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4 Zusammenfassung

Zusammenfassung

Um das Ausmaf} arktischer Klimavariationen in Verbindung mit natiirlichen Zirku-
lationsdnderungen moglichst realistisch abschétzen zu kénnen, wurden Simulatio-
nen mit einem regionalen XK' imamodell fiir die arktische Atmosphére durchgefiihrt.
Das gebietsbeschriankte regionale Modell wurde dazu in ein globales Klimamodell
eingebettet und besitzt im Verhéltnis zumn globalen Modell eine deutlich héhere ho-
rizontale Auflésung, wodurch nicht nur eine detailliertere Darstellung des Klimas
erreicht wird, sondern z.B. auch eine Verbesserung der Simulation des kurzzeitigen
Wettergeschehens und des Wasserkreislaufs, inshesondere des Niederschlags.

In Zusammenhang mit natiirlich auftretenden iiberwiegend warmen bzw. kalten ark-
tischen Klimabedingungen zeigen Simulationen fiir den Monat Januar zwei verschie-
dene Zirkulationszustdnde. Warme Januare sind durch einen troposphérischen Wir-
bel iiber der westlichen Arktis charakterisiert, wogegen kalte Januare einen ausge-
dehnteren Wirbel mit Zentrum iiber der dstlichen Arktis aufweisen. In Verbindung
mit dieser unterschiedlichen Lage des Wirbels tritt in warmen Januaren ein stérke-
rer meridionaler Wirme- und Feuchtetransport in die zentrale dstliche Arktis auf,
der die Bildung cines ausgedehnten kalten Wirbels iiber der stlichen Arktis verhin-
dert. Hierin zeigt sich eine Riickkoppelung zwischen der grofirdumigen Zirkulation
und der arktischen Temperaturverteilung, die letztlich fiir die Persistenz der beiden
Zusténde verantwortlich ist.

Durch den Einfluss der Nordatlantischen Oszillation (NAQO) treten im Winter {iber
dem Nordwesten des eurasischen Kontinents Temperaturunterschiede von etwa
3-6°C auf. Diese simulierten natiirlichen Temperaturschwankungen sind deutlich
grofler als die in den letzten beiden Jahrzehnten an gleicher Stelle beobachtete
Erwdrmung von etwa 1-2°C. Der Einfluss der NAO auf das Klima Nordeuropas
konnte demzufolge grofier sein als bislang vermutet. Der erwartete signifikante Zu-
sammenhang zwischen der NAO und dem Niederschlag iiber Gronland zeigt sich al-
lerdings nicht. Eine historische Rekonstruktion des NAO-Index allein aus grénliandi-
schen Niederschlagsmengen kann folglich nur zu ungenauen Ergebnissen fithren.

Ein Treibhausgas+Aerosol-Szenario zeigt in der Nordpolarregion bis zum Jahr 2050
eine mittlere Erwdrmung im Winter von etwa 4,5°C. Die stidrkste Erwdrmung tritt
dabei iber den Randbereichen des Arktischen Ozeans auf, die auch eine starke Ab-
nahme von Meereis aufweisen. Allerdings steht diese Erwarmung der Arktis infolge
zunehmender Treibhausgase und Aerosole in Konkurrenz zu den Phasen der NAO,
die eine deutliche Modifikat = des regionalen Klimas der Arktis auch in einer Welt
mit erhohten atmosphérischen Treibhausgasen bewirkt. Natiirliche Schwankungen
des arktischen Klimas miissen demzufolge bei einer regionalen Bewertung sowohl his-
torischer und gegenwértiger als auch zukiinftiger Klima&nderungen beriicksichtigt
werden.
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Summary

In order to estimate as realistically as possible the dimension of Arctic climate vari-
ations in conjunction with natural circulation changes, simulations with a regional
climate model for the Arctic atmosphere have been carried out. For this purpose, the
limited area regional model was imbedded into a global climate model and features
a much higher horizontal resolution than the global model, whereby not only a more
detailed representation of the climate will be reached but e.g. also an improvement
of the simulation of transient weather events and the hydrological cycle, particularly
the precipitation.

In connection with naturally occurring predominantly warm or predominantly cold
Arctic climate conditions, simulations for the month of January show two different
circulation states. Warm Januaries are characterized by a tropospheric vortex over
the western Arctic, whereas cold Januaries feature a more expanded vortex centered
over the eastern Arctic. Associated with the different location of the vortex, a
stronger heat and moisture transport appears into the central eastern Arctic in
warm Januaries. Simultaneously, this heat transport prevents the formation of an
expanded cold vortex over the eastern Arctic. The outcome of this is a feedback
between the large-scale circulation and the Arctic temperature distribution, which
is finally responsible for the persistence of the two states.

As a result of the influence of the North Atlantic Oscillation (NAO), winter temper-
ature differences of about 3-6°C occur over the north-western Eurasian continent.
These simulated natural temperature variations are clearly larger than the observed
warming of about 1-2°C during the past two decades in the same location. The
influence of the NAO on the climate in northern Europe could thus be larger than
presumed up to now. But the expected significant correlation between the NAO and
the precipitation over Greenland does not appear. A historic reconstruction of the
NAO index merely from Greenland precipitation amounts may lead to inaccurate
results.

A greenhouse gas and aerosol scenario shows a mean winter warming of about 4.5°C
in the northern polar region until the year 2050. The strongest warming occurs over
the marginal areas of the Arctic Ocean which also feature a strong decrease of sea-
ice. But this strong warming of the Arctic in consequence of increasing greenhouse
gases and aerosols is competed with the phases of the NAO. The NAO modifles the
regional climate of the Arctic significantly, also in a world with enhanced greenhouse
gases. Consequently, natural variations of the Arctic climate have to be taken into
account in a regional assessment of both historic and present as well as future climate
changes.
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1 Einleitung

1.1 Motivation

Klimadnderungen sind seit einigen Jahren ein Thema von groffem &ffentlichen Inter-
esse, wobel insbesondere die anthropogene Beeinflussung des Klimas einen grofien
Stellenwert einnimmt. Im 6ffentlichen Bewusstsein werden Klimadnderungen meist
als Katastrophen angesehen und auf den anthropogen verursachten zusitzlichen
Treibhauseflekt zuriickgefiihrt [CUBASCH und KAsANG, 2000]. Die moglichen Fol-
gen eines verstdrkten Treibhauseffekts wiren z.B. eine globale Erwérmung, eine
Ausdehnung der Wiisten durch Abnahme der Niederschlige, eine grofiere Haufig-
keit von Stiirmen oder ein Anstieg des Meeresspiegels mit Uberflutung kiistennaher
Regionen durch Abschmelzen der polaren Eisschilde.

Obwohl es unbestritten ist, dass die Zunahme von atmosphérischen Treibhausgasen
durch die Verbrennung fossiler Energietriger eine Reaktion im globalen Klimasys-
tem verursachen muss, ist die Art der Reaktion noch véllig unbekannt. In den letzten
Jahren hat es sich herausgestellt, dass die Kenntnis natiirlicher Klimavariabilitit ein
entscheidender Faktor ist, um auch anthropogen induzierte Klimadnderungen realis-
tisch abschétzen zu kénnen. Allerdings ist es nicht einfach, in einer Atmosphére mit
zunehmenden Treibhausgasen ein anthropogenes Signal von natiirlichen Klimavaria-
tionen zu trennen. Dies ist insofern von Bedeutung, da die Periode instrumenteller
Beobachtungen mit der Zeit zusammenfillt, in der die Atmosphére zunehmend mit
Treibhausgasen belastet wurde.

