-
lationen mit vollständiger globaler Abdeckung auf einem 
regelmäßigem Gitter. Beobachtungen sind dagegen oft sehr 
unregelmäßig verteilt und ein Beobachtungssystem liefert 
meist nur Information über einen Aspekt des Klimasystems, 
was einen direkten Vergleich mit Klimamodellergebnissen er-
schwert. Seit den frühen 1990er Jahren werden deshalb die 
globalen Beobachtungsdaten mit Hilfe numerischer Modelle 
mit einheitlichen Analyseverfahren verarbeitet (Fachterminus: 
„assimiliert“), um globale Analysen in einem einheitlichen 
Format auf einem regelmäßigen räumlichen Gitter und mit 
größtmöglicher zeitlicher und räumlicher Homogenität zu 
erhalten. Diese vierdimensionalen globalen Datensätze kom-
binieren in statistisch optimaler Weise die Informationen ver-
schiedenster Beobachtungssysteme (Bodenbeobachtungen, 
Radiosonden- und Flugzeugbeobachtungen, Radianzen aus 
Satellitenbeobachtungen) und erleichtern wesentlich den Ver-
gleich mit Klimamodellen (Santer et al., 2004). Die derzeit 
besten atmosphärischen Reanalysen umfassen den Zeitraum 
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von 1979 bis 2012 und wurden vom Europäischen Zentrum 
für mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWF) (Dee et al., 
2011), dem japanischen Wetterdienst (Ebita et al., 2011) und 
von der US-amerikanischen Weltraumbehörde NASA (Rie-
necker et al., 2012) erstellt. Nicht unerwähnt bleiben darf 
auch die „20th Century Reanalysis“ des US-amerikanischen 
Wetterdienstes (NOAA), die basierend auf Temperatur- und 
Druckdaten von 1872 bis 2010 dreidimensionale globale 
Felder des atmosphärischen Zustands berechnete und in Ab-
ständen von 6 h verfügbar machte (Compo et al., 2011). Re-
analysen der globalen Ozeanbeobachtungen haben ebenfalls 
große Fortschritte gemacht und liefern, wie schon weiter oben 
erwähnt, wertvolle Aufschlüsse über die globale Verteilung 
der Erwärmung der Ozeane (Balmaseda et al., 2013b). Auch 
erste Reanalysen von Spurenstoffkonzentrationen sind bereits 
verfügbar (GEMS, 2012) und werden laufend erweitert und 
verbessert (z. B. Projekt MACC, Inness et al., 2013).

Um feststellen zu können, ob eine Klimaänderung natür-
lichen oder anthropogenen Ursprungs ist, führt man Simu-
lationen des Klimas der letzten ca. 150 Jahre durch, wobei 
man anthropogene Einflüsse in den Simulationen einmal 
mitberücksichtigt und einmal nicht. Die Unterschiede in 
den simulierten Klimazuständen haben ein dreidimensionales 
Muster, z. B. der Temperatur, das man als Fingerabdruck des 
anthropogenen Einflusses auf das globale Klima bezeichnet. 
Nun prüft man, ob sich dieser Fingerabdruck auch in den 
Klimabeobachtungen oder in globalen Reanalysen nachweisen 
lässt. Sollte dies unter Einbeziehung aller Unsicherheiten in 
Klimabeobachtungen und -simulationen der Fall sein, kann 
man statistisch abgesichert aussagen, dass die beobachteten 
Klimaänderungen ohne Berücksichtigung des menschlichen 
Einflusses nicht erklärbar sind (Hasselmann, 1993; Hegerl 
et al., 1996; Hegerl et al., 2006; Hegerl und Zwiers, 2011). 

Die Details der Methodik sind komplex aber gut etabliert und 
es kann mit ihr eindeutig nachgewiesen werden, dass die be-
obachteten Temperaturänderungen der letzten 150 Jahre nur 
unter Berücksichtigung menschlicher Aktivitäten erklärbar 
sind. Für räumlich und zeitlich variablere Parameter wie den 
Niederschlag ist neuesten Studien zufolge der anthropogene 
Einfluss mittlerweile ebenfalls nachweisbar (Min et al., 2011).

Umgekehrt kann man zeigen, dass die natürliche Varia-
bilität des Klimas ausreicht, um kurzfristige Schwankungen, 
wie die geringere globalen Erwärmung der Erdoberfläche 
seit 1998, zu erklären (Meehl et al., 2011; Kosaka und Xie, 
2013).

1.3.5 Szenarien der zukünftigen klimarele-
vanten menschlichen Aktivitäten im 
21. Jahrhundert

Nachdem der Nachweis für den anthropogenen Einfluss auf 
das derzeitige Klima erbracht wurde, ist klar, dass auch die zu-
künftige Klimaentwicklung maßgeblich von den weltweiten 
sozioökonomischen Entwicklungen beeinflusst werden wird. 
Dabei sind sehr verschiedene Entwicklungspfade denkbar, die 
von schwer vorhersagbaren Parametern wie Bevölkerungsent-
wicklung, Wirtschaftsentwicklung, Einsatz und Entwicklung 
von emissionsmindernden Technologien, Rohstoffverfügbar-
keit und politischen Handlungen abhängen. Damit unterliegt 
sie auch den Auswirkungen menschlicher Entscheidungen, die 
grundsätzlich nicht mit dynamischen Modellen vorhersagbar 
sind. Um dennoch Aussagen für die Zukunft und insbeson-
dere über die Bandbreite künftiger Emissionen machen zu 
können, werden so genannte Szenarien entworfen, mögliche 
Entwicklungspfade der menschlichen Gesellschaft. Für diese 
Pfade (in der neuesten englischsprachigen Literatur wird der 

Tabelle 1.1 Die wichtigsten im „Special Report on Emission Scenarios“ (Nakicenovic und Swart, 2000) angeführten Entwicklungsszenarien, die 
Grundlage für die meisten Klimaprojektionen im 3. und 4. IPCC-Sachstandsbericht (Houghton et al., 2001) waren

