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Kapitel 1

Einleitung

1.1 Motivation und Fragestellung

Das Klima unterliegt stndigenAnderungen. Den meisten Menschen ist dies bewusst und
viele erfillt es mit Sorge. Das ist nachvollziehbar, da ein globaler Klimawandel zum Teil
drastische regionalékonomische Folgen nach sich ziehen kann, die sowohl positiv als
auch negativ, teils existenzbedrohend séinren (Tol, 2002a,b). Und in déffentlichen
Diskussion gilt der Menschdufig als der Hauptverursacher des Klimawandels. Dennoch
besteht kein zwingender Grund, adiche Fluktuationen des Klimasystems aamgeren
Zeitskalen, etwa Jahrzehnten oder Jahrhunderten, von vornherein auszuschlie3en. Wenn-
gleich weitgehend unbestritten ist, dass das menschliche Handeln, insbesondere die Emis-
sion von Treibhausgasen und Aerosolen, einen signifikanten Einfluss auf das Klimasys-
tem ausibt, bestehen nach wie vor grof3e Unsicherheiteriidgjezh der Art und Sirke

der Auswirkungen. Um die Reaktion des Klimasystems AndlerungenauRerer Ein-

flusse abscktzen und die Vedsslichkeit von Klimaszenarien bewerten zZinken, ist

es wichtig, die interne Dynamik des Klimasystems bei konstanten externefidsien

zu erforschen und das Ausmalf sowie die Mechanismen datiohén Fluktuationen auf
dekadischen Zeitskalen zu kennen (Houghton et al., 2001). Mit diesem Themaftigsch

sich die vorliegende Arbeit.

Die Klimaforschung&sst sich grob in drei verschiedene Arbeitsgebiete einteilen. Eines
davon bescaftigt sich mit der Analyse von Beobachtungsdaten, etwa aus meteorologi-
schen oder ozeanographischen Messungen. Solcherlei Messungen werden allerdings erst
seit einigen Jahrzehnten kontinuierlich und mit einer akzeptaldi@mlichen Aufbsung
durchgeiihrt. Die begrenzte &nge der beobachteten Datenreihen macht es in der Re-
gel schwierig, langperiodische Schwankungen statistisch gesichert nachzuweisen. Inner-
halb des zweiten Arbeitsgebiets untersucht maagidimatische Datenarchive, wie etwa
Baumringe, Seesedimente oder Eisbohrkerne,amgdre Datenreihen zu erhalten. Sol-

che Proben enthalten messbaré®an, die als Indikatoiif Klimavariablen, wie etwa die
Temperatur, dienendnnen. Die Messwerte dieser Indikat@§en, so genanniroxyda-

ten sind jedoch bislangaumlich und zeitlich nur sehr inhomogen viggbar und knnen

im Einzelfall mit gewissen Unsicherheiten, etwa in der Datierung, behaftet seiniium f
gegebene Fragestellungen sowohl hinreichend lange als auctiich ausreichend hoch
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2 Kapitel 1. Einleitung

aufgebste Daten zu erhalten, be&ftigt man sich mit der numerischen Modellierung des
Klimasystems. Mit der Hilfe von Computermodellen lassen sich Experimente am Klima-
system durchifhren und einzelne Prozesse und Mechanismen gezielt untersuchen. Selbst-
verstindlich sind auch alle Modellstudien mit Unsicherheiten behaftet, da jedes Modell
nur eine Approximation der Redlit darstellt.

Die vorliegende Arbeit ist im Bereich der Klimamodellierung anzusiedeln. Es existiert
eine Hierarchie von Klimamodellen unterschiedlichster KompégxiDethloff, 1993).

Diese reicht von einfachen Energiebilanzmodeliber Modelle verschiedenen Komple-
xitatsgrades von Teilsystemen des Klimasystems, z. B. der Atraosplder des Ozeans,

bis hin zu hochaufisenden globalen Erdsystemmodellen, in denen die wichtigsten Teil-
systeme, amlich die Atmosphre, der Ozean, das Meereis, Gletscher, der Glordin-

nahe Erdboden und die Vegetation, sowie die Wechselwirkungen zwischen ihiek-ber
sichtigt sind. Es besteht stets eifignsclarferelation* zwischen der Redlisrahe eines
Modells einerseits und dem rechnerischen Aufwand, der Handhabbarkeit der anfallenden
Daten und insbesondere der Durchschaubarkeit der beteiligten Prozesse andererseits. Je
komplexer ein Modell ist, umso redifsraher ist es in der Regel, aber umso schwerer wird

es auch, angesichts der Vielzahl miteinander verflochteiekli®pplungen bestimmte
einzelne Mechanismen oder Ursache-Wirkungs-Beziehungen zu erkennen. Welcher Mo-
delltyp der geeigneteste istahgt von der einzelnen Problemstellung ab. Schwerpunkt
der Untersuchungen in dieser Arbeit ist die intern erzeugte niederfrequente Vaiiabilit
der Atmospfre, d. h. die Variabilét auf Zeitskalen von etwa 10 Tagen bis hin zu De-
kaden. Intern erzeugt bedeutet, dass die Wechselwirkungen der Atamespit ande-

ren Teilen des Klimasystems vernaa$digt werden. Die Atmosjhe wird gerf3 dieser
Approximation zwar durch diébrigen Teilsysteme extern beeinflusst, beeinflusst diese
selbst aber nicht. ¥ die Untersuchungen in dieser Arbeit wird ein idealisiertes atmo-
spharisches Zirkulationsmodell vewendet. Was aber sind die Eigenschaften der beobach-
teten atmospdrischen Variabilét und welche Bedeutung hat diese die Variabilitat des
gesamten Klimasystems?

Abgesehen von einem starken, durch den Gang der Jahreszeiten bedingten Signal mit
der Periode von einem Jahr sowie der zugeajen Oberschwingungen zeichnen sich die
Variationen in der atmosgghischen Zirkulation durch weitgehende Abwesenheit von Pe-
riodizitat aus (Lorenz, 1963b). Die Atmosgie verlalt sich irreguér, chaotisch Damit
verbunden sind Fluktuationen auf verschiedenstemiichen und zeitlichen Skalen. Da-

bei reicht der hochfrequente Anteil der Varialditivon der kleindumigen Turbulenz mit
Schwankungen im Sekunden- und Minutenbereich bis hin zu den Aleterungen im
Zeitmalstab von einigen Tagen. Die horizontale Ausdehnung der wetterbestimmenden
Drucksysteme besitzt die GRRenordnung von etwa 1000 km. Der niederfrequente Anteil
der Variabiliat leistet einen @if3eren Beitrag zur gesamten Varialilider Atmosphre

als die hochfrequenten Fluktuationen. Im Zeitbereich von etwa einer bis mehreren Wo-
chen sind die Variationen der atmogpischen Zirkulation durch so genannisgimever-
haltengekennzeichnet. Unt&egimerversteht man bevorzugte quasi-staficmZusande

der Zirkulation auf der planetaren Skala, d. h. auf deés&nordnung von etwa 5000 km
oder mehr. Die Zirkulation kanriif eine gewisse Zeit innerhalb eines Regimes verwei-
len und sich dabei auf der planetaren Skala relativ stativarhalten, um anschlieRend
einen eher abruptdnbergang in ein anderes Regime zu \itlifen. Das jeweilige Regime

legt die Rahmenbedingungen fegt tien horizontalen Transport von kleinskaligeren (so
genanntersynoptisch-skaligerPranomenen, wie etwa Zyklonen und Antizyklonen, die
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wiederum dasagliche Wetter bestimmen (Crommelin, 2003b). Digergainge zwischen
den Regimen erfolgen in unregedfigen Zeitabginden.

Hinweise auf die Existenz quasi-statéber Zirkulationsregime gibt es bereits seit einigen
Jahrzehnten. Durch Rossby (1939) wurde das Konzemalesden Indexingefihrt, wel-

cher ein Mal3 ifir die Strke der Westwinde in den mittleren Breiten {R5bis 55N) der
Nordhemisphre darstellt. In Rossbys Arbeit und in weiteren Studien (Baur, 1947; Na-
mias, 1950; Rex, 1950a,b) kristallisierte sich heraus, dass dien8trgiiber der Nord-
hemisplare zwei Zusinde besitzt, in denen sie sich jeweils fangere Zeit aufhalten
kann: ein so genanntétigh-Index-Zustandder durch eine starke Zonaklstnung (West-
Ost-Stbmung) in den mittleren Breiten charakterisiert ist, und lesav-Index-Zustand

der eine abgeschaechte Zonalstrmung und grof3e Wellenamplituden besitzt, woraus ei-
ne Stbmung mit starken meridionalen Komponenten resultigit.das Alternieren zwi-
schen diesen beiden Zasden hat sich die Bezeichnuhgdex-Zyklusetabliert. Dieser

ist im spaten Winter besonders aktiv. Alsapr umfangreiche Daten aus atmaph
schen Messungen vorlagen, erschienen zahlreiche Arbeiten, die sich mit der Identifikation
von Zirkulationsregimen der Stmung auf der Nordhemisphe (meist im Winter) unter
Verwendung verschiedener ausgefeilter statistischer Methodendfegtan, mit zuneh-
mendahnlicher werdenden Ergebnissen, z. B. Mo und Ghil (1988), Molteni et al. (1990),
Cheng und Wallace (1993), Kimoto und Ghil (1993a), Michelangeli et al. (1995), Corti
et al. (1999), Monahan et al. (2001) und viele andere.

Das Regimeverhalten der Atmospk leistet einen wichtigen Beitrag zanigerperiodi-
schen Schwankungen des Klimasystems. Die unregf@igen Zeitabginde zwischen den
Regimaibergngen kbnnen dazuifhren, dassifr die Zeitspanne eines oder mehrerer Jah-

re eines der Regiméifiger auftritt als im langzeitlichen Mittel,&hrend in einer anderen
Zeitspanne ein anderes Regime dominiert, vgl. Rossby und Willet (1948), Rossby (1959),
Palmer (1998). Ddiber hinaus gibt es starke Hinweise darauf, dass der anthropogene
Einfluss auf das Klimasystem in erster Linie eine Verschiebung der Auftrittswahrschein-
lichkeiten naiirlicher Zirkulationsregime verursacht und sich eher getig@f auf die
Struktur der Regime selbst auswirkt (Palmer, 1998, 1999; Corti et al., 1999). Man kann
dies heuristisch begnden, wenn man die Atmosgie als ein dynamisches System be-
trachtet. Da die Zirkulationsregime quasi-statiomind persistent sind, entsprechen sie
Regionen im Phasenraum des Systems, in denen die Trajektorien relativ stabil, also we-
nig empfindlich gegeiber Sbrungen sind. In anderen Gebieten im Phasenraum herrscht
hingegen gif3ere Instabildt, und wenn sich das System in einem solchen Gebiet be-
findet, kbnnen schon gering&uRere Einfisse ddiber entscheiden, welches Regime das
System als achstes aufsucht. Unter diesem Gesichtspuaiknkn Klimanderungen, ob
natirlich entstanden oder anthropogen induziertAalderungen in den Auftretenswahr-
scheinlichkeiten der natlichen atmospérischen Zirkulationsregime betrachtet werden.

Es kann anhand vieler Beispiele gezeigt werden, dass die Atracspbder allgemei-

ner das Klimasystem, auf der Zeitskala mehrerer Jahre oder Jahrzehnte deutliche Varia-
bilitat aufweist. So zeigt etwa der Index deordatlantischen Oszillatiomach Hurrel
(1995), welcher die normierte Luftdruckdifferenz zwischen dem Azorenhoch und dem
Islandtief angibt und seit 1864 aufgezeichnet wird, erkennbare interannuelle und deka-
dische Schwankungen, insbesondéberwiegend positive Werte in den letzten beiden
Jahrzehnten. Die Zentral-England-Datenreihe (Manley, 1953, 1974) fasst Messungen der
bodennahen Lufttemperatur auf vielen Stationen in Mittelengland seit 1659 zusammen.



4 Kapitel 1. Einleitung

Die Jahresmittelwerte der Temperatur zeigen intermittierende Schwingungen mit Ampli-
tuden von 1 bis 2 Kelvin und Perioden von bis zu etwa 25 Jahren sowie einen ggringf

gen Aufwartstrend. Schlesinger und Ramankutty (1994) untersuchten verschiedene Da-
tensatze der global gemittelten bodennahen Lufttemperatur von 1765 bis 1992 und stell-
ten intermittierende Schwingungen im Periodenbereich von 50 bis 80 Jahren fest. Diese
und weitere Studien weisen dekadische Klimavariatiilin Zeitraum der intrumentel-

len Aufzeichnungen und damit in der industriell&ra nach. Paloklimatische Analysen,

z.B. von White et al. (1996) oder Cook et al. (1996), zeigen jedoch, dass auch im vorin-
dustriellen Zeitalter signifikante dekadische Klimaschwankungen stattgefunden haben.

Da atmosphrische Zirkulationsregime, wie bereits diskutiert, wahrscheinlich eine
Schiusselrolle bei Klimanderungen spielen, haben sich zahlreiche Forschungsarbeiten
mit den dynamischen Mechanismen bedtit, die dem Regimeverhalten zugrunde lie-
gen. Dennoch besteht nach wie vor in vielen Punkten Unklarheit. Die vorliegende Arbeit
soll einen Beitrag dazu leisten, einige dieser Unklarheiten zu beseitigen.

1.2 Stand der Forschung

Die Theorie dynamischer Systeme hat maf3geblich zum afedsis des Verhaltens der
Atmosplare im Allgemeinen und des Regimeverhaltens im Besonderen beigetragen. Der
von Lorenz (1963a) verfasste ArtikgDeterministic Nonperiodic Flow* ist ein Meilen-

stein sowohl in der Meteorologie als auch in der Chaosforschung. Es wurde gezeigt, dass
aus der asymptotischen Bes&hktheit der bsungen eines dissipativen dynamischen
Systems folgt, dass jede aperiodischisling eines solchen Systems instabilUgizh
geringligiger Sbrungen ist. Das bedeutet, dass aus zwei nur gergigfunterschiedli-

chen Anfangszuanden im Verlauf der Zeitentwicklung zwei sich k&thtlich voneinan-

der unterscheidende Zastde entsteherdknen. Als Beispiel wurde ein stark vereinfach-

tes Modell einer konvektiven Stmung vorgestellt. Fast alledsungen dieses determinis-
tischen Systems sind aperiodisch und damit instabil. Die Aperi@dizst aller lbsungen

und diesensible Ab&ngigkeit von den Anfangsbedingungend die Grundeigenschaf-

ten von Systemen, die man als chaotisch bezeichnet. Die Atraosgls dissipatives und

sich offenbar aperiodisch verhaltendes System ist damit ebenfalls chaotisch. Die sensible
Abhangigkeit von den Anfangsbedingungen macht langfristige Wettervorhersagen selbst
im hypothetischen Falle der Végbarkeit eines perfekten Vorhersagemodells agimh,

da stets eine unvermeidbare Unsicherheit in der Kenntnis des momentanen Zustandes der
Atmosplare besteht. Aus mathematischer Sichtist die Ursache des instabilen, chaotischen
Verhaltens der Atmosiitte die Nichtlinearét der zugrunde liegenden Bewegungsglei-
chungen' Physikalisch gesehen sind &tmungsinstabildten, welche zum Anwachsen
wellenartiger Sirungen der Sémung fihren ldnnen, der Grund. Bei grof3skaligen at-
mosplarischen Stimungsvorgngen sind didarotrope Instabiliét, die bei horizontaler
Scherung der Shmung auftreten kann, und doarokline Instabiliit, die mit vertikaler
Scherung in Verbindung steht, die wichtigsten Instadagitnechanismen (Pedlosky, 1987,
Holton, 1992; Kurgansky, 2002).

Die im Kontext dieser Arbeit vielleicht bedeutsamere Eigenschaft der Atndoepdls

LAllgemein ist die Nichtlinearit fir Chaos notwendig, aber nicht hinreichend.
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chaotisches System ist jedoch nicht ihre Instadtilisondern ihre AperiodiZt. Das
Lorenz-Modell der konvektiven Simung erzeugt niederfrequente Schwankungen, ob-
wohl estiberhaupt keine zeitlich variablen Antriebskomponentengntiligemein fihrt

die Abwesenheit bevorzugter Perioden bei chaotischen Systemen unweigerlich zu einem
breitbandigen Frequenzspektrum der VariahiliDementsprechendknen auchiir die
Atmosplare niederfrequente Schwankungen im Zeitbereich mehrerer Jahre, Jahrzehnte
oder gar Jahrhunderte nicht von vornherein ausgeschlossen werden, auch dann nicht,
wenn man annimmt, dass der einzige zeitlicrewlerliche externe Einfluss digrliche,
periodische Schwankung der solaren Einstrahlung sei, oder sogar wenn man eine konstan-
te Einstrahlung annimmt. In der Tat hat sich bei numerischen Langzeitintegrationen unter-
schiedlich stark vereinfachter atmogpischer Zirkulationsmodelléber 1000 oder mehr

Jahre unter dem Einfluss einer konstanten oder periodisch schwankendeming her-
ausgestellt, dass die Leistungsdichtespektren dominanter Vaétdiiister der Modelle

im Periodenbereich von einigen Jahren bis Jahrzehnten maximal sind (James und James,
1989, 1992; Kurgansky et al., 1996; Dethloff et al., 1998; Weisheimer et al., 2003; Crom-
melin, 2003a). Diese interannuelle und dekadische Variabist einzig und allein durch
interne nichtlineare Instabifitsprozesse bedingt. In den genannten Studien wurden die
Modelle aber nicht gezielt auf Regimeverhalten untersucht.

Den ersten Ansatz zur Beschreibung dynamischer Mechanismen des Regimeverhaltens
lieferten Charney und DeVore (1979). Sie nahmen an, dass Regime mit Fixpunkten
(statioraren Zusinden, Gleichgewichtszi@stden) der Bewegungsgleichungen, welche
die Zeitentwicklung der grol3skaligen 8tnung beschreiben, korrespondieren. In einem
hochgradig vereinfachten barotropen (d. h. einschichtigen) Kanalmodell eigeniiig

in den mittleren Breiteriber einem idealisierten Gebirge wiesen sie analytisch die Exis-
tenz dreier Fixpunkte nach. Zwei von ihnen sind stabil. Einer dieser beiden Punktat-
traktoren entspricht einem High-Index-Zustand, der andere hingegen einem Low-Index-
Zustand. Die Autoren betrachteten diese Fixpunkte nicht@lgstabil, sondern nahmen

an, dass sie instabil biégglich kleinskaligerer, vom Modell nicht mehr aufgster Sérun-

gen seien. Selbstve#stdlich kbnnen Regime der realen Atmogph nicht stabilen Fix-
punkten entsprechen, da sonst kelfeerginge zwischen ihneniglich waren. Die von
Charney und DeVore (1979) aufgestellte und in anschliel3enden Arbeiten (Charney und
Straus, 1980; Charney et al., 1981) verfeinerte Theorig, uhedtiplen Gleichgewichts-
zustinde"” inspirierte zahlreiche weitere Studierallén (1981) fand ebenfalls einen stabi-

len High-Index-Zustand und einen stabilen Low-Index-Zustand in einem stark vereinfach-
ten barotropen Modell mit s@hischer Geometrie. In anderen Arbeiten, z. B. von Yoden
(1985), Legras und Ghil (1985), De Swart (1989), Shil’'nikov et al. (1995) und Crommelin
et al. (2004), wurden i@hnlichen vereinfachten oder gerifigig komplexeren barotro-

pen Modellen numerische Bifurkationsanalysen von statiem Zushinden durchgéhrt

und Wege ins Chaos untersucht. Damit wurde zu einem besseren allgemeinandsf@sst

der atmospérischen Stimungsdynamik beigetragen. Im Kontext der Zirkulationsregime
ist aber vor allem die Frage interessant, ob im Falle chaotischer Modelldynamik Regime-
verhalten auftritt und ob sich die Regime im Phasenraum in der Umgebung instabiler
Fixpunkte befinden. Dies erscheint zumindest plausibel, da die Dynamik inader %én
Fixpunkten langsam aflift, also quasi-stati@m ist. Die Frage konnte bei einigen Unter-
suchungen barotroper Modelle positiv beantwortet werden, siehe z.B. Legras und Ghil
(1985) und Crommelin (2003c). Letztere Arbeit ist besonders hervorzuheben, da ein Mo-
dell mit so hoher Aufhsung benutzt wurde, dass nicht nur die planetaren, sondern auch
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die synoptischen Skalen erfasst wurden und eine &siiahe Orographie (Reliefstruk-

tur der Gebirge) der Nordhemisite verwendet wurde. Das Modell besitzt zwei Gebiete

im Phasenraum mit besonders hoher Aufenthaltswahrscheinlichkeit, entsprechend zwei
Regimen. Eines dieser Regime ist durch eine @ekst Zonalstbmung in den mittleren

und hbheren Breiten gekennzeichnet und besitzt somit den Charakter eines High-Index-
Zustandes. Das andere Regime entspricht einem Low-Index-Zustand. Im Zentrum des
Phasenraumgebiets, das vom High-Index-Regime aiikipefrd, ist ein schwach insta-

biler Fixpunkt eingebettet. Innerhalb des Low-Index-Regimes befinden sich drei schwach
instabile Fixpunkte. Damit wurde diet@igkeit der Theorie multipler Gleichgewichts-
zustinde fir ein vergleichsweise reditsnahes barotropes Modell agdt.

Es sind aber nicht nur die Strukturen von Interesse, mit denen die Regime selbst in
Verbindung stehen, sondern auch die Mechanismen, die zwbergingen zwischen

den Regimenifhren. Insbesondere existieren bevorzugiergangspfade zwischen Re-
gimen, wie durch Analysen von Beobachtungsdaten festgestellt werden konnte (Kimoto
und Ghil, 1993b; Plaut und Vautard, 1994; Crommelin, 2004). Auch zu@Erkp dieses
Phanomens leistete Crommelin (2003c) einen Beitrag, denn das von ihm untersuchte ba-
rotrope Modell zeigt ebenfalls bevorzudiergangsrouten zwischen den Regimen. Der
Ubergang von Low-Index-Regime zum High-Index-Regime erfolgt auf anderen Wegen
im Phasenraum als der umgekeHgieergang. Crommelin lieferte starke Indizien itaf

dass dieUbergangspfade auf ddiberresterheterokliner Verbindungehzw. eineshe-
teroklinen Zyklugzwischen einem High-Index-Fixpunkt und einem Low-Index-Fixpunkt
beruhen. Unter heteroklinen Verbindungen (oder heteroklinen Orbits) zwischen Fixpunk-
ten versteht man Trajektorien, diérfpositive Zeiten asymptotisch gegen einen der bei-
den Fixpunkte streben undrfnegative Zeiten asymptotisch gegen den anderen Fixpunkt
(Argyris et al., 1995; Kuznetsov, 1995). Bestehen zwischen zwei Fixpunkten zwei he-
terokline Verbindungen, wobei eine von ihnen vom ersten zum zweiten Fixpuhkt f

und die andere in die umgekehrte Richtung, so spricht man von einem heteroklinen Zy-
klus. Heterokline Verbindungen, und damit auch heterokline Zyklen, sind im Allgemei-
nen nicht strukturstabil, d. h. sie werden durch fast alle noch so géagiggn Variationen

von Systemparametern zdidt Ein gesbrter heterokliner Zyklus kann dennoch einen
bevorzugten,Umlaufsinn® von Trajektorien im Phasenraum vorgeben, und Crommelin
(2003c) stellte die Hypothese auf, dass die bevorzugiteergangsrouten zwischen den
Regimen auf die Existenz eines solchen gesnh heteroklinen Zyklus ziickzufihren
seien. Mit Hilfe einer Variante des von Charney und DeVore (1979) verwendeten Modells
demonstrierten Crommelin et al. (2004) einen Bifurkationsmechanismus, durch den ein
heterokliner Zyklus zwischen dem staté&en Low-Index-Zustand und dem statioen
High-Index-Zustand des Modells entsteht. Auf diesen Ergebnissen aufbauend gelangten
Kondrashov et al. (2004) sowie Selten und Brantstator (2004) zu der Vermutung, dass die
Uberbleibsel heterokliner Verbindungen die Ursache bevorzugfpergangspfade zwi-
schen Regimen in einem von Marshall und Molteni (1993) entwickelten Dreischichten-
modell seien, welches die gleiche horizontale Asfing wie das von Crommelin (2003c)
analysierte barotrope Modell besitzt.

Die Annahme, dass die Regiffgergangsrouten in baroklinen (d. h. mehrschichtigen)
Modellen durchUberreste heterokliner Verbindungen bestimmt werden, setzt voraus,
dass statiofre Zusnde auch in baroklinen Modellen die Ursache von Regimen sind. In
der Tat schlugen Selten und Brantstator (2004) die numerische Bestimmungastation
Zus@inde des von ihnen untersuchten Dreischichtenmodells und die Approximation der
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gestrten heteroklinen Verbindungen mit Hilfe der von Crommelin (2003c) vorgestell-
ten Technik vor, um ihre Ergebnisse bigfich derUbergangspfade zwischen Regimen
auf eine solidere Basis zu stellen. Es ist allerdings keine Studie bekannt, in welcher der
Zusammenhang zwischen Fixpunkten und Regimen in einem baroklinen MdubsH
zeugend demonstriert werden konnte. Versuche in dieser Richtung wurden von Reinhold
und Pierrehumbert (1982) mit einem zweischichtigen, stark vereinfachten Kanalmodell
und von Achatz und Opsteegh (2003) mit einem Modell unternommen, das durch eine
Projektion der Bewegungsgleichungen eines komplexen atradsphen Zirkulations-
modells auf wenige dominantaumliche Variabiliitsmuster entsteht und somit barokline
Dynamik beficksichtigt. In beiden &len wurde zwar ein ausgejgtes Regimeverhalten
beobachtet, aber kein statémer Zustand entdeckt, der sich innerhalb oder in dére\ei-

nes Regimes befindet. Die meisten gefundenen Fixpunkte lagen sogar weit aul3erhalb des
jeweiligen Modellattraktors. Es bleibt offen, ob diese Befunde Folgen der starken Ideali-
sierungen der Modelle sind oder eine Grundeigenschatft barokliner Dynamik darstellen.

Ein zur Theorie multipler Gleichgewichtz@stde alternativer Erefrungsmechanismus

fur die Regimeentstehung wurde von Itoh und Kimoto (1996, 1997, 1999) in einem zwei-
schichtigen und einenuhfschichtigen Modell entdeckt. In gewissen Wertebereichen ei-
nes Kontrollparameters, abweichend vom verwendeten Standardwert, besitzen die Mo-
delle mehrere koexistierende Attraktoren. Wird der Parameter in Richtung des Standard-
wertes gandert, so verlieren die Attraktoren nacheinander durch so genkatatstro-
phenartige Bifurkationerhre Stabili&t, bis nur noch ein Attraktanbrig bleibt. Dieser
vergl3ert sich bei weiterer Variation des Parametegsztith durch eineexplosive Bi-
furkation und breitet sich auf das vorher durch dilerigen Attraktoren belegte Phasen-
raumgebiet aus (zur Eiung der genannten Bifurkationstypen siehe z.B. Thompson
und Stewart (1986)). Die Modelle zeigen anschlieRend ein deutliches Regimeverhalten,
wobei die Regime mit den Positionen d&uinen” der vorher koexistierenden Attrakto-

ren im Phasenraum zusammenfallen. Die Regineeginge wurden von den Autoren als
»Chaotisches Umherwandern® zwischen den Attraktorruinen beschrieben, und bevorzugte
Abfolgen der Regime (und damit bevorzugibergangspfade) wurden mit der Reihen-
folge erkhrt, in der die Attraktoren ihre Stab#it verloren haben. Dieses Szenario der
Regimeentstehung erfordert nicht notwendig die Existenz stagorZusénde. Die Au-

toren stellten allerdings keinen Vergleich der modellierten Regime mit beobachteten Re-
gimen an. Somit ist noch unklar, ob in baroklinen Modellen, die ein Regimeverhalten in
guter Ubereinstimmung mit Beobachtungen aufweisen,&inlicher Mechanismus der
Regimeentstehung gefunden werden kann.

1.3 Ziel und Inhalt der Arbeit

Das Ziel dieser Arbeit besteht darin, Ursachen des atnioguinen Regimeverhaltens

in einem baroklinen Modell zu analysieren, dessen Reghimelichkeit mit Beobach-
tungen besitzen. Dazu wird ein Modell ligigt, das hinreichend komplex ist, um eine
akzeptable Reproduktion beobachteteter Regime zogramen, aber idealisiert genug,

um die dynamischen Strukturen, die dem Regimeverhalten zugrunde liegen, erforschen
zu konnen. Es wird eine hemis@hische Version des von Weisheimer (2000) entwickel-
ten quasi-geostrophischen Dreischichtenmodells verwendet, das in seiner Originalversion
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mit einem idealisierten orographischen und thermischen Antrieb versehen war. Der An-
trieb wird so veandert, dass die mittlere winterliche atmo&pbkche Zirkulation auf der
Nordhemisphre und ihre Variabildt so realiéitsnah wie raglich simuliert werden. Da-

zu wird die Orographie der Nordhemisiole mit der vollen horizontalen Ad@$ung des
Modells beiicksichtigt. Der thermische Modellantrieb wird mittels einer in dieser Arbeit
neu entwickelten iterativen Prozedur angepasst, welche auf dem Vergleich der Ergebnis-
se von Testintegrationen des Modells mit beobachteten Daten basiert. Nach der Konver-
genz der Antriebsanpassung wird eine Langzeitintegratimer 1000 Jahre bei konstan-

tem thermischen Antrieb, entsprechemavigen Winterbedingungen®, durchdjirt und
statistisch ausgewertet. Das Modellklima und die Modellvarigibjlinsbesondere das
Regimeverhalten, werden analysiert und mit winterlichen Beobachtungsdaten verglichen.
Ferner wird das Ausmal’ interannueller und dekadischer Klimavar#hilés Modells
untersucht. Mittels eines geeigneten numerischen Verfahrens werden&@@afarsande

des Modells bestimmt und dantiberpiift, ob sie mit den Zirkulationsregimen in Verbin-
dung gebracht werdemknen. Es sei hier vorweggenommen, dass das Resultat negativ
aushllt. Daher wird nach anderen Mechanismen des Regimeverhaltens gesucht. Um eine
erste Vorstellung dieser Mechanismen zu entwickeln, wird die Entstehung von Regimen
in einem barotropen Modell betrachtet und die Rolle, welche die Fixpunkte beim Regime-
verhalten spielen, kritisciberpiift. Die erzielten Ergebnisse werden mit den Resultaten
von Crommelin (2003c) verglichen. Zaizlich wird die Veanderung des Regimeverhal-
tens des Dreischichtenmodells bei verringerter Reibung zwischen der Erdobertind

der Modellatmospéire studiert. Die Ergebnisse werden zusammengefasst, und auf ihrer
Grundlage wird eine Hypothesier die Regimeentstehung in re@ignahen baroklinen
Modellen aufgestellt.

Die Arbeit besteht mit dieser Eiahrung aus insgesamt sechs Kapiteln. Im zweiten Ka-
pitel werden die Bewegungsgleichungen des verwendeten quasi-geostrophischen Drei-
schichtenmodells unter Anwendung von Approximationen aus physikalischen Grundge-
setzen hergeleitet. Das dritte Kapitel beinhaltet einerseits die Beschreibung der statisti-
schen Methoden zur Auswertung von Modell- und Beobachtungsdaten und andererseits
die Erklarung der numerischen Verfahren zur Bestimmung statemModellzusinde

und ihrer Stabiliatseigenschaften. Das vierte Kapitel begtigt sich mit der Anpassung

des Modellantriebs, der Auswertung der Langzeitintegration des Modells und dem Ver-
gleich der Modellergebnisse mit Beobachtungen. AuRerdem werden atatidnsande

des Modells bestimmt. Imihften Kapitel wird das barotrope Modell untersucht und es
werden die Experimente mit verringerter Bodenreibung im Dreischichtenmodell durch-
gefuhrt. Anschliel3end wird die Hypothese zum Ursprung des Regimeverhaltens formu-
liert. Das sechste Kapitel erih die Zusammenfassung aller diskutierten Ergebnisse und
Schlussfolgerungenif zukiinftige Untersuchungen.



Kapitel 2

Das quasi-geostrophische
Dreischichtenmodell

Das in dieser Arbeit verwendete quasi-geostrophische Dreischichtenmodell der Atmo-
sphare eignet sich zur Untersuchumgol3skaliger Sttomungsvorgnge auf3erhalb der
Tropen. Als grof3skalig werden hier atmogpkche Sitmungen bezeichnet, bei denen

die raumlichen und zeitlichen Skalen der Bewegungen so grol3 sind, dass die Corio-
liskraft eine bedeutende Rolle spielt. Das Thema dieses Kapitels ist die Herleitung der
Gleichungen des quasi-geostrophischen Dreischichtenmodells. Im ersten Abschnitt wird
erlautert, wie man von den Grundgleichungen, welche die Bewegungswgegeiner
trockenen Atmospire beschreiberijber eine Reihe von Approximationen zguasi-
geostrophischen potentiellen Vorticitygleichumpgjangt, einer partiellen Differentialglei-
chung, welche die Zeitentwicklung des divergenzfreien Anteils dgshabhngigen
horizontalen Stsmungsfeldes @erungsweise beschreibt. Die verwendeten Approxima-
tionen basieren auf der Annahme grof3skaliger aul3ertropisclien@igsvorgnge. Der
zweite Abschnitt besditigt sich mit der vertikalen Diskretisierung der Differentialglei-
chung beiglich der drei Atmosparenschichten des Modells sowie der Festlegung der
dazu erforderlichen Randbedingungen. Im dritten Abschnitt werden Terme spezifiziert,
welche die Auswirkung orographischer Erhebungen sowie diabatische und dissipative
Vorgange beschreiben. Die resultierenden Gleichungen wiederum werden, wie in den
letzten drei Abschnitten beschrieben wird, in eine dimensionslose Eberihrt, an-
schlieBend in so genanntertikale Eigenmodetransformiert und mittels despektralen
Methodehorizontal diskretisiert, wodurch sich schlie3lich das Modellgleichungssystem
ergibt.

2.1 Dynamik einer trockenen Atmosplare

Die atmospharische Dynamik wird durch die drei Grundgesetze der Erhaltung von Im-
puls, Masse und Energie bestimmt. Diese Gesetze lassen sich in@ausgsmechanik

am einfachsten formulieren, indem man einzelne, sich mit deémfingsfeld bewegende
Pakete des stmenden Mediums, hier Luftpakete, betrachtet, die jeweils zu allen Zeiten
aus immer denselben Teilchen bestehém gt solches Luftpaket stellt man Gleichungen

9
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fur die Anderungsraten von Impuls, Dichte und innerer Energie auf. Das Luftpaket sollte
einerseits so klein sein, dass es im Vergleich zangenskala der betrachteten Zirku-
lationsstrukturen als infinitesimal angesehen werden kann. Andererseits muss es so viele
Gasteilchen enthalten, dass es als ein thermodynamisches System betrachtet werden kann.

In Anlehnung an die Darstellungen nach Holton (1992) sowie Haltiner und Williams
(1980) wird in den folgenden Unterabschnitten die quasi-geostrophische potentielle Vor-
ticitygleichung entwickelt. Dazu werden als Erstes die Zustandsgleichung sowie die
Impuls-, Dichte- und Energiebilanzgleichungr fLuftpakete in einer trockenen Atmo-
sphare formuliert. Diese Grundgleichungen werden der Anschauung halb&chzstrim
z-System angegeben, d. h. in einem lokalen Koordinatensystem, in dem die horizontalen
Koordinatenz undy parallel zur kugelbrmig idealisierten Erdobeé#the verlaufen und

die vertikale Koordinate: die Hohe iber dem Meeresniveau angibt. Darauf folgt eine
kurze Beschreibung der Transformation in gaSystem, wo an Stelle derdHe > der
Druck p als vertikale Koordinate fungiert. Die Transformation basiert auf der Annahme,
dass sich die vertikale Druckverteilung im hydrostatischen Gleichgewicht befindet. Dies
ist fir gro3Aumige atmosprische Bewegungsvaigge in guter ldherung eidllt. Das
p-System besitzt unter anderem den Vorteil, dass die Dichte nicht mehr explizit in den
Gleichungen auftritt.

Die Gleichungen inp-System werden anschlieRend dprasi-geostrophischen Appro-
ximationunterworfen und zur quasi-geostrophischen potentiellen Vorticitygleichung zu-
sammengefasst.

2.1.1 Grundgleichungen imz-System

Eine der wichtigsten Bherungen, die im Folgenden zur Anwendung kommen, ist die Be-
trachtung der Luft als ideales, trockenes Gas. Verdunstung, Kondensation, Wolkenbildung
und Niederschlag bleiben also von vornherein uibksichtigt. Far jedes Luftpaket gilt

als erste Grundgleichung diustandsgleichundif ideale Gase:

p = pRT. (2.1)

Hierbei sindp der Druck,p die Dichte undl’ die Temperatur am Ort des betrachteten
Luftpaketes R ist die spezifische Gaskonstanie frockene Luft.

Als Nachstes wird didnderung der Geschwindigkeit des Luftpaketes in Folge der Sum-
me der einwirkenden Kafte betrachtet. Bewegt sich das Luftpaket in einem beliebigen
erdfesten und daher rotierenden Koordinatensystem mit der Geschwindigkeierahrt

es durch die Druckgradientenkraft, Corioliskraft, Gravitationskraft, Zentrifugalkraft und
durch Reibungslafte folgende Beschleunigung:

d 1

N IVp-—20xvigiF 2.2)

dt p

Hierbei bezeichnef2 den Vektor der Winkelgeschwindigkeit der Erdrotatignden

zusammengesetzten Vektor der Gravitations- und Zentrifugalbeschleunigurig died
durch Reibungslkifte verursachte Abbremsung.
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Um (2.2) in skalare Komponenten zu zerlegen, bietet sich die Verwendung von Kugelko-
ordinaten an. Bei diesen handelt es sich um die geographisaofgely, die geographi-
sche Breiter sowie die Hbhez Uber dem Meeresniveau. Bezeichnet mananihd» den
Erdradius bzw. die Entfernung vom Erdmittelpunkt, so gilt= » — a. Die ostwartige
Geschwindigkeit:, die nordwartige Geschwindigkeit und die Vertikalgeschwindigkeit

w sind dann wie folgt gegeben:

d\ dy dz
— bl = g— = 2.
U= acosp—, v=a, W= (2.3)
wobei in den ersten beiden Gleichungen von dahé&rungr ~ a Gebrauch gemacht
wurde.

Um im Folgenden die Notation zu vereinfachen, werdeuand y als ostvartige bzw.
nordwartige Distanzen definiert, so dass man ein lokéles, z)-Koordinatensystem und

dxr = acos pdA, dy = adyp (2.4)
erkalt.

Die Bewegungsgleichung (2.2dst sich unter Verwendung von (2.3) und (2.4) nach ei-
niger Rechnung in ihre-, y- und z-Komponente zerlegen. Anschliel3end werden dieje-
nigen Terme vernaclssigt, deren Gfienordnungen sich bei grof3skaligenb8tungs-
vorgangen gegdiber den Galdenordnungen dérbrigen, in der jeweiligen Komponen-
tengleichung enthaltenen, Terme als klein erweisen. Die Alizahg und den Vergleich

der GbRenordnungen der Terme bezeichnet marS&enanalyséWie man eine sol-

che Analyse durclifren kann, wird in Abschnitt 2.1.3 anhand anderer Gleichungen kurz
beschrieben. Bei den hier vernaassdigten Termen handelt es sich zum einen um so ge-
nannte metrische Zusatzterme, die sich aus dantnung des verwendeten Koordinaten-
systems ergeben und proportional@u sind. AuRerdem wird bei der Berechnung der
horizontalen Komponenten der Corioliskraft die vertikale Geschwindigkeitskomponente
w nicht beficksichtigt. Die vertikale Komponente der Corioliskraft wird vernaskigt,

und die Summe aller verbleibenden vertikalerake wird als verschwindend angenom-
men. Daiiber hinaus wird die Summe aus erdrotationsbedingter Zentrifugalbeschleuni-
gung und Gravitationsbeschleunigung als konstant vom Betragel abvarts gerichtet
angesehen, und Reibunggke werden im Folgenden (zachst) nicht betrachtetiiF die
horizontalen Komponenten ergeben sich folgende Gleichungen:

du 10p
E == —;g + fU, (25)
dv — 10p
Bei
f=2|9singp (2.7)

handelt es sich um de@oriolisparameter In der Vertikalen verbleiben nur die Druck-
gradientenkraft und die Schwerkraft, die sich gegenseitig aufheben. Es ergibt sich die

hydrostatische Grundgleichung
dp
92 —gp. (2.8)
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Im Weiteren wird diese Beziehung, welche die Grundlagelfe Transformation in das
System darstellt, aldiitig vorausgesetzt, obwohl atmospische Bewegungen mit nicht-
verschwindenden Vertikalbeschleunigungen betrachtet werden. Man spricht hierbei von
der hydrostatischen Approximatio®urch den Wegfall eineprognostischerGleichung

furw wird w zu einerdiagnostische®srol3e, die aus dem horizontalen Geschwindigkeits-
feld bestimmt werden und sich durchaus zeitlatdern kann, wie von Holton (1992)
gezeigt wird. Hier soll jedoch nicht weiter auf die Diagnose der Vertikalgeschwindigkeit
eingegangen werden.

Der Grundsatz der Massenerhaltung wird durchkatinuitatsgleichung

1dp

- v=0 2.9

ot +V.v (2.9)
wiedergegeben. Da die Masse des Luftpaketes konstant ist, kann sich dessen Dichte nur
durch Volume@nderungen infolge eines Zusammen- oder Auseinanderstrs des Ge-
schwindigkeitsfeldes vandern. Die relative Dich&derung ist gleich der negativen Di-
vergenz des Geschwindigkeitsfeldes am Ort des Luftpaketes.

Die Energiebilanz des Luftpaketes wird durch d&sten Hauptsatz der Thermodynamik
bestimmt. Das Luftpaket besitzt das spezifische Volupténund, aus idealem Gas beste-
hend, pro Einheitsmasse die innere Energie wobeic, die spezifische \Brmekapazit
trockener Luft bei konstantem Volumen ist. Die dem Luftpaket von aufl3en pro Massen-
und Zeiteinheit zugéfrte Energiel teilt sich in Anderung der inneren Energie sowie

Volumenarbeit auf:
dr  d(p™)
“a TP
Die GroRel wird alsdiabatische Enéirmungsratéezeichnet. Sie beinhaltet die Absorp-
tion von Sonnenlicht, den Wmeaustausch zwischen dem Luftpaket und seiner Umge-
bung sowie infrarote Absorption und Abstrahlung. Im Falle feuchter Liifste auch die
Aufnahme oder Abgabe latenterafne bei Phasenumwandlungen des Wasseigker

sichtigt werden.

_ I (2.10)

Ist I bekannt, so ist durch (2.1), (2.5), (2.6), (2.9) und (2.10) ein abgeschlossenes System
von Grundgleichungen gegeben. Unter gegebenen Randbedingungen beschreibt es die
Zeitentwicklung der Felder, v, p undT'. Die Gasgleichung (2.1) stellt eine diagnostische
Beziehung tir p dar.

2.1.2 Grundgleichungen imp-System

Mittels der hydrostatischen Beziehung (2.8) wird im Folgenden in (2.5), (2.6) und (2.9)
die z-Abhangigkeit durch eine@-Abhangigkeit ersetzt. Bei (2.10) erfolgt dies mit Hilfe
der Gasgleichung (2.1). Durch déibergang in dag-System wirdp aus allen Gleichun-
gen entfernt.

Man kann die horizontalen Bewegungsgleichungen (2.5) und (2.6) in vektorieller Form

zusammenfassen:
dVv

1
— = —-V.,p—fkxV, (2.11)
dt p
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wobei V. = (u,v,0) der horizontale Geschwindigkeitsvektérder aufvarts gerichtete
vertikale Einheitsvektor un¥, = (9/0x,0/0y,0), der horizontale Nabla-Operator bei
konstanter l8he: ist.

Mit Hilfe von (2.8) kann gezeigt werden (Etling, 1996), dass

V.p(x,y,2z) = gpVpz(x,y,p) (2.12)

mit dem horizontalen Nabla-Operat®t, = (0/0z,0/0y,0), bei konstantem Druck
gilt. Hierbei gibtz(z,y, p) die geopotentielle he der Druckfichep an. Im Weiteren
wird ausschlie3lictv, verwendet, und der Indgxwird weggelassen.

Bei Einfuhrung desGeopotentials

d =gz (2.13)
ergibt sich aus (2.11) und (2.12) die Bewegungsgleichung-Bystem:
% =—-Vo - fkx V. (2.14)

Die Kontinuitatsgleichung iir dasp-System &sst sich entweder durch Transformati-

on von (2.9) herleiten oder aber direkt aus der Massenerhaltung sowie der hydrosta-
tischen Grundgleichung (2.8) folgern. In letzterem Falle betrachtet man das Volumen
OV = dxdydz = —dxdyop/(gp) des Luftpaketes sowie dessen Masse = poV'. Aus
(1/é6m)dom/dt = 0 folgt im Grendlbergangz, oy, dp — 0 die Kontinuittsgleichung

im p-System:

V-V4=——=0. (2.15)

Hier istw = dp/dt die Vertikalgeschwindigkeit inp-System, in dem das Stmungsfeld
offensichtlich divergenzfrei ist.

Zur Transformation des Ersten Hauptsatzes (2.10) benutzt man anstatt der hydrostatischen
Beziehung die totale Zeitableitung der Zustandsgleichung (2.1):

d(p~") _1dp dr

A TH — =R—. 2.16

Pma TP T (2.16)

Durch Aufidsen nachpd(p~1)/dt, Einsetzen in (2.10) und Verwendung vgn= ¢, + R,
der spezifischen \Wmekapazit trockener Luft bei konstantem Druck, kann der Erste
Hauptsatz wie folgt geschrieben werden:

dr  _,dp
— = — =1 2.17
“ar P @ (217
Fuhrt man die so genannstatische Stabilét
T T
g BT _ T (2.18)
cp Op

ein, so kann (2.17) mit (2.1) und = dp/dt folgendermaf3en umgeformt werden:

v .vr—sw=L. (2.19)
ot p
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Diese Art der Zerlegung der linken Seite verdeutlicht, welche verschiedenen Prozesse zu
Temperatuinderungen eines Luftpakets beitragen. Der erste Term gibt die |Akalie-

rung des Temperaturfeldes an. Der zweite Ausdruck beschreibt die horizéihbadd-

tion der Temperatur, d. h. die Temperatnderung durch die horizontale Bewegung des
Luftpaketes im @aumlich veénderlichen Temperaturfeld. Der dritte Term beinhaltet Tem-
peratuanderungen durch adiabatische Draiclerungen (erster Term &) sowie durch
vertikale Advektion (zweiter Term i), wahrend die rechte Seite die diabatischen Pro-
zesse wiedergibt.

Zuletzt kann man mit Hilfe des Geopotentidiglie Dichtep aus der Gasgleichung selbst
eliminieren. Durch Einsetzen von (2.8) und (2.13) in (2.1 Adriman

oe = —ﬂ. (2.20)

dp p

Durch (2.14) und (2.19) sind prognostische Gleichunden fv undT gegeben, @hrend

® mittels (2.20) diagnostiziert wird. Dazu wird aber der Druck bei einer bestimmten
Hohe, etwa am Erdboden, als IntegrationskonstantétiggnUm das Gleichungssystem

zu schlieBen, kann aus der Kontiraiggleichung (2.15) durch vertikale Integration ei-
ne Gleichung iir die Bodendrucktendenz hergeleitet werden. Der Bodendruck geht also
als zugtzliche prognostische GRe in das System einiiFdie folgenderberlegungen

wird die Bodendrucktendenz aber nicht bégt. Stattdessen findet (2.15) weitere Ver-
wendung.