Die Ursachen von Klimadnderungen sind allgemein schwer zu entdecken, da das Kli-
masystem, infolge des Zusammenwirkens verschiedenster Einflussfaktoren und der
nichtlinearen Wechselwirkungen und Rickkoppelungen zwischen seinen Komponen-
ten, duflerst komplex ist [HANSEN et al., 1997]. Als mégliche natirliche Griinde von
Klimadnderungen auf langen Zeitskalen (Jahrzehnte bis Jahrtausende) wurden Va-
riationen externer Antriebsfaktoren, wie der Erdbahnparameter, der Solarstrahlung,
des Aerosolgehalts der Atmosphire oder der atmosphirischen Spurengase, diskutiert
[z.B. CuBASCH et al., 1997]. Seit einiger Zeit werden aber auch intern verursachte
Fluktuationen in Zusammenhang mit nichtlinearen Instabilititen und Riickkoppe-
lungsprozessen in der Atmosphire selbst und im Atmosphiren-Ozean-System als
mogliche Mechanismen fiir Klimavariationen angesehen [z.B. HANSEN et al., 1997;
DETHLOFF et al., 1998; PALMER, 1999; HANDORF et al., 1999].

Die Arktis spielt eine wichtige Rolle im globalen Klimasystem, da einerseits Ande-
rungen im arktischen Klimasystem, wie der Riickzug gronldndischer Gletscher, das
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Abschmelzen des Packeises oder die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik, globa-
le Auswirkungen haben und andererseits die weltweit grofiten Klimadnderungen in
der Arktis beobachtet werden [z.B. BALLING et al., 1998; MICHAELS et al., 2000;
SERREZE et al., 2000]. Auch Szenarienrechnungen globaler Klimamodelle zeigen das
global grofite Klimadnderungssignal in den polaren Breiten der Nordhemisphiére [z.B.
ManABE und STOUFFER, 1980; CUBASCH et al., 1992; ROECKNER et al., 1999,
sodass der Arktis gerade bei der zukiinftigen Klimaentwicklung eine entscheidende
Rolle zukommt. Beobachtungen zeigen zudem eine starke Variabilitit des arktischen
Klimas auf verschiedenen Zeitskalen, deren Ursachen noch nicht vollstindig verstan-
den werden.

Untersuchungen arktischer Klimaénderungen basieren im Allgemeinen auf Beobach-
tungen der letzten Jahrzehnte. Insbesondere im Winter und Frithjahr zeigte sich in
den letzten 20 Jahren iiber den arktischen Landmassen eine deutliche Erwérmung
[SERREZE et al., 2000}, doch auch iiber dem Arktischen Ozean wurde eine Ver-
ringerung der Meereisbedeckung [MASLANIK et al., 1996] sowie eine Abnahme der
Meereisdicke [ROTHROCK et al., 1999] festgestellt. Eine regionale Ausdehnung des
troposphérischen Polarwirbels mit einer Verstirkung des Troges iiber dem zentralen
Nordpazifik und iiber dem &stlichen Nordamerika wird seit Mitte der 1960er Jahre
beobachtet [Davis und BENKOVIC, 1992, 1994; BURNETT, 1993]. Daneben wurde
in der zentralen Arktis eine Abnahme des Luftdrucks festgestellt, die starker als
in allen anderen Regionen der Nordhalbkugel ist [WALSH et al.; 1996]. In Zusam-
menhang mit den milden sibirischen Wintern der 1980er Jahre haben ROGERS und
MosLEY-THOMPSON [1995] eine zunehmende Haufigkeit von atlantischen Zyklonen
gefunden, die die Barents- und Karasee durchqueren. In den Wintern von 1952-
1989 zeigt diese Region auch eine allgemeine Zunahme der synoptischen Aktivitit
[SERREZE et al., 1993].

Wie oben bereits angedeutet, werden die Ursachen fiir diese regionalen Klimainde-
rungen in der Arktis aber bislang noch nicht vollstandig verstanden. Der Zusammen-
hang zwischen den Wintertemperaturen der Arktis und der troposphérischen Zirku-
lation wurde z.B. von OVERLAND et al. [1997] und DORN et al. {2000] untersucht.
Die Existenz von verschiedenen natiirlichen Zirkulationszustdnden des Arktischen
Ozeans [PROSHUTINSKY und JOHNSON, 1997; JOHNSON et al., 1999; POLYAKOV
et al., 1999] und deren Verbindung mit atmosphérischen Zirkulationsmustern konnte
eine interne Schwingung des arktischen Klimasystems darstellen. Daneben bestehen
Zusammenhénge zwischen arktischen Klimaénderungen und den einzelnen Phasen
natiirlicher Schwingungsmustern, wie der Nordatlantischen Oszillation [HURRELL,
1995] oder Arktischen Oszillation [THOMPSON und WALLACE, 1998], sowie Anhalts-
punkte eines Zusammenhangs mit dem tropischen Phdnomen El Nifio-Southern Os-
cillation [z.B. TRENBERTH, 1990; WALLACE et al., 1996]. Mit zunehmender Wahr-
scheinlichkeit kénnen die beobachteten arktischen Klima#inderungen auch auf die
anthropogene Erhthung atmosphérischer Treibhausgase zuriickgefiihrt werden [z.B.
SHINDELL et al., 1999; VINNIKOV et al., 1999]. Ansteigende Treibhausgase kdnnen
sich allerdings in einer Anderung der Hiufigkeit des Auftretens natiirlicher atmo-
sphérischer Zirkulationsregime ausdriicken [CORTI et al., 1999], was die Trennung
natiirlicher und anthropogener Ursachen erschwert.

Da instrumentelle Beobachtungsdaten nur fiir einen relativ kurzen Zeitraum von
etwa 100 Jahren vorhanden sind, kénnen natiirliche Klimaschwankungen in der
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Grofenordnung von Jahrzehnten bis zu Jahrtausenden nur schwer untersucht wer-
den. Um Klimainformationen aus ldnger zuriickliegenden Zeiten zu erhalten, miissen
stellvertretend Daten aus palidoklimatologischen Archiven, wie z.B. Eisbohrkernen,
Baumringen, Seesedimenten oder Korallen, verwendet werden. Solche Proxy-Daten
sind aber lokal begrenzt und besitzen hiufig grofle Liicken. Zudem ist die zeitliche
Einordnung sehr schwierig. Die Rekonstruktion des historischen Klimas ist aufler-
dem auf einzelne Groflen, meist Temperatur und Niederschlag, beschrinkt und im
Vergleich zu Messungen recht grob.

Eine andere Moglichkeit flir die Untersuchung natiirlicher Klimavariationen bieten
Computer gestiitzte Klimamodelle, mit denen Experimente durchgefiihrt werden
kénnen, die dazu beitragen, die méglichen Ursachen von Klimadnderungen zu ent-
decken. Fiir eine realitdtsnahe Simulation des Klimas ist ein hochauflésendes, kom-
plexes Klimamodell nétig, in dem méglichst alle relevanten physikalischen Prozesse
anndhernd richtig wiedergegeben werden. Wegen des enorm hohen Rechenaufwands
globaler hochauflésender Klimamodelle muss aber entweder auf den globalen Ansatz
oder auf die hohe Auflésung verzichtet werden.