Table 1.1 The most important emission scenarios mentioned in the „Special Report on Emission Scenarios“ (Nakicenovic and Swart, 2000) 
which were the base of most of the climate projections in the 3rd and 4th IPCC Assessment Reports

Szenario Beschreibung Berechnete Erwärmung von 
2000 bis 2100

A1B Rasches Wirtschaftswachstum, ausgeprägte Globalisierung, Bevölkerung erreicht 9 Mrd., nimmt 
dann ab, rasche Ausbreitung technologischer Entwicklungen

1,7–4,4 K

A2 Unabhängige Nationen, wenig Wechselwirkung, stetig zunehmende Weltbevölkerung, Regiona-
lisierung

2,0–5,4 K

B1 Wie A1, jedoch umweltfreundlicher, Entwicklung in eine Dienstleistungs- und IT-Gesellschaft, 
nachhaltige Entwicklung

1,1–2,9 K

B2 Wie A2, mit langsamerem Bevölkerungswachstum, umweltfreundlicher, technologischer Fort-
schritt eher regional

1,4–3,8 K
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Ausdruck „story lines“ verwendet) werden unter Verwen-
dung sozioökonomischer Modelle die Treibhausgasemissionen 
und andere relevante Parameter als Funktion der Zeit abge-
schätzt. Diese dienen als Input für die Klimasimulationen. Im  
4.  IPCC-Sachstandsbericht waren es Emissionsszenarien, die 
im „Special Report on Emission Scenarios“ (SRES; Nakice-
novic und Swart, 2000) publiziert wurden. Dabei wurden ins-
besondere die Emissionen von klimawirksamen Gasen festge-
schrieben. Allerdings wurden Landnutzungsänderungen und 
mögliche politische Maßnahmen nicht berücksichtigt. Die 
bekanntesten SRES-Szenarien sind die sog. Markerszenarien 
A1B, A2, B1 und B2. Obwohl mittlerweile überholt, werden 

ihre wichtigsten Eigenschaften in Tabelle 1.1 kurz aufgeführt, 
weil die Ergebnisse in Band 1, Kapitel 4 und auch in Band 2 
und Band 3 weitgehend darauf basieren und wiederholt darauf 
Bezug nehmen. Detaillierte Informationen finden sich auch in 
Band 3, Kapitel 1.

Für den neuen, 5. IPCC-Sachstandsbericht wurden vier 
so genannte „Representative Concentration Pathways“ (RCP, 
„repräsentative Konzentrationspfade“) entwickelt, welche die 
Grundlage für die Mehrzahl der im 5. Sachstandsbericht er-
stellten Klimaprojektionen bilden. In den einzelnen Pfaden 
werden unterschiedliche Verläufe der Emissionen vorgegeben, 
die im Jahr 2100 zu Werten des Strahlungsantriebs in einem 

Tabelle 1.2 Die vier repräsentativen Konzentrationspfade. Akronyme: MESSAGE, Model for Energy Supply Strategy Alternatives and their Ge-
neral Environmental Impact, International Institute for Applied Systems Analysis, Austria; AIM, Asia-Pacific Integrated Model, National Institute 
for Environmental Studies, Japan; GCAM, Global Change Assessment Model, Pacific Northwest National Laboratory, USA; IMAGE, Integrated 
Model to Assess the Global Environment, Netherlands Environmental Assessment Agency

Table 1.2 The four representative concentration pathways. Acronyms: MESSAGE, Model for Energy Supply Strategy Alternatives and their Ge-
neral Environmental Impact, International Institute for Applied Systems Analysis, Austria; AIM, Asia-Pacific Integrated Model, National Institute 
for Environmental Studies, Japan; GCAM, Global Change Assessment Model, Pacific Northwest National Laboratory, USA; IMAGE, Integrated 
Model to Assess the Global Environment, Netherlands Environmental Assessment Agency

Name Strahlungsantrieb Spurengas-Konzentration 
im Jahr 2100

Pfad Modell zur Berechnung 
des RCP

RCP8.5 8,5 W / m2 im Jahr 2100 1 370 ppm CO2-Äq. Ansteigend MESSAGE

RCP6.0 6,0 W / m2 im Jahr 2100, danach 
stabil

850 ppm CO2-Äq. Stabilisierend AIM

RCP4.5 4,5 W / m2 im Jahr 2100, danach 
stabil

650 ppm CO2-Äq. Stabilisierend GCAM

RCP2.6  
oder
RCP3PD

3,0 W / m2 vor 2100, dann Ab-
nahme auf 2.6 W / m2 bis 2100

490 ppm CO2-Äq. Erst ansteigend, dann 
Abnahme

IMAGE

Abbildung 1.10 Entwicklung der Emissionen der wichtigsten Treibhausgasen in den RCPs. Die Bereiche zwischen dem 5. und dem 95. Per-
zentil sind dunkelgrau und jene zwischen dem 1. und dem 99. Perzentil sind grau schattiert. Die punktierten Linien deuten die vier wichtigsten 
SRES-Szenarios (vgl. Tabelle 1.1) an. Man beachte die negativen CO2-Emissionen in der Spätphase des RCP2.6. Der RCP2.6 wird in der 
Literatur auch als RCP3PD (3PD für „3.0 W / m2 peak, then decline“) bezeichnet. Quelle: van Vuuren et al. (2011)

Figure 1.10 Projected evolution of emissions of the main greenhouse gases in 4 RCPs. Regions within the 90th (5–95 %) and 98th (1–99 %) 
percentiles are shaded dark and light grey, respectively. The dotted lines indicate the evolution of 4 of the older SRES marker scenarios (Tab-
le 1.1). Note the negative net CO2 emissions in RCP2.6 in the late 21st century. RCP2.6 is also termed RCP3PD (3PD for „3 W / m2 Peak, then 
Decline“). Source: van Vuuren et al. (2011)

Abdruck mit freundlicher Genehmigung von 
Springer Science+Business Media: Climatic 
Change, The representative concentration 
pathways: an overview, 109, 2011, S. 21, van 
Vuuren et al., Abb. 6
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Bereich von 2,6–8,5  W / m2 führen (Moss et al., 2010; van 
Vuuren et al., 2011). Dieser Streubereich umfasst die bisher 
verwendeten SRES-Szenarien. Die Namen der Pfade, ihre 
Ersteller und die wichtigsten Kennzahlen sind in Tabelle 1.2 
zusammengefasst. 