2.1.3 Quasi-geostrophische Approximation

Zweck der quasi-geostrophischen Approximation ist die Reduktion der Grundgleichun-
gen imp-System auf eine einzige Gleichung, die quasi-geostrophische potentielle Vorti-
citygleichung. Diese beschreibt die Zeitentwicklung des divergenzfreien Anteils des ho-
rizontalen Windfeldes aul3erhalb der Tropen in gutéhé&rung, wobei gleichzeitig ein
hohes Mal3 an Vereinfachung erreicht wird. Um diese Reduktion zu bewerkstelligen, wird
das Windfeld in seinen divergenz- und seinen rotationsfreien Anteil aufgespalten und die
Zeitentwicklung des Windes durch die Zeitentwicklung seiner Rotation und Divergenz
beschrieben. Die beiden zugeglgen Gleichungen sowie der Erste Hauptsatz werden in
samtliche enthaltene Summanden zerlegt, gefolgt vom wichtigsten Schritt, der Skalenana-
lyse. Hierbei werden die ®Renordungen der Summanden unter der Annahme grol3ska-
liger aul3ertropischer Stmungsvorgnge abgesétzt. Nur die Termeifhrender Ordnung
werden beibehalten. Die Ergebnisse lassen sich schlief3lich unter Verwendung der Konti-
nuitatsgleichung zu einer einzigen Gleichung zusammenfassen. Die folgende Herleitung
ist angelehnt an Haltiner und Williams (1980).

Jedes hinreichend glatte Vektorfeld auf einer einfach zusamamgemden Hypedkche
besitzt eine eindeutige Zerlegung in einen divergenzfreien und einen rotationsfreien An-
teil (Helmholtz-Zerlegung), sofern das Vektorfeld eine durch den Rand der Hygleefl
eingeschlossene $mung darstellt, d. Hiberall am Rand parallel zu demselben &aft
(Batchelor, 1967), oder aber wenn die Hypiefie gar keinen Rand besitzt. Insbesondere
existiert eine solche Aufteilungif das auf der Sgire definierte horizontale Geschwin-
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digkeitsfeldV:
V=V,+V, (2.21)
mit
V, =k x Vi (2.22)
und
V, = Vyx. (2.23)

Hierbei ist die Stromfunktiondes divergenzfreien Windanteils unddas Geschwin-
digkeitspotentiades rotationsfreien Anteils. Sowolil als auchy sind bis auf additive
Konstanten eindeutig bestimmt.

Die vertikale Komponente der Rotation vorV wird alsVorticity bezeichnet:

(=k-VxV. (2.24)
Ferner bezeichndD die Divergenzvon V:
D=V-V. (2.25)
Aus (2.22) und (2.23) folgt:
(=AY (2.26)
sowie
D = Ay (2.27)

mit dem horizontalen Laplace-Operatr= 9%/9z* + 92 /0y>.

Aus der Bewegungsgleichung (2.14) lassen sich Gleichungetid Zeitentwicklung der
Vorticity und der Divergenz herleiten. Die resultierendarticitygleichungund dieDi-
vergenzgleichungind zusammengenommen mit den Gleichungen (2.21) bis (2.27) zur
Bewegungsgleichungquivalent, denn sind beliebige glatte Funktiogeand D gege-

ben, welche im Mitteliber die Sphre verschwinden, saknen didPoisson-Gleichungen
(2.26) und (2.27) eindeutig bis auf additive Konstanten naeind y aufgebst werden,
woraus danrV eindeutig bestimmt werden kann. Umgekehrt werdemd D durch'V
eindeutig festgelegt, und und D verschwinden tatchlich im Mittel Uber die Sphre.
Letzteres folgt aus den Integratzen von Stokes und Gaul3 sowie der Tatsache, dass die
Sphare keinen Rand besitzt.

Die Vorticitygleichung erflt man nach Anwendung der OperationV x auf (2.14) und
kurzer Rechnung:

a¢ ¢ oV
= _V. — W= — D+k-|— . 2.2
=V VDo - np i (Fxve). @)

Anwendung vorV- auf (2.14) ergibt die Divergenzgleichung:

oD oV oD

Nach Einsetzen der Aufspaltung (2.21) lautet die Vorticitygleichung wie folgt:
a¢ 9¢
a:—Vw'VC—VX'VC—Vw'Vf—VX'Vf—wa—p

(2.30)
—(D—fD+k- %wa +k- aVXXVw )
op op
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Fur die Divergenzgleichung ergibt sich

D
aa—t:—V-(Vw-V)Vw—V-(Vw-V)VX—V~(VX-V)V¢
oV, ovV oD (2.31)
~-V-(V,-V)V., — ¥ . X _ o= .
V- (V- V)V, —Vw o Vw o w@p

— AP+ fC+(kxVf) - Vyu+ (kx Vf)-V,.

Fur den ersten Hauptsatz (2.18¥kt sich ebenfalls eine derartige Zerlegung in Einzelter-
me vornehmen. Hieidlr wird zustzlich die Temperatuf'(z, y, p, t) aufgeteilt in die Tem-
peraturverteilungly(p) einer Standardatmosate sowie die Abweichun@”(z,y,p,t)
davon:

T=T+T. (2.32)

Dementsprechend éifrt die statische Stabit (2.18) die Zerlegung

S =S,+5 (2.33)

it RT, dT,
Sp=—2_=209 (2.34)

cpp  dp

und RT' 0T’
S = = (2.35)

cp Op

Verwendet man aul3erdem wieder (2.21),a&sst sich der Erste Hauptsatz (2.19) wie folgt

schreiben: - I
5?+VWVT+VWVT—&w—§w:;. (2.36)
P

Die Vorticitygleichung, die Divergenzgleichung und der Erste Haupsatz liegen nun in
den zerlegten Formen (2.30), (2.31) und (2.36) vor undogtithen die Abschtzung

der Gib3enordnung der beteiligten Terme mittels der Skalenanalyse. Wie dies im Detall
geschieht, wird in Haltiner und Williams (1980) beschrieben. Hier werden nur die Grund-
ideen der Skalenanalyse dargelegt und die Ergebnisse genannt.

Es wird angenommen, dass die Schwankungen der beteiligten physikalischBanGr
charakteristische Skalen in Raum und Zeit besitzen. CGiegenskalal. ~ 1000 km

gibt die typische horizontale Ausdehnung wetterbestimmender Luftdruckanomalien an,
z.B. den Radius eines Tiefdruckgebietes, entsprechend dem Viertel der Afrdjenl
einer Abfolge von Hoch- und Tiefdruckgebieten. Diese Anomalien bewegen sich mit
einer Geschwindigkeit der GRenordnung =~ 10 m/s fort, was auch eine gute
Abschatzung fir die Windgeschwindigkeit selbst darstellt. Damit ergibt sich die Zeit-
skalal = L/V =~ 1 Tag, was in der Tat grob einem Viertel der typischen Periodendau-
er von Wetteanderungen entspricht. Selbstvarstlich existieren auch atmosjische
Fluktuationen auf kleinereraumlichen und zeitlichen Skalen. Dennoch sollen hier nur
grol3skalige Strmungsvorgnge betrachtet werden.

Der Begriff ,grol3skalig” bedarf einer genauerdiher die Beschreibung am Anfang
dieses Kapitels hinausgehenden Definition. Man bezeichnet diejenigen atiriespén
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Bewegungen als grol3skalig, welchgurch die Erdrotation signifikant beeinflusst wer-
den” (Pedlosky, 1987). Ein MaRif die Strke des Einflusses der Erdrotation sollte zum
Verhaltnis zwischen Stimungszeitskald’ und Erdrotationszeitskala—! sowie zum Si-

nus der geographischen Breite proportional sein. Diese Forderung wird (in reziproker
Weise) durch di&Rossby-Zahl

ot v
© 2Tsing  fL

erfullt, d. h. je kleinerRo ist, umso sirker ist der Einfluss der Erdrotation bzw. der Co-
rioliskraft. Sttmungsvorgnge mitRo < 1 werden als grof3skalig angesehen. Mit den
obigen Schtzungeniir VV und L ergibt sich in den mittleren BreiteRo =~ 0, 1, so dass

man erwarten kann, dass auf3erhalb der Tropen die wetterbestimmenden Drucksysteme
einem starken Einfluss der Corioliskraft unterliegen. Dies wird weiter unten genauer be-
trachtet.

Ro

(2.37)

Bei der Skalenanlyse verwendet madir flen Betrag @aumlicher Ableitungen der Ge-
schwindigkeit die AbschtzungV// L. Fur Zeitableitungen der Geschwindigkeit wird die
GroRenordnund’/T = V?/L angenommen. Bevor nun die Bage der Terme in (2.30),
(2.31) und (2.36) abgesatrt werden, wird zur Vorbereitung zaichst eine Skalenanalyse
der Bewegungsgleichung (2.14) durchigat. Rir die Coriolisbeschleuniguntk x V er-
gibt sich die GoRenordnung' V', wahrend die gesamte Beschleuniguig/dt die Skala
V2/L = Ro fV besitzt, somit auRerhalb der Tropen um einéf&mordnung kleiner ist
als die Coriolisbeschleunigung. Damit (2.14)igltfwerden kann, muss die Druckgradi-
entenkraft die Corioliskraft fast volighdig kompensieren, d. K.® muss die Gol3enord-
nung fV besitzen. Die Rossby-Zahl gibt somit das \&this der Gesamtbeschleunigung
zur Coriolisbeschleunigung oder zur Beschleunigung durch den Druckgradienten an.

Flr ein gegebenes Geopotentialfdidasst sich ein zugémiges WindfeldV g definieren,
fur welches sich Druckgradientenkraft und Corioliskraft exakt aufhelbeiats also gilt:

fk x Vg = —V. (2.38)

Man bezeichneV g alsgeostrophischen Winétr verlauft parallel zu den Isolinien voh

und somit zu den Isobaren (vgl. (2.12) und (2.13)), und zwar so, dass auf der Nordhalbku-
gel in Bewegungsrichtung des Luftpaketes auf der rechten Séhterér Druck herrscht

als auf der linken Seite. Der tdishliche Wind ist also aul3erhalb der Tropédherungs-
weise geostrophiscly ~ Vg, mit |V — Vg|/V ~ Ro. Als Konsequenz drehen sich
Tiefdruckgebiete mit demselben Drehsinn wie die Erdrotation (zyklonal, auf der Nord-
halbkugel entgegen dem Uhrzeigersinn), Hochdruckgebiete hingegen mit umgekehrtem
Drehsinn (antizyklonal).

Da nun auch die Skala vow® bekannt ist, kann die Skalenanalyse von (2.30), (2.31)
und (2.36) durchgéihrt werden. Bedtigt wird hierzu noch das Ve#ltnis zwischen dem
divergenzfreiem WindanteV,, und dem rotationsfreien Windantévl,,. Mit einem Ar-
gumentahnlich dem, welches bei obiger Diskussion von (2.14) zur Skalierungi®n
fuhrte, kann gezeigt werden, dass der divergenzfreie Anteil domirWgrt~ V und

|V, |/IVy| = Ro (Haltiner und Williams, 1980). Damit gibt die Rossby-Zahl auch das
GrolRenverhltnis zwischen Divergenz und Vorticity an. Insgesakiniken die Skalierun-

gen der Terme (2.30), (2.31) und (2.36) stets als Produkt aus einem gemeinsamen Faktor
und einer Potenz voRo dargestellt werden, wie in Tabelle 2.1 angegeben.
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Vorticitygleichung (2.30)
a¢/ot V?/L?
Vy - V¢ V2L . .
V, V(¢ RoV?/L? Divergenzgleichung (2.31)
VQ/,'Vf v2/L2 8D/8t ROV2/L2
vaf Ro V2/L2 \V4 (VwVVw) V2/L2
wac/ap Ro VQ/LZ \Y% (Vw : VVX) Ro VQ/L2
CD Ro V2/L2 \Y% (VX : VV¢) Ro ‘/Q/L2
fD VQ/LQ V (VX . VVX) ROQVQ/LZ
k- ((0V,/dp) x Vw) | RoV?/L? (Vw) - 0Vy/0p | RoV*/L7
k - ((avx/ap) % vw) ROZvZ/LQ (Vu)) : 8VX/(9p Ro*V /L
wdD /dp Ro*V?/L?
AVAX Ro™'V? /L2
Erster Hauptsatz (2.36) ¢ Ro~'V?2/L?
o1’ /ot fv? (k x Vf) -V, V2/L2
Vy - VT fv? (kxVf)-V, | RoV?/L?
VvV, VT’ Ro fV?
Sou) fV2
S'w Ro fV?

Tabelle 2.1:Skalenabscitzung fir die einzelnen Terme in (2.30), (2.31) und (2.36).

In der quasi-geostrophischen Approximation werden in jeder Gleichung nur die Terme
niedrigster Ordnung iito beibehalten. Bei (2.30) bécksichtigt man also nur Terme der
GroRenordung/?/L? und erfalt

0

o = V(D) - D
Werden in (2.31) nur Beifige der GolRenordnundzo—1V2/L? beibehalten, so ergibt sich
die Beziehung

(2.39)

AD = fC, (2.40)

die diagnostisch ist, da insbesondere die Zeitableitihgot weggefallen ist. In (2.36)
schlieBlich werden nur Terme der Ordnufig? beriicksichtigt:
oT

I
——I—qu'VT—Sow:—.

= - (2.41)

Die quasi-geostrophische Approximation beinhaltet noch eine weitéhemMng, welche
die Zusammenfassung der Gleichungen erheblich vereinfacht. In (2.39) und (2.40) wird
f = fo gesetzt, aul3er wenh differenziert wird, wobeif, = 2(2sin ¢, der konstante
Coriolisparameter einer Referenzbrejtgist. Hier wird oy = 45° verwendet. Eliminiert
man aufR3erden in (2.39) mittels der Kontinuétsgleichung (2.15) und verwendet (2.26),
erbalt man diequasi-geostrophische Vorticitygleichung
OAY Ow
V., - V(A = fo—01.
Die Gleichung besagt, dass sich dibsolute VorticityAy) + f fur einen Beobachter,
der dem divergenzfreien Anteil des horizontalen Windes folgt (in guénekung tun

(2.42)
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dies auch die Luftpakete), aufgrund vow/0p = —D mit einer Rate proportional zur
Stromungskonvergenandert. lasst man dieaumliche Variation vonf aul3er Acht, so
bewirkt Konvergenz eine Edhung der Vorticity, die Sttmung wird zyklonaler. Diver-
genz bewirkt, dass die $tmung antizyklonaler wird. Im speziellen Falle eindilig
divergenzfreien horizontalen $mung ist die absolute Vorticityuf Luftpakete eine Er-
haltungsgolie.

Wenn man in (2.40f durchf, ersetzt, ergibt sich zusammen mit (2.26) eine diagnostische
Beziehung zwischef® und):
fop =@ — @ (2.43)

mit einem Referenz-Geopotenti@lh. Mit dieser Beziehung sowie mit (2.20) kann der
Erste Haupstatz (2.41) ebenfalls durglausgedickt werden:

= (—+V¢.v> e Sw = (2.44)

Durch Multiplizieren mitf, /.S, Differenzieren naclp und Eliminieren vonf,dw/dp in
(2.42) ergibt sich die quasi-geostrophische potentielle Vorticitygleichung:

dq 0 fol
24V, . = —— ) 2.45
ot Y YT T o e .
Hierbei bezeichnet 9 f2p O
_A 9 JoP O® 2.4
e AT (2.40)

die quasi-geostrophische potentielle Vorticityie setzt sich aus der absoluten Vorticity
und der so genannteBireckungsvorticitzusammen. Wie an (2.45) erkennbar ist,gist
eine Konstante der dem divergenzfreiend8tungsanteil folgenden Bewegung, sofern
keine diabatischen Prozesse vorhanden sind.

Der letzte Schritt auf dem Weg zu einer einzigen partiellen Differentialgleichimglbe-
steht darin, den Operatdf,, - V in (2.45) durchy auszudiicken. Aufgrund von (2.22) ist
die Advektion eines beliebigen Felddsdurch die divergenzfreie StImungV,, gegeben

durchV,, - VA = g—f% - %%’ was die Verwendung delacobi-Operators

0A0B 0AOB
motiviert. Es gilt also
V- -VA=J,A). (2.48)

Damit lasst sich die quasi-geostrophische potentielle Vorticitygleichung (2.45) als parti-

elle Differentialgleichungiir v schreiben:

0 Sl
dp Socy

dq

5 () = (2.49)
Sind die diabatischen Wmequellen sowie Randbedingungen gegeben, wird die Dyna-
mik der trockenen Atmosyre in der quasi-geostrophischen Approximation durch diese
Gleichung allein beschriebeN.,, kann mittels (2.22) und’ durch (2.20) und (2.43) aus

1 bestimmt werden. Gleichung (2.49) ist Ausgangspuilktie Herleitung des Modell-
gleichungssystems in den folgenden Abschnitten.
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Aus der Divergenzgleichung (2.31) kann eine weitere wichtige Gleichung hergeleitet wer-
den. Schlief3t man Terme derd@®&enordnund’?/L? mit ein, ergibt sich nach Tabelle 2.1
die nichtlineare Balance-Gleichung:

V. (Vg V)Vy+AD — f(— (k x Vf) -V, =0. (2.50)

Sie lasst sich unter Verwendung von (2.48) nach kurzer Rechnung in die von Kurgansky
(2002) angegebene diagnostische Beziehung zwiséherd ) umformen:

o a_w)

AD =V - (fV) +2J (%, e (2.51)

Die Balance-Gleichung ist auch in den Tropen recht genau und wird in dieser Arbeit ver-
wendet, um die vom guasi-geostrophischen Dreischichtenmodell simulierte Stromfunkti-
on mit Beobachtungsdaten zu vergleichen, die aus atndoisghen Messungen gewon-

nen wurden und als geopotentiell®ke » = ¢~'® von Standarddruckichen vorlie-

gen. Das Benutzen der Balance-Gleichung steht scheinbar im Widerspruch dazu, dass
die dem Modell zugrunde liegende Gleichung (2.49) implizit die wesentlich einfachere
und ungenauere Beziehung (2.43) lmksichtigt. Die Begindung fir die Verwendung

der Balance-Gleichung besteht darin, dass das Modell durch eine geeignete Festlegung
der diabatischen mequellen und der freien Parameter dahingehend optimiert wird,
eine noglichst realitsnahe Zirkulation zu simulieren (vgl. Kapitel 4), ungeachtet des-
sen, welche Approximationen die Modellgleichungen beinhalten. Es ist daher sinnvoll,
zum Vergleich mit Beobachtungen Geopotentialfelder zu bestimmen, die mit der simu-
lierten Zirkulation konsistent sind. Die Konvertierung der Stromfunktions-Daten quasi-
geostrophischer Modelle in Geopotential-Daten mit Hilfe von (2.51) bzw. einer linea-
risierten Version davon ist in der Literatiiblich (Marshall und Molteni, 1993; Selten,
1995; Crommelin, 2003c), genauso wie der Vergleich von Modell-Stromfunktionen mit
aus Beobachtungen bestimmten Stromfunktionen (Roads, 1987; Corti et al., 1997).

Wahrend die vorausgegangenen Aumstingen allgemeiner Art waren, werden im Rest
dieses Kapitels modellspezifische Aspekte betrachtet.

2.2 \Vertikale Diskretisierung

Die Entwicklung des Dreischichtenmodells erfordert die Diskretisierung von (2.49)
beziglich der bislang kontinuierlichen Varialte Zur Vereinfachung der Notation in den
folgenden Rechnungen wird der so genanmterse interne Rossby-Deformationsradius

A= f—g (2.52)
RSop .

eingefihrt (Pedlosky, 1987). Damit lautet die quasi-geostrophische potentielle Vorticity-
gleichung (2.49) wie folgt:

dq

_2 RA?*pI
ap fOCp

(2.53)
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mit 5 o0
=A —A*p* ==
q=A0Y+f+ o P oy
Ein Vorteil dieser Schreibweise gegdrer der Alternative (2.46) ist die Tatsache, dass
A in der Troposphre nahezu konstant ist, so dass hier die Art;gd@&bhangigkeit der
Streckungsvorticity deutlicher wird.

(2.54)

Es wird vereinfachend angenommen, dass der Erdboden mit der |8cbarfl

p = po = 1000 hPalbereinstimmt. Zur vertikalen Diskretisierung werdégquidistante
Druckniveaus mit dem Abstanih = p,/6 betrachtet und (2.53) mittels Integration nach

p Uber drei vertikale Schichten gleicher Masse gemittelt. Die Schichten werden begrenzt
durch die Druckfichenp = 0, 2dp, 4dp und6dp. In jeder Schicht wird) als vertikal ho-
mogen angenommen, d. h. es gilt= ¢ (z, y, t) in der oberen Schicht (zwischen 0 und
20p), ¥ = o(x,y, t) in der mittleren Schicht ung = v3(x, y,t) in der unteren Schicht.
Nach der Integration verbleibende Ableitungen nackerden durch finite Differenzen

approximiert:
0Y(p) _ ¥+ op) — ¢(p - op)
op 20p '
Ferner wird angenommen, dass am oberen Modellrand keine diabatische Prozesse vor-
handen seien/(= 0 fur p = 0), und es werden folgende Definitionen eirigat:

(2.55)

A(Q(Sp) = Al,

A(40p) = Ay,

1o59) = L. (2.56)
1(46p) = L.

Die Anwendung der OperatioﬁE fozép dp - auf (2.53) liefert nach kurzer Rechnung eine
Gleichung tir die obere Modellschicht:

0
a(A?/Jl — AT(Y1 — 2)) + J (U1, Ay + [+ Ajeo) .57
1[0, ,00 L 200\1  RAIL -
30 {a“a—p”(w’“a—pﬂp_o— ey

Bei dem letzten Term auf der linken Seite handelt es SICh um die noch zu bestimmende
obere RandbedingungiFdie mittlere Modellschlcht—% f%p dp -) ergibt sich

%(A% + AT (W1 — ¥2) — AAS(1hy — 1hs)) + J (o, Athy + f + Afihy + 4A31hs)
REAL — A1)

fOCp

(2.58)
Schlielich er&lt man mitsg [, %7 qp - fiir die untere Modellschicht

%(A% + 4N (Yo — 3)) + J (3, Atbs + f + 4A31s)

+o= ! {a/\? 23w (@D A? 28_1/}) + RAQPI] _ 2RAL, (2.59)
2op Lot P ap T P ap Joor |y Joop
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Zur Bestimmung der oberen und unteren Randbedingung wird auf den Ersten Hauptsatz
(2.44) zuiickgegriffen, der mit (2.48) und (2.52) nach Multiplikation mitf,/S, die
folgende Form annimmt:
0 o oY RA%*pI
A2 A2p? == =— .
o Py +J (M p ap) + fow Tocs

Die Randbedingungen ergeben sich dadurch, dasteih oberen und unteren Modellrand
Annahmen iir die Vertikalgeschwindigkeitr gemacht und in den Ersten Hauptsatz ein-
gesetzt werden. Am oberen Rand=£ 0) wird vonw = 0 ausgegangen, was zusammen
mit dem dortigen Verschwinden diabatischer Prozesse die obere Randbedingung

oY o
—A2 2L A pP == ) = 2.61
ergibt. Am unteren Rand wird auf Annahmeir tlie Vertikalgeschwindigkeit = dz/dt
im z-System zuiickgegriffen, um einen Ausdruckifw herzuleiten. Die Geschwindigkeit
w setzt sich aus einer bodenreibungsbedingten Vertikalgeschwindigkesbwie einer
durch Anstbmen der Orographie verursachten Vertikalgeschwindigkgizusammen:

(2.60)

w = wg + wr. (2.62)
In Abschnitt 2.3 werdemw z undwy spezifiziert. Imp-System gilt mit (2.21) und (2.48):
dz 0z 0z 0z 0z
+V- — —. 2.
w=— = Vz+wap T + J(¢, 2 )+wap (2.63)

Aus (2.62) und (2.63) edit man mit Hilfe der hydrostatischen Grundgleichung (2.8) und
der Gasgleichung (2.1) sowie mit (2 13), (2.43) uhd, ¢) = 0:

_ fo 09

Einsetzen in (2.60) ergibt die untere Randbedingung ():
9 oY o\ | RA*pI Jogp ([ fo OV
—A?p* == A p? == = — —— —wg— . (2.65
ot p@p—'—J(d)’ p@p)+ focp RT \ g Ot Wr W ( )
Approximiert man hier” durch die mittlere Temperatufs an der Erdoberfiche und
definiert den so genannt@mversen externen Rossby-Obukhov-Deformationsradius
Jo
vV RTs
(Pedlosky, 1987), so ealt man mit den Randbedingungen (2.61) und (2.65) aus (2.57),
(2.58) und (2.59) die folgendeworlaufigen* Modellgleichungen:

O (A = W91 — ) = = T, A+ f + A —

Ay = (2.66)

RA2I,
fOCp
O (Bt N30 i) — AN — 1)) = — S, A+ A+ 40305)
_ R(2A3L — ATL)
f[)cp

%(A% + AA5 (thy — 1h3) — BAZhs) = — J (13, Atbs + f + 4A50)

QRAQIQ 29
— 3A5=(wgp +w
fOCp fO( f T>

(2.67)
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Die Festlegung voiiy, 15, wr undwy erfolgt im kommenden Abschnitt.

2.3 Parametrisierungen

Bei der Entwicklung von Modellen issen Bufig bestimmte Qif3en, die zwar in den
Gleichungen auftreten, aber nictiher spezifiziert sind (wie z. By, I; in (2.67)), als
Funktion der verfigbaren Modellvariablen festgelegt werden. Oft werden auchtziis
che Terme, die ebenfalls afnigig von den vorhandenen Variablen sind, zu den Gleichun-
gen hinzugeigt, um unbeiicksichtigte Prozesse zu modellieren oder Modellartefakte zu
kompensieren. Solche Festlegungen von Termen bezeichnet nRaraisetrisierungen

Beim Dreischichtenmodell werden die Auswirkung der Orographie auf d@fing so-
wie diabatische und dissipative Prozesse als Funktioryyom, und s parametrisiert.
Dies umfasst die Festlegung der bislang unbestimmten Térnig wr undwg in (2.67)
sowie zugtzlich die Einfihrung einer horizontalen Diffusion.

Die diabatischen Erawmungsraterd; und I, in den Druckniveaugs, = 333 hPa und
49, = 667 hPa werden nach Charney (1959) jeweils durch thermische Relaxation gegen
ein vorgegebenes Strahlungsgleichgewichtstemperaturfeld realisiert, d. h. dieritmg
ist proportional zur Differenz zwischen Gleichgewichtstemperatur unddhlisher Tem-
peratur:
[1 :ch(Tl* - Tl)?
]2 :ch(TQ* — TQ)
Hierbei sind7 und7’ die Gleichgewichtstemperaturen in den Niveaus 333 hPa und 667
hPa,T7 undT; die tat&chlichen Temperaturen unddie newtonsche Alikhlungskonstan-
te der Dimension [s!]. Mit den Relationen (2.20) und (2.43) sowie der Approximation
(2.55) lassen siclt; und7; durch die Stromfunktionen auddiken:

_Jo

(2.68)

T —E(@ﬁl —1a),
o, (2.69)
Ty ZF(% —3).
Durch die Definition deStrahlungsgleichgewichtsstromfunktionen
* R *
T1 :f—Tl,
j?% (2.70)
3 :2—]00 2
wird die diabatische Erawrmung wie folgt durch)y, ¢, und«; parametrisiert:
C
B =M (g ),
9 foc (2.71)
I :#(72* — (¥ — 13)).

Die Felderr; und 75 werden zeitlich konstant gehalten, da nur Modellsimulationen un-
ter ,ewigen Winterbedingungen® durchguirt werden. Die diabatischen Eawnungs-
raten I; und I, lassen sich jeweils zerlegen in eine zeitlich konstante Quelle der
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guasi-geostrophischen potentiellen Vorticity und eine Senke, die von der Verteilung der
tatsachlichen Temperatur abhgt. Der Quellterm ist proportional zgi bzw. 7, und tiagt

zum Antrieb des Modells bei. Er modelliert vor allem die solare Einstrahlung, thermische
Land-Meer-Unterschiede und, im zeitlichen Mittel, die Abgabe oder Aufnahme latenter
Warme bei Phaséibergingen des Wassers (siehe Kapitel 4). Die Senke ist proportio-
nal zur tat&chlichen Temperatur und modelliert die Dissipation innerer Energie durch
infrarote Abstrahlung. Die resultierende Alkung hat eine Bmpfung der vertikalen
Windscherung zur Folge.

Fur die orographisch induzierte Vertikalgeschwindigkeit ist aus kinematischen
Grunden der Ansatzv; = V3 - Vh folgerichtig. Bei V3 handelt es sich um die Ho-
rizontalgeschwindigkeit in der unteren Modellschicht und @i, y) um die Hhe der
Orographie. In guter Bherung kann der Ansatz durch den Ausdruck

wr = J(s, h) (2.72)
ersetzt werden, siehe z. B.ahtig (1988).

Zur Bestimmung der bodenreibungsbedingten Vertikalgeschwindigkehedarf es ei-

ner kurzen Diskussion der bodennaherdBmngsvorgnge in der realen Atmospale.
Aufgrund der Bodenreibung bildet siélber der Erdoberdiche eine etwa 1-2 km dicke
turbulente Grenzschicht (die so genanBkenan-Schichtaus. Innerhalb der Grenzschicht
weicht der tatachliche Wind deutlich vom geostrophischen Wind (2.38) ab und besitzt
eine erhebliche dem Druckgradienten entgegengerichtete Komponente. Die bodennahe
Luftstromung fihrt somit zu einem Abbau der Druckgegétze. Das Aufiillen von Tief-
druckgebieten durch die bodennahet8tung fihrt aus Kontinuétsgiinden zu einem
Aufsteigen von Luftmassen innerhalb der TiefdruckgebidteHochdruckgebieten hin-
gegen findet ein Absinken der Luft statt. Die Bodenreibung induziert also in der Tat ei-
ne Vertikalgeschwindigkeit; diese ist, wie gezeigt werden kann (Charney und Eliassen,
1949; Etling, 1996), am oberen Rand der Grenzschicht in guéreNing proportional

zur Vorticity. Fur die reibungsbedingte Vertikalgeschwindigkejf ergibt sich daraus der
Ansatzwr = KAt mit einer positiven Reibungskonstant&nder Dimension [m], die

etwa einem Sechstel der Grenzschichtdicke entspricht. Diese reibungsbedingte Vertikal-
geschwindigkeit Wwirde nach Einsetzen in (2.67) durclmpfung vony; als Senke der
quasi-geostrophischen potentiellen Vorticity wirken. Ein solcher Andatzof; wirde
jedoch aufgrund der starken Vereinfachungen des Modells, insbesondere der groben ver-
tikalen Diskretisierung dazuihren, dass die Westwinde in der untersten Modellschicht
unrealistisch schwachaven. Es wird daher ein zatzlicher Quellterm nach Houtekamer
(1991) eingeifihrt undwy durch

wi = KA@s — 3 (2.73)

mit einer zeitlich konstanten Antriebsstromfunktiohfestgelegt. Als Folge wirghs nicht

gegen Null, sondern gegeft gedampft. Eine solche geeignet géhite Antriebsstrom-
funktion erweist sich als erforderlich, um in der untersten Modellschicht Westwinde in
ausreichender &tke zu entfachen. Dieser Obé&dhenantrieb kann als Ersatz tien feh-
lenden thermischen Antrieb innerhalb der untersten Modellschicht angesehen werden, in
Analogie zu barotropen Modellen (siehe auch Kapitel 5), wo ein thermischer Antrieb ganz

IDamit verbunden ist eine Alihlung der Luftmassen, Kondensation und Wolkenbildung.
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fehlt und ebenfalls durch eine Antriebsstromfunktion als einzige Vorticityquelle imitiert
wird.

Als letzte Parametrisierung wird eine skalenselektive Horizontaldiffusion (Hyperdiffusi-
on) eingetihrt. Sie ist aufgrund der begrenzten horizontalen @sifhg des Modells (sie-

he Abschnitt 2.6) notwendig und bewirkt eine Dissipation vor allem der in den kleinsten
noch aufgadsten Skalen der Stmung enthaltenen Energieatwend die gil3eren Skalen
weitgehend unangetastet bleiben. Zur Begilung ist der Energietransfer zwischen den
verschiedenen Skalen in der realen Atmdsplezu betrachten. Die Energiequelle flie
atmosphrischen Bewegungen ist digdumlich inhomogene diabatische Emmnung. Die
bedeutendsteriumlichen Variationen der E&wmung sind deAquator-Pol-Unterschied

in der solaren Einstrahlung sowie, besonders in Sommer und Winter, thermische Land-
Meer-Kontraste. Der Energieeintrag findet also haagitbch auf der planetaren Skala
statt. Ein Teil der zugéihrten Energie wird in kinetische Energie derdtung umge-
wandelt. Die Nichtlinearit der Bewegungsgleichungen bewirkt nun einen Transfer kine-
tischer Energie zwischen den verschiedenen Skalen. Diese Wechselwirkungen sind Ursa-
che komplexer Bckkopplungen und chaotischer Dynamik derdgtung. Insbesondere
wird netto kinetische Energie von grol3en zu kleinen und kleinsten Skalen (Mikroturbu-
lenz) transportiert und schliesslich auf molekularer Ebene &mrié umgewandelt. Eine
Begrenzung der horizontalen Aalung des Modells unterbricht jedoch diese Energie-
kaskade und bewirkt eine Akkumulation von Energie in den kleinsten noch asfggl
Skalen. Als Ersatziir das fehlende Abfliel3en der Energie zu den nicht mehr aistpsi
Skalen und alsVorwegnahme® der molekularen Dissipation dient die skalenselektive
Horizontaldiffusion. Sie wird durch das Eiijen des Zusatzterms

DA*(q — f) (2.74)

auf der rechten Seite von (2.53) implementiert und wirkt somit als Senke der quasi-
geostrophischen potentiellen Vorticity. Die Diffusionskonstabteat hierbei die Dimen-
sion[m%s~1]. Frederiksen et al. (1996) liefern eine dilsfiche Diskussion der Auswir-
kungen der Horizontaldiffusion. Um eine vertikal diskrete Darstellung von (2.74) zu er-
halten, wird die im vorigen Abschnitt dargestellte vertikale Diskretisierung wiederholt,
wobei auf der linken Seite der Randbedingungen (2.61) und (2.65) ebenfalls jeweils ein
Zusatzterm addiert wird,amlich DA3(A?p?0v) /dp) bei (2.61) undD A3 (A%p?0v) /dp +
fép/RT) bei (2.65).

Setzt man anschliel3end dierigen Parametrisierungen (2.71), (2.72) und (2.73) ein, so
ergibt sich folgendes Modellgleichungssystem:

0

a(ﬁ% — Af (1 — b)) = = J (1, Ay + f + Afy)
— AIx(ri = (1 — )

+ DA3 (A — A2(hy — 1))

%(Alﬁz + A3 (W1 — o) — 4AF (s — 3)) = — J (o, Athy + f + ATthy + 4AZ1hs)
+ AT (1) = (1 — 12))
— 4N (75 — (12 — 13))
+ DA?(Aqhy)
+ DA (AT (Y1 — tho) — 4A3 (Yo — ¥3))
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(¢17¢2a¢377~—1*77~—2*7¢§)~ = a72971(¢17¢27¢3=Tf’72*7¢§)
a/ot = Q7lo/ot
A = &2A
J(A,B) = da*J(A,B)
R2 o= g2p
A2 = 4a2A2
R = 3022
ou=2sinp=f = QIf
X = Q7'
K = gfilaQ7'K
ho= gfyta®Q'h
D = a%Q°'D

Tabelle 2.2:Berechnung dimensionsloser Variablen und Differentialoperatoren (linke Seite) aus
den entsprechenden dimensionsbehaftetéfR &r.

2
%(A% +AAS (2 — ) — BAgihs) = — J (wg, Aths + f + 403y + 3%}0
+ANIX(75 — (2 — ¥3))

- 3A§%KA<% — )
+ DA?(Av)s)

+ DA’ (4A5(thy — 1b3) — 3A513).

(2.77)

Diese dimensionsbehafteten Gleichungen werden im folgenden Abschnitt entdimensio-
niert.

2.4 Entdimensionierung

Um einige Vorfaktoren aus den Modellgleichungen zu entfernen und Berechnungen auf
der Einheitsspéire zu ermglichen, werden die dimensionsbehafteted®&n mit Hilfe
charakteristischer MaRe in dimensionslosé®@muberfihrt. Hierbei dienf)~! = 3,81 h

als Mal} fir die Zeit und der Erdradius = 6371 km als horizontalesdngenmals,
wahrendfya?2/g = 31,1 km als vertikale Skaledhe dient.

Genal} Tabelle 2.2 werden die mit einer Tildgekennzeichneten dimensionslosen Va-
riablen und Differentialoperatoren aus ihren dimensionsbehafteten Pendants berechnet.
Einsetzen dieser Beziehungen in die Modellgleichungen (2.77) ergibt nach Division durch
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0? und Weglassen der Tilden die dimensionslosen Modellgleichungen:

0

S == W) = A — (v~ 1)) + DAYas - 2p)

0

% = — J(2,q2) + AIX (77 — (1 — ¥2)) = A3x(75 — (2 — ¢3)) + DA% (go — 2p1)

0

S == (W as) + A3X(T5 — (v — ) — AZK Ay — 05)

+ DA’ (g3 — 2p1 — A3h)
(2.78)

mit

g1 =AY + 20 — AF(hy — o)
G2 =Aths + 20+ AT (Y1 — o) — A3 (12 — 13) (2.79)
g3 =Atbs + 20+ A5 (Yo — 13) — NS5 + Ah.

2.5 Transformation in vertikale Eigenmoden

Das Modellgleichungssystem ist in der Form (2.78) nicisblar, weil es keine Diago-
nalgestalt hat, d. h. jede Gleichung afithdie Zeitableitung mehrerer Funktionen. Zur
Transformation auf Diagonalgestalt wird das System in vektorieller Form geschrieben:

0

a(EA +A)¥ =4q (2.80)
mit der3 x 3-Einheitsmatrixi, der symmetrischen Matrix
—A\? A3 0
A= A2 —A2— A2 A2 , (2.81)
0 A2 —A2 — A2

dem Vektor der Stromfunktionen

N R N (2.82)
V3

und dem Vektor der rechten Seite von (2.78):
¢
a=1| ¢ |- (2.83)
qs

Uy; U2 U3
U= Ug1 U2 U23 (2.84)
Uzl U32 U33

diagonalisiert:
UTAU =D, (2.85)
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wobei die Diagonalmatrix

€1 0 0
D=| 0 e 0 (2.86)
0 0 €3

die Eigenwerte vor\ enthalt, und jeweils dié-te Spalte vorU der normierte Eigenvektor
von A zum Eigenwert; ist. Definiert man nun den Vektor deertikalen Eigenmoden

0,
0= 6 (2.87)
03
durch
0 =U"w (2.88)
bzw.
¥ =U0O, (2.89)

so erlalt man nach Einsetzen in (2.80), Multiplikation von links idit und Verwendung
von (2.85) das diagonalisierte Modellgleichungssystem:

%mA+m®:U%, (2.90)
oder in Indexschreibweise:
a 3

j=1

Nach Anwendung eines ZuU\ + ¢;) inversen Operators (siehe Abschnitt 2.6) beschreibt
dieses System die Zeitentwicklung der vertikalen Modgrwelche die Stromfunktio-
nen; als prognostische Modellvariablen ersetzt haben. Zur Auswertung; dere als
Funktionen der); formuliert sind, muss die Transformation (2.89) verwendet werden.

Was ist nun die anschauliche Bedeutung der vertikalen Moden? Nach (2.88) gjkiedie
Komponente desten Eigenvektors voA (Spaltenvektors voly) den Beitrag der Strom-
funktion ¢; zu 6; an. Bei realiitsnaher Wahl der Parametgf, A3 und A% zeigt sich,
dass der Eigenvektor zum betragdbig kleinsten Eigenwert dreéherungsweise gleiche
Komponenten besitzt, so dass die entsprechende vertikale Mode etwa dem vertikalen Mit-
tel der Stromfunktionen entspricht und somit den vertikal gemittelten Wind beschreibt.
Man bezeichnet diese Eigenmodeladsotrope ModeDie anderen beiden Eigenvektoren
besitzen einen bzw. zwei Vorzeichenwechsel in den Komponenten. Die@iggh Mo-

den betcksichtigen also vertikale Differenzen in den Stromfunktionen und beschreiben
somit die vertikale Windscherung. Diese Moden werderbalekline Moderbezeichnet

(vgl. Pedlosky, 1987).

2.6 Horizontale Diskretisierung

Zur horizontalen Diskretisierung von (2.91) wird hier digektrale Methodbenutzt, die
von Silberman (1954) erstmalig in die Atmosphnmodellierung eingéhrt wurde und
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heute bei einer Vielzahl sowohl idealisierter als auch komplexer atraoisgher Zirkula-
tionsmodelle Verwendung findet. Die Methode beinhaltet zwei Schritte, die in den folgen-
den beiden Unterabschnitten beschrieben werden. Im ersten Schritt werdéwatllzh
veranderlichen Gif3en (hierd;, ¢;, h etc.) sowie alle im Modellgleichungssystem auf-
tretenden Terme nach Eigenfunktionen des Laplace-Operators (horizontalen Moden) ent-
wickelt. Nach einem Koeffizientenvergleich ergibt sich ein System aus unendlich vielen
autonomen gedhnlichen Differentialgleichungen, das die Zeitentwicklung der Entwick-
lungskoeffizienten der prognostischen Variablen beschreibt. Diese Gleichungen enthalten
unendliche Summen, die von der Modenentwicklung der nichtlinearen Advektionsterme
(Jacobi-Terme) heilhren und die Wechselwirkungen zwischen den verschiedenen Moden
wiedergeben. Der zweite Schritt stellt die eigentliche Diskretisierung dar: Die Modenent-
wicklung wird abgebrochen, es werden nur endlich viele Gleichungen beibehalten. Die
enthaltenen Summen werden zudem ebenfalls endlich, da sie nur noch die Wechselwir-
kungen zwischen den beibehaltenen Moderublesichtigen. Der Abbruch der Entwick-

lung hat eine BescBnkung der horizontalen Adung zur Folge.

Die numerische Auswertung der Advektionsterme als endliche Summen von Wechselwir-
kungstermen ist sehr zeitaufwdig und ineffektiv, insbesondere wenn sehr viele Moden
bericksichtigt werden. In diesem Fall bewirkt die Verwendung einer alternativen Auswer-
tungsmethode,amlich derspektralen Transformationsmethodei der die Advektions-
terme auf einem Gitter berechnet werden, eine erhebliche Effizienzsteigerung. Sie wird
auch bei dem in dieser Arbeit besprochenen Modell benutzt und im dritten Unterabschnitt
beschrieben.

2.6.1 Entwicklung nach horizontalen Eigenmoden

Die in (2.91) auftretenden Funktionen sind auf der Einheitaspldefiniert. Auf dieser
erfullen die KugelfichenfunktionerY,” (A, 1), mit u = sin ¢, die Eigenwertgleichung
des horizontalen Laplace-Operators:

AY, (A @) = an Y, (A ) (2.92)
mit dem(2n + 1)-fach entarteten Eigenwert
an = —n(n+1). (2.93)
Die Kugelfiachenfunktionen sind durch
Y\ p) = Bl (p)e™, n>0, |m|<n (2.94)

gegeben. BeP (1) handelt es sich um dieugeordneten Legendre-Polynome:

e (1) (n—m)\E (1= )%
Fa() = < 2 (n—l—m)!) 2np! duntm (" = 1" (2.95)

Diese besitzen die Eigensché&ff™ = (—1)™ P und sind orthonormiert auf dem Inter-
vall [-1, 1]

1
[ PP (1) = St (2.96)
-1
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mit dem Kronecker-Symbal. Fur die Kugelfachenfunktionen ergibt sich damit die Or-
thonormaliaitsbeziehung

1 1 27 ,
— / du / ANY (A, )Y (N, 1) = St Sy (2.97)
2m )y 0

wobei der Sterri die komplexe Konjugation bezeichnet. Ferner bilden die Kugetikn-
funktionen ein vollshindiges System im Raum der quadratintegrablen Funktionen auf der
Sphare, so dass sich jede beliebige derartige Funktiokch ihnen entwickelrakst:

PO =) ey p). (2.98)
n=0 m=—n

Die komplexen Entwicklungskoeffizientes,,,, die so genanntegpektralen Koeffizien-
ten, ergeben sich durch die Projektion auf die Kugalfienfunktionen:

1 1 27
o =g [ [ avvou v, (2.99)

Ist ¢ reell, so ist die gesamte Informatidrber bereits in den Koeffizienteg!” mit
m > 0 enthalten, denn mit, ™ = (—1)"Y,"* folgt

" = (=1)" (2.100)

und damit
Imy" =0 furm=0. (2.101)

Entwickelt man nurg; und ¢; aus (2.91) in der gleichen Weise wiein (2.98), nutzt

die Eigenwertgleichung (2.92) aus und vergleicht die Koeffizienten der Kagb#h-
funktionen, so ergibt sich das Modellgleichungssystem in spektraler Form, welches die
Zeitentwicklung der Entwicklungskoeffizienten dghbeschreibt:

d0i L §3 wgd®, i=1,2,3 (2.102)
= Uijqip t=1,4,9. .
dt a, + €; = J

Die Eigenwertgleichung eraglicht also die Inversion des Operatdrd + ¢;) in sehr
einfacher Weise durch komponentenweise Division. Die Entwicklungskoeffizigtiten
besitzen nach (2.78) folgende Gestalt:

Q== J5, = B, — A, — N (i — (@7 — i)
+ Day (antfy, — ALY, — ¥5)),
G == T = Bir = ATy — D5 T gen + AIX (700" = (41, — ¥50))
— Aox(m50" — (¥ — i) (2.103)
+ Daj (aniby, + A (W7, — W) — A3 (45, — ¢in)),
g =—Ji, = B, — A3, A (o — (05 — i)
— N Ka, (, — 50) + Daj(any, + A (05 — v5) — ASuE),
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wobei fur beliebige Funktione(\, 1) undd(\, ) definiert wurde:

1 1 2 .
-1 0
1 1 2w
Sin —ﬁ/ du/ AN J (4, Ap)Y ™™, (2.104)
-1 0
1 1 2m
hon = d d\ I)Y
‘]wﬁn o /_1 :U’/O J(qu)? ) n

Mit der dimensionslosen Gestalt des Jacobi-Operators

0A0OB 0AOJB

und mit (2.99) &sst sich leicht zeigen, dass
By, = 2imy;! (2.106)

gilt. Die Terme J;;, und Jj;,, besitzen hingegen eine sehr komplizierte Struktur. Ihre
Berechnung ist nicht trivial und wird, wie auch (2.106), in Anhang A gezeigirei'

diese Terme abwesendare (2.102), wie an (2.103) erkennbar isb/lig linear und es
bestinde keine Wechselwirkung zwischen den verschiedenen Eigenmoden, abgesehen
von dem durch dieB; -Terme verursachten Austausch zwischen den Real- und Ima-
ginarteilen ded;;, was einer horizontalen linearen Wellenausbreitung entsprightnd

J7,, hingegen Bngen von Entwicklungskoeffizienter undd” mit (n/,m’) # (n, m)

ab und beschreiben die nichtlinearen Wechselwirkungen zwischen den Moden. Jede die-
ser Wechselwirkungen besitzt eifigriaden*-Struktur, d. h. das Produkt der Amplituden
zweier Moden wirkt sich auf die Tendenz einer dritten Mode aus, wobei die Energie stets
erhalten bleibt, denn die Energie wird zwischen den drei Moden lediglich ausgetauscht.
Die Starke der Wechselwirkungen innerhalb einer Triade wird durch einen duageh
Wechselwirkungskoeffizientangegeben. Zu jeder erdenklichen Kombination dreier Mo-
den Bsst sich ein Wechselwirkungskoeffizient bestimmen, und es gibt im Prinzip unend-
lich viele Triaden, in denen die Mode, m) involviert ist. Somit bestehedy;, und Jj;,,

aus unendlichen Summen. Jedoch verschwinden die meisten Wechselwirkungskoeffizi-
enten, so dass nur vergleichsweise wenige Modeadhlieh miteinander interagieren.
Dennoch bewirken die verbleibenden Wechselwirkungen die gewaltige Kongtlebeit
atmosphrischen Dynamik.