1.2 Zielsetzung

Da die Unsicherheiten von globalen Modellen mit grober Auflésung, beziiglich der
Simulation von regionalen Mustern des Niederschlags, der Temperatur oder der Wol-
kenbildung, insbesondere in polaren Breiten grof sind [CHEN et al., 1995; Tao
et al., 1996], ist die regionale Klimamodellierung mit hoher Aufldsung, aufgrund
einer realitdtsnidheren Darstellung der Topografie, nichtlinearer Energieiibertragun-
gen zwischen groflen und kleinen Skalen, hydrodynamischer Instabilitdten oder des
Wasserkreislaufs, ein Erfolg versprechender Weg, um eine Verbesserung in der Si-
mulation des arktischen Klimas zu erzielen [RINKE und DETHLOFF, 2000]. Studien
mit regionalen Klimamodellen [z.B. NOGUER et al., 1998] haben iibereinstimmend
gezeigt, dass regionale Modelle die Simulation der regionalen riumlichen Verteilung
des Niederschlags und der Temperatur im Vergleich zum antreibenden globalen Mo-
dell verbessern. Insbesondere die meteorologischen Gréfien, die stark von der Auf-
losung abhingen, wie z.B. der Niederschlag, werden von globalen Modellen meist
unbefriedigend wiedergegeben [vON STORCH et al., 1993] und kénnen mit hochauf-
lssenden regionalen Klimamodellen sehr viel realistischer simuliert werden [GIORGI
und MARINUCCI, 1996]. Dies geschieht vor allem durch die realitétsnahere Darstel-
lung der Topografie und besonderer mesoskaliger Gegebenheiten, wie z.B. Kiisten,
Bergketten oder Hochebenen, die vom regionalen Modell aufgeldst werden kénnen.

Das Klima, das ein regionales Modell simuliert, wird durch die Abfolge einzelner
Wetterzustdnde bestimmt, die sich im Modell aus den Beitrigen der Randbedin-
gungen und der internen Modellphysik ergeben. Klimatologische Prozesse sind im
hohen Mafe nichtlinear in ihrer Reaktion auf das Wettergeschehen und koénnen mit
grob aufgeldsten globalen Klimamodellen nur unzureichend wiedergegeben werden.
Zum Beispiel wird das Islandtief, das in monatsgemittelten Bodenwetterkarten er-
scheint, durch eine Kombination von quasistationiren Tiefs und schnell durchzichen-
den, kurzzeitigen Wettersystemen verursacht. KRISTIANSSON und MCINNEs [1999]
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haben gezeigt, dass die Orografie Grénlands eine wichtige Rolle fiir die Zyklonenent-
wicklung in der Nihe Islands spielt, d.h. die realitdtsnahe Darstellung der Orografie
hat grofen Einfluss auf die realitdtsnahe Wiedergabe der dynamischen Prozesse, die
das Wetter und letztlich auch das Klima mitbestimmen.

Das Konzept der regionalen Klimamodellierung ist bereits erfolgreich auf die Simula-
tion des arktischen Klimas angewendet worden, erstmals mit dem “Arctic Regional
Climate System Model” (ARCSyM) von WALSH et al. [1993] und LYNCH et al.
[1995] als auch mit dem HIRHAM von DETHLOFF et al. [1996], RINKE et al. [1997,
1999] und RINKE und DETHLOFF [2000]. Ein Vergleich der Simulationsergebnisse
beider Modelle ist von RINKE et al. [2000] durchgefithrt worden. Der Antrieb der
regionalen Klimamodelle erfolgte dabei jeweils mit Daten von Modellanalysen, die
als interpolierte Beobachtungen angesehen werden kénnen.

In dieser Arbeit wurden die Simulationsergebnisse von globalen gekoppelten all-
gemeinen Zirkulationsmodellen fiir die Regionalisierung des arktischen Klimas mit
dem hochauflgsenden regionalen atmosphérischen Klimamodell HIRHAM4 verwen-
det. Eine Regionalisierung globaler Modellexperimente mit einen regionalen Klima-
modell der Arktis wird hier erstmalig durchgefiihrt und stellt somit einen neuen
Ansatz fiir die Untersuchung natiirlicher und anthropogener arktischer Klimadnde-
rungen dar. Nach einer kurzen Ubersicht iiber die beobachtete Klimavariabilitat in
der Arktis in Kapitel 2 wird in Kapitel 3 das HIRHAM4 ausfiihrlich beschrieben
und in Kapitel 4 ein Uberblick iiber die verwendeten statistischen Methoden zur
Auswertung der Simulationsergebnisse gegeben.

Die globalen Modellexperimente, die den Randantrieb des HIRHAM4 lieferten, wer-
den in Kapitel 5 beschrieben. Dabei handelt es sich um zwei verschiedene globale
Modellexperimente, die mit verschiedenen gekoppelten Modellen und unterschied-
licher horizontaler Auflsung durchgefiihrt worden. Das eine Experiment ist ein
sogenannter Kontrolllauf, der Klimavariabilitdt nur aufgrund der internen nicht-
linearen Dynamik des Klimasystems erzeugt. Die Regionalisierung des arktischen
Klimas wurde hier mit dem Ziel durchgefiihrt, Kenntnisse {iber die Gréfenordnung
natiirlicher Klimavariationen in der Arktis und deren Zusammenhang mit natiirlich
auftretenden atmosphérischen Zirkulationszustdnden zu erhalten. Diese Kenntnis
kann dazu beitragen, lokale paldoklimatologische Proxy-Daten aus Eisbohrkernen
oder Permafrost-Profilen in Verbindung mit der atmosphdérischen Zirkulation zu in-
terpretieren bzw. arktische Regionen zu identifizieren, deren Klimabedingungen si-
gnifikant auf natiirliche Zirkulationsumstellungen reagieren. Die Ergebnisse werden
in den Kapiteln 6 und 7 erliutert.

Das zweite Experiment ist eine Szenario-Simulation, die die beobachteten histori-
schen und fiir die Zukunft erwarteten Anderungen von Treibhausgasen und Aero-
solen beinhaltet und somit einen variablen externen Antrieb besitzt. Neben Kli-
ma#nderungen aufgrund interner Variabilitdt kénnen in diesem Experiment dem-
zufolge auch Anderungen durch zunehmende Treibhausgase/Aerosole auftreten. Die
Regionalisierung des arktischen Klimas wurden hier mit dem Ziel durchgefiihrt, ei-
nerseits die moglichen zukiinftigen Temperatur- und Niederschlagsdnderungen in
der Arktis aufgrund zunehmender Treibhausgase/Aerosole und andererseits deren
Gréflenordnung im Vergleich zu natiirlichen Variationen abzuschitzen. Die Ergeb-
nisse werden in Kapitel 8 diskutiert.
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2 Natiirliche Klimavariabilitat der
Arktis

In diesem Kapitel wird ein kurzer Uberblick iiber die natiirliche Variabilitit des
arktischen Klimas anhand von Beobachtungen des Luftdrucks und der Temperatur
gegeben. Zudem werden mit der Nordatlantischen Oszillation und der Arktischen
Oszillation zwei natiirliche atmosphérische Schwingungsphdnomene in der Nordhe-
misphére vorgestellt, deren Einfluss auf arktische Klimavariationen in dieser Arbeit
untersucht wird.