Die neuen Szenarien berücksichtigen auch Landnutzungs-
änderungen und Klimapolitikänderungen. Die Szenarien mit 
geringem Strahlungsantrieb nehmen an, dass die Netto-CO2-
Emissionen u. a. durch neue großtechnische Verfahren zur 
Entnahme von CO2 aus der Atmosphäre (Carbon Dioxide Re-
moval – CDR, siehe unten) erheblich reduziert werden kön-
nen. Abbildung 1.10 zeigt die Bandbreite der Emissionen der 
wichtigsten Treibhausgase bis 2100. Sie ist bei CO2 und Me-
than wesentlich höher als jene der vier SRES-Markerszenarien 
(in der Abbildung schwarz punktiert).

Häufig werden primär die Ergebnisse der mittleren Szena-
rien dargestellt oder mit regionalen Klimasimulationen weiter 
verarbeitet. Es ist aber wichtig, sich vor Augen zu halten, dass 
diese nur einen Teil des möglichen Spektrums darstellen. Ins-
besondere im Hinblick auf Minderungsmaßnahmen (Band 3) 
ist es wichtig, den Unterschied zwischen hohen und niedrigen 
Szenarien und damit den möglichen Effekt von entsprechen-
den Anstrengungen zur Emissionsminderung zu betrachten. 

Der geringe CO2-Ausstoß im RCP3PD-Szenario basiert 
auf der Annahme, dass vor allem in der zweiten Hälfte des 
21. Jahrhunderts große Teile des in Kraftwerken und Indust-
rieanlagen entstehenden CO2 unmittelbar nach der Verbren-
nung, wo es in hoher Konzentration auftritt, abgetrennt und 
in geologischen Formationen, wie beispielsweise in alten Erd-
öllagerstätten oder in salzhaltigen, tief gelegenen Grundwas-
serkörpern, gespeichert wird. Dieses als „Carbon Capture and 
Storage“ (CCS) bezeichnete Verfahren wird vielfach kritisch 
gesehen (Schellnhuber, 2011). Immerhin könnte aber durch 
CCS, angewendet bei der Verbrennung biogener Treibstoffe, 
sogar aktiv Kohlenstoff aus der Atmosphäre entfernt werden 
(„Carbon Dioxide Removal“, CDR), was für die Realisierung 
des RCP3PD notwendig wäre. Allerdings verbraucht die Ge-
winnung biogener Treibstoffe in global relevanten Mengen viel 
Anbaufläche und konkurriert mit der Lebensmittelerzeugung. 
Das Ausmaß der Anwendbarkeit dieses Verfahrens ist derzeit 
schwer abschätzbar (Link et al., 2013; IPCC, 2013), weshalb 
die RCPs in diesem Punkt eine besonders große Spannweite 
aufweisen (RCP3PD: 85 % Anteil von CCS an der fossilen 
Energieaufbringung, praktisch kein CCS in RCP8.5, siehe 
Abbildung 1.11).

Im Detail wird im RCP3PD angenommen (Abbil-
dung 1.11), dass bis zum Jahr 2080 50 % der Energieerzeugung 
durch Verbrennung fossiler Brennstoffe mit CCS und nur 15 % 

durch Verbrennung ohne CCS erfolgt, wobei der Rest durch 
erneuerbare Energieträger oder nukleare Energieerzeugung 
(zusammen etwa 35 %) gedeckt wird. Der Kohlenstoffausstoß 
pro Gigajoule Primärenergieeinsatz („Kohlenstofffaktor“) wür-
de sich wesentlich verringern. Die Verringerung der Energiein-
tensität der Wirtschaft ist ein weiterer tragender Faktor für die 
Verringerung der künftigen CO2-Emissionen in solchen Sze-
narien. Ob die notwendigen technischen und wirtschaftlichen 
Voraussetzungen dafür eintreten werden, ist derzeit nicht ab-
sehbar und stark von politischen Entscheidungen abhängig.

Neben dem CDR wird auch „Solar Radiation Manage-
ment“ (SRM) als Form des „Geo-Engineerings“ diskutiert 
(z. B. Link et al., 2013), mit der das Klimasystem verändert 
werden könnte. SRM beinhaltet unter anderem das Einbrin-
gen von Aerosolen (insbesondere Schwefelsäureaerosol) in 
die Stratosphäre, wodurch Sonnenstrahlung vermehrt zurück 
gestreut wird. Allerdings müssten beim SRM die eingebrach-
ten Aerosole ständig erneuert werden, und das Problem der 
Versauerung der Ozeane würde nicht gelöst werden, weil die 
CO2-Konzentration nicht reduziert würde. Auch andere, un-
beabsichtigte Wirkungen auf das Klimasystem sind möglich. 

Generell zeigt sich (Abschnitt 1.5 und Band 1, Kapitel 4), 
dass die Bandbreite der RCPs den größten Unsicherheitsfak-
tor der längerfristigen Klimaprojektionen darstellt. Unsicher-
heiten in der Abschätzung der natürlichen Variabilität und 
der Modellierung des Klimasystems sind deutlich geringer 
(Hawkins und Sutton, 2009). 