Zur raumlichen Struktur der Kugedfthenfunktionery,”: Die Zahl|m/| gibt die Zahl der
Wellen in zonaler Richtung (Ost-West-Richtung) an und wird dahezaisle Wellenzahl
bezeichnet. Hingegen wird— |m| haufig, wie auch hiemeridionale Wellenzalgenannt.
Genaugenommen ist die Bezeichnung nicht ganz zutreffend,-d&n| in Wirklichkeit
die Zahl der Knoten vor,,,,, zwischen den Polen angibDen Indexn bezeichnet man
alstotale Wellenzahl

2Zusatzlich verschwindet,™ fur m # 0 an den Polen,ifr m = 0 jedoch nicht. Das zugeordnete
Legendre-Polynon#? ist gleich dem,gewdhnlichen® Legendre-Polynom-ten Grades, welches bei 1 und
—1 nicht verschwindet. Nuriir m = 0 ist der Begriff, meridionale Wellenzahl* tagehlich zutreffend. &r
m # 0 erhdht sich die Zahl der Wellen in meridionaler Richtung aufgrund deétlishen Nullstellen an
den Polen um 1.
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2.6.2 Abbruch der Entwicklung

Um ein endlichdimensionales System zu erhalten, betrachtet man nur eine endliche Zahl
horizontaler Moden. Bei der Auswahl der Moden haben sich verschiedene Herangehens-
weisen etabliert. Bei so genannt®todellen niederer Ordnungz. B. bei Charney und
DeVore, 1979; Kllén, 1981; Wantig, 1988; Weisheimer, 2000) werden nur einige weni-

ge grof3skalige Moden verwendet, um ausgiele Wechselwirkungen zu studieren. Ist

ein hoherer Komplexitsgrad eniinscht, so verwendet man in der Regel alle Moden bis
auf diejenigen mit totaler Wellenzahl > N (so genannteDreiecksabbruch, triangular
truncatior) oder aber bis auf diejenigen, die eine zonale Wellenzahl> N oder ei-

ne meridionale Wellenzahl — m > N besitzen Parallelogrammabbruch, rhomboidal
truncation). Die Bezeichnungenif die Abbiiche sind leicht einzusehen, wenn man die
bericksichtigten Moden in einen-n-Ebene unter Beachtung der Eigenschait < n
einzeichnet und sich dabei auf > 0 beschankt. Der Parametel ist ein Mal3 fir die
horizontale Aufbsung des Modells.

In dieser Arbeit wird ein Dreiecksabbruch nit = 21 verwendet. Man spricht von spek-
traler T21-Aufbsung (das T ist voptriangular* abgeleitet). Zugzlich erfolgt hier ei-

ne Beschiinkung auf die Moden mit ungerader meridionaler Wellenzahl! |m|. Die-

se Moden besitzen einen Knoten @quator und sind antisymmetrisch liggtich die-

sem, vahrend diellbrigen Moden symmetrisch sind. Diese Besetkung hat ein Ver-
schwinden der Stromfunktionen akguator zur Folge, weswegen der Wind deguator
niemalstiberquert. Die Hemisgdren sind so vollsindig entkoppelt, und die $tmung

auf der SiIdhemisphre wird zu einem Spiegelbild der nordhemigphchen Stimung.

Man ertélt ein Modell einer Hemisgdre. Das hemisg#rische System ist ein invarian-

tes Teilsystem des globalen Systems, denn die Wechselwirkungen zwischen den anti-
symmetrischen Moden wirken sich nicht auf die symmetrischen Moden aus, wie man
mit Hilfe so genannteAuswabhlregelr(siehe Anhang A)iir die Wechselwirkungskoef-
fizienten zeigen kann. Die Bezeichnung tlen hier verwendeten Abbruch der spektra-
len Modenentwicklungdsst sich unter dem Begrifif 21, hemisphrisch* zusammenfas-
sen. kur die Verwendung der hemisgatischen Mherung spricht zum einen das Versa-
gen der quasi-geostrophischen ApproximatioMguatorrahe. Es ist anzunehmen, dass
die Kopplung zwischen den Hemisifen nicht korrekt simuliert iwrde und ihre Ver-
nachhssigung sogar einen Vorteil darstelletnkte. Zum anderen vereinfacht sich die
Untersuchung des Systems mit Methoden der Nichlinearen Dynamik, da die Dimensi-
on raherungsweise halbiert wird. Gegen die hemisgthe Approximation spricht die
Maoglichkeit uneniinschter Wellenreflexionen afguator (Corti et al., 1997).

Durch Abzhlung und unter Beachtung von (2.100) und (2.101) kann man zeigen, dass
das so konstruierte hemisgiische spektrale T21-Dreischichtenmodell 693 udalgige
reelle Komponenten besitzt.

Der spektrale Abbruch unteriaitkt die Wechselwirkungen zwischen den imksichtig-

ten und unbadicksichtigten Moden, was eirihernmalRige Ansammlung von Energie in
den Moden nahe der Abbruchsgrenze verursacht, wie bereits in Abschnitt 2.3 diskutiert
wurde. Dies wird durch die horizontale Hyperdiffusioinstlich kompensiert.
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2.6.3 Spektrale Transformationsmethode

Die Auswertung der nichtlinearen Jacobi-Terme mit Hilfe der Wechselwirkungskoeffizi-
enten ist bei T21-Auflsungaul3erst uneffizient, da sehr viele Terme summiert werden
mussen, wobei obendrein die meisten Summanden Null sind. Eine Alternative stellt die
von Eliasen et al. (1970) und Orszag (1970) eiiipetespektrale Transformationsmetho-
dedar. Hierbei werden zur Bestimmung des Jacobi-Operators (2.105) die Tetyaa,,
0B/0u, 0A/Ou und 9B /0 zurachst im spektralen Raum berechnet und anschlieBend
auf ein hinreichend feines Gitter mit den Gitterpunktskoordinatery;),: = 1,..., K,

j = 1,..., Ky, transformiert. Die geographischemmhgen); sind aquidistant. Bei den
Werteny; handelt es sich um die Nullstellen des Legendre-Polynoms vom Giade

Die zugeldrigen geographischen Breiteny = arcsin i; bezeichnet man algauf3sche
Breiten sie sind @herungsweisaquidistant. Auf diesengaul3schen Gittefinden die
Multiplikationen und Differenzbildungen geafy (2.105) statt; das Ergebnis wird in den
Raum der spektralen Koeffizienteincktransformiert. Damit die Auswertung der Produk-

te ohne Aliasing riaglich ist, missen dig Gitterkonstanten"K’; und K, im Falle eines
Dreiecksabbruchs bei Wellenzakildie Relationen’; > 3N + 1 und K, > (3N +1)/2
erfullen. Bei der T21-Aufbsung ergibt sich eii4 x 32-Gitter mit einem Gitterpunkts-
abstand vor, 625°, was nicht mit der deutlich niedrigeren Modelld@agling verwechselt
werden sollte. Einzelheiten zur spektralen Transformationsmethode sind bei Machenhau-
er (1979) und Satoh (2004) zu finden. Hier werden nur die Grundprinzipiéuatert.

Aus der Entwicklung der FunktioA(\, 1) entsprechend (2.98) folgt

= fj > imARY O\ ),

n=0m=-n (2.107)

el i Z Am dP zm)\

n=0 m=—n

sowie analoge Formeliiif 0B/0p und9B /0. Aus der von Satoh (2004) angegebenen
Rekursionsformel

(/'LQ - 1) d[,[,(u) - n€n+lpn+1 (M) - (n + 1)€n Pn—l(:u) (2108)
mit
TL2 _ m2
e = PO (2.109)
ergibt sich

[e.e]

I

n=0 m=—n

n€n+1Yn+1 ()\ M) (n + 1)€annwil()\7 N)>7 (2110)

wobei Y} = 0 gesetzt wird. Analoges giliif 0B /0u. Sind nun die Werte der Kugel-
flachenfunktionery,” (A, 1) an den Gitterpunkte(W;, i;) bekannt, so &nnen die Werte
F ()i, ptj) des Jacobi-Terms

F(\p) =J(A, B) (2.111)

an den Gitterpunkten ermittelt werden.
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Nun missen noch die spektralen KoeffizientEff von F'(\, ;1) bestimmt werden, was
mit Hilfe der GitterwerteF'(\;, 11,;) prazise ndglich ist. Genal (2.99) gilt

1
B = [ FalwPr (s (2.112)
-1
mit )
1 [ .
Fo(p) = — / F(X\, p)e” ™ . (2.113)
2 Jo

Die Auswertung des letzteren Integrals erfolgt mit deaufldschen Trapez-
Quadraturformel

1 2

K,
) 1 )
FO\p)e ™= — Y  F(\;, p)e ™, 2.114
(A 1) e ;:1 (Ais 1) ( )

27 Jo

die bei hinreichend gro3ery; (siehe oben) exakt ist. Ebenfalls exakt, bei hinreichend
grol3emkK,, ist dieGaul3-Legendre-Formelur Bestimmung des Integrals (2.112):

1 Ko

| P2 = > s Foli) P2 1) (2.115)

mit dengaul3schen Gewichten

2(2K, — 1)(1 — 12)
(K2 Pg, 1 (1))

Zur Berechnung vod* wird also fur alle ;1; jeweils der Wert vor¥,, (1;) nach (2.114)
bestimmt. AnschlieRend wird nach (2.115) aufsummiert.

(2.116)

w]':

Aufgrund ihrer Nichtlinear#t projizieren die Jacobi-Terme im Allgemeinen auch auf Mo-
den, die im Modell nicht bercksichtigt sind. Die Gitteraudbung ist hoch genug, um diese
kleinskaligen Moden ohne Aliasing darzustellen. Nach Transformation in den spektralen
Raum werden sie jedoch verworfen, d.ir. &lle unbeiicksichtigtenn, m) wird F* = 0
gesetzt.

Die spektrale Transformationsmethode findet auch bei der Datenaus@dioend der
Zeitintegration des Modells Verwendung. Im Zeitabstand von einem Modelltag werden
die Werte der vertikalen Moden, der Stromfunktionen und der geopotentieflba,Hetz-

tere errechnet mit der Balance-Gleichung (2.51), ausgegeben, und zwar nicht nur als
spektrale Koeffizienten, sondern auch als Gitterpunktsdaten. Letztetgleshen eine
bequeme Weiterverarbeitung und Visualisierung.



Kapitel 3

Methoden zur Datenanalyse und zur
Untersuchung statiorarer Zustande

Dieses Kapitel liefert zum einen eine kurze Beschreibung der statistischen Methoden, die
in der vorliegenden Arbeit zur Analyse der niederfrequenten atnoigainen Variabi-

litat verwendet werden. Zum anderen wird am Ende des Kapitélstert, wie statioare
Zust@inde des Modells bestimmt und ihre Stabibeigenschaften analysiert werden. Sta-
tistisch untersucht werden sowohl die Ausgabedaten des Modells (die Werte der geopo-
tentiellen Hbhe der Modellschichten) als auch, zum Zwecke der Modellvalidierung, aus
atmosphrischen Messungen abgeleitete Daten (siehe Kapitel 4). Die Verarbeitung der
gitterpunktsweise vorliegenden Daten beginnt mit einer zeitlichen Tiefpassfilterung, um
die hochfrequenten baroklinen Prozesse zu eliminieren. Darauf foldtaligtkompo-
nentenanalyseSie dient der Bestimmung der dominantéamlichen Muster der Varia-
bilitat und der zugedrigen zeitlichen Amplituden,amlich der Hauptkomponenten. Das
Ersetzen der Gitterpunktsdaten durch wenigierénde Hauptkomponenten bewirkt eine
deutliche Reduktion der Datenmenge bei relativ geringem Informationsverlust. Zur Un-
tersuchung des Frequenzspektrums der Variabiiird eine Spektralanalyse der Haupt-
komponenten durchgéfirt. Um auf3erordentlich wahrscheinliche Zirkulationszode,

also Zirkulationsregime zu detektieren, werden Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen f
die Hauptkomponenten gesithat und ein statistischer Test auf Abweichungen von der
Verteilung eines roten Rauschprozesses durchngef

Die Daten liegeniir alle betrachteten Druckithen jeweils als zeitliche Abfolge von
Feldern auf einem (im Falle der Modelldaten nur @mernd) regel@figen Gitter und im
Abstand von einem Tag vor. Das Gitter besteht auSitterpunkten mit den Koordinaten
(A, 0n), n =1,..., N undtberdeckt die Nordhemisphe. Rir jede Druckfache lassen
sich die Daten jeweils zu eindrx N-Matrix X mit den ElementerX;,, zusammenfassen,
wobeij = 1,...,J die diskrete Zeit in Tagen angibt. Die Verarbeitung einer solchen
Datenmatrix wird im Folgenden beschrieben.

35
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3.1 Tiefpassfilterung

Fur jeden Gitterpunkt existiert eine Zeitreihg X },, taglicher Werte miyj = 1,..., J,
gegeben durch den-ten Spaltenvektor voiX'. Eine tiefpassgefilterte ZeitreingZ; },,
wird jeweils durch diskrete Faltung vdn;},, mit der endlichen Impulsantwoft:. } des

Filters erzeugt:
K

Zjn = Z X(j—k)nhka K <J< J — Ka (31)

k=—K

wodurch sich die Zeitreihe urdK Elemente veriarzt. Die Wahl von{h,} erfolgt hier

genmal3 der Fenstermethode nach Kaiser (Kaiser, 1974; Oppenheim und Schafer, 1995).
Bei dieser Methode kann die Impulsantwéit, } sowie K direkt aus den Spezifikatio-

nen des Filters berechnet werden. In dieser Arbeit wird, soweit nicht anders angegeben,
eine Grenzfrequenz van = (10d)~' gewahlt. Im Durchlassbereich des Filters liegt die
Frequenzvergirkung zwischerl — § und 1 + 9, im Sperrbereich ist sie kleiner ads

mit 6 = 0,01. Der Ubergangsbereich zwischen Durchlass- und Sperrbereich ist gege-
ben durch das Frequenzinterval(1 — €), (1 + €)] mit ¢ = 0,025. Die gegebenen
Spezifikationen erforderik” = 222. Die endliche Impulsantworh,, } ergibt sich durch
Multiplikation der unendlichen Impulsantwort des idealen Tiefpassfilters mit dem Kaiser-
Fenstef{wy }, welches von den Filterspezifikationen ablgt:

1, k=0,
hk = { Sin(27]::l/()]€)wk ’ sonst (32)

Zur Bestimmung vo{wy} siehe Oppenheim und Schafer (1995).

3.2 Hauptkomponentenanalyse

Die Hauptkomponentenanalyse ist ein Verfahren zur Untersuchung multivariater Zufalls-
grofRen bzw. vektorwertiger Zeitreihen und wurde erstmalig von Pearson (1902) und Ho-
telling (1935) beschrieben. Sie wurdeasgr durch Lorenz (1956) und Obukhov (1960)

in die Physik der Atmospire eingefihrt und ist heutzutage eine Standardmethode in den
Geowissenschaften.

Anders als bei der Tiefpassfilterung, wo die Datenfélgerschiedene univariate Zeitrei-

hen betrachtet wurden, ist es bei der Diskussion der Hauptkomponentenanalyse von Vor-
teil, die Daten als eine Vektorzeitreihe, d. h. eine Punktmenge im VektoriRtiman-
zusehen, hier gegeben durch die Zeilenvektdtgry = 1,..., J, der tiefpassgefilterten
Datenmatrixt Da die Daten aus Gitterpunktswerten bestehen und die Zeitreihen benach-
barter Gitterpunkte im Allgemeinen stark miteinander korrelieren, ist zu erwarten, dass
die Punktmengé€Z;} eine niedrigdimensionale, flache Struktur R\ aufweist. Ist dies

der Fall, so kann die Punktmenge mit relativ geringem Fehler auf/dirgimensionale
Hyperebene X/ < N) im R projiziert werden, falls diese Hyperebene durch den

!Die Verkiirzung der Zeitreihen aufgrund der Tiefpassfilterung soll bei dieser allgemeinen Beschreibung
der vom Ursprung der Daten unabigigen Hauptkomponentenanalyse nicht weiteiddesichtigt werden.
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Schwerpunkt der Punktmenge \&ift und so orientiert ist, dass der quadratische Ap-
proximationsfehler minimiert wird. Der Gewinn ist eine Reduktion der Datenmenge und
eine Ertbhung detUbersichtlichkeit, indem nur noch die/-komponentigen Vektoren der
Projektionskoeffizienten betrachtet werden.

Bei der Hauptkomponentenanalyse wird eine B4sig)}, m = 1,..., N, desR” be-
stimmt. Die Basisvektoren besitzen die Eigenschaft, dasalfe M = 1,..., N je-
weils die im oben genannten Sinne optimal approximiereviddimensionale Hyperebe-
ne durch die VektorefeV .. . e} aufgespannt wird. Zur Messung des quadratischen
Approximationsfehlers bedarf es einer Metrik R, die aber nicht unbedingt euklidisch
sein muss. Zur Eidfhrung der Metrik wird zuachst dasSkalarprodukizweier Vektoren
a,b € RY durch

(a,b) =a'Db (3.3)

mit einer symmetrischen, positiv definitéh x N-Matrix D festgelegt. Hier wird eine
Diagonalmatrix mit den Elementen

Dmn - COS(@m)(Smn (34)

verwendet. Dadurch werden die einzelnen Gitterpunkte proportional zu der ihnen zuzu-
ordnenden Fche gewichtet. Das Skalarprodukt (3.3) mit (3.4) ist eine diskretisierte Ver-
sion des Oberfichenintegrals des Produktes zweier kontinuierlicher Funktionen auf der
Einheitssphre, bis auf eine Proportionaiskonstante.

Das Skalarprodukt induziert eine Norm i":

lal| = v/{a, ). (3.5)

Mit der Norm existiert auch eine Metrik. Insbesondesst sich ifir beliebige Vektor-
zeitreihen{x, } die Varianzals mittlerer quadrierter Abstand vom Mittelwert definieren:

J
1 _
var(x;} = 5 " [[x; ~ %I’ (3.6)
j=1
mit dem Mittelwert J
1

Zur Bestimmung der Basiée™} wird zurachst der MittelwerZ von der Datenreihe
{Z;} subtrahiert: B
7' =7,—Z, j=1,..,J (3.8)

Dann werden die Vektorest™) fir M = 1,..., N nacheinander so gélilt, dass jeweils

M
var{Z; - Z(Z;,e(m))e(m)} (3.9)

m=1

minimiert wird unter der Nebenbedingurjige™’|| = 1 und mit bereits gegebenen
e .. eM-1 Das bedeutet, dass die Summe der quadratischeriddistzwischen
den Datenpunkte®’ und den auf die voe™, . .., e aufgespannte Hyperebene proji-

zierten Datenpunktel?_ (Z, e(™)e(™ minimal wird.
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Fur diese Extremwertaufgabe mit Nebenbedingungen existiert eine geschlogseneg L
Durch die Anwendung der Lagrange-Multiplikatorenregel kann man zeigen, dasgtie
Eigenvektoren der zusammengesetzten Ma&iiX sind:

CDel™ = \,,e™ (3.10)

mit der symmetrischeKovarianzmatrix
1 J
C=5> Z.7']. (3.11)
j=1

In Lehrbichern (z. B. von Storch und Zwiers, 1999) wird diese Aussagédn Fall einer
euklidischen Metrik, d. h.ir D,,,,, = d,.,, gezeigt. kr eine nichteuklidische Metrikakst
sich der Beweis analogihren.

Ferner kann gezeigt werden, dass die Eigenvektoren orthonormiédltmedes gewhl-
ten Skalarprodukts sind:

(e™ ey =, (3.12)
Somit ist{e™} eine Orthonormalbasis vaR”, und jeder VektoiZ’; besitzt eine Ent-
wicklung

N
Z, =Y Melm. (3.13)
m=1

Die Zeitreihen{cgm)} der Projektionskoeffizienten
A =z, el™) (3.14)

bezeichnet man aldauptkomponentemwahrend die Eigenvektoresi™ unter anderem
in den Geowissenschafteralfig empirische orthogonale Funktionen (EOBgnannt
werden. Die Bezeichnung als Funktionen beruht auf der \tggkung der Eigenvektor-
Komponenten mit den Punkten ein@aimlichen Gitters. Es igtblich, die EOF auf dem
Gitter darzustellen und mittels Interpolation als kontinuierlicienliche Funktionen zu
visualisieren.

Die Hauptkomponente{r:;.m)} sind paarweise unkorreliert:

J

> e = A (3.15)

j=1

S

Zum Beweis setzt man (3.14), die Definitionen des Skalarproduktes (3.3) und der Kova-
rianzmatrix (3.11) sowie die Eigenwertgleichung (3.10) und die Orthonoriutsiezie-
hung (3.12) ein.

Die Varianz von {Z'} zerfllt in die Summe der Varianzen vorfc\e(™},
m=1,...,N:

N
var{Z/} =) var{c{"e(™}, (3.16)
m=1

2FUr Dy, = 6mn ist dies klar, denrC ist symmetrisch. Ansonsten verwendet man (3.3), (3.10) und
die Symmetrie vonC und D und erlalt )\, (e e(™) = e(™TDCDe™ = e™™D'C'De(™ =
e™TDCDe(™ = ),,(e(™, e(™). Falls keine Entartung vorliegt, folgt (3.12). Eigenvektoren zu entar-
teten Eigenwerten sind orthonormieraklbar.
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was durch Einsetzen von (3.13), der Varianz-Definition (3.6) sowie (3.12) gezeigt werden
kann. Die Ausdiicke

var{cg.m)e(m)} (3.15)
bezeichnet man jeweils als dieirrche™ erklarte Varianz Ublicherweise bestimmt man
den Anteila,,, der durche™ erklarten Varianz an der Gesamtvarianz:

A (3.17)

var{cg.m)e(m)} A
Oy, = = .
var{Z/} Z;ivﬂ M\

Die EOF sind per definitionem bereits nach absteigendeareklVarianz sortiert. Unter
Umstnden, je nach Gfie der fihrenden Eigenwerte, kann durch Betrachtung einiger
weniger fihrender EOF und der dazugelgen Hauptkomponenten schon ein mal3gebli-
cher Anteil der Varianz erfasst werden.

(3.18)

Bei der numerischen Berechnung der EOF und Hauptkomponenten wird hier eine alter-
native Normierung verwendet (siehe z. B. Bretherton et al., 1992):

&M = /e,

m_ L oy (3.19)
= o=

Die so normiertenaumlichen Muste&(™ besitzen die physikalische Einheit der durch
{Z,} erfassten MessgRe und jeweils eine Amplitude entsprechend einer Standardabwei-
chung von{c§m)e(m)}, wahrend die neuen Hauptkomponerﬁ%ﬁ auf Varianz 1 normiert

sind (vgl. (3.12) und (3.15)):

J
1 _(m) ~(n) (3.20)
jg ¢; C; = dpn-

i=1

3.3 Spektralanalyse

Zur Bestimmung dominanter Zeitskalen der Variahtliles Dreischichtenmodells wer-
denLeistungsdichtespektrdiir) fihrender Hauptkomponenté®, } gesclatzt (der Index

(m) wird in diesem Abschnitt weggelassen). Dazu wird miedifizierte Periodogramm-
Mittelung nach Welch (1967) verwendet. Im Prinzip gilitv)dv die beim Signakt; im
Frequenzintervall, v +dv| enthaltene Energie pro Zeiteinheit an. Bei jeder Aldsziing

von I(v) gibt es jedoch das grunéizliche Problem, dass es sich bei der vorliegenden
Zeitreihe{¢;} um eine endliche Stichprobe einer hypothetischen unendlichen Zeitreihe
handelt; letztere @re einer unendlich langen Modellintegration zu entnehmen. Aus der
unendlichen Zeitreihe lieRBe sich dasahre” Spektrum/ () im Prinzip exakt bestim-
men, wie unten dargestellt. Die endliche Stichprobedglioht lediglich eine Scatzung

des Spektrums. Die Satrung ist eine Zufallsgfie, welche von Stichprobe zu Stich-
probe variiert; verschiedene Stichprobémkten Modellintegrationen mit unterschiedli-
chen Anfangsbedingungen sein oder verschiedene Zeitsegmenteaaigeren Integrati-

on. Aul3erdem weist die Satzung im Allgemeinen einen systematischen Fehler auf. Der
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Erwartungswert der Sétzung muss @mlich nicht mit dem Spekruriibereinstimmen.
Diese ist danmicht erwartungstreu

Ein naheliegender, aber nicht unbedingt optimaler Ansatz ist die Berechnung des durch
die Lange der Zeitreihe dividierten Betragsquadra®és) der Fourier-Transformierten
von{¢;},

7 2

~ —2mivj
g cje

J=1

, (3.21)

wobei die Auswertung in der Praxis bei diskreten Frequenzen erfolgt, also durch eine dis-
krete Fourier-Transformation (Oppenheim und Schafer, 1995). Eine solch&8op des
Leistungsdichtespektrums bezeichnet manPa&ilsodogramm Sie ist nicht erwartungs-

treu. Vielmehr ergibt sich der Erwartungswert aus der Faltung des Spektrums mit der
Fourier-Transformierten der Autokorrelationsfolge des Rechteckfensters miadgell
(Oppenheim und Schafer, 1995). Die daraus resultierende E&rdag der Frequenz-
auflosung fihrt zu einer fehlerhaften Satzung insbesondere bei niedrigen Frequenzen.
Im GrenZibergang/ — oo konvergiert der Erwartungswert jedoch gegen das Spektrum.
Somit ist das Periodogramasymptotisch erwartungstreDie Schatzung selbst mussif

J — oo aber nicht gegen das Spektrum konvergieren. Die Varianz des Periodogramms
besitzt ramlich die undginstige Eigenschaftiif / — oo nicht gegen Null zu konvergie-

ren, d. h. die Periodogramm-Sidaung istnicht konsistentVielmehr gilt nach Jenkins

und Watts (1968) unaldimgig vonJ fur viele Anwendungsbereiche

varP(v) ~ I*(v) V. (3.22)

Das bedeutet, dasrfiede gegebene Frequendie Unsicherheit der Sétizung vor/ (v)
etwa so grof3 wid (v) selbst ist.

Dieses Problemdsst sich durch di®eriodogramm-Mittelungnach Bartlett (1953) teil-
weise beheben. Hierzu wird die Zeitreihefinnichtiiberlappende Segmente derigel
zerlegt mitJ ~ K L. Fur jedes Segment wird ein Periodogramm bestimmt und das Spek-
trum als Mittel P(v) Uber die Periodogramme abgeatzt. Die Varianz dieser Mittelung
von K unabléngigen Zufallsgi3en ist gleich deni/ K-fachen der Varianz der einzelnen
ZufallsgioRen (Riley et al., 1997):

WW@%%WWVM (3.23)
Diesen Vorteil erkauft man sich allerdings durcinrkere Zeitreihen, aus denen die Pe-
riodogramme berechnet werden. Dies verschlechtert den Erwartungswert derusici)
da die Frequenzauwfung geringer wird. Somit istif die Wahl vonk” und L bei gegebe-
ner Lange.J der Zeitreihe ein Kompromiss zwischen systematischem Fehler und Varianz
notig — eine Grundeigenschatt vieler statistischergdgbrobleme. Jedocltoknenk und
LfurJ — oc gleichermaBen anwachsen, so daés) eine asymptotisch erwartungstreue
und konsistente Séhzung ist. Es gilt alsé(v) = lim; r 1 .0o P(v).

Eine weitere Verbesserung stellt die von Welch (1967) eiilggé modifizierte
Periodogramm-Mittelung dar, die bei den hier durclidgpefen Untersuchungen zur An-
wendung kommt. Dabei werden die Segmefitg};, £ = 1,..., K, jeweils mit einem
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nicht rechteckbrmigen Fenstefw,} der LangeL multipliziert, wodurch sich die modifi-
zierten Periodogramme

. 1 .
w(V) = — Z Epw e 2™ (3.24)
LU =t
mit der Normierungskonstanten
L
1
U=+ > w? (3.25)
j=1

ergeben. Die Spektralsatzung erfolgt dann durch eine Mitteludger die modifizierten
Periodogramme:

Plv) % S Aw). (3.26)

Welch (1967) hat gezeigt, dass sich die Varianz deragting auch bei Verwendung
nicht rechteckbrmiger Fenster geaR (3.23) verlt. Wird zusatzlich eineUberlappung
der Segmente bis zu einer halben Segnaegge zugelassen, wird die Varianz noch einmal
etwa halbiert. Eine gfereUberlappung ifihrt jedoch zu keiner weiteren Verbesserung,
da die Segmente dann zunehmend voneinandeéragjitp werden. Bei den in dieser Arbeit
durchgefihrten Rechnungen wird eltanning-Fenstebenutzt (Oppenheim und Schafer,
1995). Dieses besitzt die Form einer Cosinus-Glocke. Die Wahl/~Koumnd L erfolgt
subjektiv durch Experimentieren.

3.4 Detektion von Zirkulationsregimen

Atmosplarische Zirkulationsregime werderaurig als persistente, wiederkehrende Zir-
kulationszusinde definiert. Dies ist jedoch eine unscharfe Definition und legt keinesfalls
die statistische Methode fest, mit der in atmadspéchen Dateréggzen nach Regimen ge-
sucht werden soll. So existiert eine Vielzahl von Methoden, die adgfighzuahnlichen
Ergebnissenifhren. Der Grund déf ist, dass bei allen Verfahren auf irgendeine Art und
Weise nach ufungen in den Daten gesucht wirdatfungen der Elemente vektorwerti-

ger Zeitreihen Bnnen sowohl ein Malflif Persistenz als auchifRekurrenz sein. Einige

der am [aufigsten eingesetzten Methoden sind die hierarchische Cluster-Analyse (Cheng
und Wallace, 1993), die dynamische Cluster-Analyse (Michelangeli et al., 1995; Kon-
drashov et al., 2004), die Mischungs-Modell-Clusterung (Smyth et al., 1999; Kondras-
hov et al., 2004), die nichtlineare Hauptkomponentenanalyse (Monahan, 2000; Monahan
et al., 2001; Casty et al., 2005) und die Untersuchung von zweidimensionalen Wahr-
scheinlichkeitsdichtefunktionen zweier aus@ter Hauptkomponenten auf Inhomoge-
nitaten. Solche Inhomogeaien bnnen wie bei Corti et al. (1999) als multiple Maxima
der Wahrscheinlichkeitsdichte in Erscheinung treten oder &cher ausgepgt sein. Im
zweiten Falle Bnnen sie durch einen statistischen Test nach Kimoto und Ghil (1993a) und
Hsu und Zwiers (2001) aufgedp werden. Letzteres Verfahren wird in der vorliegenden
Arbeit verwendet. Dazu muss zachst die Wahrscheinlichkeitsdichte anhand der gegebe-
nen Hauptkomponenten-Zeitreihen geseh werden. AnschlieRend wird die geatdie
Verteilung auf signifikante Abweichungen von der Verteilung eines roten Rauschprozes-
ses getestet.



42 Kapitel 3. Methoden zur Datenanalyse und zur Untersuchung siegiodusande

3.4.1 Sclatzung von Wahrscheinlichkeitsdichten

Das Ziel besteht darin, anhand zweier gegebener Hauptkomponentenzeif@itign

{55.2)} (in der Regel verwendet man die ersten beiden Hauptkomponenten) eine Wahr-
scheinlichkeitsdichtefunktiop(z, y) zu sctatzen, so dass(x, y)dzdy die Wahrschein-

lichkeit daiir angibt, dassifr ein beliebigeg der Werte\" im Intervall [z, = + dz] und

65.2) im Intervall [y, y + dy] liegt. Fur solche Schtzungen existiert eine Reihe von Me-
thoden (Silverman, 1986). Bei der geattten Verteilung(x, y) handelt es sich stets um
eine Zufallsvariable, da die Datér&y)}, {65.2)} eine endliche Stichprobe einer hypothe-
tischen unendlichen Datenreihe sind. Es bestehen Parallelen zum ProblemateuSgh
der Leistungsdichte, wie unten noch beschrieben wird.

Hier wird die Methode deadaptiven Kernsditzungverwendet:

. 1 .
p(z,y) Jh2 Z )\2 < (x — cgl)), m(y — c§-2))> : (3.27)

Hierbei isth > 0 ein Glattungsparameter. Die Faktorgnsind dielokalen Bandbreiten

A; hangt monoton von einer a priori gesthten Wahrscheinlichkeitsdichte beim Daten-
punkt(6§1), 552)) ab. Die genaue Definition und Berechnung der lokalen Bandbreiten wird
spater besprochen. Zachst wird zum besseren Veaistinis von\; = 1 fur alle j ausge-
gangen. In diesem Falle handelt es sich um eine nichtadaptive Kétnaoly. Vom Kern

K (z,y) wird gefordert, dass er eine Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion ist:

K(x,y)dzdy = 1. (3.28)

R2

Hier wird als Kern eine bivariate Standard-Normalverteilung verwendet:

]_ 1 2 2
K(z,y) = —e 2@+, (3.29)

27

Es stellt sich nun die Frage, wie derd@&lingsparametérzu wahlen ist. Wird er sehr klein
gewahlt, so besteht die Verteilung aus vielen Spitzen, die an den Datean(jifeEf))
lokalisiert sind. Ist: sehr grol3, so werden alledglicherweise vorhandenen Details der zu
schatzenden Verteilung verschmiert. Es muss hier, wie bei deat3chg der Leistungs-
dichte, zwischen systematischem Fehler und Varianz abgewogen werden. Der systema-
tische Fehler besteht darin, dass sich der Erwartungswert datzbclg aus der Faltung
der,wahren” Verteilung(z, ) mit dem durch: skalierten Kernl /h? K (z/h,y/h) ergibt
(Silverman, 1986). Somit verringert sich der sytematische Fehler bei kleiner werdéndem
und verschwindet beim Greiakergang: — oco. Die Varianz wachst hingegen an, wern
vermindert wird. Das Optimum wird erreicht, wenn deittlere integrierte quadratische
Fehler

e ([ ote0) = ptoPaody (330)

als Funktion vorh minimal wird. Mit £ wird der Erwartungswert bezeichnet. Der mittlere
integrierte quadratische Fehler setzt sich zusammen aus dem integrierten quadratischen
systematischen Fehler und der integrierten Varianz (Silverman, 1986). Um den mittleren
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integrierten quadratischen Fehler zu bestimmeigsan Annahmeiiberp(z, y) gemacht
werden. Istp(x, y) eine bivariate Standard-Normalverteilung, so ist bei Verwendung des
gaul3schen Kerns (3.29) der optimale Wert ¥idn guter Naherung durch

hopt = 0,965 (3.31)

gegeben. Weichi(x, y) von der Normalverteilung ab, so ist mit einer Verkleinerung des
optimalen Wertes voh zu rechnen, insbesondere weri, y) multimodal ist, also meh-
rere Maxima aufweist (Silverman, 1986). Bei den Untersuchungen in dieser Arbeit wird
h = 0, 8hept gesetzt, was der Erwartung Rechnurépty dass die zu sékzenden Vertei-
lungen merklich von der Normalverteilung abweichen.

Bei der adaptiven Sétzung wird eine variable Gttung verwendet, welche an die lo-
kale Wahrscheinlichkeitsdichte angepasst ist. In Regionen hoher Dichte weadlesr st
lokalisierte Kerne benutzt als in Regionen geringerer Dichte. Dies stellt eine Verbesse-
rung dar, da bei der nichtadaptiven &ttung die Randbereiche der gesiztten Vertei-

lung zutibertriebenem Rauschen neige@hsend der Hauptteil der Verteiluridpernai3ig
geghttet wird. Die Anpassung der &tung erfolgt mit Hilfe der in (3.27) auftreten-
den, aber bisher nichtamer spezifizierten lokalen Bandbreiten Zu ihrer Berechnung

wird eine a priori gesciitzte Wahrscheinlichkeitsdichtg am Datenpunk(égl), é§2)) mit

p; > 0 fur alle j verwendet. Das Verfahren zur Sthung dieser Dichte ist grurd@sz-

lich beliebig wahlbar; hier wird die nichtadaptive Kernsdlaung verwendet. Die lokalen

Bandbreiten werden anschlieRend mit der Formel

A = (&> h (3.32)
g

berechnet, wobei
J
1
g = exp (7 ; logpj> (3.33)

das geometrische Mittel der unda der so genanntBensitiviitsparameterst, welcher

0 < a < 1 erfullt und ein Mal3 @r die Strke der Adaptiviat ist. Rir o = 0 erhalt man
eine nichtadaptive Sétzung. Hier wird digibliche Wahkv = 1/2 getroffen, da in diesem
Falle fur jedesj durch den mit dem Faktox;/ skalierten Kern etwa die gleiche Anzahl
von Datenpunkteriberdeckt wird. Die gedf (3.32) bestimmten Bandbreiten besitzen
ein geometrisches Mittel von 1 (Silverman, 1986).

3.4.2 Bestimmung der Regime

Bei der Methode nach Kimoto und Ghil (1993a) und Hsu und Zwiers (2001) wird mittels
so genannteMonte-Carlo-Simulationedie geschtzte Wahrscheinlichkeitsdichtefunkti-
onp(x,y) mit der Verteilungpr(x, y) eines bivariaten roten Rauschprozesses verglichen,
welcher gleiche statistische Eigenschaften (Mittelwert, Varianz, Autokorrelation bei Ver-
schiebung um einen Tag) besitzt wie die betrachteten Hauptkomponenten. Es wird davon
ausgegangen, dass sich Zirkulationsregime durch Gebiete in-gdtbene bemerkbar
machen, in denef(z, y) signifikant Fbhere Werte aufweist ajs;(z, y).
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Der Rauschprozess ist dadurch definiert, dass er zwei Zufallszeitr{eﬂj&} und{Rf)}

generiert, die jeweils die gleiche Varianz besitzen ‘{\ﬂﬁ)} und {é§2>}, namlich 1 nach
(3.20), und jeweils die gleiche Autokorrelation bei Verschiebung um einen Tag:

J J
1 1
Cr=—a> Wk L > :R§k>R§@1, k=1,2. (3.34)

Die Erzeugung des roten Rauscheifg’} erfolgt mit Hilfe einer zullig generierten

Zeitreihe normalverteilten weif3en Rauschéﬁéj("”)}, das die Varianz 1 und keine Auto-
korrelation besitzt. Daraus entsteht das rote Rauschen durch ait@egressiven Pro-
zess erster Ordnungamlich durch Setzen voR\” = W* und

RY =R +(1-cw®, j=2,....J k=12, (3.35)

siehe Hsu und Zwiers (2001)uFdie so erzeugten Zeitreihegngl)} und{Rf)} wird die
Wahrscheinlichkeitsdichtefunktiong (x, y) auf die gleiche Weise gesatzt, wiep(x, y)

fur {65.1)} und {65.2)} errechnet wurde. Die gesamte Prozedur wird tausendmal wieder-
holt, und es werden, falls vorhanden, diejenigen Gebiete in:-deEbene bestimmt,ifr

die p(z,y) > pr(z,y) in mindestens 95% derde gilt. In diesen Gebieten ist die Auf-
enthaltswahrscheinlichkeit der beiden betrachteten Hauptkomponenten mit 95%iger Si-
gnifikanz toher als @r den roten Rauschprozessirfedes Gebiet wird die Gesamtheit

der dreidimensionalen Zirkulationszaatle (Felder der geopotentiellerdlie aller drei
Schichten) an den Tagen, an denen sich die Werte der beiden betrachteten Hauptkompo-
nenten im jeweiligen Gebiet befinden, als das zum Gebidirgelde Zirkulationsregime
angesehen. Zur graphischen Darstellung der Regime wird jeweils das Mittel aus den am
betrachteten Regime beteiligten Zirkulationsansten gebildet. Obwohl zur Bestimmung

der Regime die ersten beiden Hauptkomponenten von nur einer Schicht verwendet wer-
den, erfolgt die Mittelbildung in dieser Arbeiiif alle drei Schichten, um die dreidimen-
sionale Struktur der Regime zu untersuchen.

3.5 Bestimmung statio@rer Modellzustande

Die Bestimmung statidirer Losungen der Modellgleichungen erfolgt nach dem Grund-
prinzip der von Brantstator und Opsteegh (1988)die (konservative) barotrope Vorti-
citygleichung eingafhrten Funktionalminimierungsmethode. Diese Methode wurde von
Crommelin (2003c) iir die Anwendung auf ein angetriebenes, dissipatives barotropes
Modell modifiziert. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde die Methode an das quasi-
geostrophische Dreischichtenmodell angepasst.

Zur Bestimmung der Fixpunkte, d. h. der statioen Losungen, wird das folgende, von
den Stromfunktionenyq, 1, undis abhangige, nicht-negative Funktional definiert:

3
Flor o) =Y [ @ an. (3.36)
j=1
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wobei die¢; durch die rechte Seite der Modellgleichungen (2.78) gegeben sind. Bei
d) = d\du handelt es sich um das Ob&dhenelement auf der Einheitsgpd; die In-
tegration erstreckt siciiber die gesamte Sple. Aus der Gestalt des diagonalisierten
Modellgleichungssystems (2.91) folgt, dass eine Nullstelle des Funktionals genau dann
vorliegt, wenn sich das Modell in einem statéwen Zustand befindet, d. h. wenn die ver-
tikalen Moden zeitlich konstant sind. Das Problem der Fixpunktbestimmung ist somit
aquivalent zum Problem der Nullstellenbestimmung des Funktionals.

Durch die Entwicklung der Stromfunktionen nach Kugettienfunktionen wird das
Funktional zu einer Funktion der spektralen Koeffizienten ¥9m), und ;. Dank des
Abbruchs der Entwicklung isF eine Funktion endlich vieler Vanderlicher. Sind die
Koeffizienten vonyy, ¥, unds gegeben, so lassen sich die spektralen Koeffizienten von
41, G und g3 mit Hilfe von (2.78) bestimmen. Mit Hilfe von (2.98) und (2.99) kann das
Funktional als Summe der quadrierten spektralen Koeffizienteg,damusgewertet wer-
den:

3
FZZ/d;dj dQ
j=1
3
=> ) / Iy g; dS) (3.37)

m,n j=1

3
=27y "> g

m,n j=1

Da das Funktional keine negativen Werte annimnitaken Nullstellen vorfF dadurch
gefunden werden, dass ein numerisches Standardverfahren zur Minimierung von Funktio-
nen mehrerer Variablen atff angewendet wird. Dazu wird hier die Routine EO4UCF der
NAG Fortran Library (1999) benutzt, eine so genarquasi-newtonschilethode. Diese
Routine erfordert zur Effizienzsteigerung die Angabe eines analytischen Ausdilicks f
den Gradienten der zu minimierenden Funktion. Die Bestimmung des Gradientgn von
unter Verwendung von Methoden der Variationsrechnung wird in Anhang B beschrieben.

Das Minimierungsverfahren bétigt einen Anfangszustand, der durch bestimmte Strom-
funktionenv, v» und 3 bzw. durch die Werte der zugéhgen spektralen Koeffizien-

ten gegeben ist. Ausgehend vom Anfangszustand werden die Variablenwerte variiert, bis
ein lokales Minimum gefunden wird. D& sehr viele lokale Minima mit einem Funkti-
onswert ungleich Null besitzt, muss die Prozedur mit vielen unterschiedlichen Anfangs-
zustinden wiederholt werden. Die Wahl der Anfangsande wird in Abschnitt 4.4 be-
schrieben. Statidire und nicht-staticire Endzugtnde nach der Minimierung lassen sich
leicht anhand des Wertes vdn unterscheiden. i nicht-statiodre Endzustnde nimmt

F bei dimensionsloser Rechnung gawlich Werte zwischemn0—® und10-° an, bei sta-
tionaren Zusinden hingegen meist Werte, die kleiner His?' sind. Endzustnde mit

F < 1078 werden bei den durchgéfirten Rechnungen als statéorangesehen.
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3.6 Lineare Stabilitatsanalyse statiodrer Zustande

Die Stabiliaitseigenschaften statiérer Zusdnde des Modells werden mit der Standard-
methode der linearen Stabdlisanalyse ermittelt (Ott, 1993; Argyris et al., 1995). Die
zugrunde liegende Theorie beinhaltet eine Linearisierung des betrachteten Systems um
den jeweiligen zu untersuchenden staficen Zustand. Bezeichnet man mitden 693-
komponentigen reellen Zustandsvektor des Dreischichtenmodelldssiosich das reell
formulierte Modellgleichungssystem (A.5) in der allgemeinen Form eines dynamischen
Systems schreiben:

X = F(X) (3.38)

mit dem hier 693-komponentigen Vektorfeld. Ist X mit F(X) = 0 ein statiofarer
Zustand (Fixpunkt) und = X — X der zugebrige Abstandsvektor, so ergibt die Taylor-
Entwicklung von (3.38) unX und der Abbruch nach dem linearen Term das linearisierte
System

¢ = DF(X)E, (3.39)

wobei DF(X) die Jacobi-Matrix vorF ist, ausgewertet an der Stelle Ein Losungsan-
satz der Gestalt

£(t) = €£(0)e™ (3.40)

fuhrt zum Eigenwertproblem
DF(X)¢ = )¢ (3.41)

Unter der Voraussetzung, daB$’(.X ) diagonalisierbar ist, ergibt sich mit den Eigenvek-
toren¢; zu den Eigenwerten; die allgemeine bsung des linearisierten Systems (3.39)
als eine Linearkombination

&(t) = Z @i (t) (3.42)

von Eigenbsungen
&i(t) = &eMit. (3.43)

Die Koeffizientena; konnen komplex sein und sind durch die Anfangsbedingung zu be-
stimmen. Der Eigenwex; ist fur das Verhalten der Eiggidungé;(¢) entscheidend. Ist
A; reell und negativ, sodahert sicle;(¢) entlang der Richtung vogy exponentiell mit der
Relaxationszeit-)\; ' dem statioaren Zustand im Ursprung an. st hingegen positiv
reell, so viachst; (t) exponentiell in der Richtung vafy an, mit der Zeitskala; *. Bilden

A = o;+iw; und A, 1 = 0; —iw; ein komplex konjugiertes Paar, so sfjdindé; ., eben-
falls (komponentenweise) komplex konjugiert. Die beiden komplex@auhgers;(¢) und
&i+1(t) kdnnen aber zu zwei linear unadigigen reellen dsungen linearkombiniert wer-
den, die zusammengenommen eine spiratige Bahn in einer Ebene beschreiben (Ott,
1993). Die entsprechende Oszillation hat die Peritde; . Ist o; negativ, so klingt die
oszillatorische Bsung exponentiell mit der Zeitskatar; * ab; bei positiveny; wachst
die Losung exponentiell mit der Zeitskatg ' an. Im physikalischen Raum des Drei-
schichtenmodells werden die oszillatorischéisuuingen als Welleng@imomene sichtbar.

Nach demHartmann-Grobman-Theorenst die Dynamik des linearisierten Systems
(3.39) in einer Umgebung umY topologischaquivalent zur Dynamik des nichtlinearen
Systems (3.38), soferl ein hyperbolischer Fixpunkist, d. h. keiner der Eigenwertg

rein imagirar oder Null ist (Guckenheimer und Holmes, 1983; Argyris et al., 1995). Im
linearisierten System existieren zwei invariante UritemelL® undE* des Phasenraums.
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Der stabile UnterraumE* wird von allen Eigenvektoren vow F'(X) aufgespannt, die
zu Eigenwerten mit negativem Realteil @eén. Alle Trajektorien des linearisierten Sys-
tems, die inE® beginnen, verbleiberuf alle Zeiten inE* und werden vom Fixpunkt im
Ursprung angezogen. Sie erreichen den Ursprung asymptoiisth+§ oc. Derinstabile
UnterraumE* wird von den Eigenvektoren zu den Eigenwerten mit positiven Realteilen
aufgespannt. Die Trajektorien if* werden vom Ursprung abgestof3en und erreichen ihn
asymptotischiir ¢t — —oc. Die stabile Mannigfaltigkeit}*(.X) ist definiert als die Men-

ge aller Startpunkte von Trajektorien des nichtlinearen Systems (3.38)jrdief oo
gegen den Fixpunkk konvergieren. Analog konvergieren alle Trajektorien aufidsta-
bilen Mannigfaltigkeifi?*(X) furt — —oo gegenf(. Nach denTheorenuber invariante
Mannigfaltigkeitenexistiereni?V*(X) und W*(X) stets, sofernX’ hyperbolisch ist. Die
invarianten Mannigfaltigkeiteml’*(X') und W*(X') besitzen jeweils die gleiche Dimen-
sion wie die invarianten UnteiumeE* und [E*. Der stabile Unterrauni® tangiert die
stabile Mannigfaltigkeit?*(X) in X. Analoges gilt @ir E* und W*(X) (Argyris et al.,
1995). In der Umgebung vai sind die invarianten Unteiume also lineare Approxima-
tionen der invarianten Mannigfaltigkeiten.

Die lineare Stabiltsanalyse liefert mehrere @3en, die als Mal¥{if die Stabilit oder
genauer ifir die Instabiliit des Fixpunktes angesehen werdénrien: den gifdten vor-
kommenden Realteil eines Eigenwertes, die Summe aller positiven Realteile von Eigen-
werten und die Dimension der instabilen Mannigfaltigkeit, gegeben durch die Anzahl der
Eigenwerte mit positivem Realteil. Einen hyperbolischen Fixpunkt, der keine instabile
Mannigfaltigkeit besitzt, nennt mastabil, ansonsten bezeichnet man ihnialstabil.