2.1 Beobachtete Luftdruck- und
Temperaturverteilung in der Arktis

Meteorologische und vor allem klimatologische Beobachtungsdaten sind fiir die Re-
gion der Arktis nur sparlich vorhanden. Insbesondere iiber dem grénldndischen Eis-
schild und dem Arktischen Ozean gibt es fast keine permanenten Messstationen, da
diese Gebiete der Erde weit entfernt von menschlichen Siedlungen liegen. Klima-
tologische Daten der Arktis basieren demzufolge meist auf Fernerkundungsmetho-
den, die zwar Flichen deckende Daten liefern, hdufig aber mit relativ grofien Mess-
ungenauigkeiten verbunden sind. Einen brauchbaren Ersatz bieten die Reanalysen
des ECMWF (“European Centre for Medium-Range Weather Forecasts”) oder des
NCEP/NCAR. (“National Centers for Environmental Prediction” /“National Center
for Atmospheric Research”), die durch die Assimilation vorhandener Beobachtungs-
daten in ein Wettervorhersagemodell einen modellgenerierten, globalen Beobach-
tungsdatensatz darstellen.

An dieser Stelle werden Daten der NCEP—Reanalysen gezeigt. Diese wurden vom
NOAA-CIRES Climate Diagnostics Center aus Boulder, Colorado, {iber deren
Internet-Seite http://www.cdc . noaa.gov/ zur Verfiigung gestellt. Die NCEP-Re-
analysen umfassen (z.Zt.) die Jahre von 1948 bis 2000 und besitzen eine horizontale
Auflsung von T62 (vergleiche Abschnitt 5.1.1).

Abbildung 2.1 zeigt den mittleren Luftdruck in Meeresniveau der 53 Winter (Dezem-
ber bis Mérz) und der 53 Sommer (Juni bis September) der NCEP-Reanalysen sowie
die entsprechenden Standardabweichungen jeweils fiir die Nordpolarregion. Charak-
teristisch fiir den Winter ist tiefer Luftdruck im Bereich des Nordatlantiks und des
Nordpazifiks, wobei siidwestlich von Island im Mittel der tiefste Luftdruck (unter
1000 hPa) vorzufinden ist. Hoher Luftdruck mit tiber 1020 hPa tritt im Winter iber
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(¢) DJFM - Standardabweichung (d) JJAS — Standardabweichung

Abbildung 2.1: Mittlerer Luftdruck in Meeresniveau (hPa) nérdlich von 60°N fiir

die Winter (DJFM) (a) und Sommer (JJAS) (b) von 1948 bis 2000 aus dem Daten-

satz der NCEP-Reanalysen sowie die zugehdrigen Standardabweichungen der DJFM-~
Mittel (c) und der JJAS-Mittel (d).

Sibirien, dem arktischen Ozean und iiber Zentralgrénland auf. Die jéhrliche Variabi-
lit4t des Luftdrucks wird durch die Standardabweichungen reprisentiert. Die Gebiete
mit hohem mittleren Luftdruck im Winter zeigen, mit Ausnahme Zentralgrénlands,
{iberwiegend eine geringe jihrliche Variabilitdt des Luftdrucks. Die grofite Variabi-
litat im Winter zeigt sich in einem Bereich von der Stidspitze Grénlands iiber den
Norden Skandinaviens bis zur Karasee. Die Standardabweichungen des Luftdrucks
sind dort jeweils gréfier als 4,5 hPa und zeigen ihr Maximum im Bereich Islands.
Diese grofie jahrliche Variabilitit des Luftdrucks steht folglich mit Schwankungen in
der mittleren Intensitit des Islandtiefs in Verbindung.
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Eine ganz andere Luftdruckverteilung zeigt der Sommer. Die Luftdruckgegensitze
sind in der gesamten Arktis niedriger als 5 hPa (gegeniiber mehr als 20 hPa im Win-
ter). Den hochsten mittleren Luftdruck findet man im Sommer mit etwa 1013 hPa im
Norden Gronlands und iiber der Beaufort-See. Der niedrigste Luftdruck tritt zwar
wiederum iiber dem Nordatlantik im Bereich Islands auf, doch auch tiber dem Stiden
Sibiriens herrscht im Sommer mit zum Teil unter 1008 hPa verh&ltnismiBig niedriger
Luftdruck vor. Da die mittleren Luftdruckgradienten im arktischen Sommer deutlich
schwicher als im arktischen Winter sind, ist auch die grofirdumige Zirkulation der
arktischen Atmosphire im Sommer schwiicher als im Winter. Das gleiche gilt auch
fiir die Variabilitit des Luftdrucks, welche ebenfalls im Sommer deutlich geringer als
im Winter ist. Die gréfiten Standardabweichungen, die im Sommer aber nur knapp
3 hPa betragen, zeigen sich in der zentralen Arktis in der Nidhe des geografischen
Nordpols. Da die mittleren Luftdruckgegensitze iiber dem Arktischen Ozean im
Sommer aber kleiner als 2 hPa sind, muss teilweise eine zyklonale und teilweise eine
antizyklonale atmosphdarische Zirkulation iiber dem Arktischen Ozean vorherrschen.
Aufgrund des Antriebs der Ozeanzirkulation durch den Wind sind solche Wechsel
zwischen zyklonalen und antizyklonalen Bedingungen auch im Arktischen Ozean zu
finden [PROSHUTINSKY und JOHNSON, 1997; JOHNSON et al., 1999].

In Abbildung 2.2 ist die mittlere 2m-Temperatur der jeweils 53 Winter und Som-
mer der NCEP-Reanalysen und die entsprechenden Standardabweichungen fiir die
Nordpolarregion dargestellt. Die niedrigsten mittleren Wintertemperaturen von un-
ter —30°C zeigen sich {iber Teilen Sibiriens, des Arktischen Ozeans, des kandischen
Archipels sowie in Nord- und Zentralgronland. Uber Zentralgronland treten értlich
sogar mittlere Temperaturen von unter —40°C auf. Demgegeniiber zeigen sich die
héchsten mittleren Temperaturen iiber dem &stlichen Nordatlantik. Dort liegen die
Wintermitteltemperaturen oberhalb von 0°C. Uber dem eurasischen Kontinent zei-
gen die 2m-Temperaturen im Winter eine markante Temperaturabnahme von West
nach Ost. Hierin spiegelt sich die zunehmende Kontinentalitit wider, die infolge ei-
nes relativ warmen Nordatlantiks und einer mittleren West-Ost-Stromung entsteht.

Die jdhrliche Temperaturvariabilitdt iiber dem Nordatlantik ist kleiner als 1 K. Da
die Wiarmekapazitit des Ozeans sehr hoch ist, werden die bodennahen Lufttempe-
raturen iiber dem Nordatlantik vor allem durch die Meeresoberflichentemperaturen
bestimmt, sodass man aufgrund der niedrigen Standardabweichungen davon aus-
gehen kann, dass die atlantische Ozeanstromung (der Golfstrom) itber die Jahre
relativ stabil ist. Die grofiten Standardabweichungen der winterlichen 2m-Tempe-
raturen findet man mit etwa 5 K iiber der Labrador- und der Gronlandsee. Diese
starke Variabilitdt kann durch jahrliche Schwankungen der Meereisbedeckung, die
insbesondere in diesen Gebieten sehr hoch ist [AGNEW, 1993], verursacht werden,
da mit offenem Meer und Meereis unterschiedliche Wirmefliisse verbunden sind, die
entscheidenden Einfluss auf die bodennahen Temperaturen haben. Der Wirmeaus-
tausch zwischen Ozean und Atmosphére ist bei einem gefrorenen Ozean deutlich
reduziert, sodass das relativ warme Meerwasser einen weniger starken Einfluss auf
die Lufttemperatur hat als im Falle eines eisfreien Ozeans.