1.4 Klimavariabilität und 
Vorhersagbarkeit

1.4 Climate variability and predictability

Größen wie Temperatur, Wind, etc. zeigen in der Atmosphä-
re ständige Schwankungen in der Zeit, aber auch von Ort zu 
Ort. Räumlich kleinskalige Änderungen sind mit kurzlebigen 
Schwankungen gekoppelt, großskalige Änderungen dagegen 
mit längeren zeitlichen Variationen. Von außen der Erde aufge-
prägt sind großskalige und langsame Variationen, wie das Ver-
teilungsmuster der Energiebilanz (Überschuss in den niederen 
Breiten, Defizit in den hohen Breiten), die Jahreszeiten, und 
die astronomischen Erdbahnparameter, welche Eiszeiten und 
Warmzeiten auslösen können (Roe, 2006). Diese externen An-
triebe auf der globalen Skala bewirken eine kaum überschau-
bare Vielzahl von großräumigen, mittleren und kleinräumigen 
Prozessen, wie beispielsweise Hoch- und Tiefdruckgebiete, 
Wolken, turbulente Bewegungen in Bodennähe, etc. Oberflä-
chenstrukturen, wie die Gegensätze zwischen Land- und Was-
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seroberflächen, vor allem aber auch Gebirge (siehe dazu Ab-
schnitt 1.5), produzieren eigene Zirkulationssysteme. Andere 
Systeme, wie das El-Niño-Phänomen, entstehen durch Kopp-
lung von ozeanischen und atmosphärischen Vorgängen, ver-
bunden mit internen nichtlinearen Wechselwirkungen der be-
teiligten Klimasubsysteme. Diese Komplexität macht sowohl 
die Beobachtung als auch die Simulation des Klimas so schwie-
rig, denn jede beobachtete oder simulierte Variation kann un-
terschiedliche Ursachen haben – nicht alles ist Klimawandel!

Ein gewisses Verständnis des Klimasystems als chaotisches 
dynamisches System ist hilfreich, um diese Problematik besser 
einordnen zu können. Die Vorgänge in der Atmosphäre, im 
Ozean, etc. lassen sich durch physikalische Gesetze beschreiben 
(mehr dazu in Abschnitt 1.5). Diese geben eine Veränderung 
als Folge eines momentanen Zustands und gegebenenfalls der 
externen Einflüsse an. Unterschiedliche Anfangszustände ha-
ben unterschiedliche Änderungen und damit unterschiedliche 
Entwicklungen des Systems zur Folge. Es gibt relativ stabile 
Verhältnisse, und weniger stabile. Bei einem wenig stabilen 
Zustand kann eine kleine Änderung in die eine oder andere 
Richtung nach nicht allzu langer Zeit zu ganz unterschied-
lichen Entwicklungen führen. Dies ist der Grund, warum 
Wettervorhersage nur für einen begrenzten Zeitraum möglich 
ist und warum Vorhersagen manchmal schon nach ein oder 

zwei Tagen fehlerhaft sein können. Bei Klimauntersuchungen 
betrachtet man aber nicht das Wetter, d. h. den Zustand der 
Atmosphäre auf der Zeitskala von Stunden bis Tagen, sondern 
Mittelwerte und Variabilität der Klimaparameter auf Zeitska-
len von Jahrzehnten. Der größte Teil des „Chaos“ der Wetter-
schwankungen mittelt sich dabei weg, wobei eine Betrachtung 
von statistischen Parametern für 10 oder 20 Jahre noch nicht 
alle quasi-stochastischen Schwankungen eliminiert, was einen 
Teil der Unsicherheiten der Ergebnisse von Klimamodellen 
begründet. Darüber hinaus gibt es jedoch auch nichtlineare 
(und damit potentiell chaotische) dynamische Prozesse auf 
langen Zeitskalen (Jahre und Jahrzehnte, gegenüber Tagen bei 
den typischen Wetterphänomenen), vor allem solche, die mit 
dem Ozean verbunden sind. 

Seit einigen Jahren wird immer deutlicher, dass z. B. die 
Klimaentwicklung in Europa wesentlich von Prozessen im 
Nordatlantik geprägt ist, die auf einer Zeitskala von Jahren 
bis Jahrzehnten verlaufen (siehe z. B. Latif et al., 2006; Yang 
et al., 2013). Die Initialisierung des Ozeans (und anderer Pa-
rameter wie Meereis) in Klimamodellen kann daher vor allem 
für die ersten ca. 10 Jahre von Klimasimulationen relevant 
sein, und andererseits muss man damit rechnen, dass eine 
nicht gut genug initialisierte Simulation gerade am Anfang 
deutlich von der realen Entwicklung abweicht. Dazu kommt, 

Abbildung 1.11 Links: Entwicklung des Anteils der Verbrennung fossilen Kohlenstoffs an der Energieerzeugung (carbon factor). Mitte: 
Entwicklung des Energieaufwandes pro Wirtschaftsleistung. Rechts: Anteile von fossiler Energieerzeugung ohne CCS, Energieerzeugung aus 
erneuerbaren Quellen und Kernenergie, sowie Energieerzeugung mit CCS bis zum Jahr 2100 in den vier RCP (=RCP3PD). Man beachte 
den hohen Anteil von Energieerzeugung mit CCS in den späteren Jahrzehnten des RCP2.6. Alle vier RCPs beginnen ohne CCS und ca. 15 % 
erneuerbare und nukleare Energie. Quelle: van Vuuren et al. (2011)

Figure 1.11 Temporal evolution of global mean carbon factor (left) and energy intensity (middle) for the RCP and SRES scenarios noted 
above. Right: Ternary graph of partitioning primary energy production into fossil production with CCS, fossil production without CCS and 
renewable + nuclear energy production. All four RCPs start with no CCS and 15 % renewable + nuclear production but end at very different 
regions of the graph in 2100. Consider the high share of CCS in RCP2.6 (=RCP3PD) in later decades. Source: van Vuuren et al. (2011)

Abdruck mit freundlicher Genehmigung von Springer Science+Business Media: Climatic Change, The representative concentration pathways: an overview, 109, 
2011, S. 18, van Vuuren et al., Abb. 4
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dass das Klimasignal sich im Lauf der Simulation verstärkt 
und am Anfang schwach ist gegenüber interner Variabilität, 
aber auch den Einflüssen der Anfangsbedingungen. Deshalb 
wird zunehmend die „Vorhersagbarkeit des Klimas“ (im Sinne 
einer Auflösung und Vorhersage von mehrjährigen Klimava-
riationen) diskutiert und untersucht (siehe z. B. Boer, 2011). 
Nur auf Emissionsszenarien basierende Rechnungen sind Pro-
jektionen; solche, die versuchen, die mehrjährigen Variatio-
nen in der kommenden Dekade realistisch zu erfassen, kann 
man – für jenen Zeitraum, der von den Emissionsszenarien 
noch nicht stark beeinflusst ist – als Prognose bezeichnen. Die-
ser Themenbereich steht noch sehr am Anfang, ist aber von 
großer praktischer Bedeutung, einerseits weil die Klimafol-
genforschung stark auf die nahe zeitliche Zukunft fokussiert, 
andererseits weil Divergenzen zwischen Simulationen und Be-
obachtungen Misstrauen in Bezug auf die Qualität der Klima-
modellierung wecken können.