Bei der Anwendung der Stabdgitsanalyse in dieser Arbeit werden die Elemente der Ja-
cobimatrix DF'(X') durch finite Differenzen bestimmt, waigrfdie Pazision der Berech-
nungen ausreichend ist. Die \@rderung des verwendeten Differenzintervalls um eine
GroRRenordnungdsst die in dieser Arbeit psentierten Ergebnisse innerhalb der angege-
benen Genauigkeit unvé@mdert. Die Berechnung der Eigenwerte erfolgt mit der Routine
FO2EBF der NAG Fortran Library (1999), die eine Implementierung@ssenbergschen
QR-Methodébeinhaltet. Wie oben beschrieberdnken aus den Eigenwerten Zeitskalen
der Anziehung oder Abstol3ung sowie Perioden der Oszillationen bestimmt werden. Beim
Dreischichtenmodell iilssen diese Werte nmiit—!, der inversen Winkelgeschwindigkeit

der Erdrotation, multipliziert werden, um dimensionsbehaftete Zeiten zu erhalten. Von
der Berechnung der Eigenvektoren wird hier abgesehen, da in dieser Arbeit nur die Stabi-
litatseigenschaften selbst, nicht aber die exakten Strukturen der Eigenmoden von Interesse
sind.



Kapitel 4

Modellanpassung und
Simulationsergebnisse

Die in den Modellgleichungen (2.78) auftretenden Antriebsfeldamlich die Strah-
lungsgleichgewichtsstromfunktionen und die Olsfilenantriebsstromfunktion, sind
nach wie vor unbestimmt. Gleiches gilirfdie Modellparameter,amlich die dimensi-
onslosen Rossby-Deformationsradien und die Konstaritedié dissipativen Prozesse.

In diesem Kapitel wird die Vorgehensweise zur Bestimmung eines geeigneten Modellan-
triebs und der Parameter eikl. Die Ergebnisse einer Langzeit-Modellintegration werden
dargestellt und mit Beobachtungsdaten verglichen, wobei unter anderem das Regimever-
halten analysiert wird. Zuletzt wird dieiigkeit der Hypothese eines Zusammenhangs
zwischen Regimen und statiéren Zushindeniberpiift.

Im ersten Abschnitt wird die Aufbereitung von Beobachtungsdaten beschrieben, wie sie
notwendig ist, um die Daten einerseits zur Anpassung der Antriebsfelder zu verwenden
und andererseits mit den Modellergebnissen vergleichbar zu machen. Die Bestimmung
des Modellantriebs und das Vorgehen bei der Wahl der Parameter wird im zweiten Ab-
schnitt beschrieben.ifF die Anpassung des Antriebs ist im Rahmen dieser Arbeit ein
neues iteratives Verfahren entwickelt worden. Mit dem sich daraus ergebenden Antrieb
und den gewhlten Parametern wurde eine 10@byjge Modellintegration durchgitrt,

deren Resultate im dritten Abschnitt dargestellt werden. Im Vordergrund steht dabei der
Vergleich mit Beobachtungen, um beurteilen Zinken, inwieweit das Modell zur Er-
klarung beobachteter Bhomene eingesetzt werden kann. Analysiert werden die Modell-
klimatologie, die aumliche und zeitliche Struktur der niederfrequenten Varigbigiowie

das Regimeverhalten. Im vierten Abschnitt schlie3lich werden statokibsungen der
Modellgleichungen betrachtet, die mittels eines Funktional-Minimierungsverfahrens be-
stimmt worden sind.

48
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4.1 Anpassung der Beobachtungsdaten an die Drei-
schichtenstruktur

In diesem Abschnitt wird die massengewichtete Mittelung von Beobachtungsaaten

drei vertikale Atmospérenschichten armernd gleicher Masse beschrieben. Durch die
Schichtmittelung werden die Daten mit der Dreischichtenstruktur des Modellagkctr
gemacht. AulBerdem wird die Aufbereitung von nicht-zonalen Feldern der diabatischen
Erwarmung erkért, die ebenfalls auf den Beobachtungsdaten basiererundéfAnpas-

sung des thermischen Modellantriebs benutzt werden.

Bei den verwendeten Beobachtungsdaten der Nordhearspiandelt es sich um Tages-
mittelwerte des zonal gemittelten Windes in zonaler Richtung (kurz: Zonalwind) sowie
der Felder der geopotentiellerdHe. Diese Daten liegeniif 17 Standard-Druckniveaus

von 10 hPa bis 1000 hPa vor und stammen vom NCEP-NCAR-Reanalysedatensatz, wel-
cher unter http://www.cdc.noaa.go¥entlich zuganglich ist. Die verwendete Datenreihe
startet im April 1948 und endet im Oktober 2003. Die Schichtdrer welche die Da-

ten gemittelt werden, erstrecken sigher die Druckintervalle 0 hPa bis 300 hPa, 300
hPa bis 700 hPa und 700 hPa bis 1000 hRa.dte Mittelung gibt es zwei Gmnde. Zum

einen wurde die vertikale Diskretisierung des Modells durch vertikale Integraben

drei Atmosplarenschichten gleicher Masse, gegeben durch die Schichtgrenzen 0 hPa, 333
hPa, 667 hPa und 1000 hPa, bewerkstelligt, wie im Abschnitt 2.2 beschrieben wurde. Die
Schichtgrenzenir die Mittelung der Reanalysedaten dienen @ébérungeniir die Gren-

zen der Modellschichten. Zum anderen sodigtichst viel Informationiber die gesamte
Atmosplare aus den Daten gewonnen werden. Verwendet man einzelne Druckniveaus als
Rep@asentanteniir die jeweiligen Schichten, so hat das einen gewissen Informationsver-
lust zur Folge. Am deutlichsten wird dies im Falle der obersten Schicht, wenn man z. B.
die Druckflache 150 hPa betrachtet. Dort wird der Zonalwind durch den subtropischen
Jet beherrscht, @hrend der Einfluss des stratogpechen Polarwirbels kaumiggbar ist.
Letzterer dominiert erst ab einerdHe von etwa 20 km bzw. 50 hPa das zonale Wind-
profil. Bei der Schichtmittelung von 0 hPa bis 300 hPa wird der Beitrag des Polarwirbels
bericksichtigt.

Eine massengewichtete Mittelung einer druckaifigen Golie, hier des Zonalwindes

und der geopotentiellendthe, entspricht dem Integral der entsprechendé@f@irber den
Druck, dividiert durch die Breite des betrachteten Druckintervalls. Um ein solches Druck-
integral anhand der auf 17 diskreten, niélquidistanten Druckniveaus gegebenen Werte
naherungsweise berechnen zanken, niissen den einzelnen Druckniveaus geeignete re-
lative Gewichte zugeordnet werden, ablgig von der Distanz des jeweiligen Niveaus

zu den benachbarten Niveaus. Die Gewichte werden ermittelt, indem alle drei Schichten,
uber die gemittelt werden soll, in feinere Druckintervalle zerlegt werden, welche jeweils
durch zwei der gegebenen 17 Druckniveaus begrenzt werden. Durch das hilfsweise Hin-
zuftigen eines Druckniveaus bei 0 hPa ergeben sich so 17 Druckintervalle, von denen jedes
auf genau eine der drei vertikalen Schichten@fitfDie drei Schichten werden durch die

17 Druckintervalle komplett ausg#ft. Jedem der Druckintervalle wird das arithmetische
Mittel der Werte der zu mittelnden Gi8e auf den beiden Druckniveaus, die das Intervall
begrenzen, zugeordnetui~0 hPa werden die Wertéif 10 hPa eingesetzt. Das Mittel
uber eine der drei Schichten wird nun definiert als das Mitbedr die Werte, die den in
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obere Schicht

[hPa] Gewicht

10 2/59 . :
mittlere Schicht .

20 2/59 [hPa] Gewicht untere Schl_cht

30 3/59 300 178 [hPa] Gewicht

0 5o 400 4 550 38
500 1/4

100 8/59 925 1/4
600 1/4

Lo ol o | (100 1

250 10/59

300 5/59

Tabelle 4.1:Relative Gewichte, die den Drucifthen bei der Schichtmittelung der NCEP-NCAR-
Reanalysedaten zugeordnet werden.

der jeweiligen Schicht enthaltenen Druckintervallen zugeordnet sind, gewichtet nach den
Intervallbreiten. Mit dieser Vorschrifeisst sich das relative Gewicht jedes Druckniveaus
bestimmen, mit dem es jeweils zu einem Schichtmittel &gitrDie Grenzniveaus 300

hPa und 700 hPa tragen jeweils zu zwei Schichtmitteln bei. Die Gewichte sind in Tabel-
le 4.1 angegeben. Die schichtgemittelten Daten werdedié Wintermonate Dezember,
Januar und Februar in Abschnitt 4.3 zum Vergleich mit den Modellergebnissen statistisch
untersucht.

Die Implementierung des zonal asymmetrischen Anteils des thermischen Modellan-
triebs basiert ebenfalls auf den NCEP-NCAR-Reanalysedaten. Wie in Abschnitt 4.2.1 be-
sprochen wird, wurdeniif die Anpassung der nicht-zonalen Strahlungsgleichgewichtss-
tromfunktionen beobachtete Felder der diabatischeraBEnungsraten bei 700 hPa und

300 hPa verwendet. Die Easmungsraten wurden im Bereich von 1000 hPa bis 100 hPa
von Nigam et al. (2000) anhand der Reanalysedaten als Residuum des Ersten Hauptsatzes,
also durch Berechnung der rechten Seite von (2.19) durch Einsetzen der Reanalysedaten
in die linke Seite, diagnostiziert. Eine detaillierte Diskussion dieser Analysemethode und
ihrer Genauigkeit findet sich bei Holopainen und Fortelius (1986). Die errechneten Daten
liegen als monatlich gemittelte Feldeémrfden Zeitraum von Januar 1949 bis November
2001 vor und wurden dem Autor dieser Arbeit freundlicherweise von E. DeWeaver und
S. Nigam zur Verfigung gestellt. Die horizontale und vertikale Struktur der Verteilung

der Ervarmungsraten und ihre Auswirkung auf statiomWellen in der atmosjnischen
Stromung wurde von Nigam und DeWeaver (2003) diskutiert.

Um Felder der mittleren Erarmungsraten bei 700 hPa und 300 hPa zur Verwendung
fur die Modellsimulation unter ewigen Winterbedingungen zu erhalten, wurden die mo-
natlichen En@rmungsraten auf diesen Drucdhentber alle im Datensatz enthaltenen
Wintermonate gemittelt. Die resultierenden Felder wurden auf das gauf3sche Gitter des
Modells interpoliert, und das zonale Mittel wurde subtrahiert. AnschlieRend wurden die
Felder inAquatorriahe gedmpft, da das Modell hemisghisch ist und aufgrund der ver-
wendeten quasi-geostrophischen Approximation nicht in der Lage ist, die atanzbie
Reaktion auf zonale Asymmetrien in der tropischen diabatische@arrmang korrekt zu
simulieren. Zur mpfung wurden die Felder an deinf aquator@chsten gaul3schen
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Abbildung 4.1: Mittlere auRertropische nicht-zonale diabatische &mungsraten in den Win-
termonaten Dezember, Januar und Februar bei 300 hPa (links) und 700 hPa (réchietaiis
siehe Text.

Breiten jeweils mit den Faktoren 0,01, 0,09, 0,25, 0,49 und 0,81 multiplizier&diatish
hat sich dieses Vorgehen positiv auf die Réadithhe der vom Modell simulierten Zirku-
lation ausgewirkt.

Die resultierenden nicht-zonalen Felder der wintergemittelten aufRertropischen diabati-
schen En@rmungsraten bei 700 hPa und 300 hPa werden in Abbildung 4.1 dargestellt.
Der Einfluss der warmen Meeregstiungen, Amlich des Golfstroms und des Kuroshio-
Stroms, sind vor allem bei 700 hPa deutlich an den&mungsraten von bis zu 3 Kelvin

pro Tag zu erkennen. Diese beiden Maxima derd&mung fallen mit den Positionen der
Strahlstbme tiber dem Atlantik und dem Pazifik zusammen. Die dort vorhandene star-
ke Baroklinitat wird durch die von den Ozeanen verursachtedEmung noch veratkt,

so dass in diesen Gebieten bevorzugt Zyklonen entstehen wslliche Richtung zie-

hen. Die Gebiete werden aéiorm-Track-Regiondmezeichnet. Ein Teil der diabatischen
Erwarmunguber den Ozeanen ist auf die Abgabe latenté@rmé durch die mit den Zy-
klonen verbundene Wolkenbildung ziskzufihren.Uber den Kontinenten findet zumeist
Abklhlung statt.

4.2 Modellparameter und orographischer sowie thermi-
scher Modellantrieb

Fur viele der noch unbestimmten freien Parameter des Modells, insbesoidetie f

aus den Parametrisierungen hervorgegange@sst sich keinkorrekter*, aus Messun-

gen bestimmter Wert angeben. Vielmehr ¢gen diese Parameter zu stark idealisierten
Abbildern von Prozessen, die in der Natur auf wesentlich kompliziertere Art und Weise
ablaufen. Angemessene Parameterwedt@lken allenfalls grob gesatrt werden. Daher

wird hier bei der Wahl der Werte pragmatisch vorgegangen, und es wird nach denjenigen
Werten gesucht, mit denen das Modell die réadithchsten Ergebnisse zu produzieren
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Abbildung 4.2: Orographie der Nordhemisgte in spektraler T21-Audsung. Der Abstand der
Hohenlinien betigt 500 m. Das Nullniveau ist nicht dargestellt.

vermag.

Der Antrieb des Modells ist ebenfalls noch unbestimmt. Als orographischer Antrieb wird
die Orographie der Nordhemispie in spektraler T21-Aujsung verwendet. Sie erfasst,

wie Abbildung 4.2 zeigt, die dominanten Gebirgge auf der Nordhalbkugelamlich

den Himalaya, die Rocky Mountains, derdglandischen Eisschild und das Hochland
vonAthiopien. Kleinere Gebirge werden hingegen nicht aufgelDie zugebrrigen Daten

sind dieselben wie von Marshall und Molteni (1993) verwendet. Sie wurden dem Autor
der vorliegenden Arbeit freundlicherweise von F. Moltéhersandt. Der thermische An-
trieb, d. h. die Strahlungsgleichgewichtsstromfunktionen und die Gisbédhantriebss-
tromfunktion, muss ebenfalls noch festgelegt werden. Die Bestimmung des thermischen
Antriebs und der Parameter erfolgt nicht unabgig voneinander. Um dieligstigsten
Parameterwerte zu ermitteln, werden die Parameter variiert,iurjdden Parametersatz
wird der thermische Antrieb nach bestimmten Kriterien, die im folgenden Unterabschnitt
noch erkéart werden, mittels einer iterativen Prozedur bestimmt. Unter Verwendung des
jeweils resultierenden Antriebs wird eine Modellintegration durctigegfund ausgewer-

tet. Bei der Variation der Parameter wird wie folgt vorgegangen:achst wird einer

der Parameter in hinreichend kleinen Schritten variieéhsend dielibrigen konstant
gehalten werden. i jeden Parameterwert wird digbereinstimmung des Resultats der
entsprechenden Modellintegration mit den NCEP-NCAR-Reanalysedaten bewertet. Da-
zu wird, genau wie in Abschnitt 4.3 besprochen wird, die Modellklimatologie in Form
des zeitlichen Mittels und deaumlichen Verteilung der Standardabweichung der geo-
potentiellen Hbhe herangezogen sowiaumliche Muster der niederfrequenten Variabi-
litat (Strukturen der EOF). Da es schwierig ist, ein objektives MaRlie Ubereinstim-

mung eines Modellergebnisses mit Beobachtungsdaten zu finden, erfolgt die Bewertung
nach subjektiven Gesichtspunkten. Der Parameterwert mit dem am besten bewerteten
Modellergebnis wirdibernommen, und derachste Parameter wird nach dem gleichen
Prinzip variiert. Wurden alle Parameter bereits variiert, so wird wieder mit dem ersten
begonnen. Dieses Vorgehen wird fortgesetzt, bis keine Parametervariation mehr zu einer
signifikanten Verbesserung des Ergebnissiéstf Das Verfahren ist langwierig, vermit-

telt dem Modellierer aber einen Eindruck von den Auswirkungen der einzelnen Parameter
und von der Sensitivéit des Modells bemlich Parameté@nderungen.
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Zunachst wird das iterative Verfahren zur Bestimmung des thermischen Antriebs be-
schrieben, gefolgt von der Audinlung der am Ende resultierenden dimensionsbehafte-
ten Werte der Parameter. Soweibghch wird deren Real#itsrahe diskutiert, oder sie
werden mit Literaturwerteahnlicher Modelle verglichen. AnschlieRend werden die zum
gewahlten Parametersatz gegknden Antriebsfelder kurz besprochen.

4.2.1 lterative Anpassung des thermischen Antriebs

Die Festlegung der Strahlungsgleichgewichtsstromfunktionen und der @itenflan-
triebsstromfunktion, also der Quellen der quasi-geostrophischen potentiellen Vorticity,
ist eine nichtriviale Angelegenheit. Bei einem derart vereinfachten Modell wie dem hier
verwandten ist nicht zu erwarten, dass realistische Antriebsfelder zu deatsaths-

ten Ergebnisseriihren, die mit dem Modell erreichbar sind. Hingegen wird ein Antrieb,
der einzig und allein dahingehend optimiert wird, eidghchst realistisches Modeller-
gebnis zu erzeugen, ejnnphysikalisches* Aussehen besitzen. Wie man zwischen diesen
beiden Extremen akigt, Fangt von der Problem- oder Fragestellung ab. Essen ge-
eignete Kriterieniir die Wahl des Antriebs geinlt werden. Ist beispielsweise dimscht,

einen mittleren Modellzustand so nah wiéghch am beobachteten Klimazustand zu er-
zielen, so Bnnte man ein klimatologisches Ensemble beobachtet@mBtigszustnde in

die Modellgleichungen einsetzen und die Antriebe festlegen, indem man fordert, dass die
Tendenz der quasi-geostrophischen potentiellen Vorticity im Ensemblemittel verschwin-
det. Ein derartiges Verfahren wurde von Roads (198r)ein hemisphrisches quasi-
geostrophisches Zweischichtenmodell eirigpef und von Marshall und Molteni (1993)

und Corti et al. (1997) in einem globalen quasi-geostrophischen Dreischichtenmodell ver-
wandt. Eine solche Wahl des Antriebs ist jedochiumggig, wenn eine Trennung zwischen
physikalischen und unphysikalischen Antriebskomponenteiimseht ist.

Die in dieser Arbeit aufgestellten Kriterien zur Wahl des Antriebsdagiichen eine sol-

che Trennung zum Teil. Sie waren ur8pglich durch die Arbeit von Sempf et al. (2005)
motiviert, in der unter Verwendung des hier beschriebenen Modells die Auswirkungen
des orographischen Antriebs und der zonalen Asymmetrien in der auf3ertropischen dia-
batischen Enarmung auf die Struktur dekrktischen Oszillatiorisiehe Abschnitt 4.3.2)
analysiert wurden. Im Rahmen einer solchen Untersuchung ist es notwendig, dass stati-
onare Wellen im Rahmen der dglichkeiten des Modells in physikalisch korrekter Weise
orographisch und thermisch angeregt werden. Folglich wurden die nicht-zonalen Kom-
ponenten der Strahlungsgleichgewichtsstromfunktionen so angepasst, dass im Zeitmittel
eine Aumliche Verteilung der nicht-zonalen aul3ertropischen diabatischeirBomg in
Ubereinstimmung mit den im letzten Teil von Abschnitt 4.1 diskutierten winterlichen Be-
obachtungen wirkt. Die zonalen Komponenten der Antriebe wurden hingegen so justiert,
dass die Zonalshmung so realistisch wie aglich wird, ungeachtet dessen, wie realis-
tisch die zonalen Antriebsfelder selbst sind. In der Tat wird der zonale Antrieb dieses
guasi-geostrophischen Modells nach einer solchen Anpassung etwas unrealistisch, insbe-
sondere in den Tropen. Aber ein realistisches Zonalwindprofibhelistet ein aélquates
Anstrdmen der Orographie und angemessene Bedingungedtfbymungsinstabildten.

Bei dieser Wahl des Antriebs werden die staficen Wellen physikalisch korrekt ange-
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regt! Das muss aber nicht zur Folge haben, dass die statarWellen selbst exakt mit
Beobachtungetiibereinstimmen. Vielmehr bah das Modell die Freiheit, im Rahmen
der Wechselwirkungen der stat@men Wellen mit der vorgegebenen realistischen mitt-
leren Zonalstdmung und mit den sich frei entwickelnden transienten baroklinen Wellen
seine eigene Klimatologie der statimen Wellen herauszubilden. Der zonalsymmetri-
sche Antrieb setzt sich zusammen aus einem physikalischen Anteil, der den durch die
solare Einstrahlung bedingten Temperaturgradienten zwis&heator und Pol wieder-
gibt, und einem unphysikalischen Anteil, der einen Ersatarh Modell nicht oder nur
unzureichend béicksichtigte physikalische Prozesse darstellt uinddfas Erreichen ei-
ner realistischen Zonalétmung eine notwendige Zutat ist. Eine Trennung dieser beiden
Anteile ist jedoch nicht ohne weiteresigiich, wird aber auch nicht verlangt. Da der so
eingestellte Modellantrieb eine Modellklimatologie und eine niederfrequente Vai@bilit
in akzeptabletJbereinstimmung mit Beobachtungen erzeugt (Abschnitt 4.3), wird er in
dieser Arbeit @ir die Untersuchungen zum atmogpischen Regimeverhalten verwendet.

Die Einstellung des Modellantriebs gaffiden oben formulierten Kriterien wurde mittels
einer neu entwickelten iterativen Prozedur bewerkstelligt. In jedem Schritt dieser Pro-
zedur wird zuichst testweise eine Modellintegratidber einige tausend Tage durch-
gefuhrt, unter Verwendung des derzeit gegebenen Antriebs und mit einenuinvdtk
gewahlten Anfangszustand. Nach Entfernen einer 23@fgien Einschwingphase wird die
Integration ausgewertet und mit Beobachtungen verglichen. Aus den Differenzen zwi-
schen den Modellergebnissen und den Beobachtungen werden Korrekturen der Antriebs-
felder berechnet. Anschliel3end wird diaahste Iteration der Prozedur aufgerufen, be-
ginnend mit einer erneuten Modellintegration. Die Korrekturen der zonalsymmetrischen
Anteile der Antriebsfelder éangen von den Differenzen zwischen den simulierten und
beobachteten Zonalwindprofilen ab. Die Verbesserungen der nicht-zonalen thermischen
Antriebsfelder bei 333 hPa und 667 hPa hingegen basieren jeweils auf der Differenz
zwischen der nicht-zonalen diabatischen Bmwung, die im Zeitmittel auf dem entspre-
chenden Druckniveau im Modell wirkt, und dem entsprechenden beobachteten Feld bei
300 hPa bzw. 700 hPa. Alle Manipulationen der Antriebsfelder werden auf dem nord-
hemisplarischen Teil des gaul3schen Gitters vorgenommen. Anschliel3end wird eine an-
tisymmetrische Reflexion auf dieli8hemispBAre durchgefhrt, gefolgt von der Trans-
formation in den spektralen Raum. Die Anpassungsprozé&doelt im Prinzip dem von
Lunkeit et al. (1998) vorgestellten Verfahren. Hier werden jedoch zwischen den Testinte-
grationen diskreténderungen der Antriebsfelder vorgenommen anstelle einer kontinu-
ierlichen Anpassung des thermischen Antrieldhrend einer langen Modellintegration.

Die Modifikationen des zonalsymmetrischen Olgafienantriebs); werden als Ers-

tes durchgefhrt. An jedem Gitterpunkt wird der meridionale Gradient voH um
einen Betrag giéndert, der proportional zur Differenz zwischen dem beobachteten Zo-
nalwind 45 in der unteren Schicht und der entsprechenden Breite und dem Zonalwind
uz = —a~ O3 /0 (vgl. (2.22)) des Modells bei derselben Breite ist. Dabeijistdie
zeitlich und zonal gemittelte dimensionsbehaftete Stromfunktion in der unteren Modell-
schicht. Durch diese Modifikation werden in der folgenden Modellintegratiarkete
Zonalwinde in denjenigen Breiten angefacht, wo sie zu schwach waren, unddune

1Anzumerken ist jedoch, dass die diabatische &mung nicht in derselben Art und Weise mit der
Variabilitat interagiert, wie es in der Redlttder Fall ist. Beispielsweise kann die Emmnung durch die
Abgabe latenter \Arme, etwa in Verbindung mit wandernden Zyklonen, nur im Zeitmittelitlesichtigt
werden.
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dort, wo sie zu stark waren. Diese Korrektur des ObeHenantriebs wirkt sich in erster
Naherung auf alle drei Modellschichten gleichermal3en aus, der Effekt ist jedoch nur in
der untersten Schicht eilmscht. Daher wird die Korrektur, die ztf addiert wird, vom
zonalsymmetrischen Anteif der Strahlungsgleichgewichtsstromfunktigrbei 667 hPa
subtrahiert. Anschliel3end wird auf dieselbe Weise korrigiert wig;, allerdings basie-

rend auf der Differenz zwischen dem beobachteten und dem simulierten Zonaiwind
bzw. uy, in der mittleren Schicht. Diese Modifikationen beeinflussen auch die oberste
Schicht und werden daher vom zonalen Antgilder Strahlungsgleichgewichtsstrom-
funktion 7" bei 333 hPa subtrahiert. Dieser wird als letztes kalibriert, unter Verwendung
der Zonalwindei; undwu; in der oberen Schicht aus den Beobachtungen und dem Modell.

Die Starke der Korrekturen ist durch einen Proportiorgasifaktor gegeben, der durch Ex-
perimentieren bestimmt wurde. Der Faktor wurde 667 hPa mit 2/3 undif 333 hPA
mit 1/3 multipliziert, da beobachtet wurde, dass die Sensitivies Zonalwindes mit der
Hohe zunimmt, insbesondere in den polaren Breiten. A¥iderungen in den meridio-
nalen Gradienten der Antriebsfelder, durch vorangestelltgskennzeichnet, lassen sich
durch die folgenden Gleichungen zusammenfassen:

0 <8§f) = k’(ﬁg — Ug),

Om\ _ 5 (0¥, 2k
() () e

wobeik der oben en&hnte ProportionakBitsfaktor ist. Nach diesen Korrekturen wird zu
jedem der drei Antriebsfelder jeweils ein konstanter Wert addiert. Diese Konstanten wer-
den so gewhlt, dass eine Extrapolation des jeweiligen Feldes untdidkeichtigung der
meridionalen Kimmung des Feldes iiquatorrihe verschwindende Werte akquator

ergibt. Dadurch werden eine Unstetigkeit des Antriebsfeldes nach der antisymmetrischen
Reflexion und daraus folgende unémschte Oszillationen des Feldes nach der spektralen
Transformation vermieden.

Die Anpassung des nicht-zonalen Antriebs ist einfacher. Bezeichnet man it und
15 die nicht-zonalen Anteile der zeitgemittelten Stromfunktionen und7niind 7; die
nicht-zonalen Anteile der Strahlungsgleichgewichtsstromfunktionergmsiodn die nicht-
zonalen Anteilel;, und I, der mittleren diabatischen Easmungsraten bei 333 hPa und
667 hPa nach (2.71) wie folgt diagnostiziert werden:

N )}
fp y 4.2)
2= 20— (G ).

Die Felderfl/cp und fg/cp werden mit ihren beobachteten Pendaﬁtﬁcp und fz/c,,
(siehe Abbildung 4.1) verglichen. Korrekturen der Gestalt

55 (ﬁ_ﬁ) @3
Cp Cp
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und )

I, I

57y = K (—2 - —2> (4.4)

Cp  Cp
werden zury und7; addiert. Hierbei isk eine weitere durch Experimentieren bestimmte
Konstante. Wird sie geeignet gahit, konvergieret; und/ relativ schnell gegefy bzw.
I, von lteration zu Iteration. Dies eikit sich dadurch, dass die zonalen Asymmetrien
der Strahlungsgleichgewichtstemperaturen sehr végkst sind als die der tashlichen
Temperaturen, zumindest im Falle eines hinreichend starken nicht-zonalen thermischen

Antriebs. Infolgedessen korrelieft stark mit7* und I, mit 7;. Diese Korrelationen sind
Voraussetzungiir den Erfolg von Korrekturen der Form (4.3) und (4.4).

Der Ablauf des Verfahrens wird durch das in Abbildung 4.3 dargestellte Flussdiagramm
visualisiert. Die Genauigkeit der Prozedur wird durch die endlichede der Testinte-
grationen besclnkt und kann somit verbessert werden, indangkere Tesflufe verwen-

det werden. Die Konvergenzgeschwindigkeit wird durch die Nichtlingdér Reaktion

des Modells auf Antriel@nderungen limitiert. Zur aihglichen groben Einstellung des
Antriebs wurden einige Iterationen unter Verwendung von 2@gigen Modellintegra-
tionen und relativ grol3en Werten der Konstantedurchgeiihrt. Bei der anschliel3enden
Feineinstellung wurderahgere Integrationen von bis zu 16000 Tagen und kleinere Wer-
te vonk verwendet. Er die Konvergenz des Verfahrens ist es hinreichend, die Prozedur
dann zu terminieren, wenn digbereinstimmung des simulierten Zonalwindes mit den
Beobachtungen als ausreichend erachtet wird. Als Abbruchbedingung wird eine Stan-
dardabweichung zwischen simulierten und beobachteten Zonalwinden von weniger als
0,8 m/s fir alle drei Schichten geihlt; dies ist meist nach insgesamt etwa 30 bis 50
Iterationen erdillt, sofern die Werte der newtonschen Albkungskonstanten und der Bo-
denreibungskonstanten hinreichend groRR sind.Ibereinstimmung in den Feldern der
diabatischen Erarmung bei 333 hPa und 667 hPa tritt schneller ein. Schon nach etwa 10
bis 15 Iterationen behgt bei geeigneter Wahl vandie Norm des Differenzfeldes zwi-
schen beobachteter und simulierter Brmungsrate auf beiden Druckniveaus weniger als
1% der Norm des beobachteten Feldes selbst.

4.2.2 Gevahlte Parameterwerte

Die inversen Rossby-Deformationsradigdn, A, und As, definiert durch (2.56), (2.52)

und (2.66), sind im Gegensatz zu den anderen Modellparametern im Prinzip direkt in
der realen Atmosgire messbar. Zur Festlegung des externen Rossby-Obukhov-Radius
(2.66) wurdeTs = 271 K gesetzt. Dabei handelt es sich g#nder NCEP-NCAR-
Reanalysedaten um die mittlere Ob&cfientemperatur béb° nordlicher Breite in den
Wintermonaten. Damit ergibt sich; ' = 2705 km. Dieser Wert wurdéilbernommen und

im Gegensatz zu allefbrigen Parametern nicht variiert.

Der interne Rossby-Deformationsradius (2.52) kann mit Hilfe der Definition (2.34) von
So, der hydrostatischen Grundgleichung (2.8) und der idealen Gasgleichung (2.1) wie

folgt umgeformt werden:
| fig
A=y =—=——"—, 4.5
R2To(Ya — ) (4:5)
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Abbildung 4.3: Flussdiagramm des iterativen Antriebsanpassungsverfahrens.
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den tatsAchlichen vertikalen Temperaturgradienteler verwendeteten Standardatmo-
sphare bezeichnet.il¥ T, bei 333 hPa und 667 hPa wurde die mittlere Wintertemperatur
bei45° nordlicher Breite und 300 hPa bzw. 700 hPa eingesefatlich 7, = 223 K bzw.

To = 261 K nach den Reanalysedaten. Die Werte voauf den beiden Druckniveaus

sind zwar auch messbar, wurden aber dennoch als freie Parameter variiert. Nach der Pa-
rametervariation ergaben sigh= 3, 0 K/km fur 333 hPa und = 6,5 K/km fur 667 hPa.



58 Kapitel 4. Modellanpassung und Simulationsergebnisse

Der zweite Wert entspricht tatshlich dem Temperaturgradienten, welcher in der so ge-
nannten US-Standardatmogpé fir die Troposphre bis zu einer Bhe von etwa 10 km
festgelegt worden ist (Etling, 1996). Der erste Weéigtrder Abschwéchung des Tem-
peraturgradienten in der oberen Tropas@hRechnung. Die Rossby-Deformationsradien
betragem\;* = 1094 km undA; ' = 825 km. Das Modell reagiert relativ unempfindlich
auf moderate Variationen vak, und As,.

Fur die newtonsche Alikhlung ergab sich eine Relaxationszeit vpn' = 23 Tagen.
Dieser Wert liegt innerhalb des relativ breiten Spektrums der bei anderen mehrschichtigen
idealisierten atmosgischen Zirkulationsmodellen verwendeten Werte. Beispielsweise
verwenden Charney und Straus (1980) eine Zeitkonstante von 10 Tagen. Houtekamer
(1991) gibt 16 Tage an. Bei Marshall und Molteni (1993) sind es 25 Tage, 27 Tage sind
es bei Roads (1987) und 30 Tage bei James und James (1992). Die Sandgisihier
verwendeten Dreischichtenmodells gegieer der Sirke der newtonschen Abklung ist

relativ gering.

Die Konstante der Bodenreibung erhielt den Wer= 171 m, entsprechend einer Grenz-
schichtldhe von etwa 1 km, siehe die Diskussion in Abschnitt 2.3. Die zowggé Re-
laxationszeit betgt f,/3A2gK = 1,7 Tage, vgl. (2.77). In der von Sempf et al. (2005)
benutzten Modellversion wurde eine etwaskére Reibung mit einer Zeitkonstanten von

1,4 Tagen verwendet. Die Literaturwerte zur Bodenreibung in idealisierten Modellen dif-
ferieren stark: James und James (1992) geben eine Zeitkonstante von einem Tag an, bei
Marshall und Molteni (1993) sind es ortsairtgig 1,5 bis 3 Tage, 2,7 Tage bei Roads
(1987), 10 Tage bei Charney und Straus (1980) und 16 Tage bei Houtekamer (1991). Es
bleibt anzumerken, dass in den beiden letztgenannten Studien Modelle verwendet wurden,
die eine weitaus geringere horizontale Asiling besitzen undaker idealisiert sind als

das vorliegende Dreischichtenmodell. Die Modelle, auf denefilligen Studien basie-

ren, besitzen hingegen eine T21-Aigling und sind eher mit dem Dreischichtenmodell
vergleichbar. Dennochidlfte die angemesseneaste der Reibung auch von der Anzahl

der Modellschichten aldmgen, die in den angegebenen Studien unterschiedlich ist.

Im hier besprochenen Dreischichtenmodell ist die Bodenreibung gbgerder new-
tonschen Abkhlung der dominierende Dissipationsmechanismus, wie an deahifew
Zeitskalen erkennbar ist. Die Interiitder Reibung hat deutliche Auswirkungen auf das
Modellverhalten. In Abschnitt 5.2 werden interessante Eigenschaften der Modelldynamik
bei geringeren Srken, d. h. beidngeren Zeitskalen der Bodenreibung untersucht.

Die Stairke der skalenselektiven®-Horizontaldiffusion wurde schlieRRlich so gawit,
dass Moden der totalen Wellenzahl 21 mit einer Relaxationszeit von 13 Stundengfed
werden. Bei Roads (1987) bagt diese Zeitskala 30 Stunden unter Verwendung einer
AZ2-Diffusion und bei Marshall und Molteni (1993) 2 Tage mit eiret-Diffusion.

Die breite Streuung der Literaturwertigrfdie dissipativen Parameter bigggt die grol3e
Unsicherheit in der Bestimmung@hysikalisch korrekter* Parameterwerte und rechtfertigt
die hier beschriebene ergebnisorientierte Vorgehensweise bei ihrer Festlegung.
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4.2.3 \Verwendeter thermischer Antrieb

Aus den dimensionsbehafteten Strahlungsgleichgewichtsstromfunktipnel 7 wur-

den mittels (2.70) die Strahlungsgleichgewichtstemperatifiennd 73, bestimmt. Da

71 und 75 genau wieyy, ¥, und 3 aufgrund der hemisgischen Approximation am
Aquator verschwinden, gilt dies ausrfdie so bestimmten Feld&t und 7. Somit er-
geben sich keine realistischen Temperaturwerte. Temperaturen im Modell, definiert nach
(2.69), sind aber genau wie die Stromfunktionen nur bis auf eine additive Konstante be-
stimmt. Gleiches giltiir die Gleichgewichtstemperaturen. Um anschauliche Temperatur-
werte zu erhalten, wurden KonstantenZuund 7 addiert, so das$; im hemisplari-

schen fachengewichteten Mittel den Wert 223 K ufigi den Wert 261 K besitzt. Dies

sind die fir 333 hPa und 667 hPa im vorausgegangenen Abschnitt festgesetzten Standard-
Temperaturwerte.

Der zonalsymmetrische Anteil voh; und vonT; ist im oberen Teil von Abbildung

4.4 dargestellt. Beide Temperaturfelder steigen in den Tropeachsh leicht an, fallen

aber im Mittel zum Pol hin ab. Der Temperaturunterschied zwischen niedrigen und hohen
Breiten ist beil;; sehr viel deutlicher ausgeqt als beil;. Beide Felder besitzen einen
starken Gradienten in den Subtropen und treiben so den subtropischen Jet an. In den mitt-
leren Breiten steigl} stark an, was wahrscheinlich keinen physikalischen Ursprung be-
sitzt. Der steile Abfall vorY; in den hohen Breiten treibt den Polarwirbel an. Der Anstieg
von 77 und 73 in den Tropen ist raglicherweise eine Folge der quasi-geostrophischen
Approximation.

Die meridionale Struktur des zonalsymmetrischen O&elnénantriebs; wird im unte-

ren Teil von Abbildung 4.4 dargestellt, zusammen mit dem Zonalwindprofil, das in der
unteren Modellschicht herrscheriivde, wenny; = 5 ware. Wie noch in Abschnitt
4.3.1 gezeigt wird, weicht der té@tshliche Zonalwind stark von dem hier dargestellten ab.
Das Anfachen von Westwinden in den Subtropen kann als Engatiid im Modell nicht
reptasentierte starke differentielle bodennahe &mwwng in dieser Region interpretiert
werden. Die Anregung von Ostwinden in den mittleren Breiten und wiederum von star-
ken Westwinden in dheren Breiten erscheint hingegen unphysikalisch. Dieser Befund
unterstreicht jedoch die Unverzichtbarkeit des OBetfenantriebs als ein Korrektiv in
diesem stark vereinfachten Modell.

Die nicht-zonalen Anteile vofi} und7; sind in Abbildung 4.5 dargestellt. Die Korrelati-

on mitden in Abbildung 4.1 gezeigten Feldern der nicht-zonalen diabatische&mgung

ist nahezu perfekt. Bemerkenswert ist auch, dass die zonalen Variationen der Strahlungs-
gleichgewichtstemperaturen mindestens dieselligd@rordnung besitzen wie die meri-
dionalen Variationen.

4.3 Ergebnisse der Modellsimulationiber 1000 Jahre

In diesem Abschnitt werden die Ergebnisse einer 1@00igen Modellintegration guisen-
tiert und mit den Reanalysedaten verglichen. &hrst wird die Modellklimatologie, d. h.
das zeitliche Mittel und die Standardabweichung der geopotentielie ider drei Mo-
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Abbildung 4.4: Zonaler Anteil der Strahlungsgleichgewichtstemper&tfirbei 333 hPa (links
oben) undZ’; bei 667 hPa (rechts oben) sowie die zonalsymmetrische @blkeeihantriebsstrom-
funktion 3 (links unten) und das zugéhge Zonalwindprofil (rechts unten).

dellschichten, besprochen. AnschlieRend wird @enmliche und zeitliche Struktur der
niederfrequenten Variabiit mittels einer Hauptkomponentenanalyse der tiefpassgefil-
terten geopotentiellenhe untersucht, gefolgt von einer Analyse des Regimeverhaltens.

4.3.1 Modellklimatologie

Die zeitgemittelten Zonalwindprofile der Modellsimulation werden in Abbildung 4.6 zu-
sammen mit den Zonalwindprofilen der schichtgemittelten Reanalysedaten dargestellt.
Wie erkennbar ist, stimmen die simulierten und die beobachteten Windprofile nahezu per-
fekt Uberein, was die Effektivitt des Antriebsanpassungsverfahrens unter Beweis stellt.
Das Maximum der Windgeschwindigkeit b&i° in der mittleren und oberen Schicht
entspricht dem subtropischen Jet. Ztzrdich weist das Profil in der oberen Schicht in
hoheren Breiten im Gegensatz zur mittleren und unteren Schicht aufgrund des Einflusses
des stratosgrischen Polarwirbels eine konvexe Form auf. In allen drei Schichten treten
Ostwinde inAquatorrihe auf, in der oberen Schicht aber nur schwache.

Die linke Spalte von Abbildung 4.7 zeigt die zeitgemittelte geopotentiefleeer drei
Modellschichten, thrend die entsprechenden beobachteten Felder in der rechten Spalte
dargestellt sind. Nach der Balance-Gleichung (2.51) ist die aus der Stromfunktion des Mo-
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Abbildung 4.5: Nicht-zonaler Anteil der Strahlungsgleichgewichtstemperatur bei 333 hPa (links)
und 667 hPa (rechts).

35

¢ obere Schicht Modell
30| == obere Schicht Beob.

,fol"\ O mittlere Schicht Modell ||
9 Q - - mittlere Schicht Beob.
25¢ il . O untere Schicht Modell ||
; ] — untere Schicht Beob.
20 L ~ - \I -
q , »O Q o \o\
15 R N 0. I
! 0\ ~o ~G'

zonale Windgeschwindigkeit [m/s]

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90
geographische Breite [°N]

Abbildung 4.6: Zonalwindprofile der drei Modellschichten und der schichtgemittelten NCEP-
NCAR-Reanalysedaten.

dells berechnete geopotentiell®le nur bis auf eine additive Konstante bestimmt. Diese
wurde so gewhlt, dass der Wert der geopotentielleditd im hemispérrischen thchenge-
wichteten Mittel in jeder Schicht beim Modell und bei den Beobachtungen gleich ist. Die
wichtigsten grol3skaligen Merkmale, die auf3erhalb der Tropen in den beobachteten Fel-
dern erkennbar sind, werden vom Modell angemessen reproduziert. Unterschiede im De-
tail sind erkennbaihnlich den Beobachtungen zeigt das Modell in der unteren Schicht
Ruckenuber den orographischen Maxima undde im Lee der Gebirge. Das Islandtief

und das Aleutentief sind erkennbar, letzteres ist jedoch deutlichésdier ausgepgt als

in den Beobachtungen. Der Tradper Osteuropa, der in der unteren Modellschicht am
deutlichsten sichtbar ist und sich in die mittlere Schicht und auch ein wenig in die obere
Schicht ausbreitet, ist etwas zu stark ausggprDie Felder in der mittleren und obe-

ren Schicht besitzen jedoch, in gutdbereinstimmung mit den Beobachtungendde
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uber den Ostitsten Asiens und Nordamerikas. Die obere Modellschicht zeigt diétgr
Ahnlichkeit mit den Beobachtungen. Das simulierte und das beobachtete Feld haben bei-
de eine vergleichsweise starke zonale Symmetrie. Als Folge der quasi-geostrophischen
Approximationen zeigt das Modell Defizite in den Tropen.

In der linken Spalte von Abbildung 4.8 ist die Standardabweichung der simulierten Fel-
der der geopotentiellendte dargestellt. Die entsprechenden Beobachtungen sind in der
rechten Spalte abgebildet. Soweit es die Struktur der gezeigten Muster betrifft, gibt es
keine tiefgreifenden Unterschiede zwischen den Modellergebnissen und den Beobach-
tungen. In der unteren und mittleren Schicht gibt es sowohl im Modell als auch in den
Beobachtungen ausg&gte Maxima der Variabilt iber dem Nordatlantik und dem
Nordpazifik. Im Modell sind diese Maxima im Vergleich zu den Beobachtungen etwas
nach Westen verschoben. In der oberen Schicht ist die Var@hgibl3tenteils auf die
Polarregion beschnkt. Im Modell ist das Maximum nahe am Nordpol gelegeahwend

das beobachtete Maximum sich etwas weiter vom Pol entfdrat dem Kanadischen
Archipel befindet.

Wenngleich die Struktur der Standardabweichungsmuster des Modells den Beobachtun-
genahnelt, ist die Strke der Modellvariabilét in allen drei Schichten geringer als beob-
achtet. Daifir bieten sich zwei ragliche Erkbrungen an. Zum einerbknten transiente
Wirbel (wetterbestimmende Drucksysteme) im Modell wegen der begrenzten horizon-
talen Aufbsung unterre@sentiert sein. Zum anderedrnte die Modellvariabildt auf-

grund der Abwesenheit zeitlich \@arderlicher Antriebskomponenten verringert sein. Mit
einem zeitlich vednderlichen Antrieb ist hier nicht der Jahresgang der solaren Einstrah-
lung gemeint, sondern externe Eirdbe auf die Atmosyére, die sich innerhalb eines
Winters oder von Jahr zu Jaindern Knnen. Der wichtigste derartige Faktor ist die Va-
riabilitat in der Meeresobeéthentemperatur. Welche der beiden Brihgen in Frage
kommt, kann leicht mittels zeitlicher Filterung untersucht werden. Die durch transiente
Wirbel bedingte Variabilit spielt sich haup#chlich auf einer Zeitskala von 2 bis 6 Tagen

ab, wahrend die zeitliche Va&nderung externer Antriebskomponenten meist auf deutlich
langeren Zeitskalen erfolgt. Daher wurden die Zeitreihen der simulierten und beobachte-
ten geopotentiellen &he der unteren Schicht mit einer Grenzperiode von 6 Tagen tief-
und hochpassgefiltert. Das hochpassgefilterte Signal wurde jeweils durch die Subtraktion
des tiefpassgefilterten Signals vom Originalsignal gewonnen. Die Standardabweichung
der hochpassgefilterten geopotentielledhld ist ein Mal3 iir die Aktivitat transienter
Wirbel und wird fur das Modell undiir die Beobachtungsdaten in Abbildung 4.9 dar-
gestellt. Im Falle der Beobachtungsdaten dibér dem drdlichen Atlantik und Pazifik

zwei Maxima der transienten Aktidt zu erkennen, welche die Storm-Track-Regionen
definieren. Das Modell zeigt zwei dazu vergleichbare Maxiilhbar dem Nordatlantik

und dem Nordpazifik, relativ zu den Beobachtungen wiederum leicht nach Westen ver-
schoben. Im Modell ist das pazifische Maximum gerirgg§ stirker als das atlantische,
wahrend die beobachteten Analoga gleich stark sind. Ein dritter, etwagsisbbnausge-
pragter kontinentaler Storm-Track, der nicht in dem Ausmald durch die Beobachtungen
wiedergegeben wird, ist im Modadliber Eurasien sichtbar. Insgesamt zeigt sich, dass die
simulierten ozeanischen Maxima der transienten Akttt ihrer Sarke mit den beob-
achteten Maxima vergleichbar sind. Somit sind die transienten Wirbel im Modell nicht
als unterrepsentiert anzusehen.

In Abbildung 4.10 wird die Standardabweichung der tiefpassgefilterten geopotentiellen
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Abbildung 4.7: Linke Spalte: Mittlere geopotentielledtie der oberen, mittleren und unteren Mo-
dellschicht (von oben nach unten). Rechte Spalte: wie linke Spalte,igtgiefschichtgemittelten
NCEP-NCAR-Reanalysedaten.
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Abbildung 4.8: Linke Spalte: Standardabweichung der geopotentielléhe-ler oberen, mittle-
ren und unteren Modellschicht (von oben nach unten). Rechte Spalte: wie linke Spaltéjraber f
die schichtgemittelten NCEP-NCAR-Reanalysedaten.
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Abbildung 4.9: Standardabweichung der 6-Tage-hochpassgefilterten geopotentiélien dér
unteren Modellschicht (links) sowie déber die untere Atmosginenschicht gemittelten NCEP-
NCAR-Reanalysedaten.