Die Temperaturverteilung im Sommer ist durch niedrige Temperaturen iiber dem
eisbedeckten Arktischen Ozean (zwischen —4°C und 0°C) und dem gronlédndischen
Eisschild (bis —15°C) gekennzeichnet. Hohe Temperaturen (iiber 8°C) treten im
Sommer vor allem iber den Kontinenten, aber auch iiber dem &stlichen Nordatlan-
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(¢) DJFM - Standardabweichung (d) JJAS - Standardabweichung

Abbildung 2.2: Mittlere Temperatur in 2 m Hohe (°C) nérdlich von 60°N fiir die

Winter (DJFM) (a) und Sommer (JJAS) (b) von 1948 bis 2000 aus dem Daten-

satz der NCEP-Reanalysen sowie die zugehérigen Standardabweichungen der DJFM-
Mittel (¢) und der JJAS-Mittel (d).

tik auf. Die jahrliche Temperaturvariabilitdt ist im Sommer geringer als im Winter
und iiber Landflichen grofer als iiber dem Ozean. (Uber dem Ozean werden grofiere
Temperaturschwankungen auch durch Schmelz- und Verdunstungsprozesse verhin-
dert.) Die grofite Variabilitit zeigt sich mit etwa 2 K {iber Alaska und dem Norden
Kanadas, ist aber rdumlich sehr viel stirker differenziert als im Winter.

Die Zeitreihen der mittleren arktischen Temperaturen werden in Kapitel 5 naher
untersucht (siehe Abbildung 5.7 und Tabelle 5.5). An dieser Stelle sei lediglich dar-
auf hingewiesen, dass sich in den Jahren 1948-2000 im Winter eine signifikante
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Erwirmung zeigt, wogegen im Sommer ein leichter Abwéirtstrend zu erkennen ist.
Die beobachtete Erwarmung ist allerdings nicht gréfler als der Bereich natiirlicher
Schwankungen wéhrend des gesamten letzten Jahrhunderts und kann zudem etwa
zur Halfte durch Anderungen in der nordhemisphéarischen Zirkulation erklirt wer-
den [SERREZE et al., 2000]. Ein anthropogener Einfluss durch zunehmende Treib-
hausgase kann aber nicht ausgeschlossen werden. Vielmehr kann die beobachtete
Erwdrmung am besten durch den kombinierten Einfluss natiirlicher und anthropo-
gener Faktoren verstanden werden [STOTT et al., 2000].

2.2 Die Nordatlantische Oszillation

Eines der dominierenden Schwingungsmuster natiirlicher Klimavariabilitdt auf der
Nordhalbkugel ist die Nordatlantische Oszillation (NAO) [HURRELL, 1995]. Diese ist
charakterisiert durch grofirdumige, entgegengesetzte Schwankungen des Luftsdrucks
im Bereich des Islandtiefs und des Azorenhochs. Eine negative Luftdruckanomalie
im isldndischen Raum und eine positive Luftdruckanomalie im Bereich der Azoren
kennzeichnen die positive Phase der NAO, wogegen eine positive Luftdruckanomalie
im islindischen Raum und eine negative Luftdruckanomalie im Bereich der Azoren
fiir die negative Phase der NAO typisch sind. Die Auswirkungen dieser Luftdruckan-
omalien sind eine verstdrkte zonale Strémung tiber dem Nordatlantik in der positiven
Phase und eine schwichere zonale und damit stdarkere meridionale Strémung in der
negativen Phase.

Diese Schwankungen in der groffiriumigen Stromung tiber dem Nordatlantik treten
verstirkt im Winter auf und haben vor allem Einfluss auf das Klima in Europa und
an der Ostkiiste Nordamerikas. In der positiven Phase der NAO gelangt verstirkt
warme, feuchte Meeresluft nach Nord- und Mitteleuropa, wogegen Stideuropa auf-
grund des stirkeren Azorenhochs ein trockeneres Winterklima aufweist. Entgegen-
gesetzt dazu zeigt sich an der Ostkiiste der Vereinigten Staaten in der positiven
Phase der NAO ein feuchteres Klima, wahrend iiber dem nordwestlichen Teil des
Nordatlantiks trockene und kalte Klimabedingungen vorherrschen [HURRELL und
vaN Loon, 1997].

Die Ursachen dieser natiirlichen Schwingung sind bislang noch nicht vollstdndig
verstanden. MYSAK und VENEGAS [1998] haben eine mogliche dekadische Riick-
koppelung zwischen den mit der NAO verbundenen Luftdruckanomalien und der
Meereisbedeckung in der Arktis aufgezeigt, wodurch das arktische Klima zuneh-
mend an Bedeutung gewinnt. Eine dekadische Riickkoppelung zwischen der Ozean-
zirkulation im Nordatlantik und der atmospharischen Zirkulation wurde in gekop-
pelten Atmosphiren—Ozean—Modellen gefunden [z.B. GROTZNER et al., 1998]. Die
Schwingungsperiode des gekoppelten Systems hingt dabei hauptsichlich von der
Anpassungszeit des Ozeans auf Anderungen im Windantrieb ab. RODWELL et al.
[1999] als auch MEHTA et al. [2000] haben gezeigt, dass ungekoppelter Atmosphéren-
modelle, angetrieben mit beobachteten Meeresoberflichentemperaturen und Mee-
reisbedeckungen, die beobachteten mehrjahrigen und dekadischen Anderungen der
NAO reproduzieren kénnen. Insbesondere die Meeresoberflichentemperaturen im
Nordatlantik scheinen demnach einen bedeutenden Einfluss auf die NAO zu haben.
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Andererseits haben CHRISTOPH et al. [2000] in Simulationen mit einem gekoppel-
ten Atmosphiren-Ozean—-Modell festgestellt, dass die NAO eher chaotischer Natur
ist und der Einfluss des Ozeans auf die NAO nur eine untergeordnete Rolle spielt.
Dekadische Variationen der NAO wéren demzufolge zuféllig und nicht vorhersagbar.

Die Nordatlantische Oszillation ldsst sich durch einen sogenannten NAO-Index
quantitativ erfassen, der durch die Differenz der normierten Luftdruckanomalien
zwischen Azorenhoch und Islandtief gebildet werden kann. Mit der Definition von
HURRELL [1995], welche in dieser Arbeit verwendet wird, ergibt sich der NAO-Index
durch

_pi(t) —pr ps(t) — Ps

Inaolt) = , 2.1
nao(t) - - (2.1)

wobei p(t) das Wintermittel des Luftdrucks im Jahr ¢, § das langjahriges Wintermit-
tel des Luftdrucks und o die Standardabweichung beziiglich  ist. Der Index L steht
fiir Lissabon (reprisentativ fiir das Azorenhoch) und der Index S fiir Stykkisholmur
auf Island. Als Wintermittel wird in dieser Arbeit, analog zu HURRELL [1995], der
Mittelwert der Monate Dezember, Januar, Februar und Mérz verwendet.