In diesem Zusammenhang ist auch zu beachten, dass die 
Veränderung des Strahlungsantriebs auf dieser kurzen Zeitska-
la weniger von den langlebigen Treibhausgasen wie CO2 ge-
prägt ist, als von kurzlebigen und auch in ihrer Emission stär-
ker variablen Substanzen, etwa Methan, aber vor allem auch 
Aerosolen (seien sie direkt emittiert oder Folgeprodukte von 
gasförmigen Emissionen). Es ist wichtig, diese Unterschiede 
zwischen nahen (Zeithorizont bis 2030) und ferneren Ent-
wicklungen zu verstehen.

1.5 Modelle für die Klimasimulation
1.5 Models for climate simulation

1.5.1 Arten von Klimamodellen und ihre Funk-
tionsweise

Aufgrund der im vorherigen Abschnitt dargelegten Wechsel-
wirkungen zwischen den Skalen und zwischen Ozean und At-
mosphäre sowie der generellen Komplexität des Klimasystems 
sind detaillierte und verlässliche Aussagen zur künftigen Ent-
wicklung des Klimas unter den durch die verschiedenen Emis-
sionsszenarien vorgegebenen Randbedingungen nur durch 
Modellsimulationen möglich. In diesen Simulationen müssen 
so genannte äußere Einflüsse (auf Englisch häufig als „forcing“ 
bezeichnet, wobei dieser Begriff allgemeiner gemeint ist als 
nur „radiative forcing“) vorgegeben werden, während dann 
das Modell die Reaktion des Klimasystems auf diese Einflüsse 
wiedergibt. Diese äußeren Einflüsse können unterteilt werden 
in natürliche (vor allem Ausstoß von Spurenstoffen bei Vul-

kanausbrüchen, Änderung der empfangenen Strahlungsener-
gie von der Sonne aufgrund von Änderungen der Erdbahnpa-
rameter und der Solarkonstante) und anthropogene (vor allem 
Ausstoß von Spurenstoffen durch verschiedene menschliche 
Aktivitäten, Änderung der Landoberflächen). 

Das Klima ist zwar über atmosphärische Parameter wie 
Lufttemperatur, Niederschlag etc. definiert, für eine langfristi-
ge Betrachtung reicht es aber nicht aus, lediglich das Verhalten 
der Atmosphäre zu simulieren. Für die Umverteilung der Ener-
gie von den niederen zu den hohen Breiten sind nicht nur Luft-
strömungen sondern auch Meeresströmungen wichtig, und 
darüber hinaus hat der Zustand der Meeresoberfläche großen 
Einfluss auf die Atmosphäre. Die Zirkulation im Ozean ist zwar 
langsamer als die in der Atmosphäre, jedoch ist bereits ab einem 
Zeitraum von einigen Wochen die Wechselwirkung zwischen 
beiden Systemen für das Wetter wichtig. Für die Zukunft des 
Klimas ist sie essentiell, weshalb seit vielen Jahren gekoppel-
te Atmosphären-Ozean-Modelle (englisch: atmosphere-ocean 
general circulation models, AOGCM) verwendet werden.

Jedoch steht nicht nur der Ozean in Wechselwirkung mit 
der Atmosphäre, sondern auch die Erdoberfläche mit ihrer 
Vegetation, dem Grundwasser, etc., sowie die Kryosphäre, 
das heißt, die Eisschilde der Antarktis und Grönlands sowie 
anderer arktischer Landregionen, das Meereis, die winterliche 
Schneedecke und die außerpolaren Gletscher. Bereits für den 
4. IPCC-Bericht wurden Modelle verwendet, welche Prozes-
se in und zwischen diesen Klimasubsystemen mit berück-
sichtigen und damit einen wesentlichen Schritt von reinen 
Atmosphären-Ozean-Modellen hin zu Erdsystem-Modellen 
(englisch: earth system model, ESM) machen (Flato, 2011). 
In den neuesten Simulationen, die auch dem 5. IPCC-Bericht 
zugrunde liegen, sind diese Modelle noch dahingehend er-
weitert worden, dass sie auch biogeochemische Kreisläufe be-
schreiben, insbesondere auch die chemischen Umwandlungen 
wichtiger Spurenstoffe in der Atmosphäre wie Schwefelver-
bindungen und Ozon. Es wurden auch nicht mehr Konzen-
trationsverläufe der klimarelevanten Spurenstoffe vorgegeben, 
sondern diese werden aus den Emissionen berechnet (Flato, 
2011). Der Einfachheit halber soll in der Folge einfach von 
„Klimamodellen“ gesprochen werden.

Hinsichtlich der Funktionsweise der Modelle wird im Fol-
genden primär auf die atmosphärische Modellkomponente 
Bezug genommen. Ein solches Modell berechnet die laufen-
de Veränderung des Zustands der Atmosphäre, das heißt, die 
dreidimensionale Verteilung von Variablen wie Temperatur, 
Luftdruck, Luftfeuchte, Wind, etc., und zwar ausgehend von 
einem vorgegebenen Anfangszustand. Die Veränderungen 
werden in kleinen Zeitschritten berechnet und ergeben sich 
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aus grundlegenden physikalischen Gesetzen, insbesondere 
der Erhaltung der Masse, des Impulses und der Energie. Die 
räumlichen Strukturen werden durch ein Rechengitter oder 
äquivalente Methoden (spektrale Darstellung) wiedergegeben. 
Dieses Rechengitter hat eine gegebene Auflösung, horizontal 
und vertikal. Prozesse, die entweder durch das Gitter nicht 
aufgelöst werden können oder für eine exakte Behandlung zu 
komplex sind, werden durch semi-empirische Beziehungen 
zwischen den aufgelösten Variablen näherungsweise berück-
sichtigt (so genannte Parametrisierungen). 