Hohe der unteren Schicht dargestelilt; las Modell undiir die Reanalysedaten. Beide
Muster haben einghnliche Struktur, wobei das Modell auch hier eine Westverschiebung
relativ zu den Beobachtungen zeigt. Deutlich sichtbar ist, dass die niederfrequente Varia-
bilitat im Modell schviacher ist als beobachtet. Dies muss nicht unbedingt ein Modellde-
fizit sein, sonderndsst sich raglicherweise durch die Abwesenheit zeitlich &ederli-
cher Einflisse auf die Modellatmosphe erkléren. Es sollte jedoch darauf hingewiesen
werden, dass das Ausmal’ der niederfrequenten Modellva@biib der Wahl der Mo-
dellparameter akiingt. Geht man jedoch von der nidliderptifbaren Annahme aus, dass
die Parameter so géwlt worden sind, dass das Modell eine hypothetische winterliche
Atmosplaretiber der Nordhemisgre ohne veéinderliche externe Eirifsse so reakits-

nah simuliert, wie es dem Modelldglich ist, so kann Abbildung 4.10 zur Absitzung

des Ausmalies der durch die interne atmasigbhhe Dynamik allein generierten nieder-
frequenten Variabildat im Vertaltnis zur niederfrequenten atmogpischen Variabilit

im anthropogen beinflussten gekoppelten System AtnirepHydrosphre-Kryosplre
dienen. Die interne niederfrequente Variabilitler Modellatmosgdre wird im Folgenden
genauer untersucht.

4.3.2 Niederfrequente Variabilitat

Zur Analyse der niederfrequenten Varialdititvurden die Daten der geopotentielleatte

der Modellschichten sowie die schichtgemittelten Reanalysedaten mit einer Grenzperiode
von 10 Tagen tiefpassgefiltert. Anschlie3end wurden Hauptkomponentenanalysen durch-
gefuhrt. Die Periode von 10 Tagen wurde ausi@ien der Vergleichbarkeit mit anderen
Studien, z. B. Kimoto und Ghil (1993a), gahit. Die hier gezeigten Ergebnissérigen
jedoch nicht empfindlich von der Wahl der Grenzperiode ab.

In der linken Spalte von Abbildung 4.11 wirdrfjede der drei Modellschichten die erste
EOF der geopotentiellendthe gezeigt und jeweils der in der rechten Spalte abgebildeten,
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Abbildung 4.10: Standardabweichung der 6-Tage-tiefpassgefilterten geopotentieilea é¢ker
unteren Modellschicht (links) sowie déber die untere Atmosginenschicht gemittelten NCEP-
NCAR-Reanalysedaten.

aus den Reanalysedaten der entsprechenden Schicht bestimmten ersten EQBegegen
gestellt. Far die unterste Schicht zeigen die Reanalysedaten ein Muster, das praktisch
identisch zum Muster deirktischen Oszillatio{AO) ist. Dabei handelt es sich um die
erste EOF beobachteter monatsgemittelter nordhef@isaner Felder des Luftdrucks

auf Meeresniveau im Winter (Thompson und Wallace, 1998). Das vom Modell erzeugte
Muster ahnelt dem beobachteten sehr. Das arktische Wirkungszentrum besitzt bei bei-
den Mustern eine maximale Amplitude beidafand, wobei es im Falle des Modells
etwas schwcher ist. Die Zentreidber dem Atlantik und dem Pazifik sind beim simu-
lierten Muster im Vergleich zu den Beobachtungen nach Westen verschoben. Das atlan-
tische Zentrum ist etwas scleher als beobachtet, und das pazifische Zentrum ist etwas
starker. Die westartige Verschiebung der ozeanischen Zentren ist wahrscheinlich auf
die Verschiebung der Storm-Tracks @okzuiihren. Die Wechselwirkung der transienten
Wirbel mit der zonalen Grundg€tmung spielt eine entscheidende Rolle in der Dynamik
der AO (z.B. Limpasuvan und Hartmann, 2000).

In der mittleren Schicht besitzen sowohl die simulierte als auch die beobachtete erste
EOF ein Wirkungszentruriiber bzw. nahe bei ®nland. Ansonsten unterscheiden sich

die beiden Muster stark, besonders in den mittleren Breiten. Insgesamt besitzt das si-
mulierte Muster eine atkere zonale Symmetrie als das beobachtete Mustealnelt

eher der AO bzw. der beobachteten zweiten EOF (siehe umtn)iche Abweichungen

von den Beobachtungen in der mittleren Tropasghexistieren auch bei komplexeren
Modellen, z. B. bei verschiedenen gekoppelten AtmasptOzean-Zirkulationsmodellen
(Weisheimer et al., 2003).

Im Falle der oberen Schicht stimmt das Muster des Modells im Wesentlichen mit dem
beobachteteiiberein. Es beschreibt die Vaistung bzw. die Abschachung des Polar-
wirbels. Der Hauptunterschied besteht in der Verschiebung des Wirkungszentrums vom
Kanadischen Archipel in Richtung Pol. Diese Verschiebung ist auch in der Standardab-
weichung (Abbildung 4.8) erkennbar, wie bereits im Abschnitt 4.3.Jaarwwurde.
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Abbildung 4.11: Linke Spalte: erste EOF der geopotentielleihid der oberen, mittleren und un-
teren Modellschicht (von oben nach unten). Rechte Spalte: wie linke Spaltejialgz schicht-
gemittelten NCEP-NCAR-Reanalysedaten.
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obere Schicht
Modell Reanalyse Korrelatio
EOF 1 EOF 1 0,70
EOF 2 EOF 2 0,69
mittlere Schicht
Modell Reanalyse Korrelation

-

EOF 1 EOF 1 0,18
EOF 1 EOF 2 0,74
EOF 2 EOF 1 0,36
EOF 4 EOF 1 0,81

untere Schicht
Modell Reanalyse Korrelation
EOF 1 EOF 1 0,90
EOF 2 EOF 2 0,20

Tabelle 4.2: Musterkorrelationskoeffizienten ausgihviter Paare von EOF des Modells und der
Reanalysedaten.

In Abbildung 4.12 wird die zweite EORIf jede Modellschicht jeweils ihrem beobach-
teten Pendant geg@bergestellt. Die Dipol-Muster in der unteren Schicht besitzen eine
gewisseAhnlichkeit miteinander, das Muster des Modells ist aber gélgendem beob-
achteten deutlich nach Westen verschoben. Die Wellenstruktur des simulierten Musters
in der mittleren Schich&hnelt ein wenig derjenigen der beobachteten ersten EOF (Ab-
bildung 4.11), ist aber nach Osten verschoben. Die beobachtete zweite EOF der mittleren
Schicht hat viele Gemeinsamkeiten mit der ersten EOF beim Modell, wie bereits oben
erwahnt wurde. In der oberen Schicht zeigen das Modell und die Beobachtungen einan-
derahnliche Strukturen mit der zonalen Wellenzahl 1.

Bemerkenswert ist, dass die vierte EOF der mittleren Modellschicht, dargestellt in Abbil-
dung 4.13, starkéhnlichkeit mit der beobachteten ersten EOF (Abbildung 4.11) besitzt,
wenngleich ihre Amplitude deutlich sclaeher ist als die des beobachteten Musters.

Ein quantitatives Mafir die Ahnlichkeit zweier Mustern undb ist derMusterkorrelati-
onskoeffizient

|(a, b)|

c(a,b) = BN
[[all - [[bl|

(4.8)

wobei das Skalarprodukt, -) und die Norm||- || durch (3.3) bzw. (3.5) definiert sind. Der
Musterkorrelationskoeffizient nimmt Werte zwischen 0 und 1 an. In Tabelle 4.2 werden
die Korrelationskoeffizienteruf die hier miteinander verglichenen simulierten und beob-
achteten EOF-Muster aufgelistet. In der Tat besitzen diejenigen Paare, die visuell einen
Eindruck vonAhnlichkeit vermitteln, auch einen hohen Korrelationskoeffizienten.

Wie Abbildung 4.11 zeigt, haben diglirenden EOF des Modells eine fast genauso grof3e
Amplitude wie die beobachteterilirenden EOF. Dass die niederfrequente Varialbilit

im Modell, wie am Ende von Abschnitt 4.3.1 besprochen wurde, insgesamt deutlich
schwacher ist als beobachtetamgt damit zusammen, dass die Amplituden dindren

EOF im Modell geringer sind im Vergleich zu den Reanalysedaten. Tabelle 4.3 izeigt f
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Abbildung 4.12: Linke Spalte: zweite EOF der geopotentielleiité der oberen, mittleren und
unteren Modellschicht (von oben nach unten). Rechte Spalte: wie linke Spaltejadhierdchicht-
gemittelten NCEP-NCAR-Reanalysedaten.
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Abbildung 4.13: Vierte EOF der geopotentiellendfie der mittleren Modellschicht.

jede Schicht die Anteile der durch jede der ersten zehn EORrégkl Varianz, sowohlir

die Modell- als auchiir die Beobachtungsdaten. In jeder Schichtémtidie erste EOF des
Modells einen bheren Anteil an der Gesamtvarianz, als es bei der Reanalyse der Fall ist.
Dies wird jedoch dadurch kompensiert, dass die Gesamtvarianz des Modells geringer ist
als die beobachtete Gesamtvarianz. Ab der zweiten EORrerkdie simulierten Muster
meist einen etwas geringeren Anteil der Gesamtvarianz als die entsprechenden beobach-
teten Muster. Da die Gesamtvarianz des Modells ebenfalls geringer ist als beobachtet,
besitzen die simuliertendheren EOF eine deutlich geringere Amplitude als ihre beob-
achteten Pendants. Ein Beispiel, bei dem dies deutlich sichtbar ist, ist gegeben durch die
simulierte und beobachtete zweite EOF in der unteren Schicht, dargestellt in der unteren
Zeile von Abbildung 4.12.

In jeder der drei Modellschichten ist digHrende EOF beémlich der erkhrten Varianz
deutlich von deribrigen EOF separiert. Ferner besitzen alle dreiénden EOF einghn-

liche Struktur mit einer ausgeggten ringbrmigen Komponente, die eine Verschiebung
von Luftmassen zwischen mittleren und polaren Breiten wiedergibt. Diese Verschiebun-
gen in den einzelnen Schichten geschehen nicht @mapy voneinander, sondern in ho-
hem MalRe simultan. Erkennbar ist dies an einer Korrelation der ersten Hauptkomponente
der unteren Schicht mit derjenigen der mittleren Schicht von 0,93, und mit derjenigen
der oberen Schicht von 0,67. Die vom Modell simulierte rirgiige Variabiliit besitzt

also eine kohrente vertikale Struktur. Eine ringyimige, vertikal ausgedehnte Variabi-

litat wird auch in der realen Atmosate auf beiden Hemispgihen beobachtet. Besonders
ausgepagt ist sie im Winter auf der jeweiligen Hemisiole. Diese beobachteteimo-

den“ der Variabiliat werden algingformige Moden(engl. annular modegsbezeichnet.

Auf der Nordhemispére erstreckt sich die ringfmige Mode in den Wintermonaten von

der Erdoberfiche bis in die untere Stratospk. An der Oberiche manifestiert sich die
ringformige Mode als AO, in der Stratosie durch Modulationen der &@ke des Po-
larwirbels (Thompson und Wallace, 1998; Wallace und Thompson, 2002). Sie ist aber
offenbar sarker durch andere Prozed#gerlagert, als es beim Modell der Fall ist. In der
mittleren Schicht ist es beispielsweise anstelle der ersten EOF die zweite EOF, die eine
ringformige Struktur besitzt. Die vertikale Struktur der riaghigen Mode erscheint et-
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obere Schicht
Modell Reanalyse
EOF Nr. | Varianzanteil [%] kumuliert [%]| Varianzanteil [%] kumuliert [%]
1 21,4 21,4 18,4 18,4
2 11,8 33,2 14,8 33,2
3 9,2 42,5 10,8 44,0
4 8,0 50,5 7,5 51,4
5 6,9 57,4 6,8 58,2
6 5,2 62,5 5,8 64,0
7 4,2 66,8 4,8 68,8
8 3,7 70,5 3,5 72,3
9 3,3 73,7 2,8 75,2
10 2,7 76,5 2,5 77,7
mittlere Schicht
Modell Reanalyse
EOF Nr. | Varianzanteil [%] kumuliert [%]| Varianzanteil [%] kumuliert [%]
1 13,0 13,0 10,8 10,8
2 8,0 21,1 9,6 20,4
3 7,3 28,4 8,3 28,8
4 6,1 34,5 7,2 36,0
5 55 40,0 6,7 42,6
6 4,8 44,8 5,6 48,3
7 4,3 49,1 51 53,4
8 4,1 53,2 4,1 57,5
9 4,1 57,2 3,7 61,3
10 3,7 60,9 3,6 64,9
untere Schicht
Modell Reanalyse
EOF Nr. | Varianzanteil [%] kumuliert [%]| Varianzanteil [%] kumuliert [%]
1 19,8 19,8 12,1 12,1
2 8,2 28,0 10,3 22,4
3 7,2 35,3 8,9 31,3
4 6,5 41,8 8,3 39,7
5 5,7 47,5 7,9 47,5
6 5,0 52,5 6,6 54,1
7 4,4 56,9 52 59,3
8 4,1 60,9 4,4 63,6
9 3,6 64,5 3,9 67,5
10 3,5 68,0 3,1 70,6

Tabelle 4.3:Anteil der durch jede der ersten 10 EOF érkén Varianz,iir die Modell- und Reana-
lysedaten undifr alle drei Schichten. In der Spalfeumuliert* werden jeweils die Varianzanteile
kumulativ aufsummiert.
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was weniger koérent als beim Modell. Die erste Hauptkomponente der unteren Schicht
bei den Reanalysedaten besitzt eine im Vergleich zum Modell geringere Korrelation von
0,66 mit der zum ringirmigen Muster gefrenden (zweiten) Hauptkomponente der mitt-
leren Schicht. Es besteht auch eine Korrelation von 0,53 mit der ersten Hauptkomponen-
te der mittleren Schicht. Die Korrelation mit der ersten Hauptkomponente der obersten
Schicht betagt 0,55. Das deutliche Hervortreten der rioighigen Mode im Modell mit

einer Amplitudeahnlich den Beobachtungeasist aber das Modell besondersidaje-

eignet erscheinen, die dynamischen Prozesse, die dedmmigien Mode und der mit ihr
verbundenen AO zugrunde liegen, zu studieren.

Um zu Uberpiifen, welche zeitlichen Skalen mit den hier diskutiertéamlichen Mus-
tern der niederfrequenten Variakdlitverbunden sind, wurden Leistungsdichtespektren
der ersten und zweiten Hauptkomponente der geopotentielidre tdller drei Modell-
schichten gesd@izt. Dabei wurden jeweils 18berlappende Hanning-gefensterte Seg-
mente von 90 Jahrendnge verwendet. Der systematische Fehler de&f2ang dirfte
damit bei Perioden, die kleiner als etwa 50 Jahre sind, verassigbar sein. Geaf® der
Formel (3.23) betgt die Standardabweichung der 8tdung etwa ein Viertel der unbe-
kannten wahren Leistungsdichte, in Wirklichkeit aber wahrscheinlich weniger aufgrund
der Uberlappenden Segmente. Unter der Annahme, dass der Fehler dézusghnor-
malverteilt ist, ergibt sich ein 67%-Vertrauensbereich von einem Viertel des @eta
Wertes der Leistungsdichte.

Abbildung 4.14 zeigt die Spektrals@#tzungen als Funktion der Periode, d. h es wird der
Wert der Leistungsdicht®(v) gegenl /v aufgetragerd.Die Spektren der ersten Haupt-
komponente der unteren und mittleren Schicht sind &éhtich, bedingt durch die hohe
Korrelation der beiden Zeitreihen. Es handelt sich um sedte” Spektren. Im Perioden-
bereich von 10 Tagen bis zu etwa einem Jahr steigt das Spektrum monoton an (wenn man
die vielen schmalen Peaks aul3er Adigst), viakhrend auf der interannuellen und deka-
dischen Zeitskala eineaBigung eintritt. Das Spektrum der ersten Hauptkomponente der
oberen Schichtatigt weniger stark und zeigt die maximale Leistungsdichte auf der deka-
dischen Zeitskala. Die Spektren der zweiten Hauptkomponente der oberen, mittleren und
unteren Schicht singweil3er*, denn siea&tigen bereits bei einer Periode von wenigen
Monaten. Auch hier existiert eine bathtliche Signalleistung auf der interannuellen und
dekadischen Zeitskala. Insgesamt sind die Spektierihe voll entwickelte chaotische
Dynamik des Modells charakteristisch.

In Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von James und James (1989, 1992), Kurgansky
et al. (1996), Dethloff et al. (1998), Weisheimer et al. (2003) und Crommelin (2003a)
vermag die Modellatmosggine also allein durch ihre interne Dynamik eine deutliche
Variabilitat auf langen Zeitskalen zu erzeugen, ohne dass és Aaflerungen exter-

ner Antriebskomponenten bedarf. Insbesondere die vom Modell simulierte AO bzw. die
ringformige Mode zeigt eine deutliche dekadische VariatiliHinweise auf dekadische
Schwankungen in der beobachteten AO-Zeitreihe wurden z. B. von Tanaka (2003) doku-
mentiert. Selbstverandlich beruhen die beobachteten Fluktuationen nicht nur auf der in-

2Die Auftragung gegen die Periode wurde aug@ten detJbersichtlichkeit und wegen des besonderen
Interesses an langperiodischen Schwankungeglgkvivian sollte bedenken, dass trotz der logarithmischen
Skalierung die langen Perioden auf der Abszissealartsnafllig groRe Bereiche belegen, die durch ver-
gleichsweise kleine Bereiche im Frequenzraumasentiert werden. Keinesfalls gibt diédEhe unter einer
Kurve auf einem Periodenintervall die im entsprechenden Frequenzband enthaltene Signalleistung an.
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Abbildung 4.14: Linke Spalte: Leistungsdichtespektrum der ersten Hauptkomponente der geopo-
tentiellen Hbhe der oberen, mittleren und unteren Modellschicht (von oben nach unten). Rechte
Spalte: wie linke Spalte, nur jeweil&rfdie zweite Hauptkomponente.

ternen atmosgdrischen Variabilét, sondern auch auf Wechselwirkungen der Atméasgh
mit anderen Teilen des Klimasystems wie etwa der Hydrasphnd der Kryospdre so-
wie nicht zuletzt auAnderungen externer, z. B. anthropogener Esgk auf das gesamte
Klimasystem. Dennoch legen die Modellergebnisse den Schluss nahe, daksheaVa-
riationen aufgrund interner nichtlinearer dynamischer Prozesse innerhalb der Airesph
zu einem betichtlichen Teil zur beobachteten dekadischen Klimavariabbieitragen.
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4.3.3 Regimeverhalten

Die Zirkulationsregime des Modells bzw. der auf drei Schichten reduzierten realen At-
mosplare werden durch die Satzrung von Wahrscheinlichkeitsdichten in einem von zwei
Hauptkomponenten aufgespannten Raum bestimmt. Dabei stellt sich die Frage, ob Haupt-
komponenten der unteren, der mittleren oder der oberen Schicht verwendet werden sollen.
Das bedeutet, dass a priori einer von drei verschiedenen @ateen des Zustandsraums

des betrachteten Systems zahden ist, auf welchen der Systemzustand projiziert wird.
Innerhalb dieses Unterraums erfolgt dann eine nochmalige Projek&omjalh auf den
Unterraum, der durch die ersten beiden EOF aufgespannt wird. Das Ergebnis der Unter-
suchung ist nicht unal@mgig von der Wahl der Schicht. Die obere Schicht soll hier aus
Grunden der Vergleichbarkeit mit der Literatur von vornherein ausgeschlossen werden.
In Beobachtungsstudien beispielsweise werden meist Zirkulationsregime der grol3skali-
gen Stdmung in der mittleren oder der unteren Tropaaghuntersucht. Dies ist sinn-

voll, da die Stdtmung in der mittleren und der unteren Tropdsghdie Witterung viel
starker beeinflusst als die $tnung in der oberen Tropospte oder gar der Stratosjte.
AulRerdem ist die Kopplung zwischen oberer und mittlerer Schicht im Modell und wahr-
scheinlich auch in den Beobachtungsdaten saher als die Kopplung zwischen mittler-

er und unterer Schicht. Erkennbar ist dies beispielsweise an den Korrelationen zwischen
den Hauptkomponenten der verschiedenen Schichten, wie sie in Abschnitt 4.3.2 disku-
tiert wurden. Es stehen also noch die mittlere und die untere Schicht zur Wahl. Da ein
Vergleich der aus den Modelldaten gewonnenen Ergebnisse mit den Resultaten, die auf
den Reanalysedaten basieren, erfolgen soll, empfiehlt es sich, dass die Daten in beiden
Fallen auf nbglichstahnliche Unte@ume projiziert werden. Bei der unteren Schicht be-
steht eine bessefdbereinstimmung der ersten beiden EOF des Modells mit denen der
Reanalysedaten, als es bei der mittleren Schicht der Fall ist. Daher wurden die ersten
beiden Hauptkomponenten der unteren Schicht analydiedjé Modell- und @r die Re-
analysedaten. Um den Rechenaufwand in vertretbaren Grenzen zu halten, wurde im Falle
des Modells die Analyse auf die ersten 100 Jahre der Integration Be&thr

Das Ergebnis der Wahrscheinlichkeitsdichtédzbng fir das Modell und ir die Re-
analysedaten wird in Abbildung 4.15 gezeigt. Die Gebiete mit signifikaheher Wahr-
scheinlichkeit als beim angepassten bivariaten roten Rauschprozess sind eingezeichnet.
Im Falle des Modells gibt es zwei ausgedehnte derartige Gebiete. Diese beiden Regime
werden aus Gmden, die unten noch adtert werden, wie in Abbildung 4.15 eingetra-

gen mit NAO- und AO" bezeichnet. Bei den Beobachtungsdaten gibt es zwei Regime mit
denselben Bezeichnungen, die sich auch auf etwa den gleichen Positionen in der durch die
beiden Hauptkomponenten aufgespannten Ebene befinden, aber weniger ausgedehnt sind.
Ferner existiert ein drittes Regime mit der Bezeichnung Dipol. Bei beiden Wahrschein-
lichkeitsdichten befindet sich das NAEGRegime an der Peripherie der Verteilung und ist
durch negative Werte beider Hauptkomponenten gekennzeichnet. DafRA&@ime be-

findet sich her am Zentrum der Verteilung. Seichwerpunkt* projiziert positiv auf

die erste Hauptkomponenteatwend die zweite Hauptkomponente nahezu null ist. Das

in den Beobachtungsdaten gefundene Dipol-Regime projiziert vor allem positiv auf die
zweite Hauptkomponente.

Zunachst werden nun die dreidimensionalen Strukturen der in den Beobachtungsdaten
gefundenen Regime diskutiert, um anschlie3end die Modellergebnisse damit vergleichen
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Abbildung 4.15: Gesclatzte Wahrscheinlichkeitsdichte im Raum der ersten beiden Hauptkompo-
nenten der geopotentiellerdHe der unteren Schicht des Modells (links) und der Reanalysedaten
(rechts). Das Intervall der éhenlinien betigt 0,01; anstelle der Null-Linie ist asi3erste Linie

die 0,0005-Linie dargestellt. Die dicken Linien umschlie3en die Bereiche, deren Wahrscheinlich-
keit mit 95%iger Signifikanz @her ist als bei einem angepassten bivariaten roten Rauschprozess
und markieren somit die Zirkulationsregime. Den Regimen werden Bezeichnungen wie angezeigt
zugeordnet.

zu kbnnen. Das beobachtete NAGRegime wird in Abbildung 4.16 dargestellt. Die linke
Spalte zeigt die absoluten Felder der geopotentielléheHder drei Schichten,afrend

in der rechten Spalte diénomaliendargestellt sind, die man durch Subtraktion der zeit-
gemittelten geopotentiellendtie (rechte Spalte von Abbildung 4.7) von den absoluten
Feldern erflt. Das Anomalie-Mustelir die untere Schicht zeigt eine negative Anomalie
uber dem Nordatlantik, die sich bis nach Westeuropa erstreckt. Eine positive Anomalie
befindet sichiber dem arktischen Raum undister Gonland am sirksten. Sie erstreckt

sich bistiber den drdlichen Nordpazifik. Dieser Auslifer wird von einer schwachen
halbkreisbrmigen negativen Anomalie beinahe komplett umschlossen. Das vorliegende
Muster besitztAhnlichkeiten mit dem Muster deXordatlantischen OszillatioiNAO)

nach Hurrel (1995). Dieses Muster bestimmt man wie folgt: afinst wird demMNAO-
Indexdefiniert als die Differenz zwischen den normiertéper die Wintermonate Dezem-

ber bis Marz gemittelten Bodenluftdcken bei Lissabon und Stykkisholmur (Island). Die
wintergemittelten Luftdicke werden jeweils normiert, indem sie durch ihre lahg}

ge Standardabweichung dividiert werden. Jedem Winter wird auf diese Weise ein Wert
des NAO-Index zugeordnet. Bildet man nun eine Karte iteex alle Winter mit einem
NAO-Index giblRer als 1 gemittelten Bodenluftdrucks auf der Nordhengisplund eine
entsprechende Kartéif die Winter mit einem NAO-Index kleiner als1, so ergibt die
Differenz der beiden Karten das NAO-Muster. Es ist durch eine positive Luftdruckan-
omalie iber dem Nordatlantik und Westeuropa sowie durch eine negative Anomalie im
arktischen Raum, besondérniser Island und Gmland, gekennzeichnet. Das hier betrach-
tete Regime-Anomaliemuster besitzt also edtnmliche Struktur wie das NAO-Muster,
jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen. Das Regime entspricht @bkerangsweise der
»hegativen Phase" der NAO, also einem Zustand mit negativem NAO-Index. Daher wird
das Regime mit NAO bezeichnet. Es ist jedoch anzumerken, dass das NAO-Muster im
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Gegensatz zum Regime-Muster keinen Awser in den nordpazifischen Raum besitzt,
sondern auf den nordatlantisch-arktischen Raum bas&hist. Trotz dieses nicht unbe-
deutenden Unterschiedes wird hier die Bezeichnung NA&&wendet, da die Anomalie
im atlantisch-arktischen Raum deutlicher ausggprst als im pazifischen Raum.

Die Regime-Anomalien in der mittleren und oberen Schicht sind in ihrer Struktur sehr
ahnlich der Anomalie in der unteren Schicht. Inre Amplitudécivst mit der lBhe so-

gar an. Das Regime besitzt also eine &ante vertikale Struktur; man spricht von einer
aquivalent-barotroperstruktur.

Das absolute Feld der geopotentielledhig der unteren Schicht besitzt zwei geschlos-
sene Zellen mit hohen Wertdiber Gonland und drdlich von Alaska, entsprechend
geschlossenen Hochdruckgebieten. Das Haoér Gibnland wird begleitet von einem
geschlossenen Tiglber dem Nordatlantik. Eine solche meridionale Dipol-Konfiguration,
bestehend aus einem Hochdruckgebiet und einem Tiefdruckgebiet, wobei sich das Hoch
auf der polnahen Seite befindet, ist ein Beispigldin Blocking Die Bezeichnungirhrt

daher, dass die Westwinddtnung unterbrochen, alsblockiert’ wird. In der Mitte des
Dipols herrschen Ostwinde. Als Folge dieses Blockings sind die Westwinde, die im Win-
ter normalerweise warme Meeresluft nach Europa transportieren, besonders in Mittel-
und Nordeuropa deutlich abgesdieit. Das Hoch@rdlich von Alaska bildet zusammen

mit dem Tief gidlich von Alaska ebenfalls eine Blocking-Konfiguration, die den Trans-
port von pazifischer Meeresluft nach Kanada behindert. Dieségztiche Blocking ist

die Folge des pazifischen Teils der Regime-Anomalie und unterscheidet das Regime von
einer Anomalie, digrein“ der negativen NAO-Phase entspricht. Es muss abércker
sichtigt werden, dass es sich bei dem Regime um eine Mittelung aus vielaohiats

chen Geopotential-Feldern handelt. Nicht in jedem dieser Feldesem beide Blockings
gleichzeitig auftreten.

In der mittleren Schicht treten keine geschlossen blockierenden Hochdruckzellen mehr
auf, aber es bilden sich Hochdrudkkeniiber der 8dspitze Gonlands undiber der Beh-
ringstral3e aus, welchéifeinen Transport polarer Kaltluft nach Europa und dem westli-
chen Teil von Kanada sorgen. Insgesamt sorgt also das NR&€gime tir ungevdhnlich

kalte Witterung in diesen beiden Regionen. In der oberen Schicht ist die&Gtg sarker
zonalsymmetrisch, und dielRken sind nur noch ansatzweise erkennbar.

Das AO"-Regime der Beobachtungsdaten wird in Abbildung 4.17 gezeigt. Die Anoma-
lien sind deutlich schiacher ausgepgt als beim NAO-Regime, was konsistent mit der
Tatsache ist, dass sich das zu diesem Regimérgate Gebiet in der Wahrscheinlich-
keitsverteilung (Abbildung 4.15) deutlictaher am Ursprung befindet als das zum NAO
Regime gebirende Gebiet. Die Anomalien besitzen auch hier @iqeivalent-barotrope
Struktur. Die Anomalie-Musteihneln, besonders im Falle der unteren Schicht, dem Mus-
ter der AO bzw. der ersten EOF der unteren Schicht (Abbildung 4.11, unten rechts). Auch
im Vorzeichen stimmen die Mustéberein. Die,positive Phase* der AO ist dadurch de-
finiert, dass die Anomalien in den mittleren Breiten positiv sind. Bei der Darstellung in
Abbildung 4.11 wurde das Vorzeichen der ersten EOF der unteren Schicht demnach ent-
sprechend der positiven AO-Phase géit, und das AO-Regime entspricht ebenfalls der
positiven AO-Phase (daher die BezeichnungAO

Die absoluten Felder der geopotentielledHe besitzen beim AG-Regime eine gtrkere
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Abbildung 4.16: Dreidimensionale Struktur des aus den Reanalysedaten bestimmten-NAO
Regimes. Die linke Spalte zeigt die geopotentieltéhEel der oberen, mittleren und unteren Schicht
(von oben nach unten). Die rechte Spalte zeigt die Felder der linken Spalte nach dem Abzug der
zeitgemittelten geopotentiellendHe der entsprechenden Schicht.
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zonale Symmetrie als die Felder der mittleren geopotentieli@meHDer versirkte me-
ridionale Druckgradient zwischen den mittleren und déhdren Breiteniihrt in diesem
Bereich zu einer Veratkung der Zonalstrmung.

Abbildung 4.18 zeigt das Dipol-Regime der Beobachtungsdaten. Die Struktur der Ano-
malie in der unteren Schicht ist nahezu identisch mit der Dipol-Struktur der zweiten EOF
der unteren Schicht, siehe Abbildung 4.12, rechts unten. Die Anomalien indatesr-h

en Schichten besitzen eidénliche Struktur. Die vertikale Ausbreitung der Anomalie ist
aber offenbar weniger stark ausgéagir als bei den anderen beiden Regimen. Es handelt
sich demnach um ein hauptshlich auf die untere Troposate besclanktes PAnomen.

Das absolute Feld der geopotentielletitd der unteren Schicht zeigt eine Vertiefung des
Aleutentiefs und eine Abschichung des Islandtiefs. In der mittleren Schicht ist eine der-
artige Modifikation in An&tzen zu erkennen,airend das Feld der oberen Schicht kaum
vom zeitgemittelten Feld (Abbildung 4.7, rechts oben) zu unterscheiden ist.

Die hier gefundenen Regime NAQund AOt besitzenAhnlichkeit mit den von Kimo-

to und Ghil (1993a) gefundenen Regimen BNA®Iocked NAO*) und ZNAO (zonal
NAQ"). In jener Studie wurde die geopotentiell®he bei 700 hPa untersucht. Ein Analo-
gon zum hier gefundenen Dipol-Regime wurde dort nicht entdeckt, was ein weiterer Hin-
weis darauf ist, dass dieses Regime haagitich auf die untere Troposate besclankt

ist. Anstelle dessen fanden Kimoto und Ghil zwei weitere Regime, deren Anomalien der
positiven und negativen Phase dRexifik-Nordamerika-Musters (PNA&htsprechen. Die-

ses Muster besitzt Wirkungszentren mit wechselnden VorzeighenHawaii, dem Nord-
pazifik, Westkanada und der Ogtite der USA. Es handelt sich dabei um ein wohlbekann-
tes so genanntekelekonnektionsmusteler geopotentiellen &he bei 500 hPa (Wallace
und Gutzler, 1981). Die PNA-Regime wurden hier nicht reproduziert und sind somit of-
fenbar ein PAnomen, das vor allem in der mittleren und oberen Tropéspauftritt. Das
NAO~- und das AO-Regime besitzen hingegen eine tiefe vertikale Ausdehnung, was an
ihrer aquivalent-barotropen Struktur erkennbar ist.

Es folgt die Diskussion der Regime des Modells. In Abbildung 4.19 wird das NAO
Regime dargestellt. Die Anomalie der unteren Schicht besitzt ebeAfatiichkeit mit

dem Muster der NAO und auch mit dem beobachteten NAR&gime, wenngleich die
negative Anomali¢iber dem Nordatlantik nach Westen verschoben ist. Die positive Ano-
malie Uber der Arktis istiber Gonland etwas schacher ausgepgt als beim beobach-
teten Pendant und breitet sich nicht ganz so weit in Richtung Nordpazifik aus wie beob-
achtet.Uber dem Nordpazifik befindet sich eine schwache positive Anomalie. Insgesamt
ahnelt das Muster im nordpazifischen Bereich der ersten EOF der unteren Schicht des Mo-
dells, siehe Abbildung 4.11, links unten. In dieser Region ist die Anomalie aber, genau
wie beobachtet, schicher ausgepgt als im atlantisch-arktischen Sektor. Die vertika-

le Ausbreitung der Anomalie findet i@hnlichem Ausmal} statt wie beim beobachteten
Regime; auch im Modell besitzt das NAGRegime eineaquivalent-barotrope Struktur.

In der absoluten geopotentiellerdkie der unteren Schicht zeichnet sich ein blockieren-
des Hochuber Gonland nebst zugéhigem Tiefuber dem Atlantik ab. Ein Blocking

Uber Alaska, wie bei den Beobachtungen gefunden, ist beim Modell jedoch nicht erkenn-
bar. Dementsprechend zeigen die mittlere und die obere Schicht jeweils einen deutlichen
Hochdruckiicken bei Gonland, aber nichiiber Alaska. Insgesamt besteht eine akzepta-
ble Ubereinstimmung zwischen dem beobachteten und dem modellierten {R&Qime.
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Abbildung 4.17: Wie Abbildung 4.16, aberifr das aus den Reanalysedaten bestimmté-AO
Regime.
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Abbildung 4.18: Wie Abbildung 4.16, aberiir das aus den Reanalysedaten bestimmte Dipol-
Regime.
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Abbildung 4.19: Dreidimensionale Struktur des NAGRegimes des Modells. Die linke Spalte
zeigt die geopotentielle #he der oberen, mittleren und unteren Schicht (von oben nach unten).
Die rechte Spalte zeigt die Felder der linken Spaltdigbezh der entsprechenden Felder der zeit-
gemittelten geopotentiellendtie aus der 100Ghrigen Modellintegration.
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Das AO"-Regime des Modells, dargestellt in Abbildung 4.20, besitzt genau wie das beob-
achtete Gegenistk eine deutlich schiachere Amplitude der Anomalien als das NAO
Regime. Die Struktur der Anomalie in der unteren und in der mittleren Schicht hat starke
Ahnlichkeit mit der ersten EOF der unteren Schicht (Abbildung 4.11, links unten). Die
Anomalie in der oberen Schichhnelt der ersten EOF der oberen Schicht. Die absoluten
Felder sind durch eine leicht @vhte zonale Symmetrie im Vergleich zu den zeitgemit-
telten Feldern (Abbildung 4.7, linke Spalte) gekennzeichnet. Auch im Falle dés AO
Regimes besteht eine gutereinstimmung mit den Beobachtungen.

Damit man einschtzen kann, wie unterschiedlich die Zonadstiungen in den beiden Re-
gimen des Modells sind, werden die Zonalwindprofile NAO~ in Abbildung 4.21 und

die Profile fir AO* in Abbildung 4.22 gezeigt. Bei NAO st aufgrund der Tiefdruck-
anomalien in den mittleren Breiten der subtropische Jet leichtar&tsDurch die Ab-
schwachung des Druckgradienten zwischen mittleren und polaren Breiten sind die West-
winde jedoch ab etwa 4hordwarts stark abgesclaght. In der unteren Schicht herr-
schen zwischen etwa 5@Qind 70 sogar Ostwinde. Die Windprofile entsprechen einem
Low-Index-Zustand nach Rossby (1939). Bei A@errscht in etwa die umgekehrte Si-
tuation. Der subtropische Jet ist leicht abgesatht, in den mittleren unddneren Breiten
hingegen sind die Westwinde veasdtt, entsprechend einem High-Index-Zustand. Selbst-
verstindlich sind auch die Anomalien des Zonalwindes im Falle vort A€hwacher als

im Falle von NAO".

Es hat sich gezeigt, dass das Modell beobachtete Zirkulationsregime mit tiefer vertika-
ler Ausdehnung, amlich NAO~ und AO", in ihrer Amplitude und dreidimensionalen
Struktur mit einer bemerkenswerten Genauigkeit zu simulieren vermag, wenn man die
Einfachheit des Modells in Betracht zieht. Zirkulationsanomalien mit begrenzter verti-
kaler Ausdehnung, wie etwa PNA oder der nordatlantisch-nordpazifische Dipol, werden
vom Modell jedoch nicht reproduziert. Offenbar werden die zugrunde liegenden Prozesse
im Modell nicht oder nur unzureichend lieksichtigt, nbglicherweise aufgrund der ge-
ringen vertikalen Aufbsung. Das Modell stellt jedoch ein geeignetes Werkzeug dar, um
die dynamischen Prozesse zu studieren, die zu dem bevorzugten Auftreten eidekverst
ten Zonalstomung (AO") oder Blocking-Situationen (NAO) im Vergleich zu anderen
Zirkulationszusanden @ihren.

4.4 Statiorare Losungen der Modellgleichungen

Um zu uberpiifen, ob die Regime des Modells mit statiwan Zushnden in Verbin-

dung stehen, wurde die in Abschnitt 3.5 beschriebene Funktionalminimierungsmetho-
de zur Bestimmung von Fixpunkten der Modellgleichungen verwendet. Die Wahl der
Anfangszusinde fir die Funktionalminimierung erfolgte auf vier verschiedene Weisen.
Zunachst wurden den Ausgabedaten der Modellintegraiilber die ersten 100 Jahre
Zus@inde im Abstand voniihf Tagen entnommen, insgesamt 7200 Zode. Zuatzlich
wurden Zusinde aus den ersten 100 Jahren der 10-Tage-tiefpassgefilterten Ausgabeda-
ten benutzt, ebenfalls im Abstand von 5 Tagen.ibar hinaus wurden zwei Serien aus
jeweils 7200 zudllig gewahlten Zushnden verwendet. Bei der ersten Serie war jede der
693 reellen Komponenten, die den Modellzustand beschreiben, normalverteilt mit jeweils
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Abbildung 4.20: Wie Abbildung 4.19, aberifr das AO"Regime des Modells.
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Abbildung 4.21: Zonalwindprofil des NAO -Regimes des Modells. Zur Orientierung geben die

gepunkteten Linien die zeitgemittelten Zonalwindprofile der schichtgemittelten Reanalysedaten
an.
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Abbildung 4.22: Wie Abbildung 4.21, aberiir das AO -Regime des Modells.

demselben Mittelwert und derselben Standardabweichung wie bei der Modellintegration.
Die zweite Serie wurde wie die erste Serie generiert, aber unter Verwendung der 1,5-
fachen Standardabweichung, undgticherweise existierende Fixpunkte im Randbereich
des Modellattraktors zu finden.

Die Bilanz dieser zeitaufwendigen Berechnungen istieinternd. Zwar wurden insge-

samt sechs verschiedene stafimnZusande gefunden, aber alle siddf3erst unrealis-

tisch. Das bedeutet, sie liegen sehr weit von Attraktor entferntiloeh somit keinen
direkten Einfluss auf die Dynamik auf dem Attraktor aus. Den @ndén ist gemeinsam

(bis auf eine Ausnahme, siehe unten), dass sie einen extrem starken subtropischen Jet be-
sitzen. Das Maximum der zonalen Windgeschwindigkeit in den Subtropen liegt stets zwi-
schen 35 m/s und 50 m/s in der mittleren Schicht und zwischen 55 m/s und 70 m/s in der
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Abbildung 4.23: Zonalwindprofile des ersten Beispield feinen statioaren Zustand des Drei-
schichtenmodells mit starkem subtropischen Jet.

oberen Schicht. Dies entspricht etwa dem Doppelten der beobachtetenatkedgbzw.
denen aus der Modellintegration, siehe Abbildung 4.6. AuRerdem besitzen déndeist

in Aquatorrithe Ostwinde in der mittleren und oberen Schicht mit Geschwindigkeiten bis
zu 40 m/s und einen deutlich ausgéagien zuatzlichen Westwindjet in polaren Breiten.

In der unteren Schicht sind die zonalen Windschwindigkeiten hingegen stets von deutlich
niedrigerem Betrage als beobachtet.

Zwei der inf gefundenen stati@men Zushnde mit starkem subtropischen Jet werden
hier als Beispiele g@sentiert. Die Zonalwindprofile der beiden Beispiele werden in den
Abbildungen 4.23 und 4.24 dargestellt. Die geopotentieddéider drei Modellschich-

ten wird fur die beiden Zusginde in den Abbildungen 4.25 und 4.26 gezeigt. Dabei sind
in der linken Spalte jeweils die absoluten Felder der geopotentieltdre Fbgebildet,
wahrend in der rechten Spalte die Anomalieniiggizh des mittleren Zustandes der Mo-
dellintegration dargestellt sind. Vergleicht man die Werte der Anomalien beispielswei-
se mit den Werten der Standardabweichung (Abbildung 4.8) oder den Amplituden der
Regime-Anomalien (z. B. Abbildung 4.19), so wird erneut deutlich, wie unrealistisch die
statioréren Zusande sind.

Fur die gefundenen Fixpunkte wurden lineare Stadigianalysen durchgéirt. Beim ers-

ten hier gezeigten Beispiel besitzt die instabile Mannigfaltigkeit eine Dimension von 91.
Die meisten Eigenwerte des Fixpunktes treten als komplex konjugierte Paare auf. Die
instabilste Eigeriisung ist oszillatorisch mit einer Periode von 2,5 Tagen, und ihre Am-
plitude wachst in 0,75 Tagen auf dasfache an. Es handelt sich vermutlich um eine
barokline Welle. Das zweite Beispiel besitzt eine 78-dimensionale instabile Mannigfal-
tigkeit. Die instabilste Bbsung oszilliert mit einer Periode von 2 Tagen unélchst mit

einer Zeitskala von 0,8 Tagen. Diese Werte sind typischafle gefundenen statiaren
Zus@inde mit starkem Jet. Diese sind also hochgradig baroklin instabil, was angesichts
der extrem starken vertikalen Windscherung in den Subtropen nicht verwunderlich ist.

Das Zonalwindprofil des einzigen gefundenen stétren Zustands ohne starken subtro-



86 Kapitel 4. Modellanpassung und Simulationsergebnisse

== obere Schicht
60+ - - mittlere Schicht {
RN — untere Schicht
— 501 2 ‘~ R
é’ 7 \
—_ L 1 \ i
= 40 ; \
~ 1 =" \s Y PRTARN
._g’ 30 i, Y ’ S b
c i . A ,~' “
2 20 : ! kY , <
g ;! \ ’ \
7] . .. a -
o 10 ' Sa ST T T~ q
'g) ' AL R - S~
g ol . =
1
% ‘II
< —10F 1 R
s L
S ol 4 ]
-20r ,°
‘i
‘I
_30, -

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90
geographische Breite [°N]

Abbildung 4.24: Zonalwindprofile des zweiten Beispielsrfeinen statioaren Zustand des Drei-
schichtenmodells mit starkem subtropischen Jet.

pischen Jet zeigt Abbildung 4.27. Wie man erkennen kann, ist auch dieser Zasfzerdt
unrealistisch. Er ist etwas weniger instabil als dlizigen Fixpunkte. Die instabilste Wel-

le wachst mit einer Zeitskala von 1,6 Tagen und besitzt eine Periode von 2,5 Tagen. Die
Dimension der instabilen Mannigfaltigkeit bagt 66.

Selbstversindlich kann trotz der vorliegenden Ergebnisse die Existenz von Fixpunkten
innerhalb oder in der Bhe des Attraktors nicht mit absoluter Sicherheit ausgeschlossen
werden? Es erscheint jedoch sehr unwahrscheinlich, dass solche Fixpunkte zwar existie-
ren, aber von der Funktionalminimierungsprozedur nicht entdeckt werden konnten, ob-
wohl alle Anfangszuginde auf oder in der &he des Attraktors verstreut lagen, wo doch
gleichzeitig Fixpunkte gefunden werden konnten, die weit vom Attraktor und somit von
den Anfangszuginden entfernt liegen. Daher wird hier von der Annahme ausgegangen,
dass keine Fixpunkte innerhalb oder in detié¢ des Attraktors existieren. Béudit wird

dies durch die Ergebnisse einer testweise durdéiigedn Untersuchung der Modellver-
sion aus der Studie von Sempf et al. (2005), bei der eine etwasest Bodenreibung
verwendet wurde als bei der in dieser Arbeit behandelten Version. Mit jener Modellver-
sion wurden die gleichen Berechnungen zur Bestimmung von Fixpunkten duibinigef

wie hier beschrieben. Es wurden 17 verschiedene Fixpunkte gefunden, und alle besitzen
ahnliche Zonalwindprofile wie die hier gezeigten Beispiele mit starkem subtropischen
Jet. AuRBerdem steht das Resultat der Fixpunktbestimmung im Einklang mit Ergebnissen
anderer Studien barokliner Dynamik. Reinhold und Pierrehumbert (1982) untersuchten
ein quasi-geostrophisches Zeischichten-Kanalmodell, und Achatz und Opsteegh (2003)
betrachteten ein Modell niederer Ordnung, das durch Projektion der Gleichungen eines
komplexen Zirkulationsmodells auf EOF gewonnen wurde. Beide Modelle zeigten deut-
liches Regimeverhalten, aber die gefundenen statemZusinde der Modelle besal3en
keine Ahnlichkeit mit den Regimen, und einige Fixpunkte lagen weit auRerhalb des je-
weiligen Attraktors.

3Mit der AussaggEin Fixpunkt befindet sich innerhalb des Attraktors® ist gemeint, dass der Fixpunkt
von Teilen des Attraktors umgeben ist.
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Abbildung 4.25: Dreidimensionale Struktur des ersten Beispiétsinen statioaren Zustand des
Dreischichtenmodells. Die linke Spalte zeigt die absoluten Felder der geopotentiéhenddr
oberen, mittleren und unteren Schicht (von oben nach unten). Die rechte Spalte zeigt die Felder aus

der linken Spalte aliglich der entsprechenden zeitgemittelten Felder der geopotentiehlea H
aus der 1000ghrigen Modellintegration.
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Abbildung 4.26: Wie Abbildung 4.25, abellfr das zweite Beispiel eines statiorn Zustands des
Dreischichtenmodells.
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Abbildung 4.27: Zonalwindprofile des einzigen gefundenen stairem Zustands des Dreischich-
tenmodells ohne starken subtropischen Jet.

Es stellt sich die Frage, wie es zu dem stark anomalen Erscheinungsbild der stati-
onaren Zushinde kommt und ob es physikalischelide gibt, welche die Existenzea-
litatsraherer* statioarer Zusande in einem baroklinen Modell erschweren oder verhin-
dern. Die Stationardt einer baroklinen Simung impliziert die Stationaét der Aumli-

chen Temperaturverteilung. Das bedeutet, dass an jedem Ort die diabatisé&nentingy

oder AbKihlung durch Divergenz bzw. Konvergenz deaWeflussesunmittelbar kom-
pensiert werden muss. Dies s&hkt die Mbglichkeiten zur Bildung statid@rer Zusande

stark ein. Miglicherweise existieren gar keine staioen Stomungen, deren Afme-
flussdivergenziberall gefigend stark ist, um dielif ,realistische” Sttmungszusinde
typischen diabatischen Easmungen zu kompensieren. Falls dies wahr ist, so muss die
bei einem statio@wren Zustand wirkende diabatische Brmung relativ schwach sein,

d. h. die tatachliche Temperatur muss der Strahlungsgleichgewichtstemperatur nahe sein.
In der Tat scheint dies zumindest im zonalen Mittel bei den gefundenen Fixpunkten mit
starkem subtropischen Jet der Fall zu sein. Der in den Abbildungen 4.23 und 4.24 gezeigte
Jet steht im Einklang mit dem in Abbildung 4.4 erkennbaren starken meridionalen Gradi-
enten der Strahlungsgleichgewichtstemperatur bei 333 hPa und 667 hPa in den subtropi-
schen Breiten. Die schwachen Zonalwinde in den mittleren Breiten sowie der starke po-
lare Jet stehen aglicherweise mit dem zonalen Profil der Gleichgewichtstemperatur bei
333 hPa in den mittleren und>heren Breiten im Zusammenhang. Das Modellklima der
zeitablangigen Integration ist hingegen fern vom thermischen Gleichgewichglitvh

wird dies durch die Zeitaldngigkeit der Stmung. Das Gleichgewicht zwischen der dia-
batischen En&rmung und der \&rmeflussdivergenz muss nur im Zeitmittel, aber nicht

zu jedem Zeitpunkt bestehen. Dies égticht den hocheffektiven nordimtigen WWarme-
transport durch die transienten Wirbel, welche die starke differentiell@iEmung in den
Subtropen kompensieren. Durch die zeitgemittelten transienten adrgen Warme-

und Impulsflisse wird das Modellklima aufrecht erhalten.