Da in Gitterpunktdatensédtzen Lissabon und Stykkisholmur in der Regel nicht exakt
auf einzelnen Gitterpunkten liegen, wurde jeweils der Gitterpunkt, der den gerings-
ten Abstand zu den beiden Orten aufweist, fiir die Berechnung des NAO-Index
verwendet. Die dadurch entstehenden Abweichungen beim Vergleich verschiedener
Gitterpunktdatensitze untereinander oder mit Beobachtungen sind in der Regel
vernachldssigbar.

2.3 Die Arktische Oszillation

Neben der Nordatlantischen Oszillation ist seit einigen Jahren auch die Arktische
Oszillation (AO) Gegenstand der Klimaforschung [2.B. BALDWIN und DUNKERTON,
1999; THOMPSON et al., 2000; DESER, 2000]. Der Begriff AO wurde von TrOMP-
sON und WALLACE [1998] eingefiihrt und bezeichnet das dominierende Variabi-
litdtsmuster der monatsgemittelten Luftdruckanomalien nérdlich von 20°N im Win-
ter (November bis April bei THOMPSON und WALLACE {1998]). Dieses stellt eine
grofirdumige atmosphérische Schwingung dar, die durch entgegengesetzte Luftdruck-
anomalien in der zentralen Arktis und Teilen der mittleren Breiten gekennzeichnet
ist. Die AO findet man nicht nur im Bodenluftdruckfeld, sondern auch im Geopo-
tenzialfeld bis hinauf in die mittlere Stratosphéire, d.h. die AO weist eine barotrope
Struktur auf. BALDWIN und DUNKERTON [1999] haben gezeigt, dass die Anomalien
der AO zuerst in der Stratosphére auftreten und sich dann nach unten ausbreiten
(in etwa 3 Wochen -bis zur Erdoberfliche). Der zugrunde liegende Mechanismus ist
aber bislang unklar.

In der Stratosphare zeigt sich die AO als anndhernd zonalsymmetrisches Muster,
welches einen schwachen oder starken Polarwirbel reprasentiert. Die Stirke des Po-
larwirbels kann demzufolge als Kennzeichen fiir die Phasen der AO angesehen wer-
den. In der unteren Troposphire dhnelt die AO der NAO in vielen Punkten, weist
aber eine héhere zonale Symmetrie auf. Auflerdem zeigt die AO im Vergleich zur
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NAO eine starkere Koppelung mit den bodennahen Temperaturfluktuationen iber
dem eurasischen Kontinent [THOMPSON und WALLACE, 1998]. Dennoch beschrei-
ben beide Schwingungsmuster, AO und NAO, das gleiche physikalische Phénomen
[KERR, 1999; WALLACE, 2000; AMBAUM et al., 2001], sodass die AO als hemisphéri-
sche Version der NAO angesehen werden kann.

In den letzten Jahrzehnten wurde ein Trend zur positiven Phase der AO/NAO be-
obachtet. Ein groBer Teil der gleichzeitig beobachteten Erwirmung der Nordhe-
misphére kann auf diesen Trend zuriickgefiihrt werden [z.B. HURRELL et al., 2001].
Neuere Untersuchungen haben gezeigt, dass die AO durch Treibhausgase beeinflusst
werden kann [FYFE et al., 1999; SHINDELL et al., 1999; ZORITA und GONZALEZ-
Rouco, 2000], doch sind die Ergebnisse uneinheitlich. Ein Trend zur positiven Phase
der AO unter zunehmenden Treibhausgasen scheint aber wahrscheinlich zu sein und
wiirde sich auch mit dem beobachteten Trend decken.

Berechnen ldsst sich die AO, indem fiir die Luftdruckanomalien nérdlich von 20°N
eine Entwicklung nach Empirischen Orthogonalen Funktionen (EOF) durchgefiihrt
wird (siehe Abschnitt 4.4). Das Muster mit dem grofiten Varianzanteil an der
Gesamtvarianz, die 1. EOF, reprisentiert die AQ. Die Koeffizienten-Zeitreihe der
1. EOF lisst sich als AO-Index interpretieren, welcher demzufolge durch

Liolt) = o4(t) = = SO UL() v (2.2)
1 k=1

definiert ist, wobei 1} (t) die Luftdruckanomalien nérdlich von 20°N représentiert?.

1Zur weiteren Erkliarung der Variablen siehe Abschnitt 4.4
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3 Modellbeschreibung des HIRHAM4

In diesem Kapitel wird das im Rahmen dieser Arbeit verwendete regionale atmo-
sphérische Klimamodell HIRHAM4 vorgestellt. Da es sich bei dem Modell nicht
um eine Neu- oder gar Eigenentwicklung handelt, ist die folgende Modellbeschrei-
bung des HIRHAM4 keine umfassende Modelldokumentation. Vielmehr handelt es
sich hier um eine Ubersicht iiber einige wesentliche Prinzipien und Eigenschaften
des HIRHAM4, die durchaus auch in anderen komplexen Klimamodellen Anwen-
dung finden. Dennoch werden einige Punkte ausfiihrlicher als andere erlgutert, da
sie fiir die Interpretation von Modellergebnissen hilfreich sein kénnen oder auch zum
allgemeinen Modellverstindnis beitragen.

3.1 Allgemeine Ubersicht

Das HIRHAM4 wurde in einer Kooperation des Déanischen Meteorologischen Insti-
tuts (DMI), des Koniglichen Niederldndischen Meteorologischen Instituts (KINMI)
und des Max-Planck-Instituts fir Meteorologie (MPI) [CHRISTENSEN und VAN
MEDGAARD, 1992; CHRISTENSEN et al., 1996] entwickelt und besteht im We-
sentlichen aus zwei Komponenten: Dem dynamischen Teil, welcher auf dem Re-
gionalmodell HIRLAM (High-Resolution Limited Area Model) [MACHENHAUER,
1988; GUSTAFSSON, 1993] basiert, und dem physikalischen Teil, welcher die physi-
kalischen Parametrisierungen des allgemeinen atmosphérischen Zirkulationsmodells
ECHAM4 [ROECKNER et al., 1996] umfasst (siehe auch Abschnitt 5.1). Der Mo-
dellname HIRHAM4 bezieht sich auf diese beiden Hauptkomponenten des Modells:
HIRLAM und ECHAMA4.

Das HIRLAM stammt von der HIRLAM—Projektgruppe, einem kooperativen Pro-
jekt der nationalen Wetterdienste in Danemark, Finnland, Island, Irland, den Nieder-
landen, Norwegen, Spanien und Schweden, und wird beispielsweise vom niederldndi-
schen Wetterdienst routineméfig fiir die numerische Wettervorhersage eingesetzt.
Die wesentlichen dynamischen und numerischen Eigenschaften des HIRHAM4 ha-
ben ihren Ursprung im HIRLAM und werden in Abschnitt 3.2 erldutert.

Das ECHAM4 wird in Kapitel 5, Abschnitt 5.1 kurz vorgestellt. Die physikalischen
Parametrisierungen des HIRHAM4 wurden vom ECHAM4 iibernommen und werden
im Abschnitt 3.3 beschrieben.