Es ist wichtig, zu verstehen, dass ein derartiges Modell keine 
statistische Extrapolation aus der Vergangenheit darstellt, son-
dern das Verhalten des Systems aufgrund allgemein gültiger 
physikalischer Gesetze simuliert. Im Wesentlichen entspricht 
der atmosphärische Teil eines Klimamodells einem globalen 
Wettervorhersagemodell (welche sich mittlerweile ebenfalls in 
Richtung Erdsystemmodell entwickeln, da dies für mittelfris-
tige oder gar saisonale Vorhersagen vorteilhaft, wenn nicht gar 
notwendig ist). Auch Rückkoppelungsprozesse sind grund-
sätzlich in solchen Modellsystemen abgebildet, jedoch muss 
man die Frage stellen, mit welcher Genauigkeit und Vollstän-
digkeit dies der Fall ist.

1.5.2 Unsicherheiten der Modelle

Ein Simulationsmodell ist eine quantitative, näherungsweise 
Beschreibung des natürlichen Systems. Fehler und daraus re-
sultierende Unsicherheit bezüglich der Modellergebnisse sind 
zunächst durch die limitierte Modellauflösung und die nume-
rischen Lösungsverfahren gegeben. Die limitierte Modellauf-
lösung macht sich überall da negativ bemerkbar, wo Prozesse 
nicht oder nicht vollständig aufgelöst werden können (siehe 
u. a. Berckmans et al., 2013; Wen et al., 2012). Das sind vor 
allem Prozesse an der Erdoberfläche, im Bereich der Tropopau-
se und bei Konvektion (Quellwolken bis hin zu Gewittersyste-
men). Deshalb wird in jeder Modellgeneration die Auflösung 
entsprechend den gestiegenen Rechenkapazitäten verbessert. 
Für die besten Modelle, welche dem 5. IPCC-Bericht zugrun-
de liegen, ist die horizontale Auflösung nun bei rund 100 km 
Gitterweite angelangt (Taylor et al., 2012). Es ist jedoch of-
fensichtlich, dass auch eine solche Auflösung Gebirge nur sehr 
grob wiedergeben kann. Dies ist einer der Hauptgründe, wa-
rum in einer Region wie Österreich regionale Klimamodel-
lierung als wichtigstes „Downscaling“-Verfahren essentiell 
für belastbare Aussagen über künftige Klimaentwicklungen 
ist (vergleiche Band  1, Kapitel  4). Wegen der nichtlinearen 
Wechselwirkungen müssten alle Rückkoppelungseffekte z. B. 
von gebirgsinduzierten Effekten in den globalen Klimamodel-

len als Parametrisierung eingehen, was aber derzeit nicht mög-
lich ist.

Ein weiterer wichtiger Punkt ist die Güte der verwendeten 
Parametrisierungen. Dies betrifft vor allem den Austausch von 
Wärme, Wasserdampf, Impuls und Spurenstoffen zwischen 
den verschiedenen Oberflächenarten und der Atmosphäre. 
Auch die Simulation von Niederschlag und des Verhaltens von 
Aerosolen in der Atmosphäre ist mit relevanten Unsicherhei-
ten behaftet. Weitere Unsicherheiten ähnlicher Natur sind in 
den Modellen für die anderen Klimasubsysteme vorhanden.

Schließlich sind auch einfache Fehler, zum Beispiel im Pro-
grammcode, nie gänzlich ausschließbar.

Es ist also festzuhalten, dass Klimamodelle zwar auf wohl 
gesicherten physikalischen Grundlagen und etablierten nume-
rischen Lösungsmethoden basieren, aber aufgrund der nötigen 
Vereinfachungen und der teilweise nur mäßig bekannten In-
teraktionsprozesse dennoch mit Unsicherheiten behaftet sind. 
Um die Relevanz dieser Unsicherheiten zu beurteilen und die 
Verlässlichkeit der Modelle zu untersuchen, sind daher ver-
schiedene Verfahren eingeführt worden. Einerseits macht man 
Simulationen der Vergangenheit, welche man mit Beobach-
tungen vergleichen kann (Abschnitt 1.5.3), andererseits wer-
den so genannte Ensembles gerechnet und genützt. Methode 
und Wert von Ensemblesimulationen werden im Folgenden 
kurz umrissen.

Mit „Ensemble“ wird eine Anzahl von Simulationen be-
zeichnet, die grundsätzlich alle dieselbe Aufgabe lösen, aber dies 
auf unterschiedliche Weise tun. Die Unterschiede können sein:

Unterschiedliche Modelle (jedes Modell verwendet etwas 
andere Methoden für die Numerik, die Parametrisierun-
gen, etc.);
Unterschiedliche Parameterwahl bei einem Modell (Va-
riation der Parameter einer Parametrisierung innerhalb 
ihres Unsicherheitsbereiches) bzw. Variation der Parame-
trisierungsverfahren;
Unterschiedliche Anfangsbedingungen.

Der letzte Punkt bedarf einer Erläuterung: Während die Un-
sicherheit in Bezug auf den Anfangszustand der Atmosphäre 
die weitere Entwicklung des Klimas (nicht des Wetters!) wenig 
beeinflusst, ist die Unsicherheit bei anderen Parametern, ins-
besondere des Ozeans, für einen Zeitraum von Jahren spürbar. 
Wegen der nichtlinearen Wechselwirkungen und Rückkoppe-
lungsmechanismen ist auch längerfristig ein Einfluss grund-
sätzlich möglich.

In einem kurzfristigen Zeithorizont, etwa bis 2030, kann 
daher der Anfangszustand durchaus wesentlich für die Ent-
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wicklung sein. Im Rahmen der IPCC-Sachstandsberichte wird 
daher stark von Ensembles Gebrauch gemacht. Ergebnisse 
sind typischerweise Ensemblemittelwerte und Unsicherheiten 
werden oft aus Ensemble-Bandbreiten gewonnen. 