Die obige Argumentation dnnte die Frage aufwerfen, warum in einem réadihahen

“4Hier ist nicht deriiber ein gewisses Zeitintervall gemittelte transient@rivefluss gemeint, wie sonst
in der Atmospfarenphysilkiblich, sondern der augenblicklicheaAwnefluss.
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barotropen Modell, wie von Crommelin (2003c) gezeigt wurde, sehr wohl Fixpunkte in-
nerhalb oder in der Bhe des Attraktors existieren. Mairknte ramlich analog argu-
mentieren, dass bei einem statien Zustand des barotropen Modells die durch den
Oberflachenantrieb und die Bodenreibung gegebene Erzeugung oder Vernichtung von Im-
puls notwendig durch die Divergenz bzw. Konvergenz des augenblicklichen Impulsflusses
kompensiert werden muss, was wiederum eine starke Restrikéiom Wies ist aber nicht

der Fall, denn im barotropen Modell existiert ein atmicher Mechanismus zur Erzeu-
gung statioarer Zus&nde, @mlich die Wechselwirkung der $tmung mit der Orogra-

phie. Das extrem vereinfachte barotrope Kanalmodell von Charney und DeVore (1979)
mit einem zonalsymmetrischen Obadhenantrieb und einer sindsmigen Orographie

stellt einen Prototypen dieser Wechselwirkung dar. Ist die Zoatgtng schwicher als
durch den Oberéichenantrieb vorgegeben, so beschleunigt dieser die Zamaistg. Der
hinzugefigte Impuls wird aber durch die Wechselwirkung mit der Orographie wieder ent-
nommen. Die entzogene Energie wird einer Welle, welche die Walkga der Orogra-

phie besitzt, zugéirt. Bei geeigneter Zonalwindgeschwindigkeit verschwindet die zo-
nale Ausbreitungsgeschwindigkeit der Welle; die stehende Welle wird resonant angeregt,
und ihre Amplitude vachst immer weiter an, bis die Dissipation durch die Bodenrei-
bung die Anregung kompensiert. Es resultiert ein stdfienZustand, bei welchem die
Zonalstbmung fern vom Gleichgewicht mit dem Obé&dhenantrieb sein kann. Da die
realistische Orographie viele Wellenkomponenten &ntlkonnen im realitsnahen ba-
rotropen Modell viele statidire Zusédnde durch die Wechselwirkung mit der Orographie
entstehen, vgl. Charney et al. (1981). Im Dreischichtenmodell hingegen, wie in barokli-
nen Modellen allgemein, wirkt zaszlich die oben beschriebene Zwangsbedingung des
Temperaturgleichgewichts, welche die Existenz von Fixpunkten erschwert.

Es bleibt anzumerken, dass, sofern existent, die staonZushinde komplexerer atmo-
spharischer Zirkulationsmodelle oder der realen Atmdsehden Fixpunkten des Drei-
schichtenmodells nicht in allen Einzelheitahneln niissen. Wie oben diskutiert, wird

die Struktur der staticgiren Zusinde stark durch den zonalsymmetrischen Anteil des
thermischen Antriebs beeinflusst. Der zonale thermische Antrieb des Dreischichtenmo-
dells ist, wie in Abschnitt 4.2.3 besprochen wurde, nicht in jeder Hinsicht a¢sdiah

und dirfte sich vom Antrieb komplexerer Modelle oder der realen Atméaspimerklich
unterscheiden. Die obigen Argumentationen legen aber nahe, dass wahrscheinlich auch
die Fixpunkte komplexer barokliner Modelle oder der realen Atmaspistark anomal

sind und zumindest einen ungéhnlich starken subtropischen Jet besitzéritdn. Diese
Schlussfolgerungtfrt dazu, dass hier die Hypothese, Fixpunkte seien die Ursache von
Zirkulationsregimen, im Falle barokliner Dynamik verworfen wird. Egssen komple-

xere Strukturen im Phasenraum existieren, diedas barokline Regimeverhalten ver-
antwortlich sind. Im folgenden Kapitel wird ein Versuch unternommen, die Natur dieser
Strukturen @&her zu erginden.



Kapitel 5

Wie entsteht Regimeverhalten?

Returning to ergodic theory, we note that certain transitive systems of equa-
tions may be converted into intransitive systems simply by changing the nu-
merical value of a simple constant. In the case of the dishpan this constant
might be the rate of rotation; for the atmosphere-ocean-earth system it might
be a coefficient of turbulent viscosity or conductivity, whose most appropriate
value in the atmosphere or ocean is uncertain in any case. If in a transitive
system we do alter such a constant, but by an amount not quite enough to
make the system intransitive, me may observe another form of behavior. Two
particular time-dependent solutions of the system may appear to have con-
siderably different sets of statistics if the solutions are extended over only a
moderate time span, i. e. the system may appear to be intransitive. However,
when the time span is made sufficiently long, the solutions will be found to
have similar statistics. This means that also a single solution will exhibit dif-
ferent statistical properties within different segments of a long time span. We
have called systems of this sattost intransitivéLorenz, 1968).

EDWARD N. LORENZ(1976)

Das Ziel dieses Kapitels besteht darin, plausibel zu machen, dass das Regimeverhalten des
Dreischichtenmodells und seine dekadische Varidikolgen eines Rimomens sind,

das von Lorenz (1968) alBast-Intransitivifit bezeichnet wurde. Lorenz definierte ein
fast-intransitives dynamisches System dadurch, dass dessen Langzeitstatistiken zwar un-
abhangig vom Anfangszustand sind, wenn das untersuchte Zeitintervall von unendlicher
Lange ist, sie aber stark vom Anfangszustandaalgen, wenn ein sehr langes, aber end-
liches Zeitintervall betrachtet wird. Dementsprechend besteht eine einzelndjbsch

ein unendliches Zeitintervall erstreckendésung eines solchen Systems aus aufeinan-
der folgenden langen Zeitabschnitten mit unterschiedlichen statistischen Eigenschaften.
Ein fast-intransitives System kann durch débergang von einem intransitiven System

Zu einem transitiven System entstehen. Bei intransitiven Systedegeh die statisti-

schen Eigenschaften selbst im Grenzfall unendlicher Zeitintervalle vom Anfangszustand
ab, bei transitiven Systemen hingegen nicht. Entsteht/ergang zur Transitivéit etwa

durch die Variation eines Systemparameters, so ist zu erwarten, dass die Zeitabschnitte der
Losung mit unterschiedlichen statistischen Eigenschaften uiirzerkwerden, je weiter
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der Parameter den kritischen Wélter- bzw. unterschritten hat. Die Fast-Intransiéivit
kann also in unterschiedlich starken Ausgungen existieren. 8thte man defybergang
von der Intransitiviét zur Transitiviat mit der Hilfe von Konzepten der Nichtlinearen Dy-
namik verstehen, lohnt es sich zwdern, worin sich transitive und intransitive Systeme
beziglich ihrer dynamischen Srukturen im Phasenraum unterscheiden.

Ein dissipatives System, das mehrere koexistierende Attraktoren besitzt, ist offensicht-
lich intransitiv, denn seine Langzeitstatistike@ngen davon ab, in welchem Einzugsge-
biet sich der Anfangszustand befindet. Wie aber atrés sich mit Systemen, die nur
einen Attraktor besitzen? Bei diesen nimmt mawig an, dass sie transitiv sind, ohne

es streng beweisen zwhknen. Systeme mit nur einem Attraktor, deren Langzeitstatisti-
ken fur alle Anfangszusginde im Phasenraum, mit Ausnahme einer Menge vom Volumen
null, gleich sind, bezeichnet man @&syodisch(fur eine pézisere und allgemeinere Defi-
nition siehe z. B. Ott (1993) oder Lam (1997)). Demnach ist Ergattipitaktisch gleich-
bedeutend mit Transitiat. Der Ergodizidt liegt die Existenz eineimvarianten MalRes
zugrunde, eines Wahrscheinlichkeitsmalies, das jeder Teilmenge des Attraktors die Auf-
enthaltswahrscheinlichkeit in der Menge zuordnet, wenn man,gmpesche” Trajektorie
verfolgt. Diese Aufenthaltswahrscheinlichkeit igt fast alle Trajektorien gleich, woraus

die Unablangigkeit der Langzeitstatistiken vom Anfangszustand folgt. Die Trajektorien,
die davon ausgenommen sind|lén eine Menge mit verschwindendem Phasenraumvo-
lumen aus. Ein Beispielif eine solche Ausnahme ist eine Trajektorie auf der stabilen
Mannigfaltigkeit eines instabilen periodischen Orbits, der in einem chaotischen Attrak-
tor eingebettet ist. Die Ergodiat lasst sichifir eine Klasse von idealisierten chaotischen
Systemen beweisen, die gewisse mathematische Voraussetzungjésn €@®tt, 1993).

Fur komplexe, anwendungsorientierte Systeme wie etwa das Dreischichtenmodell ist je-
doch der Versuch, die Ergodiait zu beweisen, nach dem heutigen Kenntnisstand der
Mathematik hoffnungslos. Dennoch setzt man die Ergaatiamplizit voraus, wenn man
statistische Analysen von numerischen Langzeitintegrationen eines Modells betreibt, wie
in dieser Arbeit geschehen. Schlief3lich nimmt man an, dass Sy<iBerggesdhizt wer-

den und man nicht etwa Zufallsprodukte &ithdie stark von der Anfangsbedingung der
Integration ablngen. Die in dieser Arbeit durchggifrten Schtzungen von Wahrschein-
lichkeitsdichten beispielsweise sind nichts anderes als eine Projektion des invarianten
Mal3es auf einen zweidimensionalen Unterraum, sofern dieses Mal3 existiert. Das Ak-
zeptieren def,Ergodenhypothese” impliziert, dass Systeme mit nur einem Attraktor als
transitiv angenommen werden. Damit ist ilvergang von der Intransitivit zur Transi-

tivitat gleichbedeutend mit der Vereinigung zweier oder mehrerer Attraktoren zu einem
einzigen Attraktor. Bei dieser Vereinigung werden die Grenzen zwischen den Einzugs-
gebieten durclilssig, und es entsteht eine dynamische Verbindung zwischen den vorher
konkurrierenden Attraktoren. Direkt nach der Vereinigung ist die Verbindungchst
schwach — das System ist fast-intransitiv.

Um eine erste Vorstellung von den bislang unklaren Ursachen des Regimeverhaltens des
Dreischichtenmodells zu erlangen, wird Zghst im ersten Abschnitt dieses Kapitels ein
einfacheres Modell untersucht — ein barotropes, heraispthes Modell mit spektraler
T21-Auflosung. Es wird gezeigt, dass das offensichtliche Regimeverhalten dieses Mo-
dells und seine extrem stark ausgigte dekadische Variab#it Folgen der Vereinigung

von Attraktoren sind. Welche Rolle Fixpunkte beim Regimeverhalten spielen, wird eben-
falls untersucht. Im zweiten Abschnitt wird ein Experiment mit dem Dreischichtenmodell
durchgetihrt. Es wird gezeigt, dass lediglich durch das Reduzieren eines einzelnen Mo-
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dellparameters,amlich der Bodenreibungskonstanten, und das anschliel3ende Wiederho-
len der Antriebsanpassung das Modell dazu gebracht werden kann, Fast-Intransitivit
offensichtlicher Form zu zeigen. Im dritten Abschnitt werden die erzielten Ergebnisse zu-
sammengefasst, um auf ihrer Grundlage eine Hypothese zu formuliereralG#aser
Hypothese ergeben sich bei der Variation eines geeigneten Kontrollparameters das Re-
gimeverhalten und die dekadische Variahiiitles Dreischichtenmodells aus einer Verei-
nigung zweier Attraktoren und einer anschlieRenden Abgchwng der fast-intransitiven
Eigenschaft.

5.1 Regimeverhalten in einem barotropen Modell

Der Antrieb und die Parameter des hier untersuchten barotropen Modells wurden so an-
gepasst, dass seine Zirkulatioghchst weitgehend der vertikal gemittelten Zirkulation

des Dreischichtenmodells entspricht. Dazu wurde eine modifizierte Variantérdead
Dreischichtenmodell entwickelten Antriebsanpassungsprozedur verwendet, wodurch sich
ein neues Testumfeldif dieses Verfahren ergab. Vor allem aber wurde auf diese Weise
ein einfacheres Modell geschaffen, welches dazu dienen soll, das Verhalten des kom-
plexeren Dreischichtenmodells besser zu verstehen. Zugleich bestehtbdleKeit,

die erzielten Ergebnisse mit den Resultaten von Crommelin (2003c) zu vergleichen, der
die Mechanismen des Regimeverhaltens des von Selten (1995) entwickelten barotropen
hemisplarischen Modells, ebenfalls mit einer T21-Aiglung, untersuchte. Insbesondere
kannuberpiift werden, ob der von Crommelin gefundene enge Zusammenhang zwischen
statioraren Zusanden und den beiden Regimen jenes Modells, die der positiven und der
negativen Phase der AO entsprechen, aiiclein Modell mit einem anders gearteteten
Oberfchenantrieb und geringgig anderen Parameterwertdiltgy ist.

Im ersten Unterabschitt dieses Abschnitts wird die Grundgleichung des barotropen Mo-
dells, diebarotrope Vorticitygleichungorgestellt und erklrt, wie durch einfache Modi-
fikationen des Dreischichtenmodells das barotrope Modell hergestellt wurde. Die Anpas-
sung des Modellantriebs und der Parameter wird im zweiten Unterabschaittezt! Im
dritten Unterabschnitt wird die Vanderung der Modelldynamikatrend der Antriebs-
anpassung detailliert beschrieben, da dies Aufschilbes die Entstehung der Regime
des Modells gibt. Eine Abfolge aus der Nichtlinearen Dynamik bekannter Mechanismen,
welche mit den Beobachtungen bei der Regimeentstehung konform ist, wird vorgestellt.
Der vierte Unterabschnitt besaftigt sich mit der Auswertung einer Langzeitintegration
des Modells. Die Modellklimatologie, die niederfrequente Variahtliind das Regime-
verhalten werden analysiert. Iririften Abschnitt schliel3lich werden statéoe Zuséande

des Modells und ihre Stabifiten untersucht sowie ihr Einfluss auf das Regimeverhalten
diskutiert.

5.1.1 Reduktion des Dreischichtenmodells auf ein barotropes Modell

Die barotrope Vorticitygleichungakst sich durch vertikale Integration unter 8eksich-
tigung der Orographie als untere Randbedingung aus der quasi-geostrophischen Vortici-
tygleichung (2.42) herleiten @lén, 1981). Bezieht man auRerdem die Bodenreibung,
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den Oberthchenantrieb und die Horizontaldiffusion mit ein, so lautet die Gleichung in
dimensionsloser Form wie folgt:

SJANY,

ot
Hierbei isty die Stromfunktion der barotropen 8tnung,f der Coriolisparametet; < 1
ein Skalierungsparameteurf die Orographie, der biécksichtigt, dass die bodennahe
Strdmung in der Realitt langsamer ist als die vertikal gemittelted®ung, die Orogra-
phie, ' die Konstante der Bodenreibung’ die Oberfiichenantriebsstromfunktion, die
den in einer baroklinen Atmosgahe wirkenden thermischen Antrieb ersetzt, undlie
Diffusionskonstante. Um kein neues, auf der barotropen Vorticitygleichung basierendes
Modell entwickeln zu nissen, wurde nach dem Vorschlag von Kurgansky (2004) ein mit
dieser Gleichung konformes barotropes Modell aus dem Dreischichtenmodell konstruiert.
Hierzu sind lediglich Veiinderungen in den dimensionslosen Rossby-Deformationsradien
und einige zuatzliche Modifikationen @tig. Setzt mam\? = A2 = 1 und A% = 0, so
nimmt die Matrix A nach (2.81) die Form

= —J(, A + f 4+ 7vh) — KA(p — ") + DAY, (5.1)

~1 1 0
A=| 1 —2 1 (5.2)
0 1 -1

an. Die orthonormierten Eigenvektoren vaAnzu den Eigenwerten; = 0, e; = 1 und
es = 3 bilden die Spalten der MatrixJ, siehe (2.84). Damit besitzt diese Matrix die

folgende Gestalt:

1/vV3  1/vV2 1/1/6

U=| 1/V3 0 —2/v6 |. (5.3)

1/vV3 —1/V2 1
Die linke Spalte gibt die Struktur der barotropen Mode wieder, zu der die Stromfunktionen
aller drei Schichten zu exakt gleichen Anteilen beitragen.ibiegen Spalten stellen die
baroklinen Moden dar. Um diese zu untércken, werden die mittlere und die rechte
Spalte Kinstlich gleich null gesetzt. Mit der auf diese Weise modifizierten Matkjxer
Transformation (2.89) und der Definition der barotropen Stromfunktion

1

werden die drei Stromfunktionen des baroklinen Modells identisch mit der barotropen

Stromfunktion:
(0 (0
vy | =1 ¥ |- (5.5)
V3 Y

Ferner nimmt das Modellgleichungssystem (2.91) mit (5.4) und wegen0 die Form

ONY 1~ .
o0~ 32 (5.6)
j=1
an. Beim Einsetzen der rechten Seite von (2.78) wird beim Orographieterm und beim Bo-
denreibungsterm der Wertif A2 beibehalten, der beim Dreischichtenmodell verwendet

wurde, und man egit

oAy

ot

=—J (w, A+ f+ %Agh) — %AgKA(w — ") + DAY, (5.7)
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wobeiv; = ¢* gesetzt wurde. Dies entspricht (5.1) mit = A2h/3 und K = A2K/3.

Setzt man nun = 1/3, was in etwa dem Veditnis zwischen den zonalen Winésten

in der unteren und in der mittleren Schicht des Dreischichtenmodells entspricht, siehe
Abbildung 4.6, so erfit manh = A2h. Das Auftreten des Faktors? erklart sich da-
durch, dass in der Herleitung der dimensionslosen Gleichung (5.1) eine andere vertikale
Skalenldhe verwendet wurde als bei der Entdimensionierung des Dreischichtenmodells.
Der Faktor 1/3 in der Konstanten der Bodenreibutig= A2K/3 filhrt dazu, dass die
Zeitkonstante der Bodenreibung im barotropen Modell um den FaktasfBegtist als im
Dreischichtenmodell bei gleichem Wert vén

5.1.2 Modellantrieb und Parameter

Zur Anpassung des Obeifihenantriebs des barotropen Modells wurde eine modifizier-
te Version des in Abschnitt 4.2.1 beschriebenen iterativen Verfahrens benutzt mit dem
Ziel, das Verhalten des Dreischichtenmodellggiichst weitgehend zu reproduzieren.
Konkret wurde von der barotropen Modellzirkulation verlangt, dass sie hinsichtlich ihres
zeitlichen Mittels und ihrer Standardabweichung der vertikal gemittelten Zirkulation des
Dreischichtenmodellahnelt, und dass die erste EOF der geopotentieli@netein AO-
ahnliches Muster zeigt. Ferner soll das Modell zwei Regime besitzenablermngsweise

der positiven und negativen Phase der AO entsprechen, wie es auch beim Dreischichten-
modell der Fall ist. Um diese Ziele zu erreichen, wurde der zonalsymmetrische Antell
des Obertichenantriebg™ in der gleichen Weise justiert wie beim Dreischichtenmodell,

mit dem vertikalUber die drei Schichten gemittelten beobachteten Zonalwindprofil als
Anpassungsziel. Ferner wurden nicht-zonale Anteile des Glsedhantriebs zugelassen,

als Ersatz iir den nicht-zonalen diabatischen Antrieb des Dreischichtenmodells. Bei je-
dem lIterationsschritt der Antriebsanpassung wurde zum @lobghantrieb ein Feld ad-
diert, das proportional zur Differenz zwischen dem nicht-zonalen Anteil der zeitlich und
vertikal gemittelten Stromfunktion des Dreischichtenmodells und der nicht-zonalen zeit-
gemittelten Stromfunktion aus der vorausgegangenen Integration des barotropen Modells
Ist.

Aufgrund einer besonderen Sensitatiles Modells gegéiber Antrieb&nderungen, die

im kommenden Unterabschnitt atkflich diskutiert wird, konnte keine volE&hdige
Konvergenz des Verfahrens erreicht werden. Die Prozedur wurde abgebrochen, als eine
vorubergehende Sequenz akzeptabler Modellergebnisse aufgetreten war. Der zur befrie-
digendsten Modellintegration getende Antrieb wurdelir die Langzeitintegration des
Modells benutzt. Abbildung 5.1 zeigt den zonalsymmetrischen Anteil des resultieren-
den Antriebs, das zu dieser Antriebsstromfunktiondgehde Zonalwindprofil sowie den
nicht-zonalen Anteil des Antriebs. Der zonale Anteil besitzt im Vergleich zu den zona-
len Antrieben des Dreischichenmodells (Abbildung 4.4) eine recht daeg@estalt. Er

ist fastuberall monoton fallend und sorgt sorfdie Anregung von Westwinden in den
meisten Breiten, am &tksten in den Subtropen. Ein zweites, sabheres Maximum der
Westwindanregung befindet sich in dedhleren Breiten. Das nicht-zonale Antriebsfeld
besitzt gewisséhnlichkeiten mit den in Abbildung 4.5 gezeigten thermischen Antrieben,

ist aber im Vergleich zu diesen Feldern nach Osten verschoben. Dass sich kein Antrieb
mit einer gbRerenAhnlichkeit ergeben hat, beigndet sich durch die Unterschiede zwi-
schen barotroper und barokliner Dynamik. In einer baroklinen Atmésphpielen die
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Abbildung 5.1: Links oben: zonalsymmetrischer Anteil deg flie Langzeitintegration des ba-
rotropen Modells verwendeteten Obadhenantriebs. Rechts oben: zonales Windprofil, das dem
zonalsymmetrischen Antrieb entspricht. Unten: nicht-zonaler Anteil des @bleefhantriebs.

vertikalen Gradienten der transienterakiheflisse eine bedeutende Rolle bei der Zeit-
entwicklung der potentiellen Vorticity; in einer barotropen Atmagghexistieren keine
vertikalen Gradienten der 8meflisse.

Die Starke der Bodenreibung musste drastisch reduziert werden, um eine chaotische
Modell-Losung zu erhalten. Verwendet man die gleich&rl& der Reibung wie beim
Dreischichtenmodell, so et man stets stabile Fixpunk8ungen. Die durch die Verrin-
gerung der Bodenreibung ausggtie barotrope Instabidit ist nicht per se als bedeutsam

fur die Dynamik des Dreischichtenmodells anzusehen. Sie dient vielmehr als Ensatz f
die barokline Instabildt in Kombination mit der Rckkopplung zwischen den baroklinen
Moden und der barotrope Mode. Es wurde eine Zeitkonstante von 18 Tagdre fBo-
denreibung verwendet. Bei dem von Selten (1995) und Crommelin (2003c) untersuchten
Modell betiagt die Zeitskala der Bodenreibung 15 Tage.

Die Verringerung der BodenreibungHrte dazu, dass die Auswirkung der Orographie
trotz des bereits implizit bécksichtigten Faktors = 1/3 zu stark wurde. Experimente
mit zonalsymmetrischen Obeitthenantrieben haben gezeigt, dass die Amplituden der
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orographisch angeregten statiman Wellen um so gf3er werden, je geringer die Boden-
reibung ist. Der Grund ist offenbar die verringerte Dissipation der Wellen. Daher wurde
die Hohe der Orographie in etwa dem gleichen Mal3e veringert wie die Konstader
Bodenreibung explizit reduziert wurde. Dementsprechend wurde die Orographie mit dem
Faktor 0,3 multipliziert.

Die Horizontaldiffusion wurde &llig abgeschaltet. Diese Mal3hahme erwies sicidie
Instabilitat bzw. Chaotizéit der Modell-losungen alsdrderlich, und es wurden keine
nachteiligen Effekte beobachtet. Offenbar ist die Instdttiliter kleineren Skalen so ge-
ring, dass die Dissipation der kleinskaligsten Moden durch die Bodenreibung allein be-
reits ausreicht, um eine Akkumulation von Energie in diesen zu verhindern. Das Modell
von Selten (1995) besitzt eine Horizontaldiffusion, welche die Moden der totalen Wellen-
zahl 21 mit einer Relaxationszeit von 3 Tagempft. Dennoch zeigt auch jenes Modell
eine chaotische dsung. Im Vergleich dazu scheint das hier untersuchte barotrope Mo-
dell eine geringere Instabidt aufzuweisen. Diesamgt noglicherweise damit zusammen,
dass das vorliegende Modell darauf angepasst wurde, die Zirkulation des Dreischichten-
modells zu imitieren, &hrend die Zirkulation des Modells von Selten eher den Beobach-
tungenahnelt. Die statioaren Wellen des Dreischichtenmodells sind etwas &chwer als
beobachtet, was die verringerte Instahtlierkaren lonnte.

5.1.3 Regimeentstehung bei der Antriebsanpassung

Bei der Einstellung des Obeatthenantriebs wurde zaohst nur der zonalsymmetrische
Anteil justiert. Das Zonalwindprofil konvergierte problemlos nach wenigen Iterationen
gegen das Zielprofil, und es stellte sich eine stabile periodiscben8trg ein. Anschlie-

Rend wurde zu#zlich die im vorausgegangenen Unterabschnitt beschriebene Anpassung
des nicht-zonalen Anteils eingeschaltet. Nach wenigen Iterationen wurde die periodische
LOsung statioar. Einige weitere Iterationen &ger begann ein Problem aufzutreten, das
bei der Anpassung des Dreischichtenmodells nicht existierte. Ddémechte Zonalwind-

profil war nicht mehr realisierbar. Vielmehr existierten zwei davon abweichende alternati-
ve Zonalwindprofile, die einem Low-Index- und einem High-Index-Zustand entsprechen.
Das Modell verweilte stetdif einige Iterationen der Anpassungsprozedur in einem die-
ser beiden Zuginde, um beim folgenden Iterationsschritt in den anderen Zugtaerau-
wechseln undir einige weitere Iterationen in diesem zu verbleiben. Der Grundiéses
Verhalten war die Koexistenz mehrerer Attraktoren, also Intrangitividurch Testinte-
grationen mit verschiedenen Anfangszumten, aber gleichbleibendem Antrieb wurden
vier verschiedene koexistierende Attraktoren gefunden. Einer entsprach einem stabilen
High-Index-Zustand. Bei den anderen drei Atrraktoren, von denen einer chaotisch, ei-
ner periodisch und einer statié@nwar, handelte es sich um Low-Index-Zustle. Die
Muster der zu diesen drei Attraktoren geénden mittleren Sbmungen waren einander
sehrahnlich. Bei der Antriebsanpassung wurde jede Modellintegration mit dem gleichen
Anfangszustand gestartet, welcher sich offensichtlich je nach Antrieb im Einzugsbereich
unterschiedlicher Attraktoren befand. Die Koexistenz von stabilen Low- und High-Index-
Zustnden entspricht im Prinzip der in barotropen Modellen niederer Ordnung vorgefun-
denen Situation (Charney und DeVore, 1978]I&n, 1981). In diesen Modellen existieren
jedoch nicht mehrere, sondern nur ein einziger stabiler Low-Index-Zustand, und dieser ist
statiorar.
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Trotz der Problematik, dass die Intransitatides Systems die Konvergenz der Antriebs-
anpassung behindert, wurde das Verfahren fortgesetzt. Die gelegentlichen Wechsel zwi-
schen Low- und High-Index-Zughden fanden weiterhin statt. Das Modell reagierte im-
mer sensibler auf Antriedsderungen. Die beobachteten Low-Index-Attraktoren waren
immer haufiger chaotisch und zunehmend unterschiedlich in ihrem Zeitmittel. Der High-
Index-Zustand verhielt sich hingegen weniger irrégutr blieb lange Zeit stabil, um sich
anschlieend in einen periodischen, einen chaotischen und schlief3lich wieder in einen pe-
riodischen Attraktor zu verwandeln. Bnderte seine mittlere $imung dabei kaum. In
dieser Phase der Antriebsanpassung war das System offenbar nach wie vor intransitiv.
Nach einigen weiteren Iterationen fand eine Verschmelzung zwischen dem High-Index-
Attraktor und einem oder mehreren Low-Index-Attraktoren statt. Es entstand ein neuer,
groRerer chaotischer Attraktor, der gelegentlitheerginge zwischen den vorher kon-
kurrierenden Low- und High-Index-Zustden erriglichte. Damit verbunden waren ein
plotzliches Anwachsen der Standardabweichung der geopotentighlea tthd das Auf-

treten einer ACahnlichen Struktur der ersten EOF der geopotentielléhed Aus dem
intransitiven System wurde ein fast-intransitives System. Eine weitere Fortsetzung der
Justierung des Antriebdifirte zur Zerdirung des vereinigten Attraktors. Daher wurde

die Prozedur abgebrochen und flie Langzeitintegration des Modells ein Antrieb ver-
wendet, fir den ein vereinigter Attraktor beobachtet wurde.

Bei den Bifurkationsmechanismen, die zur Vereinigung der Attraktoreiihgehaben,
handelt es sich vermutlich uKrisenchaotischer Attraktoren (Grebogi et al., 1982, 1983;
Ott, 1993) oder krisenartige Bifurkationen nichtchaotischer Attraktoren. Es existieren drei
Arten von Krisen, dieRandkrise die innere Kriseund dieFusionskriseIm Falle einer
Randkrise berhrt ein chaotischer Attraktor die Grenze seines Einzugsgebiets, wenn ein
Systemparameter einen kritischen Wert erreicht. Die Grenze ist gleichzeitig die stabile
Mannigfaltigkeit einer instabilen invarianten Menge, was zur Folge hat, dass der Attrak-
tor die instabile Menge selbst ligrt. Nach demberschreiten des kritischen Parame-
terwerts hat das Einzugsgebiet des Attraktors,eeck® bekommen, d. h. Trajektorien
konnen aus ihm entweichen und der Attraktor hat seine Stabviérloren, ist also kein
Attraktor mehr. Trajektorienénnen aber mitunter sehr lange auf der nun nichtattrakti-
ven chaotischen Menge verbleiben, bevor sie entweichen und von einem anderen Attrak-
tor angezogen werden. Man spricht hierbei wb@otischer TransienBei einer inneren
Krise befihrt ein chaotischer Attraktor die stabile Mannigfaltigkeit einer instabilen in-
varianten Menge, die sich innerhalb seines Einzugsgebiets befindet.ibiézd einer
plotzlichen VergoRerung des Attraktors. Nach der Krise springen Trajektorien in unre-
gelmaiigen Absinden zwischen dem alten und dem neu hinzugekommenen Teil des At-
traktors hin und her. Dieses &fmomen bezeichnet man &sseninduzierte Intermittenz

Bei einer Fusionskrise, die bei Systemen mit Symmetrien auftreten kann, verschmelzen
zwei oder mehr Attraktoren, indem sie gleichzeitig die Grenze zwischen ihren Einzugs-
bereichen bérren. Es existieren auch allgemeinere Begriffe, die krisenartige Bifurkatio-
nen nicht-chaotischer Attraktoren einschlief3en. Verliert ein Attraktor seine Siabititl
verschwindet somit gtzlich sein Einzugsgebiet, so spricht man von eksastrophen-
artigen Bifurkation Die schlagartige Ver@f3erung eines Attraktors nennt mexplosive
Bifurkation (Thompson und Stewart, 1986).

Beim barotropen Modell wurde das Verschmelzen (mindestens) zweier Attraktoren beob-
achtet. Eine Fusionskrise als Ursacheidast unwahrscheinlich, da das System keinerlei
bekannte Symmetrien besitztddlich ist jedoch, dass zachst der Low-Index-Attraktor
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durch eine Randkrise instabil geworden ist und sich anschlieRend eine explosive Bifurka-
tion des periodischen High-Index-Attraktors ereignete, als dieser beispielsweise die Men-
ge beiihrte, welche vorher die Grenze zwischen den Einzugsgebieten war. Diese Bifur-
kation fuhrte offenbar zur Einnahme des vorher durch den Low-Index-Attraktor belegten
Gebietes durch den High-Index-Attraktoiirdieses Szenario spricht, dass bei einigen
Iterationen der Antriebsanpassung kurz vor der Vereinigung der Attraktoren chaotische
Transienz beobachtet wurde, die im High-Index-Attraktor endete akimiches Szena-

rio, namlich die Abfolge zweier katastrophenartiger und einer explosiven Bifurkation un-
ter Beteiligung von drei Attraktoren, wurde von Itoh und Kimoto (1996, 1997) in Studien
eines quasi-geostrophischen Zweischichtenmodells bei kontinuierlicher Reduzierung der
Horizontaldiffusion oder der statischen Stabilibeobachtet. Mit dem anschliel3enden so
genannten chaotischen Umherwandern zwischen Attraktorruinen wurde das Regimever-
halten des Modells erétt. Im vorliegenden Falle des barotropen Modells kann jedoch
keine detaillierte Bifurkationsanalyse durchigeft werden, da die iterative Antriebsan-
passung nicht exakt mit der kontinuierlichen Variation eines einzelnen Parameters ver-
gleichbar ist. Es sei hier lediglich festgestellt, dass die beschriebene Abfolge krisenartiger
Bifurkationen eine plausible Er&ftung fir die beobachtete Vereinigung der Attraktoren
darstellt.

5.1.4 Modellklimatologie, Variabilitat und Regimeverhalten

Mit dem aus der Anpassungsprozedur resultierenden Antrieb wurde eine Integizion

1000 Jahre durchgélirt. Dabei stellte sich heraus, dass das chaotische Verhalten nach 338
Jahren abrupt abbrach und die Trajektorie von einem periodischen Low-Index-Attraktor
mit einer Periode von 22 Tagen eingefangen wurde. Dies zeigt, dass sich der chaotische
Attraktor in einem Zustand kurz nach einer Randkrise befindet und somit in Wirklich-
keit kein Attraktor, sondern ein Repulsor (eine asymptotisch nicht anziehende, sondern
abstolRende, also instabile Menge) ist. Bei dem chaotischen Abschnitt der Trajektorie der
Langzeitintegration handelt es sich um einen sehr langlebigen chaotischen Transienten.
Trotz der Instabili&t des Repulsors wird im Folgenden nur der chaotische Abschnitt der
Integration (nach Abzug einer 608gigen Einschwingzeit) ausgewertet, da dieser allein
die hier interessierenden dynamischeraymene zeigt und der Repulsor beinahe ein
Attraktor ist.

Das zeitgemittelte Zonalwindprofil, in Abbildung 5.2 zusammen mit dem beobachteten
vertikal gemittelten Zonalwindprofil dargestellt, stimmt mit Letzterem in akzeptablem
Mal3euberein. Geringigige Abweichungen bestehen in der &dh des subtropischen
Jets und in der &tke der Westwinde in derbheren Breiten. Auch béglich der zeitge-
mittelten geopotentiellen &he besteht, wie Abbildung 5.3 zeigt, eine guleereinstim-
mung mit der Zielgb3e der Antriebsanpassungmilich der vertikal gemittelten geopo-
tentiellen Hbhe des Dreischichtenmodells. Digd@e befinden sich, wie eimscht,uber
Nordamerikajiber Osteropajber der Ostldste Asiens undber dem Nordpazifik. Einzig

der Troguiber Osteuropa ist beim barotropen Modell etwas zu stark ausgfepginge-
sichts der Schwierigkeiten bei der Antriebsanpassung und des Abbruchs der Anpassung
nach der Verschmelzung der Attraktoren ist tieereinstimmung zwischen den beiden
gezeigten Feldern bemerkenswert.
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Abbildung 5.2: Zeitgemitteltes Zonalwindprofil des barotropen Modells sowie das vertikal gemit-
telte Zonalwindprofil aus den NCEP-NCAR-Reanalysedaten.

Die Standardabweichung der geopotentiellételdes barotropen Modells weicht deutli-
cher von der Standardabweichung der vertikal gemittelten geopotentigilendés Drei-
schichtenmodells ab, wie an Abbildung 5.4 erkennbar ist. Insgesamt ist die Vagiadelt
barotropen Modells geringer als die barotrope Variatilites Dreischichtenmodells, be-
sonders in den mittleren Breiten. In dedhieren Breiten ist die Variabitt des barotropen
Modells allerdings fast so stark wie die des Dreischichtenmodells.dbmliche Struktur

der Variabiliéat wird durch die Struktur der ersten EOF dominiert (Abbildung 5.5, links),
welche 68,9% der Varianz egtt! Sie besitzt eine AGkhnliche Struktur, wenngleich mit
verstrkter zonaler Symmetrie. Das eingangs formulierte Ziel, mit dem barotropen Mo-
dell eine AO&ahnliche Variabiliét zu simulieren, ist damit erreicht worden. Die Variabi-
litat des Modells kann also insgesamt als zufriedenstellend betrachtet werden. Die zweite
EOF (Abbildung 5.5, rechts) erdft 11,4% der Varianz und entspricht einem Wellenzug,
der sich von Ostasieiber den Nordpazifik bis nach Nordamerika erstreckt.

Dass die ersten beiden EOF zusamniber 80% der Varianz er&ten, zeigt, dass der
chaotische RepulsadiulRerst niedrigdimensional ist. Eine Projektion des Repulsors auf
die ersten beiden EOF kann daher bereits ein recht genaues Bild seiner Struktur liefern.
Um ein unverzerrtes Bild des Repulsors zu erhalten, werden in Abbildung 5.&ddie t
chen Werte der ersten beiden unnormierten Hauptkomponenterr;g.]dlsmd cf) nach

der Definition aus Abschnitt 3.2 (siehe z.B. (3.19)) tie ersten 100 Jahre der Mo-
dellintegration als Punktwolke dargestéliielerorts Bsst sich der Verlauf der Trajekto-

rie verfolgen. Deutlich erkennbar sind zwei Bereiche mit besonders hoher Aufenthalts-
wahrscheinlichkeit — zwei Regime. Das eine Regime befindet sich im Bereich negativer
Werte des AO-Index, d.h. der ersten Hauptkomponente, ur@tetbher den Namen
AO~, wahrend das andere Regime mit A®ezeichnet wird. Zwischen den Regimen be-
stehen zwejschlauchartige” Verbindungen, von denen sich die erste im Bereich positiver

LAuf eine Tiefpassfilterung vor der Hauptkomponentenanalyse wurde verzichtet.

2Die Zustandsvariablen des barotropen Modells sind allerdings die spektralen Koeffizienten der Strom-
funktion, nicht der geopotentiellendte. Aufgrund der Projektion auf die EOF der geopotentielléhed
besteht immer noch eine leichte Verzerrung.
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Abbildung 5.3: Zeitgemittelte geopotentielledthe des barotropen Modells (links) sowie die zeit-
lich und vertikal gemittelte geopotentiell®dHe des Dreischichtenmodells (rechts).

Werte der zweiten Hauptkomponente, die zweite hingegen im Bereich negativer Werte
befindet. Dies kann zu der Vermutunighfen, dassJbergange vom AO-Regime zum
AO"-Regime bevorzugtiber eine der beiden Verbindungen erfolge@hvend die ent-
gegengesetztddbergainge entlang der anderen Verbindung vonstatten gehen. Diese Ver-
mutung ist leicht zuiberpiifen. Zerlegt man die in Abbildung 5.6 gezeigte Trajektorie in
zwei Teilmengen, wobei die erste Teilmenge durch diejenigen Trajektorienabschnitte ge-
geben ist, auf denen der Wert der ersten Hauptkomponente zeitlich zunimmt (Abbildung
5.7), und die zweite Menge das Komplement der ersten ist (Abbildung 5.8), so wird die
Vermutung eindeutig bestigt. Abbildung 5.7 zeigt, dass digbergange von AO nach

AOT fast ausschlieRlickiber die Verbindung im oberen Teil des Diagramms erfolgen.
Die Ubergange von AG nach AO™ hingegen verlaufen meigiber den unteren Weg. Die
Existenz solcher bevorzugtdsbergangspfade zwischen Regimen in einem barotropen
Modell wurde auch von Crommelin (2003c) festgestellt und durchitierreste hetero-
kliner Verbindungen zwischen zwei Fixpunkten, von denen sich je einer innerhalb jedes
Regimes befindet, eréit.

An der Zeitreihe der ersten Hauptkomponente lassen sich typische Verweildauern der Re-
gime ablesen. Im linken Teil von Abbildung 5.9, der die ersten 10000 Tage der Zeitreihe
zeigt, ist zu erkennen, dass die Trajektoiie lHunderte oder sogar Tausende von Tagen

in einem der beiden Regime verweilen kann, bevor ein abriifitergang in das jeweils
andere Regime erfolgt. Diese extreme Persistenz der Regime spiegelt sich im Leistungs-
dichtespektrum wider, welches im rechten Teil von Abbildung 5.9 gezeigt wird. Der An-
teil der dekadischen Variabidit an der Gesamtvariabéit ist extrem hoch. Nicht nur die
Existenz der Regime an sich, sondern auch ihre Persistenz und die daraus resultierende
dekadische Variabilit sind Konsequenzen der Fast-Intransiivides Systems.

Um die mittleren Sttmungsmuster der Regime zu bestimmen, wird wie beim Drei-
schichtenmodell auf die Wahrscheinlichkeitsdichte im Raum der normierten ersten bei-
den Hauptkomponenten Zigkgegriffen. Diese Wahrscheinlichkeitsdichte zeigt Abbil-
dung 5.10 zusammen mit den Positionen von Fixpunkten, dargestellt durch verschiedene
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Abbildung 5.4: Standardabweichung der geopotentielledhkl des barotropen Modells (links)
sowie die Standardabweichung der vertikal gemittelten geopotentietier Hes Dreischichten-
modells (rechts).

Symbole. Die Fixpunkte und die Bedeutung der Symbole werden im kommenden Un-
terabschnitt besprochen. Eine Signifikaberpiifung der Regime, wie sie beim Drei-
schichtenmodell durchgéfirt wurde, ist hier nicht @tig, da die Regime-Struktur offen-
sichtlich ist. Als Regime-Gebiete im Raum der ersten beiden Hauptkomponenten werden
hier einfach diejenigen beiden Gebiete festgelegt, in denen die Wahrscheinlichkeitsdichte
groRRer als 0,2 ist. Die Gebiete sind in Abbildung 5.10 durch die dicken Linien einge-
grenzt. Das Gebiet im Bereich negativer Werte der ersten Hauptkomponente entspricht
dem AO -Regime, das andere Gebiet dem ABegime. Die zu den beiden Regimen
geldrenden Felder der geopotentielledh¢ sowie die Anomalien baglich der zeitge-
mittelten geopotentiellen ®he der Modellintegration sind in Abbildung 5.11 dargestellt.
Das AO -Regime zeigt eine abgeschehte, das A®-Regime hingegen eine veask-

te Zonalstomung in den mittleren unddheren Breiten. Die AO-Anomalie projiziert
haupt&chlich auf die erste EOF,atrend bei der AO-Anomalie der Anteil der zwei-

ten EOF etwas deutlicher hervortritt, da der Betrag der ersten Hauptkomponente bei
AO~ etwas geringer ist als bei AO Dies wiederum &ngt damit zusammen, dass das
AO~-Regime sirker bewlkert ist als das A®-Regime. In diesem Aspekt unterscheidet
sich das barotrope Modell vom Dreischichtenmodell, in dem das-R@gime sirker
bewlkert, aber weniger anomal ist als das NA®egime, nicht aber von dem barotropen
Modell, das von Crommelin (2003c) untersucht wurde.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, dass das barotrope Modell ein extrem stark
ausgepagtes Regimeverhalten aufweist, dessen Ursache in der Vereinigung der beiden
Attraktoren liegt, die als Low-Index-Attraktor und als High-Index-Attraktor bezeichnet
wurden. Das Verschmelzungsszenario erfordert nicht notwendig die Existenz von Fix-
punkten, die jeweils in einem der beiden Attraktorteile (genauer: Repulsorteile) einge-
bettet liegen. Welche Rolle die Fixpunkte beim Regimeverhalten des barotropen Modells
spielen, wird im folgenden Unterabschnitt untersucht.
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Abbildung 5.5: Erste EOF (links) und zweite EOF (rechts) der geopotentieli@ngties barotro-
pen Modells.

5.1.5 Die Bedeutung der Fixpunkte iir das Regimeverhalten

Die Bestimmung von Fixpunkten des barotropen Modells erfolgte im Prinzip mit der
gleichen Funktionalminimierungsmethode wie beim Dreischichtenmodell. Es mussten le-
diglich entsprechend der Reduktion des Dreischichtenmodells auf das barotrope Modell
geringfigige Modifikationen des verwendeten Computerprogramms zur Fixpunktberech-
nung durchgeafhrt werden. Dadurch wurde das zu minimierende Funktional identisch
mit dem von Crommelin (2003c) zur Fixpunktbestimmung verwendeten Funktional. Es
war Wllig ausreichend, eine einzelne Serie von Anfangsmdgn, die im Abstand von

5 Tagen den Ausgabedaten der Modellintegratiber die ersten 100 Jahre entnommen
wurden, fir die Minimierung zu verwenden. So ineffizient die Suche nach Fixpunkten im
Falle des Dreischichtenmodells war, so erfolgreich verlief sie beim barotropen Modell.
Beinahe die Hlfte aller gevahlten Anfangszuande fihrte zur Konvergenz gegen einen
Fixpunkt, wobei insgesamt 38 verschiedene Fixpunkte entdeckt wurden. Das bedeutet,
dass die meisten von ihnen sekaufig gefunden wurden.

Bei einer so gro3en Anzahl von Fixpunkten ist es sinnvoll, diese in geeigneter Weise nach
ihrer ,Wichtigkeit* zu sortieren. Fixpunkte sind nur dann bedeutsantdie Dynamik auf

dem chaotischen Repulsor, wenn sie sich zum einen in seialee Kefinden, und zum
anderen ihre Instabilit schwach genug ist, dass Trajektorigndine Weile in ihrer ldhe
verbleiben, bevor sie entlang der instabilen Mannigfaltigkeit abgestof3en werden. Deswe-
gen werden zur Bestimmung der Bedeutsamkeit eines Fixpunktes hier sowohl ein Maf3
fur die Nahe zum Repulsor als auch ein Méi8 die Instabiliat herangezogen. Da der Re-
pulsor eine sehr flache Struktur im Phasenraum besitzt, ist ein notwendiges, wenngleich
nicht hinreichendes Kriteriunmiif eine grof3e Bhe zum Repulsor ein geringer Abstahd

von der durch die ersten beiden EOF aufgespannten Ebene. Misst man diesen Abstand in
Einheiten der Norm der ersten dimensionsbehafteten &Q$o ist er durch

‘ ‘2513()(, e;)e;
d—

1€ ]]

(5.8)
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Abbildung 5.6: Tagliche Werte der ersten beiden unnormierten Hauptkomponenten der geopo-
tentiellen Hbhe wahrend der ersten 100 Jahre der Langzeitintegration des barotropen Modells.
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Abbildung 5.7: Wie Abbildung 5.6, aber nuiif die Zeitabschnitte mit zunehmender erster Haupt-
komponente.
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Abbildung 5.8: Wie Abbildung 5.6, aber nukif die Zeitabschnitte mit abnehmender erster Haupt-
komponente.
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Abbildung 5.9: Links: Die ersten 10000 Tage der Zeitreihe der ersten Hauptkomponente der geo-
potentiellen Hbhe. Rechts: Leistungsdichtespektrum der ersten Hauptkomponente.

gegeben. Hierbei ist das zum Fixpunkt geitende Feld der geopotentiellerdke. Bei
dene; handelt es sich um die dimensionslosen EOF und\beim die Gesamtzahl der
EOF. Mal3efir die Instabiliit eines Fixpunktes sind sowohl die Dimension der instabilen
Mannigfaltigkeit als auch der gRte vorkommende Realteil der Eigenwerte der Jacobi-
Matrix des Systems, ausgewertet im Fixpunkt. Einé(€&;, die mit diesen beiden Malien
korreliert, ist die Summe aller positiven Realteile der Eigenwerte, welche hienetts
sche Entropig h bezeichnet werden soll:

k
h=) Re, (5.9)
=1

wobei die Eigenwerte \; nach absteigendem Realteil sortiert sind und
Re); > 0 > Re\,,; gilt. Die metrische Entropie ist als Mallirf die Instabilitit
eines Fixpunktes wahrscheinlich besser geeignet als détgRealteil der Eigenwerte.