Klimasimulationen mit dem HIRHAM wurden bereits fiir einige européische Regio-
nen [z.B. CHRISTENSEN et al., 1997] als auch fiir die gesamte Nordpolarregion [z.B.
DETHLOFF et al., 1996; RINKE et al., 1997, 1999, 2000; RINKE und DETHLOFF,
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2000} durchgefiihrt. Letztere Arbeiten beinhalten ausfiihrliche Validierungen des Mo-
dells, wobei die Simulationen jeweils mit ECMWF-Analysen angetrieben worden
sind. In dieser Arbeit wurde das Modell erstmalig {iber der Arktis mit Ausgabe-
daten globaler Klimamodellsimulationen am Rand angetrieben. Aus diesem Grund
ist dem Randantrieb, obwohl er eigentlich der Dynamik zugeordnet werden miisste,
in der folgenden Beschreibung des Modells ein eigener Abschnitt gewidmet worden
(Abschnitt 3.4).

3.2 Modelldynamik und Numerik

Das HIRHAM4 ist ein hydrostatisches Modell, in dem prognostische Gleichungen
fiir die horizontalen Windkomponenten (u und v), die Temperatur (7), die spezifi-
sche Feuchte (g), den Wolkenwassergehalt (g,) und den Luftdruck amn Boden (p;)
numerisch gelost werden. Zudem gibt es diagnostische Gleichungen fiir das Geo-
potenzial (®) und die vertikale Windgeschwindigkeit (w). Die Gleichungen lassen
sich aus den allgemeinen Grundlgleichungen fiir atmosphérische Bewegungsvorginge
durch die Annahme einiger Niherungen herleiten. Die resultieren Basisgleichun-
gen des HIRHAM4, die sogenannten primitiven Gleichungen, enthalten allerdings
auch Terme, die physikalisch parametrisiert werden miissen, worauf im Abschnitt
3.3 eingegangen wird. In diesem Abschnitt werden zunéchst die Basisgleichungen
abgeleitet, um anschliefend wichtige Punkte der numerischen Diskretisierung zu
diskutieren.

3.2.1 Grundgleichungen fiir die atmosphidrische Dynamik

Die Grundgleichungen fiir atmosphérische Bewegungsvorgénge sind die Erhaltungs-
gleichungen fiir den Impuls, die Masse und die Energie. Fiir einzelne Bestandteile
der Atmosphire werden zudem gesonderte Erhaltungsgleichungen aufgestellt, wobei
insbesondere Bilanzgleichungen fiir den atmosphérischen Wassergehalt (aufgeteilt in
die einzelnen Phasen) eine wichtige Rolle spielen.

Eine weitere Grundgleichung ist die Zustandsgleichung fiir ideale Gase
p=pRT, (3.1)

die den Zusammenhang zwischen den thermodynamischen Zustandsgréfien Luft-
druck p, Luftdichte p und Temperatur 7 beschreibt. R ist die Gaskonstante fiir
Luft.

Die Erhaltungsgleichungen fiir den Impuls sind die Bewegungsgleichungen

Ou; Ou; od 10p

et e fity = e — e + Ry | 3.2

gt tUkgg, T okl = g L ay, T (32)
wobel u; bzw. uy der Geschwindigkeitsvektor (u, v, w) und x; bzw. z; der Ortsvektor
(z,y, 2) ist (iiber gleiche Indizes wird jeweils summiert). f; steht fiir die Coriolis—
Parameter f; = 0, f, = 2Qcos¢ und fi = 2Qsin ¢, mit der Winkelgeschwindigkeit
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der Erdrotation £ und der geografischen Breite ¢, und R; steht fiir die Reibungs-
kréafte.

Die Massenerhaltung ist durch die Kontinuitétsgleichung

dp ap Ouyg
ot + UAEZ_A + paIk

gegeben und die Energieerhaltung durch den ersten Hauptsatz der Thermodynamik
in der prognostischen Form

or T 1 d 1
5{+Uk‘““’-__p:""QT> (34)

Oz pc,dt ¢
wobel ¢, die spezifische Warmekapazitit bei konstantem Druck ist. Mit Qr sind die
diabatischen Wirmequellen und -senken bezeichnet, die z.B. infolge von Phasenum-
wandlungen des Wassers oder Absorbtion bzw. Emission von Strahlung auftreten.

=0 (3.3)

Fiir die Beriicksichtigung des Wassergehalts der Atmosphére lassen sich zwei Erhal-
tungsgleichungen fiir die gasférmige Phase des Wassers (den Wasserdampf) und die
fliissige und feste Phase (das Wolkenwasser) formulieren. Die Bilanzgleichung fiir
den Wasserdampf, ausgedriickt durch die spezifische Feuchte g, lautet

g dq

— e = @y 3.5

ot +uka$k Qq i ( O)
wobei @), fiir die Quellen und Senken von Wasserdampf durch Kondensation und
Verdunstung steht. Die Bilanzgleichung fiir das Wolkenwasser ¢, hat die gleiche
Form

9w 9w

Zw = Qy , 3.6

o g, @ (3.6)
wobei der Quellterm @, nun fiir die Quellen und Senken von Wolkenwasser steht.
Zusitzlich zur Kondensation und Verdunstung beinhaltet (), auch noch den Nie-
derschlag als Quelle oder Senke von Wolkenwasser.

Abgesehen davon, dass die Quellterme Qr, Q, und @, und die Reibungskrifte R;
noch niher spezifiziert werden miissen, bilden die Gleichungen (3.1) bis (3.6) ein
gekoppeltes, partielles, nichtlineares Gleichungssystem fiir (fast) alle dynamischen
Prozesse, die die atmosphérischen Bewegungsvorginge bestimmen. Zur Losung die-
ses Gleichungssystems sind allerdings einige Einschriankungen und Vereinfachungen
ndtig!.

3.2.2 Die primitiven Gleichungen

Um die Kugelgestalt der Erde in angemessener Weise zu beriicksichtigen, ist es sinn-
voll, fiir die Gleichungen eine Transformation in Kugelkoordinaten durchzufiihren.

!Genau genommen, und daher das “fast”, enthalten die Gleichungen bereits einige Naherungen
an die Realitit, wie z.B. die Annahme, dass Luft ein ideales Gas ist, die Vernachlédssigung von
Phasenumwandlungen in der Kontinuit#tsgleichung oder auch die Vernachlédssigung von Zentri-
fugalkriften aufgrund der Erdrotation in den Bewegungsgleichungen. Dass diese Ndherungen
fiir “normale” atmosphéirische Bewegungen durchaus ihre Giiltigkeit haben, soll hier allerdings
nicht weiter diskutiert werden. ’
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Fiir die urspriinglichen z-, y- und z-Koordinaten ergeben sich die Transformations-
beziehungen dz = rcos¢dA, dy = rd¢ und dz = dr, wobel A die geografische
Liange, ¢ die geografische Breite und r der Abstand vom Erdmittelpunkt ist. Fiir
die Geschwindigkeiten in Kugelkoordinaten ergibt sich damit:

A d¢ dr
U=7C08¢—, vV=T—" w=

dt dt’ dt

Eine ausfiihrliche Uberfiihrung der Gleichungen in Kugelkoordinaten findet man
z.B. bei HoLTON [1992]. Durch diese Transformation erhalten die drei Bewegungs-
gleichungen jeweils zwei zusétzliche metrische Terme, die sich aus der Geometrie
des Kugelkoordinatensystems ergeben, sodass das Gleichungssystem im Allgemei-
nen schwieriger zu l6sen ist. Um die Gleichungen etwas zu vereinfachen, werden
nun Einschrankungen vorgenommen, die die allgemeine Giiltigkeit der Gleichungen
begrenzen, gleichzeitig aber auch die Losbarkeit erhéhen, bzw. den benétigten Re-
chenaufwand reduzieren.