1.5.3 Retrospektive Simulationen

Retrospektive Simulationen sind Simulationen des vergangen 
Klimas mit vorgegebenen äußeren Einflussgrößen. Im Ver-
gleich mit den Beobachtungen – welche in die Simulation 
ja nicht eingehen – kann eine Aussage über die Fähigkeit der 
Modelle gewonnen werden, typische Prozesse und Schwan-
kungen des Klimasystems zu simulieren. Die IPCC-Berichte 
legen dies im Detail dar (Randall et al., 2007; IPCC, 2013). 
Insbesondere gelingt es den Modellen, die wesentlichen be-
obachteten Muster der Temperatur und anderer Größen wie-
derzugeben. Auch die wesentlichen Eigenheiten des zeitlichen 
Verlaufs der globalen Mitteltemperatur in der Periode 1870 
bis 2012 werden korrekt wiedergegeben, wie der verstärk-
te Temperaturanstieg ab Mitte des 20. Jahrhunderts und die 
Temperatureinbrüche nach starken Vulkaneruptionen (zum 
Thema der abgeschwächten globalen Erwärmung in den ver-
gangenen 10 bis 15 Jahren siehe oben, Abschnitt 1.3.3). Die 
Schwachstellen wurden seit dem 4. IPCC-Bericht verringert, 
zum Beispiel in Bezug auf das arktische Meereis; jedoch ist die 
Simulation der mittleren Zugbahnen von Tiefdruckgebieten, 
sowie der Wolkenbedeckung und des Niederschlags weiterhin 

in manchen Weltregionen verbesserungswürdig (IPCC, 2013, 
Chapter 9).

Eine weitere, wichtige Aufgabe haben die retrospektiven 
Simulationen bei der Beantwortung der Frage, ob bzw. in 
wie weit man bereits einen anthropogenen Klimawandel be-
obachten kann. Wegen der hohen natürlichen Variabilität der 
Atmosphäre ist dies aus Beobachtungen allein nicht leicht zu 
beantworten. Eine Simulation erlaubt es, den hypothetischen 
Verlauf des Klimas der vergangenen Jahrzehnte mit und ohne 
die anthropogenen Einflüsse wie CO2-Emission, etc. zu be-
rechnen und beide jeweils mit Beobachtungen zu vergleichen 
(Abschnitt 1.3.3).

1.5.4 Szenariensimulationen

Simulationen für das zukünftige Klima basieren auf so ge-
nannten Szenarien für die künftige Entwicklung der Treib-
hausgasemissionen und Landnutzungsänderungen. Im IPCC-
Kontext (Moss, 2010) werden vor allem Szenarien bis 2100 
verwendet, es gibt jedoch auch längerfristige Szenarien. Ande-
rerseits stützt sich die Klimafolgenforschung oft auf deutlich 
vor 2100 liegende Zeiten, etwa bis 2030 und 2050. Neben 
den realistischen, auf sozioökonomischen Modellen beruhen-
den Szenarien (für den 5.  IPCC-Bericht die „Representative 
Concentration Pathways [RCP], siehe Abschnitt 1.3.4) gibt es 
auch idealisierte Szenarien und damit angetriebene Simulati-
onen, wie etwa ein jährlicher Anstieg der CO2-Konzentration 

Abbildung 1.12 Global gemittelte Änderung der bodennahen Lufttemperaturen aus den Simulationen des 5. IPCC Sachstandsberichts 2013 
(Mittel aus dem Modellensemble, die Zahlen geben die Größe des jeweiligen Ensembles an). Mit farbigen Kurven dargestellt sind der unterste 
(RCP2.6) und oberste (RCP8.5) Konzentrationspfad. Die mittleren Änderungen für 2081–2100 sind rechts des Randes für alle vier Pfade ange-
geben. Bezugszeitraum ist 1986–2005 (die vorindustrielle Periode liegt noch um 0,6 °C darunter). Der eingefärbte Bereich bzw. die Länge der 
Balken rechts geben die Unsicherheit aus dem Modellensemble (5. bis 95. Perzentil) an

Figure 1.12 Globally averaged change of near-ground air temperatures in the simulations of the 5th IPCC Report 2013 (mean of model en-
semble, numbers indicate size of the respective ensemble). Coloured curves are given for the lowest (RCP2.6) and highest (RCP8.5) concentra-
tion pathways. The mean changes for 2081–2100 are indicated outside the right margin for the four pathways. Reference period is 1986–
2005 (the pre-industrial periods is 0.6 °C lower). The coloured areas (respectively, the length of the bars to the right) indicate the uncertainties 
of the model ensemble (5th to 95th percentile)

Quelle: IPCC, 2013: Summary for Policy-
makers. In: Climate Change 2013: The 
Physical Science Basis. Working Group I 
Contribution to the Fifth Assessment Report 
of the Intergovernmental Panel on Climate 
Change, Figure SPM.7. [Stocker,T.F., 
D.Qin, G.-K. Plattner, M.Tignor, S.K.Allen, 
J.Boschung, A.Nauels, Y.Xia, V.Bex and 
P.M. Midgley (eds.)]. Cambridge University 
Press, Cambridge, UK and New York, USA. 
Legenden auf Deutsch übersetzt
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in der Atmosphäre um 1 %, bis eine Verdoppelung oder Ver-
vierfachung erreicht ist.

1.6 Ausgewählte Ergebnisse globaler 
Klimaprojektionen

1.6 Selected results of global climate 
projections

Die Ergebnisse globaler Klimaprojektionen sind im Detail 
dem 5.  Sachstandsbericht (IPCC, 2013) der IPCC-Arbeits-
gruppe I zu entnehmen. Im Hinblick auf die erwartbaren Kli-
maänderungen in Europa werden diese in Band 1, Kapitel 4 
diskutiert. Zur besseren Einordnung der Klimadiskussion im 
Allgemeinen und dieser in Band 1, Kapitel 4 vorgestellten re-
gionalen Ergebnisse seien im Folgenden einige wichtige Er-
gebnisse globaler Modelle zusammengefasst.