Die Trajektorien halten sich, wenimberhaupt, nur vambergehend im Nahbereich des
betrachteten Fixpunktes auf, wo die linearisierte Dynamikarungsweiseldtig ist. Die
durch die Gleichungen (3.42) und (3.43) gegebene lineare Zeitentwicklung wird jedoch
nur auf hinreichend langen Zeitskalen durch dahrénden Eigenwert dominiert. Auf
kiirzeren Zeitskalen spielen auch dibrigen Eigenwerte mit positivem Realteil eine
Rolle fur die Instabiliat.

In Abbildung 5.12 wird @rr jeden der gefundenen Fixpunkte der Wert viogegen den
Wert von h aufgetragen. Je gRer die Nihe eines Punktes zur linken unteren Ecke des
Diagramms ist, um so bedeutsamer ist, grob gesprochen, derariggeRixpunkt fir die
Dynamik auf dem Repulsor. Die Punkte im Diagramm wurden subjektiv in drei Kate-
gorien (Cluster) eingeteilt und dementsprechend mit verschiedenen Symbolen versehen.
Cluster 1 wird durch 10 Fixpunkte gebildet, die im Diagramm entlang eines kleinen Rin-
ges angeordnet sind und der linken unteren Ecke besonders nah sind. Sie sind die aus-
sichtsreichsten Kandidateiirfeine hohe dynamische Relevanz. Cluster 2 ist durch vier
weitere Fixpunkte in der Nachbarschaft von Cluster 1 gegeben. Zwischen ihnen und den
ubrigen Fixpunkten, die Cluster 3 bilden, besteht eine gewigis&d.

3Ublicherweise wird die metrische Entropitérfeine chaotische Trajektorie definiermlich als die
Summe ihrer positiven Lyapunov-Exponenten. Sie ist ein Maflie pro Zeiteinheit vthrend der chaoti-

schen Zeitentwicklung vernichtete Information (Lam, 1997). Bei statiem Trajektorien entsprechen die
Lyapunov-Exponenten aber gerade den Realteilen der Eigenwerte der Jacobi-Matrix.
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Abbildung 5.10: Gesclatzte Wahrscheinlichkeitsdichte im Raum der ersten beiden Hauptkompo-
nenten. Das Intervall derdthenlinien betigt 0,1; anstelle der Null-Linie ist adsiRerste Linie die
0,02-Linie dargestellt. Die 0,2-Linie ist dicker gezeichnet und begrenzt die Regime-Gebiete. Au-
Rerdem werden Projektionen der Phasenraumpositionen der gefundenen Fixpunkte auf den Raum
der ersten beiden Hauptkomponenten dargestellt. Die Fixpunkte werden durch unterschiedliche
Symbole markiert, die deren Zugaigkeit zu verschiedenen, basierend auf Abbildung 5.12 be-
stimmten Clustern kennzeichnen. Einzelheiten zur Definition der Cluster werden im Text.erkl

Die Pfeile markieren Beispiele von Fixpunkten, die im Text genauer diskutiert werden.

In Abbildung 5.10, welche die Wahrscheinlichkeitsdichte im Raum der ersten beiden
Hauptkomponenten zeigt, sind auch die Phasenraumpositionen der Fixpunkte eingetra-
gen, projiziert auf diesen Raum. Die verschiedenen Symbole geben auch hier die Zu-
gelorigkeit der Fixpunkte zu den Clustern an. Die Fixpunkte aus Cluster 1 befinden sich
allesamt innerhalb des AGRegimes oder in seiner unmittelbare@ah¢, und kein Mit-

glied eines anderen Clusters befindet sich dort. Vermutlich beeinflussen diese Fixpunkte
die Dynamik innerhalb des Regimes mal3geblich. Es erscheiglich, dass Trajektori-

en fur langere Zeit zwischen den Fixpunkten hin- und hergestoRen wetldeiich einer

Kugel in einem Flipperautomaten, welche zwischen die meist in einem Dreieck angeord-
neten mechanischen StoRvorrichtungeragddrei Vertreter des Clusters 2 befinden sich

am Ende des Aualfers des Repulsors, der sich vom ABegime aus in Richtung ab-
nehmender Werte der zweiten Hauptkomponente erstreckt. Der vierte befindet sich etwas
auBerhalb des AORegimes am rechten Rand des Diagramms. Die meisten Fixpunk-
te aus Cluster 3 liegen an der Peripherie des Repulsors verstreut. Einige befinden sich
in der gegebenen Projektion etwa in der Mitte zwischen den beiden Regimen. Ihre Zu-
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Abbildung 5.11: Linke Spalte: Feld der geopotentielleroht des AO-Regimes (oben) sowie
des AO"-Regimes (unten). Rechte Spalte: Anomalie des Feldes der geopotentiéhendds
AO~-Regimes (oben) sowie des AGRegimes (unten).

gelorigkeit zu Cluster 3 impliziert aber, dass sie sich nicht wirklich genau zwischen den
Regimen befinden, sondern deutlich in Richtung der dritten odeeter EOF verscho-
ben sind. Bemerkenswert ist, dass kein Fixpunkt im"ARegime eingebettet ist. Dieses
Resultat steht im Widerspruch zu den Ergebnissen von Crommelin (2003c), genau wie
die Tatsache, dass das AdrRegime so viele Fixpunkte eréh. Crommelin viahlteahnli-

che Kriterien zur Kategorisierung der Fixpunkte wie die hier verwendeten und fand drei
.relevante” Fixpunkte innerhalb des AERegimes des von ihm untersuchten Modells
sowie einen innerhalb des AGRegimes. Diese unterschiedlichen Ergebnisse legen na-
he, dass weder die Anzahl der in den Regimen eingebetteten Fixpuinkie fExistenz

von Regimen in barotropen Modellen entscheidend ist, noch die Tatsaché&bealsaupt
Fixpunkte eingebettet sind.

Esist ervdahnenswert, dass einer der Fixpunkte aus Cluster 1 nur einen einzigen Eigenwert
mit positivem Realteil besitzt. Das bedeutet, dass die Dimension seiner stabilen Mannig-
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Abbildung 5.12: Metrische Entropie und Distanz von der durch die ersten beiden EOF aufge-
spannten Ebenéif die gefundenen Fixpunkte. Die Punkte im Diagramm wurden wie angegeben
in drei verschiedene Cluster eingeteilt. Die Pfeile markieren Beispiele von Fixpunkten, die im
Text genauer diskutiert werden. Die Bezeichnungen der markierten Fixpunkte entsprechen denen
in Abbildung 5.10.

faltigkeit nur um eins geringer ist als die Dimension des gesamten Phasenraums. Damit
stellt die Mannigfaltigkeit ein&eparatrixdar, d. h. eineiir Trajektorien uiiberwindliche
Barriere, die den Phasenraum in zwei dynamisch unverbundene Bereiche teilt. Der am
Anfang des vorangegangenen Unterabschnitt&lente periodische Attraktor besitzt also

ein durch die Separatrix begrenztes Einzugsgebiet, welches aber den Repulatir enth
Jenseits der Separatrix muss mindestens ein weiterer Attraktor existieren. Wie noch ge-
zeigt wird, ist ein solcher leicht zu finden. Ziglich zur fast-intransitiven Eigenschaft

des chaotischen Repulsors ist das System als Ganzes also nach wie vor intransitiv. Die
Grenze des Einzugsgebiets befindet sich zudem in @eNles Repulsors, da der zu-
gelhdrige Fixpunkt dem Repulsor nahe ist. Damit ist der Repulsdilkagpfir eine weitere
Randkrise, was seine Kurzlebigkeiitwend der Antriebsanpassung érkin lonnte.

Als Abschluss der Analyse werden drei der gefundenen Fixpunkte als Beisglede lme-
trachtet. Diese Beispiele sind in den Abbildungen 5.10 und 5.12 mit den Buchstaben A, B
und C gekennzeichnet. Beispiel A ist ein Ragentant von Cluster 1, Beispiel B stammt
aus Cluster 2 und Beispiel C aus Cluster 3. Die zu den drei Fixpunkténesden Felder

der geopotentiellen &he sowie die entsprechenden Anomalientigdizh des zeitgemit-
telten Modellzustandes werden in Abbildung 5.13 gezeigt. Dasn&tngsmuster von
Beispiel A ahnelt demjenigen des AGRegimes (Abbildung 5.11, links oben), unter-
scheidet sich von diesem aber durch einen auggggn Rickenliber der Behringstralde.

Es ist vielleicht en@hnenswert, dass die Anomalie des Fixpunktes in der Umgebung des
Nordpazifiks starkéhnlichkeit mit der aus den NCEP-NCAR-Reanalysedaten bestimm-
ten NAO -Anomalie (Abbildung 4.16) besitzt. Beispiel B entspricht einer \kten
Form des AO-Regimes, wie es auch anhand seiner in Abbildung 5.10 gezeigten Position
im Phasenraum zu erwarten ist. Beispiel C schliellich stellt ein sowodbls Modell als
auch fir Beobachtungen eher untypische8tungsmuster dar.
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Abbildung 5.13: Linke Spalte: Felder der geopotentiellette der Fixpunkte A, B und C (von
oben nach unten). Rechte Spalte: Anomalien der geopotentietiea #er Fixpunkte A, B und C
(von oben nach unten).
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Fixpunkt A
Wachstumsszeit [d] Periode [d]
6220 129
Fixpunkt B
Wachstumsszeit [d] Periode [d]
37 265
65 48
Fixpunkt C
Wachstumsszeit [d] Periode [d]
22 o0
33 10
37 88
48 13
52 30
64 20
75 34
87 24
109 8
158 11

Tabelle 5.1: Zeitskalen des Anwachsens und Oszillationsfrequenzen der instabilen Moden der
Fixpunkte A, B und C.

Tabelle 5.1 zeigt die Zeitskalen des Anwachsens sowie die Oszillationsperioden der in-
stabilen Eigenmoden der drei Fixpunkt-Beispiele. Fixpunkt A besitzt nur eine einzige os-
zillatorische Instabilit, bei welcher die $tungen den extrem langen Zeitraum von 6220
Tagen beitigen, um auf eine-fache Amplitude anzuwachsen. Der Fixpunkt ist also bei-
nahe stabil. Dies garantiert aber fast sicher die Existenz eines durch eine Hopf-Bifurkation
entstandenen stabilen periodischen Orbits in der unmittelbaren Umgebung des Fixpunkts,
dessen Periode mit derjenigen der oszillatorischen Instbfli9 Tage) nahezu iden-
tisch sein muss. Taashlich wurde dieser Orbit in einer Testintegration gefunden, die mit
Fixpunkt A initialisiert wurde. Die Konvergenz gegen den Orbit nahm mehrere hundert
Jahre der Integration in Anspruch. Der periodische Orbit ist also der oben postulierte
zweite Attraktor des Systems. Obwohl er, wie auch Fixpunkt A, aul3erhalb des (undich-
ten) Einzugsgebiets des chaotischen Repulsors liegt, kommen ihm Trajektorien auf dem
Repulsor recht nahe. Innerhalb der ersten 100 Jahre der chaotischen Modellintegration er-
eigneten sich zwei fast-periodische Sequenzen mit Oszillationen einer Periode von etwa
130 Tagen. Eine solche Sequenz ist in der Zeitreihe der ersten Hauptkomponente, die in
Abbildung 5.9 gezeigt wird, erkennbar und beginnt kurz nach dem achttausendsten Tag.

Fixpunkt B besitzt zwei oszillatorische Instalkilien. Die sirkere von beidenakst
Storungen mit einer Zeitskala von 37 Tagen anwachsen, was im Vergleich zu den domi-
nanten Zeitskalen der Modellvariabditrecht kurz ist. Auch befindet sich dieser Fixpunkt
zwar in gewisser Bhe zum AO-Regime, aber doch am Rande des Repulsors. Dennoch
kommt diesem Fixpunkt vermutlich eine wichtige Rolig tlie Existenz des Regimes zu.
Eristwahrscheinlich deporfahre* des Regimes in dem Sinne, dass er dem zu Beginn der
Antriebsanpassung stabilen statoen High-Index-Zustand entspricht. Demnach war es
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dieser Fixpunkt, der einen periodischen Orbit erzeugte, aus welchem wiederum zumindest
tempoar ein chaotischer Attraktor entstand, wodurch die Grundlagdds AO -Regime
geschaffen wurde. Der Fixpunkt und der aus ihm entstandene Attraktor haben sich offen-
bar im Verlaufe der Antriebsanpassung etwas voneinander entfernt. Den Fixpunkten aus
Cluster 1 dirfte eineahnliche Rolle algKeimzellen® fur das AO -Regime zukommen.

Sehr instabil verélt sich Fixpunkt C. Die instabilste Mode ist nicht-oszillatorisch und
wachst mit einer Zeitkonstante von 22 Tagen. iiker hinaus existieren neun instabi-
le oszillatorische Moden. In derde dieses Fixpunktesih sich keine Trajektorielir
langere Zeit auf.

Mit dem barotropen Modell wurde ein System mit einer reichhaltigen, komplizierten
und verwickelten Dynamik vorgestellt. Es handelt sich um ein Musterbeigjidtdst-
Intransitivitat. Diese ist die Folge der Vereinigung zweier vorher konkurrierender Attrak-
toren. Der Mechanismus, der dem fast-intransitiven Verhalten zugrunde liegt, ist aller
Wahrscheinlichkeit nach ein aus der Nichtlinearen Dynamik seit einiger Zeit bekanntes
Phanomen, die kriseninduzierte Intermittenz, oder allgemeiner das chaotische Umher-
wandern zwischen Attraktorruinen, das von Itoh und Kimoto (1996, 1997, 1999) be-
schrieben wurde. Mit diesem Bhomen werden das Regimeverhalten und die dekadi-
sche Variabiliit des Modells simultan erkit. Die Phasenraumpositionen der Fixpunk-

te erkBren das Regimeverhalten hingegen nicht vaiidtg, wie am Beispiel des AQ
Regimes erkennbar ist. Vielmehr dienen einige der Fixpunkte vermutlich als Erzeuger der
am Regimeverhalten beteiligten Repulsorteili@wend der Antriebsanpassung oder bei
der Variation eines geeigneten Bifurkationsparameters.

5.2 Regimeverhalten bei verringerter Bodenreibung im
Dreischichtenmodell

Die starkeAhnlichkeit der Regimeentstehung im barotropen Modell mit dem von Itoh
und Kimoto (1996, 1997, 1999) bei der Reduzierung der statischen Stabdeer der Ho-
rizontaldiffusion beobachteten Szenario legt den Versuch nahe, Letzteres mit dem Drei-
schichtenmodell direkt zu reproduzieren. Man sollte also die statische Stafaithalten

in den Rossby-Deformationsradien) oder die Horizontaldiffusion im Dreischichtenmodell
schrittweise erbthen unduberpiifen, ob sich das inverse Szenario abspielt, d. h. ob der
Modellattraktor in zwei oder mehrere Teile zatf, oder ob zumindest eine Aaherung

an ein Auseinanderbrechen des Attraktors beobachtet werden kann, die sich durch ei-
ne Versarkung der fast-intransitiven Eigenschaft bemerkbar machiessta. Dies wurde
probiert, allerdings ohne Erfolg. Es konnten keine Hinweise auf ein Auseinanderbrechen
des Attraktors beobachtet werden. Die Mederung der statischen Staldtibder der Dif-
fusionskonstanten bewirkte aber eine stakkeerung des Modellklimas, der dominanten
raumlichen Muster der niederfrequenten Variailiind der Strukturen der Regime. Die-

ses Ergebnisiihrte zu der Annahme, dass diklimaanderung“ infolge der Variation
eines Parameters in geeigneter Weise durchAdigerung weiterer Parameter oder des
Antriebs kompensiert werden muss, damit die Struktur der Regime weitgehend erhalten
bleibt und man raglicherweise ein Szenario nach Itoh und Kimoto beobachten kann.
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In diesem Abschnitt wird gezeigt, dass es bei einer Verringerung der Bodenreibungs-
konstanten und einer Kompensation der resultierertetferung des Modellklimas mit

Hilfe der Antriebsanpassungprozedur in der Taighch ist, zumindest eine Ardtne-

rung an ein Auseinanderbrechen des Attraktors zu beobachten. Das Dreischichtenmo-
dell wird auf diese Weise in ein offensichtlich fast-intransitives Sysid@riihrt. Dies

fuhrt zu einer Verstrkung von Eigenschaften, die das Dreischichtenmodell auch in seiner
Standardeinstellung besitzéamlich des Regimeverhaltens und der dekadischen Variabi-
litat. Im Umkehrschluss wird gefolgert, dass diese beiden Eigenschaften beim Standard-
Dreischichtenmodell die Folge einer abgesabiiten Fast-Intransitiat sind.

Es wurden vier Experimente mit unterschiedlichen Werten der Bodenreibungskonstanten
durchgetihrt. Bei allen Experimenten war die Bodenreibung satier als bei der in Ka-

pitel 4 besprochenen Kontrollsimulation. Die Relaxationszeiten der Reibung betrugen 2,4
Tage (Experiment A), 2,8 Tage (Experiment B), 3,0 Tage (Experiment C) und 3,3 Tage
(Experiment D). Bei der Kontrollsimulation wurde ein Wert von 1,7 Tagen verwendet.
Die Werte defibrigen Modellparameter wurden beibehalten. Bei jedem Experiment wur-
de die iterative Antriebsanpassungsprozedur wiederholt (wodurch der Antrieb also para-
meterabAngig wurde) und anschlie3end eine Integratiber 1000 Jahre durchggirt.

Die zeitgemittelten zonalen Windprofile bei den Experimenten sind also nahezu identisch
mit denen der Kontrollintegration. Die Auswertung der Experimente erfolgte im Wesent-
lichen analog zu der in Kapitel 4 durchgéften Auswertung der Kontrollintegration.

Der Einfachheit halber wird hier nur die untere Schicht betrachtet. Den Schwerpunkt der
Untersuchung bildet die Vanderung der niederfrequenten Variabiliind des Regime-
verhaltens bei Verringerung der Bodenreibung.

Die zeitgemittelte geopotentielledie unterscheidet sich nicht wesentlich bei den ver-
schiedenen Experimenten, wie Abbildung 5.14 zeigt. Im Falle von Experiment A be-
steht eine stark&hnlichkeit mit dem entsprechenden Feld der Kontrollsimulation (Abbil-
dung 4.7, links unten). Bei weiterer Verringerung der Bodenreibung nimmt die Amplitude
der statioren Wellen leicht zu. Die &kkenuiber den Gebirgen und die Leeseitégie
verstirken sich etwas. Insbesondere intensiviert sich die geschlossene Antizyikiene
dem Himalaya, die bei Experiment D am deutlichsten hervortritt.

Bei der Standardabweichung der geopotentiellerhéd finden weitaus dramatischere
Veranderungen statt, wie an Abbildung 5.15 zu erkennen ist.8Migffist eine extrem

starke Zunahme der Standardabweichung in der polaren Region bei abnehmender Bo-
denreibung. Bei Experiment C und D existieren keine lokalen Maxima in den Storm-
Track-Regionen mehr, da die dortige Varialditiurch die Variabilét in der Polarregion
deutlichtbertroffen wird. Die Abnahme der Dissipation bewirkt also eine Zunahme der
Variabilitat, was auch grunédszlich zu erwarten ist.

Abbildung 5.16 zeigt die erste EOF der geopotentiell&nélder unteren Schichirfalle

vier Experimente. Bei Experiment A ist dihnlichkeit mit dem entsprechenden Mus-

ter der Kontrollsimulation (Abbildung 4.11, links unten) and@ten. Ein gerindfgiger
struktureller Unterschied besteht darin, dass das arktische Wirkungszentrum nicht mehr
uber Gbnland, sondern zwischen dem Nordpol und der Laptevseeaikstn ist. Die
Amplitude des arktischen Zentrums ist etwad(¢gr als bei der Kontrollsimulation. Bei
weiterer Verringerung der Bodenreibung nimmt die zonale Symmetrie der Muster zu, vor
allem aber ihre Amplitude, letztere in einéthnlich hohen Ausmal} wie die Standardab-
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Abbildung 5.14: Zeitgemittelte geopotentielledthe der unteren Modellschicht bei Experiment A
(links oben), Experiment B (rechts oben), Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts
unten).

weichung (man beachte die unterschiedlichen Skalierungen in den Darstellungen der ver-
schiedenen EOF-Muster). DdRadius* der Muster chst ebenfalls geringgig an, d. h.

die geographische Breite, bei welcher der Vorzeichenwechsel zwischen dem arktischen
Wirkungszentrum und den Zentren in den mittleren Breiten stattfindet, nimmt ab. Zudem
wird die gesamte Variabibitt bei abnehmender Reibung zunehmend durch die erste EOF
dominiert. Bei Experiment A erklt die erste EOF 19,8% der Varianz, bei Experiment B
sind es schon 24,6%. Bei Experiment C werden 34,5% der Varianz durch die erste EOF
erklart, und bei Experiment D sogar 42,8%. Die starke Zunahme der Standardabweichung
in der Polarregion steht also vor allem mit der Zunahme der Amplitude der ersten EOF
im Zusammenhang. Zusammenfassend kann festgestellt werden, dass bei Abnahme der
Bodenreibung die Amplitude der AO drastisch zunimmt. Die Struktur debA@ert sich

im Vergleich dazu eher geringdig. Die zonale Symmetrie des AO-Musters varkt sich

etwas.
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Abbildung 5.15: Standardabweichung der geopotentielledhel der unteren Modellschicht bei
Experiment A (links oben), Experiment B (rechts oben), Experiment C (links unten) und Experi-
ment D (rechts unten).

Die zweite EOF der unteren Modellschictitrfdie vier Experimente zeigt Abbildung
5.17. Alle vier Muster besitzen eirgnliche Struktur mit der zonalen Wellenzahl 1, wie
auch das entsprechende Muster der Kontrollsimulation (Abbildung 4.12, links unten). Im
Vergleich zur Kontrollsimulation sind die Hauptzentren des Dipols jedoch etwagipgsiw
verschoben. Bei Abnahme der Bodenreiburéghst die zonale Ausdehnung der Zentren
etwas an, und z@szliche, schwichere Zentren in den Subtropen treten zunehmend hervor.
Die Amplitude der Muster nimmt mit abnehmender Bodenreibung zu, allerdings weniger
stark, als es bei der ersten EOF der Fall ist. Insgesamt besitzen bei allen vier Experimenten
sowohl die erste EOF als auch die zweite EOF jeweils eine d@ahiiche Struktur. Die
Unterfaume, die bei den verschiedenen Experimenten jeweils durch die ersten beiden
EOF aufgespannt werden und auf die bei der Wahrscheinlichkeitsdichtesnoh (siehe
unten) projiziert wird, sind nahezu parallel.

Die Leistungsdichtespektren der ersten Hauptkomponente der geopotentigéhierder
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Abbildung 5.16: Erste EOF der geopotentielleroHe der unteren Modellschicht bei Experiment

A (links oben), Experiment B (rechts oben), Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts
unten). Um die Strukturen der Muster besser vergleicheronndn, wurden die Konturintervalle

fur jedes Muster individuell angepasst.

unteren Schicht, in Abbildung 5.18ifdie vier Experimente dargestellt, zeigen insgesamt
eine starke Zunahme der dekadischen Varigtbiliei Abnahme der Bodenreibung (man
beachte die unterschiedlichen Skalierungen der verschiedenen Spektren). Die Zunahme
erfolgt jedoch nicht @llig gleichmallig. Bei Experiment B ist die dekadische Variahtiit

nur wenig sarker als bei Experiment A, und Experiment D weist nur eine geligigf
hohere Spektraldichte bei defrigsten Perioden auf als Experiment C. Zwischen Experi-
ment B und C sind die Unterschiede im Spektrum hingegen stark. Diese Ergebnisse stehen
im Einklang mit dem visuellen Eindruck, den die entsprechenden Zeitreihen vermitteln.
Abbildung 5.19 zeigt 5000agige Ausschnitte der vier Zeitreihen. Es ist erkennbar, dass
die niederfrequenten Anteile bei Abnahme der Bodenreibung zunehmen, und zwar beson-
ders deutlich zwischen Experiment B und C. Oiaer hinaus ist vor allem bei Experiment

D sichtbar, dass die Zeitreih@rfgewisse Zeitintervalle Schwingungen von relativ gerin-

ger Amplitude um einen deutlich von Null verschiedenen Mittelwert ubitf, um an-



116 Kapitel 5. Wie entsteht Regimeverhalten?

L [
-127.5-97.5 -67.5 -37.5 -7.5 225 525 825 -127.5-97.5 -67.5 -37.5 -7.5 225 525 825
[m] (m]

-130  -90 -50  -10 30 70 110 -130 90 -50 -10 30 70 110

Abbildung 5.17: Zweite EOF der geopotentielleriiHe der unteren Modellschicht bei Experiment
A (links oben), Experiment B (rechts oben), Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts
unten). Man beachte auch hier die unterschiedlichen Konturintervalle.

schlieBend jeweils relativ abrupt zu einem Wert mit umgekehrten Vorzeichen zu springen
und um diesen zu oszillieren. Kurz gesagt, es findet ein auggegsy Regimeverhalten
statt,ahnlich dem Verhalten des barotropen Modells. Die Persistenz und die Separiertheit
der Regime nehmen mit abnehmender Bodenreibung zu. Die Zunahme der dekadischen
Variabilitat bei abnehmender Bodenreibung geht also mit einer Zunahme der Persistenz
der Regime einher. Dies deutet darauf hin, dass es sich beim Regimeverhalten und bei
der dekadischen Variabidit um zwei verschiedene Folgeerscheinungen ein und dessel-
ben Planomens handelt, genau wie beim barotropen Modell.

Die Verstirkung des Regimeverhaltens bei abnehmender Reibung wird auch in den Wahr-
scheinlichkeitsdichten sichtbar, welch#r die vier Experimente im jeweiligen von den
ersten beiden Hauptkomponenten aufgespannten Raumagesalurden (Abbildung
5.20). Die Verteilung von Experiment A besitzt eine gerimgjfje Schiefe in Richtung
positiver Werte der ersten Hauptkomponeisdtenlich der entsprechenden Verteilung aus
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Abbildung 5.18: Gesclatztes Leistungsdichtespektrum der ersten Hauptkomponente der geopo-
tentiellen Hohe der unteren Modellschicht bei Experiment A (links oben), Experiment B (rechts
oben), Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts unten). Die Leistungsdichte ist in
den verschiedenenen Graphen unterschiedlich skaliert.

der Kontrollsimulation (Abbildung 4.15, links). Die Schiefe ist auf den ersten Blick nicht
deutlich zu erkennergulRert sich aber zum einen darin, dass im Bereich positiver Werte
der ersten Hauptkomponente zwei Regime in relativinélzum Ursprung existieren, und
zum anderen in der etwas ausgedehnteren Peripherie der Verteilung im Bereich negativer
Werte der ersten Hauptkomponente, weswegen auch dort zwei Regime existieren. Die
Schiefe der Verteilung nimmt mit abnehmender Bodenreibung zu. Aus dem Zentrum der
Verteilung wachst eine Schulter in Richtung negativer Werte der ersten Hauptkomponente
heraus. Bei Experiment B ist diese Schulter sehr schwach adgggepei Experiment C
hingegen deutlich erkennbar. Bei Experiment D schlie3lich hat sich die Schulter zu ei-
nem zweiten lokalen Maximum der Verteilung entwickelt — die Verteilung ist bimodal.
Wie auch im Falle der Zeitreihen und Spektren der ersten Hauptkomponenten ist hier die
Veranderung zwischen Experiment B und C adrksten.

Bei den Experimenten A und B sind in Abbildung 5.20 jeweils drei Regime namentlich
gekennzeichnet, bei den Experimenten C und D hingegen jeweils zwei Regime. Es exis-
tieren bei den Experimenten A und B noch weitere Regime, deren atigelGebiete in

der Wahrscheinlichkeitsverteilung eine geringere Ausdehnung besitzen. Sie werden hier
nicht maher betrachtet, da nur die namentlich gekennzeichneten Regime eine Kantinuit
innerhalb der Reihe der Experimente aufweisen.

Fur jedes Experiment wurden die Anomalien der namentlich gekennzeichneten Regime
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Abbildung 5.19: Die ersten 5000 Tage der Zeitreihe der ersten Hauptkomponente der geopotenti-
ellen Hohe der unteren Modellschicht bei Experiment A (links oben), Experiment B (rechts oben),
Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts unten).

beziglich des jeweiligen zeitgemittelten Feldes der geopotentielléheHder unteren
Schicht bestimmt. Die Anomalien der drei Regime aus Experiment A mit den Bezeich-
nungen AQ, AO" und AQ; sind in Abbildung 5.21 dargestellt. Die Regime A@nd

AO; haben diese Bezeichnungen erhalten, da ihre beiden Anomalie-Muster g&tuisse
lichkeiten mit der negativen Phase der AO besitzen. Das-R@gime ist das Analogon
zum NAO -Regime der Kontrollsimulation. Das zu AOgelbrende Gebiet im Raum
der ersten beiden Hauptkomponenten befindet sich an @mdichen Position wie das
zum NAO -Regime gelirende Gebiet (siehe Abbildung 4.15, links), wobei sich das
AO; -Regime noch etwas weiter an der Peripherie der Verteilung befindet als das-NAO
Regime. Die Strukturen der Anomalien der beiden Regime besihatichkeiten. Bei

AO; ist aber die Dominanz des nordatlantischen Wirkungszentrums nicht mehr gegeben.
Die Amplitude der AQ -Anomalie ist gbl3er als die Amplitude der NAGAnomalie.

Die AO; -Anomalie entspricht in etwa einem negativen AO-Muster, bei dem das pa-
zifische Zentrum etwas ve#skt und nordvarts verschoben ist. Das AGRegime hat

sich strukturell gegdiber der Kontrollsimulation wenig vandert und hat an Amplitu-

de zugenommen. Bei Experiment B besitzen die drei gekennzeichneten Regime diesel-
ben Bezeichnungen wie bei Experiment A. In ihrer Struktur sind die zZurggdn Ano-
malien ihren Analoga aus Experiment A reéltnlich, wie Abbildung 5.22 zeigt. Ge-
ringfugige Veanderungen sind bei AOund AQ, zu erkennen. Alle drei Anomalien
haben gegdiber Experiment A an Amplitude gewonnen. In Experiment C haben sich,
wie an Abbildung 5.20 erkennbar ist, die beiden Regimeg A@d AQ, zu einem einzi-
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Abbildung 5.20: Gesclatzte Wahrscheinlichkeitsdichte im Raum der ersten beiden Hauptkompo-
nenten der geopotentiellerdHe der unteren Schicht bei Experiment A (links oben), Experiment
B (rechts oben), Experiment C (links unten) und Experiment D (rechts unten). Das Intervall der
Hohenlinien betigt 0,01 bei Experiment A und B und 0,02 bei Experiment C und D; anstelle der
Null-Linie ist alsauRRerste Linie in allen vierdHen die 0,0005-Linie dargestellt. Die dicken Linien
umschlieBen die Regime-Gebiete, von denen di€@gren namentlich gekennzeichnet sind.

gen AO -Regime vereinigt. Somit existieren nur noch zwei Regime. Die Anomalien, in
Abbildung 5.23 dargestellt, entsprechen recht genau den entgegengesetzten Phasen des
gleichen Musters. Die AO-Anomalie ist sarker als die AO-Anomalie. Die gleiche Si-

tuation besteht bei Experiment D. Auch hier existieren eirm ARQegime und ein AO-

Regime. Die Anomalien (Abbildung 5.24) sind jeweils strukturell nahezu identisch mit
ihren Gegensicken aus Experiment C und besitzen eine etwaBgre Amplitude.

Um zu zeigen, wie stark sich die 8tmungen in den beiden Regimen bei Experiment D
unterscheiden, werden in den Abbildungen 5.25 und 5.26 die zumR&yime bzw. zum
AO™-Regime bei Experiment D géhrenden Zonalwindprofile der drei Modellschichten
dargestellt. Im Vergleich zu den Windprofilen der beiden Regime der Kontrollsimulation
(Abbildungen 4.21 und 4.22) sind die Unterschiede extrem: InT ARR&gime herrschen
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Abbildung 5.21: Regime-Anomalien der geopotentielleilive der unteren Modellschicht bei Ex-
periment A: AQ (links oben), AO" (rechts oben) und AD (unten).

in allen drei Schichten Ostwinde in den mittleren Breiten, in der unteren Schicht auch in
hoheren Breiten. Der subtropische Jet ist deutlichar&ttund nach 8den verschoben.

Im AO*-Regime hingegen herrschen sehr starke Westwinde in den mittlererdhacen
Breiten.

Experiment D besitzt am deutlichsten die Eigenschaften eines fast-intransitiven Systems.
Eine Modellintegration von einigen hundert Tagedinge mit einem Anfangszustand in
einem der beiden Regime weigllirg andere Statistiken auf als eine Modellintegration,

die im anderen Regime startet, sofern bei beiden Integrationen kein Ridggngang er-

folgt. Dies ist bei Experiment D nicht unwahrscheinlich. Wie Abbildung 5.19 zeigt, kann
die Trajektorie durchausif iiber einige hundert Tage in einem der beiden Regime verwei-
len. Die Fast-Intransitivitt des System&ul3ert sich sowohl im Regimeverhalten als auch

in der dekadischen Variabifit; beide PAnomene besitzen demnach die gleiche Ursache.

Die vier besprochenen Experimente weisenigdizh der Modellklimatologie sowie der
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Abbildung 5.22: Regime-Anomalien der geopotentielleilive der unteren Modellschicht bei Ex-
periment B: AQ (links oben), AO" (rechts oben) und AD (unten).

Strukturen und Amplituden der EOF eine Kontirdditwuf. Im Falle der dekadischen Va-
riabilitat und des Regimeverhaltens hingegen wirken dié@Mderungen zwischen Expe-
riment B und C etwas sprunghaft im Vergleich zu den Differenzen zwischen Experiment
A und B sowie zwischen C und D. Dies erweckt den Eindruck, dass zwischen Experi-
ment B und C eine Bifurkation stattgefunden habénrite. Der Attraktor &nnte sich
durch eine innere Krise sprunghaft vaigert haben, wodurch erst die beiden bei Expe-
riment C und D deutlich hervortretenden Regime entstanden seimé&n. Ob dies so ist,
kann anhand der vorliegenden Daten nicht zweifelsfreigekierden. Br eine genaue
Uberpiifung milssten weitere Experimente durchigfaft werden mit Werten der Boden-
reibungskonstanten, die zwischen den bei Experiment B und C verwendeten liegen. Gegen
eine Bifurkation spricht allerdings die Tatsache, dass die Verweilzeit in den Regimen bei
Experiment D lbher ist als bei Experiment C. Dies steht im Widerspruch zur Theorie der
kriseninduzierten Intermittenz. Erleidet ein Attraktor eines Systems, das von einem Para-
meterp abhangt, belUberschreiten eines kritischen Parameterwertesne innere Krise,

so ist die Wahrscheinlichkeitsdichf®(7) der Verweilzeitr von Trajektorien in dem be-
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Abbildung 5.23: Regime-Anomalien der geopotentielleilie der unteren Modellschicht bei Ex-

periment C: AO (links) und AO" (rechts).
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Abbildung 5.24: Regime-Anomalien der geopotentielleblie der unteren Modellschicht bei Ex-
periment D: AO™ (links) und AO" (rechts).

reits vor der Krise existierenden Attraktorteil bzw. der Zeit zwischen zwei Aufenthalten
im neu hinzugekommenen Attraktorteilrfgrol3er exponentiell verteilt:

P(7) ~ exp <—%) . (5.10)

Die charakteristische Verweilzeft) gehorcht dabeiifr p ~ p. dem Potenzgesetz

(1) ~(p—pe)7, (5.11)

wobei~v > 0 der vom Einzelfall abingende so genanritatische Exponenist (Grebogi
et al., 1987; Ott, 1993). K die Lebensdauern chaotischer Transienten nach Randkrisen
geltenlibrigens die gleichen Gesetze. Aus dem Potenzgei$etz f folgt, dass die Ver-
weilzeiten im vor der Krise existierenden Attraktorteil umaader werden, jeaher der
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Abbildung 5.25: Zonalwindprofil des AO -Regimes bei Experiment D. Zur Orientierung geben

die gepunkteten Linien die zeitgemittelten Zonalwindprofile der schichtgemittelten Reanalyseda-
ten an.
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Abbildung 5.26: Wie Abbildung 5.25, aberiir das AO -Regime bei Experiment D.

Kontrollparameter dem Bifurkationspunkt kommtirfeie Verweilzeiten im neu hinzuge-
kommenen Attraktorteil gelten zwar kompliziertere Geseéitdigkeiten, sie nehmen aber
tendenziell ebenfalls bei Adimerung an den Bifurkationspunkt zu (Grebogi et al., 1983).
Demnach nissten, falls zwischen Experiment B und C eine innere Krise stattgefunden
hat, bei Experiment C persistentere Regime vorliegen als bei Experiment D, was aber
nicht der Fall ist. Deswegen wird hier angenommen, dass zwischen Experiment B und C
eine kontinuierliche, wenngleich relativ schnell ablaufende Deformation des Attraktors
erfolgt. Demnach weisen die untersuchten Experimente in allen betrachteten Aspekten
eine Kontinuiat auf.

Bei weiterer Reduzierung der Bodenreibung werden die Regime noch persistenter, wie
ein zuftzliches Experiment gezeigt hat. Allerdings war bei diesem Experiment die Sen-
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sitivitat des Modells gegémer Antrieb&nderungen so hoch, dass keine befriedigende
Konvergenz gegen das eimschte Zonalwindprofil erreicht werden konnte. Es wird ver-
mutet, dass bei noch weiter gehender Reduzierung der Bodenreibuichstieines der
beiden Regime aufgrund einer inversen inneren Krise verschwindet. Das Anwachsen der
Persistenz der Regime mit sinkender Bodenreibung spriclit.dBas verschwundene
Regime bnnte anschlieend durch eine inverse Randkrise als separater Attraktor wieder
auftauchen, so dass das System intransitiv wird. Dies istim Prinzip genau das Inverse zur
Bifurkationskaskade, die beim barotropen Modell zum Regimeverhaltéhgéfat. Auf-

grund der starken Modellsensitigitkonnte die Vermutung jedoch nidlberpiift werden.

Ist die Vermutung aber wahr, so ist das bei Experiment D beobachtete Regimeverhalten
nichts anderes als kriseninduzierte Intermittenz.

Die Folgeerscheinungen der bei Experiment D deutlich erkennbaren Fast-Intratsitivit
namlich die Separiertheit und die Persistenz der Regime sowie die dekadische Variabi-
litat, verschwinden nicht, wenn die Bodenreibungdéthwird. Sie werden lediglich ab-
geschvacht. Auch bei der Kontrollsimulation sind die &#tomene erkennbar. Der Wert

der Experimente besteht darin, dass diaimene deutlicher sichtbar werden und klarer
als Eigenschaften eines fast-intransitiven Systems erkannt weideref. Die Konti-

nuitat der Resultate der Experimen#sst den Schluss zu, dass es sich bei dem Modell
mit seinen Standardeinstellungen, die bei der Kontrollsimulation benutzt wurden, eben-
falls um ein fast-intransitives System handelt, wenngleich in abgestditer Form. Das
Regimeverhalten und die dekadische Variafilgind Folgen davon.

5.3 Eine Hypothese zum Ursprung atmospéirischen Re-
gimeverhaltens

Sowohl beim Dreischichtenmodell als auch beim barotropen Modell hat sich gezeigt, dass
statiorare Zus&nde nicht die Ursache von Regimeverhalten sind. Regimadn existie-

ren, ohne dass Fixpunkte in ihrer Mitte eingebettet sind. Das Regimeverhalten ist vielmehr
durch die gro3skalige Geometrie des Attraktors bedingt. Bei der Antriebsanpassung des
barotropen Modells ergaben sich starke Hinweise auf ein Bifurkationsszenario, durch das
eine fast-intransitive Attraktorstruktur erzeugt wird mit einem deutlichen Regimeverhal-
ten als Konsequenz. Die Untersuchung des Verhaltens des Dreischichtenmodells bei ver-
ringerter Bodenreibung deutete darauf hin, dass ein solches Szenario auch im Falle des
Dreischichtenmodells existiert. Es wird die Hypothese aufgestellt, dass der beim barotro-
pen Modell beobachtete und auch von Itoh und Kimoto (1996, 1997, 1999) beschriebene
Mechanismus der Regimeentstehung Allgemaitgkeit besitzt in dem Sinne, dass er

sich bei jedem einigermal3en reatgnahen atmosphschen Zirkulationsmodell bei ge-
eigneter Wahl eines Kontrollparameters beobactésst! Dieser Kontrollparameter muss
maoglicherweise so geahlt werden, dass er andere Modellparameter oder AntriéBsgr

auf komplizierte Weise beeinflusst, damit das Modellklima und damit auch die Regime
durch die Variation des Kontrollparameters nicht zu starindert werden. Beispielswei-

se wurde bei den Experimenten mit verringerter Bodenreibung nicht nur die Reibungskon-
stante veaindert, sondern auch der Modellantrieb, um das zonal gemittelte Modellklima
aufrechtzuerhalten. Hingegen ergab die Variation von Modellparametern allein, etwa der
Horizontaldiffusion oder der statischen StaBiljtbeim Dreischichtenmodel keine Hin-
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abgeschwichte Fast-Intransitivitét
(beobachtetes Regimeverhalten)

stetige Deformation

Fast-Intransitivitdt durch
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Kontrollparameter

chaotische Transienz moglich

Randkrise von B

Intransitivitat:
koexistierende Attraktoren A und B

>
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Abbildung 5.27: Die vermutete Bifurkationskaskade, durch die atm@sjsiches Regimeverhalten
entsteht.

weise auf ein Szenarighnlich den Beobachtungen beim barotropen Modebglcher-
weise aufgrund der starkéimderung des Modellklimas. Der vermutete allgemeiéeg

ins Regimeverhalten®, in Abbildung 5.27 schematisch dargestellt, soll im Folgenden noch
einmal genau beschrieben werden, zur Vereinfachunddn Fall zweier Regime.

Bei einem gewissen Wert des Kontrollparameters, der unter dem Standardwert liegen
moge, ist das betrachtete Zirkulationsmodell intransitiv. Es besitzt zwei koexistierende,
der Einfachheit halber chaotische Attraktoren, die mit A und B bezeichnet seien und zwi-
schen deren Einzugsgebieten eine Grenze besteht. Der Parameter wir] end bei
Erreichen eines kritischen Wertes kollidiert einer der beiden Attraktoren, beispielsweise
Attraktor B, mit der Grenze und erleidet somit eine Randkrise. Nachdeenschreiten

des kritischen Wertes hat Attraktor B seine Stadiliterloren. Alle Trajektorien werden

nun von Attraktor A angezogen — das System ist transitiv. Allerdirtgsken Trajektori-

en, die in dem Phasenraumgebiet starten, das vor der Krise durch Attraktor B belegt war,
fur eine gewisse, mitunter recht lange Zeit dort verweilen, so dassleend dieser Pe-
riode scheint, dass Attraktor B nach wie vor existiere. Dieses Verweilen ist jedoch stets
von endlicher Dauer und endet unweigerlich mit einem Einfang durch Attraktor A. Die
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typische Lebensdauer solcher chaotischen Transienten nimnéfjgdem Potenzgesetz
(5.11) mit der weiteren Zunahme des Kontrollparameters ahkitigamhinaus existiert ein
weiterer kritischer Parameterwert, bei dessen Erreichen Attraktor A mit der stabilen Man-
nigfaltigkeit einer instabilen invarianten Menge kollidiert. Diese innere Kiigetfdazu,

dass Attraktor A sich fiitzlich vergoRert. Dabei breitet sich der Attraktor auf das vorher
von Attraktor B belegte Gebiet aus. Direkt nach débrerschreiten des zweiten kritischen
Parameterwertes verweilen Trajektorien, die in dem Teil des vereinigten Attraktors begin-
nen, der vorher zu Attraktor A géhte, dort sehr lange, um anschliel3end einen abrupten
Ubergang zu dem Teil zu voithren, der vorher zu B géhte. Auch in diesem Attraktor-

teil verbleiben die Trajektorien sehr lange, um anschlie3edtlpth wieder in den an-
deren Teil zuiaickkehren. Diese kriseninduzierte Intermittenz manifestiert sich statistisch
durch Fast-Intransitivétt, Regimeverhalten und dekadische Variahilitm Lichte des hier
beschriebenen Bifurkationsszenarios sind diese vier Begriffe prakitpaivalent. Wird

der Kontrollparameter nun noch weiter bis zum Erreichen des Standardwertds, erh
so verringern sich die typischen Verweilzeiten in den Regimen. Die Fast-Intra@sitivit
schwacht sich ab. Der Attraktor wird durch stetige Deformation in die Gestadtriihrt,

die der Standardeinstellung des Systems entspricht. Das Regimeverhalten tritt nun nicht
mehr so offensichtlich hervoiasst sich aber mit geeigneten statistischen Methoden nach-
weisen.

Die Experimente mit verringerter Bodenreibung im Dreischichtenmodell zeigen nur den
Ubergang vom letzten zum vorletzten Teil des beschriebenen Szenaiintch von

der abgeschiéchten zur deutlichen Fast-Intransitatit Die beiden Bifurkationen konn-

ten hingegen nicht nachgewiesen werden. Um die formulierte Hypottiederi Fall des
Dreischichtenmodells genauer aberpiifen, wird die zukinftige Durchfihrung eines
weiteren Experiments vorgeschlagen, das im Folgenden kurz beschrieben wird. Der Aus-
gangspunkt des Experiments ist ein pseudo-barotropes Modell, das aus dem Dreischich-
tenmodell durch die Abschaltung der thermischen Antriebe bei 333 hPa und 667 hPa so-
wie durch die Einfihrung einer starken inneren Reibung zwischen den Schichten ent-
steht. Die innere Reibungathpft die Windscherung zwischen den Schichten und kann
wie von Weisheimer (2000) angegeben parametrisiert werden. Durch die starke innere
Reibung wird die Sttmung in allen drei Schichten praktisch gleicliir lieses Modell

wird die Antriebsanpassung genauso durchigefwie bei dem im Abschnitt 5.1 vor-
gestellten echten barotropen Modell, unter Verwendahglicher Parameterwerte. So-

fern sich daraus eiahnliches Regimeverhalten ergibt wie beim echten barotropen Mo-
dell, kann eine Langzeitintegration durchgeft werden, und mit Hilfe der Ausgabedaten
konnen Fixpunkte des Modells bestimmt werden. Die Grundidee des Experiments besteht
darin, einen flieRendedbergang zur Baroklinitt durchzufihren und die Bifurkationen

des Systems zu untersuchen, wenn man zwischen den Parameterwerten und Antrieben
des pseudo-barotropen Modells und der Standardeinstellung des Dreischichtenmodells in
Abhangigkeit eines Kontrollparameters linear interpoliert. Dabei werden viele Antriebs-
felder und Parameter zu linearen Funktionen des Kontrollparameters, deadie 8ér
Baroklinitat steuert: der Obe#thenantrieb)* bzw. 5, die thermischen Antriebe bei

333 hPa und 667 hPaamlich7; undr;, die Orographie:, die Bodenreibungskonstante

K, die Diffusionskonstant® und schlief3lich die @irke der inneren Reibung. Zaichst
werden die Bifurkationen der im pseudo-barotropen Modell gefundenen Fixpunkte un-
tersucht, indem ihre Phasenraumpositionen in ggigkeit des Kontrollparameters mit
einem geeigneten numerischen Verfahren verfolgt und dabei stets ihre Stabibina-
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lysiert werden. Da im Dreischichtenmodell keine Fixpunkte in Attrakibenexistieren,
bestehenir die im pseudo-barotropen Modell gefundenen Fixpunkte im Verlauf der Va-
riation des Parameters hin zur Baroklatinur zwei Mdglichkeiten: entweder entfernen

sie sich von reald@tsnahen Zirkulationsziustden, oder sie werden durch Sattel-Knoten-
Bifurkationen paarweise vernichtet. Ferner wird vermutet, dass einige Fixpunkte aufgrund
der Erfdohung der Bodenreibung und der Diffusionskonstanten schon bei relativ geringer
Baroklinitat stabil werden, so dass die chaotische Dynamik des pseudo-barotropen Mo-
dells durch koexistierende stabile Fixpunkte ersetiatde. Bei weiterer Erfbhung der
Baroklinitat konnten diese Fixpunkte, sofern noch existent, stabile Grenzzyklen durch
Hopf-Bifurkationen infolge barokliner Instabifit erzeugen. Diese Grenzzyklen wieder-
um entwickeln sich raglicherweise bei weiterer Veggkung der Baroklinét zu koexis-
tierenden chaotischen Attraktoren, etilder Periodenverdopplungen, Quasiperiodizit
oder Intermittenz (Argyris et al., 1995)0F diese Attraktoren &nnte sich bis zur vol-

len Entwicklung der Baroklinét das im ersten Teil dieses Abschnitts beschriebene Bi-
furkationsszenario oder im Fall von mehr als zwei Attraktoren ein entsprechend verall-
gemeinertes Szenario ereignen, wodurch das Regimeverhalten des Dreischichtenmodells
entstinde.
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Zusammenfassung

Gegenstand der Untersuchungen in dieser Arbeit waren Mechanismen des Regimeverhal-
tens und der dekadischen Varialiitider Atmosphre bei Abwesenheit zeitlich v@ander-

licher externer Einflussfaktoren. Das Hauptwerkzeug der Untersuchungen war ein quasi-
geostrophisches Dreischichtenmodell der winterlichen atnéogghen Zirkulation auf

der Nordhemispére, das eine spektrale T21-A@sglng, einen orographischen und einen
zeitlich konstanten thermischen Antrieb mit nicht-zonalen Anteilen besitzt. Ein solches
Modell vermag grof3skalige atmosjpische Sttmungsvorgnge aul3erhalb der Tropen

mit einiger Genauigkeit zu simulieren. Neben den physikalischen Prozessen, die aufgrund
der eingesctamkten horizontalen und vertikalen Addung nicht bercksichtigt werden
konnten, wurden Feuchteprozesse sowie die Wechselwirkung der Atarespiit ande-

ren Teilen des Klimasystems, inbesondere mit dem Ozean, dem Meereis und Gletschern,
vernachéssigt. Anthropogene Eififsse blieben ebenfalls unlseksichtigt. Die Ideali-
sierungen erlaubten zum einen Langzeitintegrationen zur Untersuchung intern erzeugter
dekadischer Variabilét bei vertretbarem numerischen Aufwand und zum anderen die An-
wendung von Methoden aus der Theorie dynamischer Systeme, wie beispielsweise die
Bestimmung statiairer Modellzusinde und ihrer Stabib.

Fur das Dreischichtenmodell wurde in dieser Arbeit ein automatisiertes, iteratives Ver-
fahren zur Anpassung des thermischen Modellantriebs neu entwickelt. Jede Iteration des
Verfahrens besteht aus einer Testintegration des Modells, ihrer Auswertung und dem Ver-
gleich der Ergebnisse mit den NCEP-NCAR-Reanalysedaten aus den Wintermonaten De-
zember, Januar und Februar. Basierend auf den Unterschieden werden Korrekturen des
Antriebs berechnet und digohste Iteration gestartet. Der Vorgang wird wiederholt, bis
ein Konvergenzkriterium eidlt ist. Das Verfahren ist so konstruiert, dass nach seinem
Abschluss zum einen die zeitlich und zonal gemittelte Modellzirkulation nahezu perfekt
mit den Reanalysedaten, dider alle im Datensatz enhaltenen Winterperioden gemit-
telt wurden,ubereinstimmt. Zum anderen entspricht der nicht-zonale Anteil der diabati-
schen En@rmung, die im zeitlichen Mittel im Modell wirkt, der aus den Reanalysedaten
bestimmten zeitgemittelten nicht-zonalen aufRertropischen diabatischémniing im
Winter. Wie die Analyse einer Modellintegratidroer 1000 Jahre zeigte, ist die Modell-
zirkulation nach der Anpassung des thermischen Antriebs insgesamt satsealit, dass
sowohl beiglich der statioaren Wellen als auch biaglich der Standardabweichung der
geopotentiellen Bhe der Modellschichten und der dominantéamlichen Muster der

128
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niederfrequenten Variabiéit der direkte Vergleich mit den Reanalysedatgigheh ist.
Wenngleich es erkennbare Unterschiede gibt, dominieren dennoch die Gemeinsamkeiten.
Insbesondere vermag das Modell die AO und ihre tiefe vertikale Ausdehnung recht realis-
tisch zu simulieren. Der AO-Index des Modells weist deutliche dekadische Schwankun-
gen auf, die allein durch die interne Modelldynamik bedingt sindibar hinaus zeigt

das Modell ein Regimeverhalten in gutdbereinstimmung mit den Beobachtungsdaten.

Es besitzt ein Regime, dass in etwa der negativen Phase der NAO entspricht und eines,
das der positiven Phase der ABnelt. Diese Regime besitzen ekwuivalent-barotrope
Struktur. Die zugetirigen Zonalwindprofile entsprechen einem Low-Index-Zustand bzw.
einem High-Index-Zustand. Aus den Reanalysedaten korateliche Regime bestimmt
werden. Ein weiteres Regime mit einer Dipol-Struktur, das in den Reanalysedaten gefun-
den wurde und sich weniger stark vertikal erstreckt als die anderen beiden Regime, wird
vom Dreischichtenmodell nicht reproduziert.

Die Uberpiiifung der Hypothese, dass statioe Zusinde mit dem Regimeverhalten in
Verbindung stehen, erbrachtérfdas Dreischichtenmodell ein negatives Resultat. Es
wurden mittels eines Funktionalminimierungsverfahrens sechs verschiedeneaseation
Zustinde gefunden. Diese besitzen allesamt @ulgerst unrealistische Zirkulation und
sind daheriir die Dynamik auf dem Attraktor des Modells ohne direkte Bedeutuigt F

der sechs Zuahde zeichnen sich durch einen extrem starken subtropischen Jet in der
mittleren und obereren Schicht aus und befinden sich damit offenbar nah am thermischen
Gleichgewicht. Eine Kontrolluntersuchung mit einer anderen Version des Modells mit ei-
ner geringfigig séirkeren Bodenreibung ergab 17 stafimnZus&nde, welche alle eben-
falls einen sehr starken subtropischen Jet besitzen. Bei einer zZmgigkn atmosgiiri-

schen Sttmung sind effektive polartige Warmetransporte durch die transienten Wirbel
maoglich, weswegen sich die Atmosgte weit vom thermischen Gleichgewicht entfernen
kann. Statioare Zus&nde fern vom Gleichgewicht sind hingegen vermutlich sehr un-
wahrscheinlich, da diabatische Eammungen unmittelbar durch &meflussdivergenzen
kompensiert werden assen und nicht nur im Zeitmittel. Deswegen kann man in einem
baroklinen Modell wahrscheinlich keine statéoen Zusinde finden, welche Ziustden
ahneln, die \ihrend einer Zeitintegration taishlich angenommen werden. Dies wieder-
um fuhrt dazu, dass die von Crommelin (2003c) aufgestellte Hypothese, bevatthegte
gangsrouten zwischen Regimen seien durchogesheterokline Verbindungen zwischen
Fixpunkten bedingt, im Falle barokliner Modeli&erdacht werden muss.

Da die Ursache des Regimeverhaltens des Dreischichtenmodells nach wie vor unklar war,
wurde auf eine einfachere Modellstruktur @aokgegriffen. Ein barotropes Modell mit
T21-Auflosung wurde mit dem Ziel konstruiert, die vertikal gemittelte Zirkulation des
Dreischichtenmodells dglichst genau zu reproduziereriirkdie Anpassung des Ober-
flachenantriebs wurde eine modifizierte Form derdas Dreischichtenmodell entwickel-

ten Prozedur verwendet. Der Zweck des barotropen Modells bestand darin, eine erste
Vorstellung von den Ursacherirf das Verhalten des komplizierteren Dreischichtenmo-
dells zu erlangen. AuRerdem wurde damit Bieerpfifung des von Crommelin (2003c)

in einem barotropen Modell gefundenen engen Zusammenhangs zwischen Regimen und
statioraren Zushnden erraglicht.

Die zeitgemittelte Zirkulation des barotropen Modells stimmt sehr gut mit der zeitlich und
vertikal gemittelten Zirkulation des Dreischichtenmodélb&rein. Hinsichtlich der Varia-
bilitat bestehen zwar deutlichere Unterschiede zwischen dem barotropen und dem baro-
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klinen Modell, aber das dominant@umliche Muster der Variabibit besitzt eine Struktur,

die der AOahnelt. Zudem besitzt das barotrope Modell zwei Regime, @erungsweise

der positiven und negativen Phase der AO entsprechen und somifauatibhkeit mit

den Regimen des Dreischichtenmodells besitzen. Damit wurde das Hauptziel der Anpas-
sung des Modells erreicht.

Im Verlauf der Justierung des Ob&dhenantriebs konnte beobachtet werden, dass die
zwei Regime des barotropen Modells durch die Vereinigung zweier koexistierender At-
traktoren entstanden. Der wahrscheinliche Mechanismus der Attraktorvereinigung ist ei-
ne katastrophenartige Bifurkation (genauer: eine Randkrise) eines der beiden Attraktoren,
gefolgt von einer explosiven Bifurkation des anderen Attraktors. Dieser Mechanismus ist
unablangig von der Existenz statiarer Zusénde. In der Tat ist im positiven AO-Regime

kein einziger Fixpunkt eingebettet, im negativen AO-Regime dagegen gleich zehn an der
Zahl. Dies zeigt, dass auch in barotropen Modellen Fixpunkte kein notwendiger Bestand-
teil von Regimen sind.

Itoh und Kimoto (1996, 1997, 1999) konnten durch die Verringerung der statischen Sta-
bilitat oder der Horizontaldiffusion in einem Zweischichtenmodell und in einénf-F
schichtenmodell ein Bifurkationsszenario nachweisen, das im Prinzip den Beobachtungen
beim barotropen Modell entspricht. Die Regime der Modelle wurden dabei jedoch nicht
mit beobachteten Regimen verglichen, im Gegensatz zum in dieser Arbeit untersuchten
Dreischichtenmodelljir das gezeigt wurde, das seine Regikhalichkeit mit beobachte-

ten Regimen besitzen (zu einem gewissen Grade gilt dies @udag$ barotrope Modell).

Das von Itoh und Kimoto gefundene Szenario konnte im Dreischichtenmodell nicht durch
die einfache Variation der statischen Stabtlibder der Horizontaldiffusion reproduziert
werden, vermutlich deswegen, weil die ¥aderung dieser Parameter eine stakkee-

rung des Modellklimas und eine Deformation d@umlichen Struktur der Variabiéit und

der Regime bewirkte.

Es wurde die Hypothese aufgestellt, dass der beim barotropen Modell vorgefundene
und auch von Itoh und Kimoto beschriebene Mechanismus der Regimeentstehung durch
denUbergang von einem intransitiven System zu einem fast-intransitiven System infol-
ge (mindestens) einer katastrophenartigen und einer explosiven Bifurkétiatno-
spharische Zirkulationsmodelle mit einigermal3en réadihahem Regimeverhalten All-
gemeingiltigkeit besitzt und nur ein geeigneter Kontrollparameter definiert und variiert
werden muss, um ein solches Szenario zu beobachten. Dieser Kontrollparameter sollte so
beschaffen sein, dass seine Variation das Modellklima nicht zu steakdert. Abgesehen

von den Resultaten, die mit dem barotropen Modell erzielt wurden, wurde die Hypothese
auf vier Experimente am Dreischichtenmodell géxt bei denen jeweils der Parame-

ter der Bodenreibung verringert und die Antriebsanpasung wiederholt wurde, wodurch
der Modellantrieb parameteradnigig wurde. Bei diesen Experimenten wurde eine starke
Zunahme der Amplitude der AO-Variabdit bei abnehmender Bodenreibung festgestellt.
Vor allem aber er@ihte sich die Persistenz und die Separiertheit der Regime drastisch, und
damit auch der Anteil dekadischer Zeitskalen an der Variabilgei dem Experiment mit

der geringsten Bodenreibung waren das Regimeverhalten und die dekadische \&riabilit
deutlich als Folgen von Fast-Intransit@&iterkennbar. Die Zunahme der Persistenz der
Regime bei abnehmender Bodenreibung ist charakteristigcti¢ Anrdherung an ei-

ne inverse innere Krise (allgemeiner: eine inverse explosive Bifurkation), deren Existenz
aber nicht nachgewiesen werden konnte. Das Regimeverhalten und die dekadische Va-
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riabilitat des Dreischichtenmodells in seiner Standardeinstellung wurden als Konsequenz
einer abgeschiachten Fast-Intransitivat interpretiert.

Welche Konsequenzen ergeben sich aus einer im Winter fast-intransitiven Atanesph

fur das gekoppelte System Atmogpe-Ozean-Eis-Land unter dem Einfluss des Jahres-
gangs der solaren Einstrahlung? Wie von Lorenz (1976)uausth diskutiert wurde,

kann die Fast-Intransitivit der Atmosphre zu einer Fast-Intransitigit des gekoppel-

ten Gesamtsystemsitiren. Eine eihrend eines Winters hinreichend lange anhaltende
atmosphrische Anomalie kann Anomalien etwa in der Meeresoaengntemperatur, in

der Schneebedeckung oder in der Ausdehnung des Meereises hervorrufen, welche wie-
derum durch positive &kkopplungsmechanismen zu einer Aufrechterhaltung der atmo-
spharischen Anomalieitthren lonnen. Die Anwesenheit der langsam reagierenden Kom-
ponenten des Klimasystems kann also die Wahrscheinlichkeit eines Remgirgangs

der Atmospfre verringern und damit die fast-intransitive Eigenschaft der Atrrérsph
zumindestiir den Verlauf einer einzelnen Winterperiode varken. Da jedoch beispiels-
weise Anomalien des Ozeans oder des Meereises, wenn sie sich erst einmal aufgebaut
haben, mehrere Jahreszeitdrerdauern &nnen, kann bei Eintritt desachsten Winters

die Wahrscheinlichkeit et sein, dass sich dasselbe atmd@spdthe Zirkulationsregime
aufbaut wie im vorigen Winter. Auf diese Weisérknen ndirliche Klimaschwankungen

auf interannuallen und dekadischen Zeitskalen, die schon allein durch die interne Dy-
namik der Atmospére entstehendanen, durch die Kopplung der Atmosple mit den
anderen Teilen des Klimasystems varkt werden.

Aus dieser Arbeit ergeben sich Anregungén Weitere Untersuchungen. Esame sinn-

voll, einen jahreszeitlichen Zyklus des thermischen Antriebs im Dreischichtenmodell zu
implementieren, um dessen Auswirkung auf das Ausmal3 der internen aémesphn
dekadischen VariabiBit zu untersuchen. Dieknte realisiert werden, indem der ther-
mische Antrieb sinugfrmig zwischen einem Winterextrem und einem Sommerextrem
variiert, vgl. Weisheimer (2000) und Corti et al. (1997). Diese extremalen Antriebsfelder
lieRen sich durch die iterative Antriebsanpassungsprozedur bestimmen, die geeignet auf
das Modell mit Jahreszyklus zu verallgemeineidrey

Fur die Uberpiifung der aufgestellten Hypothese zum Ursprung des Regimeverhaltens
im Falle des Dreischichtenmodells kann es lohnenswert sein, durch dighEing ei-

ner starken inneren Reibung ein pseudo-barotropes Modell aus dem Dreischichtenmodell
abzuleiten, wie in Abschnitt 5.3 vorgeschlagen, und die Bifurkationen bei einer linea-
ren Interpolation der Parameter und Antriebe zwischen den Einstellungen des pseudo-
barotropen Modells und denen des uismlichen Dreischichtenmodells zu untersuchen.

Die in dieser Arbeit gewonnenen Erkenntniséaen nibglicherweise als Anhaltspunkt
dienen, die Simulation des Regimeverhaltens in komplexen allgemeinen Zirkulationsmo-
dellen der Atmospére oder in gekoppelten Modellen des Klimasystems weiter zu verbes-
sern. Da Klima@nderungen sich vor allem durch ¥ederungen der Auftrittswahrschein-
lichkeiten nailirlicher atmospérrischer Zirkulationsregime bemerkbar machen, sollten
komplexe Modelle, dieifr die Berechnung von Klimaszenarien verwendet werden, in
der Lage sein, die natlichen Zirkulationsregime der Atmosg@fe genau zu simulieren
(Palmer, 1998, 1999; Corti et al., 1999). Wie von Weisheimer (2000) anhand eines ge-
koppelten Atmospare-Ozean-Meereis-Modells gezeigt wurd@nken derartige Model-

le trotz ihrer Komplexiat Defizite im deutlichen Hervortreten der Regime aufweisen. Als



132 Kapitel 6. Zusammenfassung

ersten Schritt, dies zu verbesseranhkte mariiberpiifen, ob dominante Muster der nie-
derfrequenten Variabilitt, insbesondere die AO, in ihrer Amplitude mit Beobachtungen
ubereinstimmen. Gibt es Abweichungen, &sdt sich dies unter Uné@tden durch die
Veranderung von Konstanten in der Grenzschichtparametrisierung korrigieren, da sich im
Falle des einfachen Dreischichtenmodells diar& der Bodenreibung auf die Ampli-
tude der AO auswirkt. Allgemeindante es aufschlussreich sein, die Auswirkungen der
Veranderungen dissipativer Parameter auf die Deutlichkeit des Regimeverhaltens in kom-
plexen Zirkulationsmodellen zu untersuchen. Die Variationen der Parameter sollten das
Modellklima nicht zu stark vémdern, so dassaglicherweise mehrere Parameter gleich-
zeitig variiert werden riassen.



Anhang A

Spektrale Form der Modellgleichungen

In diesem Anhang wird die spektrale Form der Modellgleichungen, insbesondere die ge-
naue Struktur der in (2.104) gegebenen Terme \aildig bestimmt. Abweichend von der

im Abschnitt 2.6.1 verwandten komplexen Notation wird hier reell gerechnet, d. h. reel-
le Funktioneny(\, 1) werden wie folgt nach reellen Kugeitthenfunktionen entwickelt,
mit v = (ny, m,), n, > 0und0 < m, < n,:

YA ) =Y Py () (¢S cosmy X — 18 sinm, ). (A.1)
vy

Dabei werden die zu den Cosinus- und Sinus-Komponentedrgetien Entwicklungs-
koeffizienten durch die hochgestellten Buchstabend s gekennzeichnet. Die Koeffizi-
enten sind gegeben durch die Integrale

A 1 2w
Y5 = 77/ du/ dX (N, ) Py (p) cos my A,
-1 0

L o (A.2)
Yy = —;/ du/ dA (A, ) Py (1) sinmey A,
-1 0
mit
[ 172, fallsm, =0,
By = { 1 , sonst. (A-3)

Man kann durch die Trennung des Real- und Imagsils von (2.98) und den Vergleich
mit (A.1) zeigen, dass zwischen den reellen Koeffizientenind> und den komplexen
Koeffizienter).,, gegeben durch (2.99), der Zusammenhang

e = Rey, , fallsm, =0
7| 2Ret, , sonst

v = 0 , fallsm, =0
7 2Imge., , sonst

(A.4)
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besteht (siehe auch (2.101)). Die spektralen Gleichungen (2.502gk in reeller Form
geschrieben werden:

o 1 <
v _ e

=1

a6 1< (A9)
Al G, i=1,2,3,
dt a, Te, ; Uj quya [/ 5 4y

mit dem Eigenwert des Laplace-Operators
ay = —n,(n, +1). (A.6)

Mit den Definitionen
1 27
du/ dX J (¢, 2p) Py () cosmay A,
0

. 1 2m .
By, = =/, d,u/o dX J (¢, 2p) Py(p) sinmy A,

/
/
/ an /0 " AN T, TP, () cos
/
/
/.

| . (A.7)
du/ d\ J (¢, V) P, (1) sinm, A,
0

1 27
gy = du/o dX J (¢, 0) Py (1) cosmy A,

1 o .
iy = =/, d,u/ dX\ J(¢,0) Py () sinma A
lauten die Entwicklungskoeffizientef, undg;, folgendermaf3en (vgl. (2.103)):

A1, = =I5, = By — N g, — AX(TS = (U5, — ¢3,))
+ Daj(af, — AT(YS, — ¢5,)),
01y == Jjy = By — N gy — NX(T — (41, — ¢3,))
+ Daj(ay, — AT(¥1, — ¢3,)),
qév - Jicﬁﬂ Bifz’y A% J;wa o Ag chbzll}:s"/
+ AIX(TM (¢17 - 7»/1%)) - A%X(B*VC - (¢§’7 - ¢§7)>
+ Daj(as, — Af(¥5, —¥5,) — AS(v5, —¥5))),
Q';,y - Jj&’y o Bi)ﬂ - A%Jimﬁw - A%Jiﬂ/)w
+ A = (U1, — ¥3,)) — Aox(m3y — (¥3, — 5,))
+ Dai(ays, — (W5, —¥5,) — Aj(v5, —¥3,)),
G5, = = Jfy = By = N3 Tfy — N3 T5,0 + A3X (735 — (85, — ¥5,))
— ASKa, (5, — ¥35) + Das (a5, — A3(v5, — 45,) — AZUs,),
050 = = Jiy = By = NoT 0y — N3 T5,0 + AoX(735 — (43, — ¥3,))
— AjKa, (¥, — ¥53) + Daj(ay05, — A3(v3, — ¥5,) — A3Y3, ).

(A.8)



Kapitel A. Spektrale Form der Modellgleichungen 135

Die Integrale (A.7) sind noch zu bestimmen. Am einfachsten ist die Berechnung;yon
und B;, . Auf der Einheitsspére gilt (2.105), somit

&p N2u 0¢ o2

2
T2 = 53 a0 ~ i on
_ 0¥
25 (A.9)
i Z P, (p)(15 cosmy A — b5 sinm, ) .
=2 Z Py ) (=myS sinmy A — ma)l cosmaA).
Durch Koeffizientenvergleich ergibt sich daraus
B =-2 N
i = T2y, (A.10)

By, = 2m. 5.
Bei denubrigen Jacobi-Termen imsen die Intergrale explizit berechnet werden. Dazu
wird zunachstJ (v, V21) bestimmt:

8_@[}6V2@/J B 8_1/}8V2¢
o\ Ou [3J TP

(Z Ma Po (1) (=18 sinma A — 15 cos ma/\)>

J(¢, V) =

dPs(

(Z ag B wﬁcosmﬁ)\ wﬁsmmg)\)> (A.11)
dpa(ﬂ) c S g

_ ( ] W% COS Mo\ — U5 smma)\)>

(Z agmpPs(p)(—gsinmg — 1 cos m@)\))

Durch Vertauschung von und § erhalt man

J(, V) = (Z mpPs(p) (=g sinmp — ¥y cosnmk))

(Z A d?}im (Y5, cosmaA — 7 sin ma)\)>

[0}

_ (Z dpdﬂ—liu)(wg cosmgA — 95 sin m5/\)>

B

(Z oMo Py (1) (=05 sin ma A — 92 cos ma)\)> .

(A.12)
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Addition von (A.11) und (A.12) und Multiplikation mit /2 ergibt

J(, V) L Z [(—w; sinmg\ — 102 cosmg\)

2
a76
(Y5 cosmgA — g sinmgA)

Mo Po(pt) dljj}i“ ) (a3 — aa) (A.13)

— (Y8 cosma A — 3 sinma\)
(=95 sinmpgA — 95 cosmgA)
dPs(p)

G (s = aa)]

ms P (1)

Der Cosinus-Anteil/§, wird durch Multiplikation mit(A, P, (x) cosm,A)/7 und Inte-
grationuber die Einheitskugel berechnet:

1 2
S :ﬁ/ du/ d\ J (¢, V1) P, (1) cos m, A
T J-1 0

A 2
=—1N (ag —a,) [/ (=S sin ma A — ¥ cosma )
2m " 0
(¥5 cosmgA — g sinmgA) cos myA dA
' dp,
/ maPa(p) CZEM)PW(M)du (A.14)
-1

27
- / (Y5, cosmaA — 5 sinmgA)
0
(=Yg sinmgA — U5 cosmpgA) cos my A dA

[ mapay = p iy

Zu den\-Integralen tragen nur gerade Funktionenibei:

A 2m

I :2_7: > (ap - a) [ /0 YES sinmg A sin mg cos m. A
o,

— PabG cosmaA cos mgA cos mayA dA

1 dPy(s)
[J%am>dﬂfumw o

2T
— [ UG sinma A sinmg) cos mo A

— Pobh COSMA COSMEA COS M A dA

/_ 1 mgPs(1) d%ﬁiﬂ)

Py (p)dp |-
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Hier und in sf@iteren Rechnungen werden folgende Formeln gebraucht:

1
cosST Ccosy = é(cos(as +y) + cos(x — y)),
1
sinzsiny = é(cos(x —y) — cos(x + y)), (A.16)

1
sinx cosy = §(sin(x +y) + sin(z — y)).

Damit ergibt sich

27
/ sin mqA sin mgA cos my A dA
0

1 2m
D) / (cos(mea — mg)A — cos(mq + mg)A) cos my A dA
0
LT (A.17)
=7 / cos(mq — mg + my )X\ + cos(mgy — mg — M)A '
0

— cos(Mq + mg + M)A — cos(mq + mg — my )X dA
T

= 9 <5mw,mﬂ—ma + 6mw,ma—mg - 5m7,—ma—mg - 5m,y,ma+m@)-

=0

Der dritte Term verschwindet, da nur positive,, mg, m. zugelassen sind. Auf die glei-
che Weise er@ilt man

2w
/ COS Mg A COS MBA COS My A dA
0

1 2
=5 /0 (cos(mq + mg) A + cos(m, — mg)A) cos may A dX

1 2
=1 / cos(Mq + mg + My )A + cos(mq + mg — my)A
0

(A.18)

+ cos(me — mg + my)X + cos(me — mg — my )X dA
T

- 2 (5m7,—ma—mﬁ + 5m»y,ma+m5 + 5mpy,m@—ma + 5m.y,ma—mﬁ)~

=0
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Nun werden (A.17) und (A.18) in (A.15) eingesetzt:

A
T =D (3 = @) | | Gy e+ O = O UG

a?/B

- (5m,y,ma+mﬂ + 5m7,m/@—ma + 5mw,ma—mg)¢i¢g]

/_1 maFo(k) d?ﬁ(bu) Pl (A.19)

- [(5m77m5—ma + 5m.y7ma—m3 - 5m7,ma+m5),¢};w%

- (5mw,ma+mg + 5m7,mg—ma + 5mw,ma—mg>w;¢g]

dPy(p)
dp

[ maPst) P o)

Umformen ergibt

. A
Jw,y :T’Y Z(ag — Ga) [(5mwma+mﬁ
a7B

dPs(1)
dp

! dP,
- (v = i) [ maPs( E L

1
{(—wng gys) / maPa(i)

+ (5m7,m@—ma + 5m7,ma—m5)

D p

dPa(p)
dp

1
{wgwg —vi05) [ o)

- W — i) | maPate) PMWH |

Um diesen Ausdruck zu vereinfachen, definiert man\Wechselwirkungskoeffizienten

1 /! dpP, dp,
L'yaﬁ = 5 /1 (maPa</J’) C[;,liﬂ) - mﬁpﬁ(:u’) d,L(LM)) P’Y(M)d,u 5m7,ma+m5- (A21)

L., besitzt einige btzliche Eigenschaften. Wenh,,s nicht verschwindet, sind be-
stimmte sogAuswabhlregelrerfullt (Platzman, 1960). Einige davon sind:

1. m, = m, + mg (per definitionem),

2. ny + n, + ng ungerade,
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3. mq > 0 odermg > 0 (woraus mit Regel 1, > 0 folgt),

4. o #£ (.

Per definitionem gilt au3erdem:
Loog = —Lopa, (A.22)
woraus Regel 4 folgt.

Istmg = 0, so kbnnen die Indizes voh,,.s unter Vorzeichenwechsel zyklisch nach links
permutiert werden, dennif mg = 0 gilt:

e dPs(p)

Loyop :5 , maPa(ﬂ) dy P’y(u)dﬂ 5m7,ma

=5 | P02 ) b, (A23)

== Lapy-

Der Wechselwirkungskoeffiziert, .5 tritt in (A.20) auf, ferner die folgenden Terme:

I dP, dP,
5/, <m“‘P (1) —iﬁm +mss(n) d/iu)) P Sy (A24)
und
1 dp, dPp,
% / 1 (maPa(u) Cziu) +mgPs(1) d;ilu)) Py (1) dp Oy am—m- (A.25)

Mit partieller Integration wird gezeigt, dass diese Terme ebenfalls Wechselwirkungskoef-
fizienten sind:

/_1 Pa(p) dlzziu) Py ()dp =P (1) Pa () Py ()|

- [ P pr g B29)

- [ Patrat) 5

Der Randterm verschwindet wegen der Auswahlregel 3: Die zugeordneten Legendre-
PolynomepP,,,,, nehmeniirm > 0 bei 1 und—1 den Wert Null an. Einsetzen von (A.26)
in (A.24) ergibt

e dPs (1) dP,(p)
3 [ (maPal ™2 s a(0 ) P )y

1 dP, aP,
:% /_1 ((wmm) - ,EM) — maPa(p) d/i“))Pg(u)du Sy, (A2T)

=M~

=Lgya-
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Analog zeigt man:

e dPs (1) dP,(p)
3 [ (P ™2 s a0 D) P )y = L (A28)
Durch Einsetzen von (A.21), (A.27) und (A.28) in (A.20) altman:
A
To =2 D (a5 — aa) | (<6055 — Y305 Loas
a,8 (A.29)

+ (—wiwé + ¢gw2)(Lavﬁ + Lﬂva) .

Die Gleichung &sst sich weiter vereinfachen. Sie wird achst in zwei Teilsummen zer-
legt:
(& A (& S
S :77 Z(aﬁ — @a)(—Lyap + Laqyp + Lﬁw)¢awﬁ

P (A.30)

A S Cc
+77 Z(aﬁ - aa)(_L'yaﬁ - La'yﬁ - Lma)%%-
a?ﬁ

Bei der zweiten Teilsumme werdenund 3 vertauscht, und anschlieBend wird (A.22)
ausgenutzt:

r Z aﬁ - aa Waﬁ Lowﬁ - Lﬁ’y&)¢¢i¢§
Ty Z — ag)(—Lypa — Lgya — Layg)¥iig (A.31)

— 9 Z @a)(—Lrap + Lays + Lﬁw)wc@%-
Die zweite Teilsumme in (A.30) ist also gleich der ersten Teilsumme. Somit gilt:

Ty = By Y (a5 = aa)(=Lnap + Lang + Lsa) V505 (A.32)
a3

Nun wird J; berechnet, indem (A.13) auf P, (11) sin m., projiziert wird:

2m
gy = /du/ d\ J (v, V) P, (1) sinm A

0

=—— ) (ag—ay,) [/ (=S sinmg A — 5 cosmg\)
(¥5 cosmgA — P sinmgA) sinm, A dA

[ mara 29 i (A33)

27
— / (Yo cos M — 5 sinmy )
0

(—gsinmgA — 15 cosmgA) sinm, A dA

[ maray = p oy
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Nur gerade Funktionen ik tragen zu den-Integralen bei:

S 1 o C C 1 .
Jyy =~ o Z(aﬁ — a) [/0 — Yo sin ma A cos mgA sin ma A
+ Yo cos maAsinmgA sinm, A dA
! dPs(p
/ maPa(u)%Pw(u)du
o : (A.34)
_/ — Y55 cos maAsinmgAsinm, A
0
+ o sinme A cos mgA sinmy X dA

[ mapaiy = e iy

Mit (A.16) erhalt man

27
/ sin mqA cos mgA sin my A dA
0

(sin(mq + mg)A + sin(mq — mg)A) sinm, A dA

(A.35)

cos(mq + mg — my)X — cos(mgy + mg + my)A
+ cos(mg — mg — my)A — cos(me — mg + M)A dX

—5(6m,y,ma+m5 - 5m7,fmafmg + 6m7,ma7m5 - 5m7,mgfma)

=0
und

2
/ COS M A Sin mgA sin my A dA
0

1 2
== / (sin(mq + mg)A + sin(mg — mgy)A) sinm, A dA
0

2T
== / cos(mq + mg — my )X\ — cos(mg + mg + my) A (A.36)
0

+ cos(mg — Mgy — my)X — cos(mg — mgy + M)A dA

3

—_(6m»y,ma+mﬁ - 5m7,—ma—mﬁ + 5m»y,m5—ma - 5m»y,ma—m5)'

N}

=0
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Es werden (A.35) und (A.36) in (A.34) eingesetzt:

s 1 c,/c
Jw7 = - Z Z(aﬂ - aa) [[(_5m77ma+m5 - 5m7,ma—m5 + 5m7,m5—ma)wa¢ﬂ
a7ﬁ

+ (6m7,ma+m3 + 5m7,m/@—ma - 5mw,ma—mg)¢zwg

' dPs(p)
[ maPul) =P o
(A.37)
- [(_5m7,mo¢+m5 - 5m7,m,5—ma + 5m7,ma—m5)w2wg

+ (5m7,ma+mg + 5m»y,mo¢—mﬁ - 5m7,m5—ma)¢z¢g

d Py (1)
dp

/1 mgPs(1) Pw(u)du] :

Nach Umformen erhlt man

< 1
Jd)’y = — Z Z(ag — CLa> [5m%m&+m6
a’ﬁ

dPs(p)
dp

! dP,
(g ) / maPs(i) d/ﬁ“) P,ym)du}

1
[(—w;wg ) / (i)

+ (5mw,mgfma - 5m%ma7mg)

dPs(u)
dp

! dP,
- (vt = wzen) [ maPa( L

1
{(wgwg + o) / () P, (u)dy

(A.38)
Mit (A.21), (A.27) und (A.28) ergibt sich hieraus
1
T =5 2@ = aa) [ (505 — V5 Loas
a8 (A.39)

+ (wéwé + wz¢g><Lavﬁ - Lﬁw) :
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Es folgt die Bestimmung vou,. :

ooy Oy oY
J(,9) “oNOn  Ou0n
(Zma (1) (= sinma A — U cosma)\))
dP,
(; CZ(L )(ﬁﬁcosmg)\ f}ﬁsmmg)\)) (A.40)

dpa<,u) c S
_ < ] T(w“ COS M — 1 Sleo)\))

(Z mpPs(p) (=05 sinmgA — 95 cos mg)\)>
Die Projektion aufP, (1) cos m., ergibt
A 1 2m
Jio :?7 /_1dp/0 dX J (¢, 0) Py () cos maA

AW 2
=— —o sinma A — U, a
- QZB[/O (=S sinm S cosmy )

(95 cosmpA — U sinmgA) cos my A dA

/ maPal) 2L ) (A1)

2
- / (Yo cosmaA — 5 sinmg )
0

(=95 sinmpA — 95 cos mpA) cos m A dA

[ maray = p o

Nur gerade Funktionen iA sind relevant:

A 27

S :?7 Z [/0 Y05 sinme A sinmgA cos ma A
a7ﬁ

— P05 cosma A cos mgA cos may A dA

! dPs(p
[ w2 iy
o : (A.42)
—/ — 0% COS M A COS MA COS MY A
0

+ UG sin ma A sin mgA cos may A dA

[ mapay = p
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Mit (A.17) und (A.18) ergibt sich hieraus

c A c,qs
J1/n9fy :77 Z [[(5mw,mg—ma + 5m7,ma—m5 - 5m7,ma+m3)wa§g
a?ﬁ

- <5m77ma+m5 + 6m.y,m5—ma + 5m—y,ma—m5)wiﬁ%

[ maPar 2y

(A.43)

- |:(_5m7,ma+mg - 5m%m@7ma - 5mv,mafm@>wgﬂsﬁ

Nach Umformen erhlt man

c A’Y
Toon =% > [5mwma+ma
a7ﬂ

dPs(p)
dp

! P,
~ oty = v05) | mars) E P

1
[(—w;ﬁg —vi05) [ P

+ (O imp—ma T Omoma—my) (A.44)

dPs(p)
dp

- (vt 0o | mngw)di;i“) mwﬂ .

1
[w;ﬁ; g5 / (1)

Mit (A.21), (A.27) und (A.28) kommt man zu folgendem Ergebnis:

Togr == By D0 | (Vats + 0305) Lys
o, (A45)
+ (505 — ¥95) (Lars + Lona)| -

Nun wird der Sinus-Anteil J;, berechnet. Die Multiplikation von (A.40) mit
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(—P,(n) sinm,A)/7 und die Integratioriiber die Einheitskugel ergibt:

1 1 2m ‘
gy = — - /_1 dp/o dX J (¢, 0) Py () sinma A

1 2m
=— = Z [/ (=S sinma A — Y3 cosmg\)
m=1Jo

(95 cosmpA — U5 sinmgA) sinm, A dA

/ 1o o) dfjﬁ“) P () (A.46)

27
- / (5, cosmaA — 2 sinmgA)
0

(=05 sinmgA — 95 cosmg) sinmy A dA

[ mapati

0]
Nur gerade Funktionen ik sind zu beiicksichtigen:

Py (p)dp| -

1 2m

Jioy = — - Z [/0 — U5 sin me A cos mgA sin m, A
a76

+ Y20 cos ma A sinmgA sinmy A dA

! dPs(
[ maPat 2 p
o 8 (A.47)
_/ — UG cos mAsin mgA sinm,, A
0

+ 505 sin ma A cos mgA sinmy A dA

/_ 1 mgPs(p) dlz}im P»y(u)du] :

Einsetzen von (A.35) und (A.36) ergibt

S 1 (& C
JQWW :§ Z [Uémmmwrmﬁ + 5mwma—mﬂ B 5mw»m6—ma)¢a196
a7ﬂ

+ (_5mv,ma+m@ - (5m«,,m57ma + 5m%ma7mg)w;ﬁ%]

1
[ mara) 2 p, iy
(A.48)

- [(6m»y,ma+mﬁ + 5m—y,mlg—ma - 5mw,ma—mg)¢gcxl9%

+ (_6my,ma+m@ o 6m~/,ma*m[3 + 5vamB*ma)wgﬁz]

d]D;(u) Py (p)dp| -

1

/_11 mgPs(p)
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Dies lasst sich wie folgt umformen:

s 1
Tpoy D) Z [5mwma+mﬁ
a7ﬁ

dPs(n)
dp

1
[w;ﬁg — 003 [ mapa

! dP,
— (g~ gy) [ mon Wu}
1 1%

(A.49)

+ (dmw,mg—ma - 5m,y,ma—mﬁ)

dPs(p)

1
[(—wzﬁ; —vi03) [ maPat

sz [ om0 o |

Mit (A.21), (A.27) und (A.28) ergibt sich schliellich
Tir = 0 [(0505 = 0305) Laas
a8 (A.50)
(U605 + Va05) (Lays — Lgna)|.

Die sechs verschiedenen Jacobi-TerBfg, B, , Ji., Ji.,, Jis, und J;, seien noch
einmal aufgelistet:

B = —2myi3,

B, = 2my3,

Ty = Dy Z(aﬁ — a)(—Lyap + Lays + Lﬁva)wgwga

a,B
1
T3y = 5 D9 = a) | (V55 — ¥315) Laas
a,B
+ (Wavs + o) (Lays — Lﬂw)} ) (A.51)
Togr = =By D[ (Wa05 + U305 Laas
a,B

(6305 — V05 (Lans + Lna)|

Tin = 20| (W05 = 0303 Loas
a,8

(U505 + Va03) (Lars — Lora)|.

Als nachstes werdedy, , J;, , Jg,., undJg, fur den Sonderfalin, = 0 betrachtet. Die
beiden Sinus-Anteild;, und.J;, sind automatisch gleich Null.0¥ die Cosinus-Anteile
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Ji,, und Jg, st Folgendes von Bedeutung: Es giit, = 1/2 und L.,z = 0 (siehe
Auswahlregel 3 auf Seite 138). Aus (A.23) und (A.22) folgt auBerdemy = —Lga, =
Lg... Daher lonnen die betrachteten Jacobi-Terme im Faille= 0 wie folgt vereinfacht

werden:;
Toy =Y (ap — aa) Lo,
o8
JS. =0,
“ (A.52)
Toy = Y (WS — Vit5) Lpsa,
a8
Jiﬂ,}, = 0

Damit sind alle zur Bestimmung der Koeffizientgh) und ¢;, nach (A.8) erforderlichen
Terme gegeben, wenn man= «; undd = vy, j = 1,2,3 undk = 1,2, 3 setzt sowie,
im Falle vongs, undg;., 1 = 93 undd = h. AnschlieBend lassen sigh, undg;, in die
spektralen Gleichungen (A.5) einsetzen.



Anhang B

Gradient des Funktionals F

Wie in Abschnitt 3.5 diskutiert wurdeasst sichZ, definiert durch (3.36), nicht nur als
ein vonuy, ¥, und; ablangiges Funktional betrachten, sondern auch als eine Funktion
reeller Veanderlicher, Amlich der Real- und Imagamteile der spektralen Koeffizienten

{vin s} und {¥3 } vone)y, 1, unds:
F (1, 2, b3) = F{07} {wss}, {win}). (B.1)

Leider ist es nahezu uringlich, F explizit als Funktion der Koeffizientefu} }, {7}
und {¢§" } aufzuschreiben, obwohl die Auswertung g&in(3.37) in der Praxis leicht
mit Hilfe von Routinen aus dem Modellcode zu bewerkstelligen ist. Der Gradienfvon
kann aber mit Hilfe des Funktionals auf dem,Umweg" Uber eine Variationsrechnung
bestimmt werden. Dazu betrachtet man infinitesim&&rungsstromfunktionen$,,
0o und d1p3, die jeweils zuyq, 1, und 3 addiert werden, sowie die aus dedfing
resultierendéAnderungd F von F:

OF = F (1 + 01, g + 61ha, b3 + 01b3) — F (Y1, 12, 13). (B.2)

Das Ziel besteht darin, diénderung vonF in der Form

3
57 =Y [ By e, vapsus o (B.3)
j=1

darzustellen, wobei di€; genau wie digy; reelle Funktionen von undy sind. Rir die
partiellen Ableitungen votF gilt dann ramlich fur allen, m und furi = 1, 2, 3:

OF

0T _ReFy,
d(Reyiy) (B.4)
o(lmym) m

Hierbei ist F|" der spektrale Koeffizient voi; zur spektralen Modé&’™. Zum Beweis
entwickelt man zuachstF; undde; in (B.3) nach den Kugelichenfunktionen und nutzt

148
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deren Orthonormiertheit (2.97) aus:

3
OF = Z / Fétp; dQ
- ZZ Z /F.m*ym*(w YA (B.5)

j=1 nm n’m/

Y

j=1n'm’
DaJdF reellist, gilt
3
0F =) (ReFjResyr, +Im Fyrim sy7,). (B.6)
j=1n'm’

Trifft man nun fr die Sbrungsstromfunktionen die spezielle Wahl
0 = 0y Y,y (B.7)

mit dem Kroneckersymbal;; undn, m beliebig, aber fest unék);; reell oder rein ima-
ginar (d. h. nur eine einzige der reellen Variablen, von defiebtangt, wird gesirt), so
ergibt sich aus (B.6)

§F = ReF"Redy™ (B.8)

n)

wenndiy” reell ist, oder

OF =1m E"Im ;) (B.9)

in’

wenndy) imaginar ist.
Aus den Definitionen (B.1) und (B.2) folgt aber auch

OF = F (i + 00} (i + 50}, {wsh + 6w }) — F{wi} {og b {95 )-
(B.10)
Mit der speziellen Wahl der 8tung und der Definition der partiellen Ableitung ergibt
sich daraus entweder ~
oF . oOF

Y %
J(Rey!™) Reaiifgﬂo Redjy™

m

(B.11)

oder _
OF . 0F

a(lmym) ) Im ;W;ﬁo Im oym
Durch Einsetzen von (B.8) in (B.11) bzw. (B.9) in (B.12) ist damit (B.4) gezeigt.

(B.12)

In den folgenden Berechnungen wiird in die Gestalt (B.3)iberfuhrt. Dabei wird wie-
derholt vomGreenschen Satz

/ YA dQ = / IAY dQ (B.13)

und von der ldentét

/w(ﬁ,e) dQ = —/6’J(19,¢) dQ (B.14)
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Gebrauch gemacht. Diese Theoreme sialtig fur die Integratioruber die gesamte Ein-
heitssplre (Crommelin, 2003c).

Das vorangestellté kann formal wie ein Differentialoperator behandelt werden, denn
durch das Einsetzen von (3.36) in (B.2) unter Benutzung der Modellgleichungen (2.78)
lasst sich bei Vernacasigung der Terme der Ordnuf@);)? nach einiger Rechnung
zeigen, dass

3
0F=2)" / G;0; dQ (B.15)
j=1
mit
dG1 = J(0q1, 1) + J(q1, 0¢n

5611 A(Wh A%(Cs% - 5@/)2 ,

) 4+ ATx (691 — 69b2) + DASqq,
)
0go = J(8g2,2) + J(go, 6tba) — ATx (811 — 6b2) + ASx (612 — 613) + DA S,
) —
) —
) —

0go = Adtpy + A7 (01h1 — 8tba) — A3 (S1hs — debs),
043 = J (03, ¥3) + J (g3, 04s) — A3x(64y — Otps) — AZK Adtps + DA bgs,
0gs = Ads + A3(81 — 6b3) — A300s
(B.16)
gilt. Das Einsetzen von (B.16) in (B.15) und die Anwendung der Theoreme (B.13) und
(B.14) ergibt fir die drei Summanden von (B.15):

[ s de = [ @380 — 83601 — 50), 1) + Tlas,500)
AZY(801 — 01b3) + D(A*0y — A2A (60 — o)) d2
— [ 0nlAT W) ~ AT @) — Hand) + A (B.17)
+ D(A*q — A2A3G,)] dQ

+ /5¢2[A%J(¢17 q1) — A2xd1 + DATA3 ] dQ,

[t = [ U85 + 301 — 51) — A6~ Sa). ) + an, 502)
— A2 (001 — dn) + Ad (0 — Oi)
DAY, + NAY 60 — 815) — AZAY (3165 — dly)] d2
— [ G0N ) — Nind + DAY 0
b [ SunlAT (v e) — (A2 + AT d) — Tan ) + (A2 + A
+ D(A% — (A? + A2)A%¢y)] d

+ /5¢3[A3J(¢27 G2) — A3xgs + DA3A3Gy] dQ,
(B.18)
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/6]35% dQ) = /Qs[J(A5¢3 + A§(5¢2 — 01p3) — A;%,(S%, 3) + J(qs, 0v3)
— AX(0ths — Otp3) — ASK Adiy

- D(AKs + AAY Gy — Bibs) — A2ASYy)] dO2
(B.19)
_ / SN2 (s, ds) — A2xds + DAZAGy] dO

+ / 5[ AT (s, ds) — (A2 + A2)T (s, ds) — J (s is) + Adcds
— A2KAgs + D(A*gs — (A2 + A2)A3G3)] dQ.

Nach der Addition dieser drei Summanden, der Multiplikation mit 2 und dem Sortieren
nachdvyy, 41, unddys erralt man schlief3lich (B.3) mit

By (1, 9, 103) = 2[=AJ (1, 11) + AT (1, 1) + J (G, 1) — AT (da, 102)
+Afx(d = @2) + DA% — ATA (61 — G2))],
Fy(thr, b2, 103) = 2[—=AJ (G2, ¥2) + (AT + A3) T (G2, ¥2) + J (G2, 2) — ATT (1, ¢1)
— A3J(ds,¥3) — Aix (g1 — G2) + ASx (G2 — d3)
+ D(AYy + ATA* (G — Go) — A3A% (G2 — d3))],
F3(th1,1h2,103) = 2[—=AJ (g3, ¥3) + (A3 + A3)J (43, 3) + J(ds, g3) — AT (o, 12)
— Ax(d2 — d3) — AKAdy
+ D(A'gs + A3A% (G — 43) — A3AG3)].
(B.20)

GenaR (B.4) sind die gesuchten Komponenten des Gradientestvhmch die spektralen
Koeffizienten vonfy, F; und F5 gegeben.
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