Die globale Mitteltemperatur in Bodennähe dient als pri-
märer Parameter zur allgemeinen Beschreibung der anthropo-
genen Erwärmung der Erdatmosphäre. Abbildung 1.12 zeigt 
die Ergebnisse von Modellsimulationen aus dem 5.  IPCC-
Bericht. Das international akkordierte politische Ziel von ma-
ximal 2 °C Erwärmung gegenüber dem vorindustriellen Tem-
peraturniveau wird nur im ehrgeizigsten Konzentrationspfad 

(RCP2.6) erreicht. Man erkennt auch, dass erst ab ca. Mitte 
des 21. Jahrhunderts größere Unterschiede zwischen den Sze-
narien auftreten. Bis dahin wird die Unsicherheit von den Un-
terschieden verschiedener Simulationen innerhalb des Ensem-
bles für den jeweiligen Pfad bestimmt. Die maximalen Werte 
des globalen Strahlungsantriebs werden im RCP2.6-Szenario 
vor dem Jahr 2050 erreicht, im RCP4.5-Szenario tritt eine Sta-
bilisierung ab ca. 2080 und im 6.0-Szenario ab ca. 2150 ein. 
Dennoch kommt es auch nach diesen Zeitpunkten zu einem 
Temperaturanstieg, was an der Trägheit des Klimasystems und 
insbesondere der Ozeane liegt. 

Der Anstieg des Meeresspiegels wird noch Jahrhunderte 
andauern – allerdings lassen sich sowohl Tempo als auch End-
wert durch Emissionsminderungsmaßnahmen beeinflussen. 
Für das Jahr 2300 erhielten Meehl et al. (2012) globale Mit-
telwerte von ca. 50–300 cm, je nach Emissionsszenario, wobei 
diese Werte vor allem hinsichtlich des Beitrags der Eisschmelze 
sehr unsicher sind. Der IPCC-Bericht (IPCC, 2013) erwartet 
für das Jahr 2100 einen Anstieg gegenüber dem Ende des 20. 
Jahrhunderts um etwa 25–100 cm, wobei auch hier die große 
Spannweite nicht nur die unterschiedlichen Konzentrations-
pfade (Mittelwert der Modelle ist 43 cm für RCP2.6 und 73 cm 
für RCP8.5), sondern auch die Unsicherheiten der Modellie-
rung ausdrückt (z. B. zwischen 53 und 97  cm für RCP8.5).

Abbildung 1.13 Simulierte Änderung des Niederschlags (Periode 2081–2100 im Vergleich zu 1986–2005) in den Monaten Dezember, Jän-
ner, Feber (links) und Juni, Juli, August (rechts) nach Berechnungen für den 5. IPCC-Bericht, Konzentrationspfad 8.5 (relativ starke Treibhaus-
gasemissionen). Die Werte sind Mittel aus dem Modellensemble, wobei Regionen mit statistisch signifikanten Änderungen punktiert, solche mit 
insignifikanten Änderungen schraffiert unterlegt sind. In weißen Gebieten gibt das Ensemble keine einheitliche Aussage. Quelle: Knutti und 
Sedlácek (2013)

Figure 1.13 Simulated precipitation change (period 2081–2100 compared to 1986–2005) in December, January, February (left) and June, 
July, August (right) according to calculations performed for the 5th IPCC Assessment Report according to Representative Concentration Pathway 
8.5 (relatively strong greenhouse gas emissions). Values are means of the model ensemble. Regions with statistically significant changes are 
stippled, those with insignificant changes hatched. In white areas, the ensemble did not yield a uniform result. Source: Knutti and Sedlácek 
(2013)

���
�+�
��	
�
����!�+=�

����=������
���
��+��!!��
���!��=�
�
�	�$'
��	�
�
}!���	�
}=����
��
���		�
���
*��!����
�?#��
*$
��{�����
���$
��
 
© 2013 http://www.nature.com/nclimate/journal/v3/n4/abs/nclimate1716.html



��������	
���
����
�������������������������������������������������

166

AAR14

Neben der Temperatur ist der Niederschlag ein zentraler 
Parameter. Abbildung  1.13 zeigt projizierte globale Nieder-
schlagsverteilungen für ein Szenario mit starkem Tempera-
turanstieg (ca. 4 °C im hier gezeigten Zeitraum [2081–2100] 
gegenüber vorindustriellen Verhältnissen). Dadurch treten die 
Tendenzen besonders deutlich zu Tage. Trockene Gebiete wer-
den noch trockener und sie weiten sich aus, während es in den 
hohen Breiten und Teilen der Tropen zu verstärkten Nieder-
schlägen kommt. Für Mitteleuropa wäre in diesem Szenario 
mit Niederschlagsrückgängen im Sommer von ca. 20–40 % 
zu rechnen. Im Mittelmeerraum ist auch im Winter eine Nie-
derschlagsverringerung zu erwarten, sodass dieses Gebiet mit 
massiver Austrocknung rechnen muss. Hingegen würde der 
Winterniederschlag nördlich der Alpen etwas zunehmen.

Abbildung 1.14 zeigt aus beobachteten bzw. modellierten 
Temperatur- und Niederschlagsfeldern abgeleitete Klimazo-
nen in Europa für jeweils die letzten 25 Jahre des 20. und des 
21. Jahrhunderts (A1FI Szenario aus dem 4. IPCC-Bericht, 
fossil-intensiv, d. h. hohe Treibhausgasemissionen, vergleich-
bar mit RCP8.5; Rubel und Kottek, 2010). Hier werden 
also Temperatur- und Niederschlagseffekte zusammengefasst. 
Wie man sieht, kommt es bei diesem Szenario zu großflächi-
gen Verschiebungen der Klimazonen. In Mitteleuropa wird 
temperiertes Klima mit warmen Sommern zu temperiertem 
Klima mit heißen Sommern. Die sommertrockenen Klimate 
breiten sich nach Norden aus, Schnee- und Eisklimate ziehen 

sich sowohl in den Gebirgen (wegen der 0,5° Auflösung nur 
näherungsweise interpretierbar) als auch in den hohen Breiten 
zurück.
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