Da die vertikale Ausdehnung der Atmosphére im Verhiltnis zum Erdradius a sehr
gering ist, gilt z < a, sodass die Variable 7 = a + z in guter Niaherung durch die
Konstante a ersetzt werden kann. Auflerdem kann fiir atmosphérische Prozesse mit
Auflésungen iiber 10 km in der Regel ein hydrostatisches Gleichgewicht als giiltig
vorausgesetzt werden, sodass die statische Grundgleichung

Op=—pgdz=—pdd (3.7)

zur Vereinfachung der Gleichungen verwendet werden kann. Dies geschieht dadurch,
dass die statische Grundgleichung als Transformationsbeziehung benutzt wird, um
die Gleichungen vom (A, é,7)-Koordinatensystem in ein (A, ¢, p)~Koordinatensys-
tem zu transformieren, im welchem atmosphérische Strémungen divergenzfrei sind.
Durch diese Transformation entfillt zudem die dritte Bewegungsgleichung als pro-
gnostische Gleichung fiir die Vertikalgeschwindigkeit, da sie durch die statische
Grundgleichung ersetzt wird. Die Vertikalgeschwindigkeit im (A, ¢, p)-IKoordinaten-
system w = dp/dt lasst sich nur diagnostisch aus der Kontinuitétsgleichung bestim-
men, wogegen die statische Grundgleichung eine diagnostische Gleichung fiir das
Geopotenzial © bildet.

Beriicksichtigt man ferner noch die fiir grofirdumige atmosphirische Bewegungen
giiltige Annahme, dass die vertikale Windgeschwindigkeit sehr viel kleiner ist als die
horizontale (w < u, v), wodurch einige Terme vernachléssigt werden konnen, erhilt
man aus den Gleichungen (3.2) bis (3.4) zusammen mit den Gleichungen (3.1) und
(3.7) das Gleichungssystem

du tan ¢ 1 02

(E{)p_ <f+u. a >UM acos @ O\ R (3:8)
dv tan ¢ 102
<E>p+<f+u u >U——55‘$+RU, (39)

2. (5.10)

o p
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1 du 1 0 Ow
— — y —_—= i
acosqﬁa/\+acos¢8¢(vcos@)+ap 0, (3-11)
(d_T> BT Lo, (3.12)
dt Y Cp

wobei die totale zeitliche Ableitung im (), ¢, p)-Koordinatensystem die Form

4y _9, v 9 wo 9
dt p-at acosg X add ‘“ap

annimmt. Diese Gleichungen werden als die “primitiven Gleichungen” (in Kugelko-
ordinaten) bezeichnet [z.B. SALBY, 1992], da sie die Basisgleichungen fiir eine grofe
Zahl von dynamischen Modellen sind. Die Bilanzgleichungen fiir den Wasserdampf
und das Wolkenwasser sollen der Vollstindigkeit halber nochmal hingeschrieben wer-

den:
dgq
<E¥> e o

<%ﬂ>p =Qu . (3.14)

Mit der hydrostatischen Approximation erhélt man ferner aus der Kontinuititsglei-
chung (3.3) durch Integration eine Gleichung fiir die Bodendrucktendenz

Ips i Jup  Ovp
5 g/dz<8m+8y ’
0

die im (A, ¢, p)~Koordinatensystem die Form

0
Ips 1 ou 0 -
_ a9, 1
Ot  acos¢ /dp <6/\ + 0¢ (veos ¢)) (3.15)
Ps

annimmt,.

Die Gleichungen (3.8) bis (3.15) bilden die Basisgleichungen des HIRHAM4 und
umfassen prognostische Gleichungen fir u, v, T, ¢, ¢, und ps sowie diagnostische
Gleichungen fiir ® und w.

Im HIRHAM4 wird anstelle einer vertikalen p-Koordinate eine gemischte vertikale
n-Koordinate verwendet. (Ndheres zur vertikalen Diskretisierung und zur Definition
von 77 folgt im néchsten Abschnitt.) Die Formulierung der Gleichungen im 7-Ko-
ordinatensystem folgt dem Ansatz von KASAHARA [1974] und soll an dieser Stelle
nicht explizit ausgefithrt werden, da es sich lediglich um eine mathematische Ko-
ordinatentransformation handelt. Die Bewegungsgleichungen enthalten im 7-oor-
dinatensystem zwangsliufig wieder horizontale Druckgradienten, unterscheiden sich
ansonsten aber kaum von den Gleichungen (3.8) und (3.9), sodass auf eine Darstel-
lung verzichtet wird.
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Die Kontinuitédtsgleichung nimmt im n-Koordinatensystem die Form

d dp 1 8 op 1 9 6p) g, .0p

I It o T 1
on Ot +acosq56’/\(u677 +acos¢6qﬁ(vcos¢a 577( 377) 0 (3.16)

an. Fiir die Bodendrucktendenz ergibt sich durch die Randbedingungen 7 = 0 fiir
7 =0 und n = 1 die Gleichung

0
Ips 1 o op, 0 dp
_ L/ A op 1
ot a.cos ¢ an <6’/\(u377) + 8¢(vcos¢8n) (3.17)
1
und fiir die Vertikalgeschwindigkeit 7 erhalt man
0 5’p
- 1
776’77 acosqﬁ < )+ é’qﬁ(v st g )> at (3.18)

Der Zusammenhang zwischen 7 und w ist durch

”@—@—i— U ?’2+v8p 6’p
T dt T Ot acosgddN | add

(3.19)

gegeben.

3.2.3 Numerische Diskretisierungen

Da eine analytische Integration der prognostischen Gleichungen im Allgemeinen
nicht méglich ist, miissen diese numerisch integriert werden.

Horizontale Diskretisierung

Hierzu werden die Gleichungen versetzt auf einem Arakawa—C-Gitter durch zentrier-
te finite Differenzen approximiert. Die partielle riumliche Ableitung einer beliebigen
Gréfle 9 (z) wird dabei durch den zentrierten Differenzenquotienten

o . P(z+ Az) — Y(z — Az)
Oz 2Azx

(3.20)

ersetzt, wobei Az der Gitterabstand ist. Fiir die zweite Ableitung ergibt sich

0%y P(z + Ax) — 24(z) + (z — Az) .

Er L (3.21)

Die einzelnen Variablen werden an verschiedenen Orten definiert, wodurch sich ein
versetztes Gitter (“staggered grid”) ergibt. Die Gréfien T, g, ¢, und p; werden dabei
an den Gitterschnittpunkten (z,y), die GroBe w an den Punkten (z + Az/2,y) und
die GroBe v an den Punkten (z,y + Ay/2) diskretisiert. Ein Gitter mit dieser An-
ordnung der Variablen wird als Arakawa—C-Gitter bezeichnet. Durch den Versatz
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Abbildung 3.1: Arktisches Integrationsgebiet des HIRHAM4 mit der Héhe der Oro-
grafie (gpm) und der zugehérigen Land-Meer—Verteilung (Land: grau, Meer: weif).

der horizontalen Windkomponenten erhéht man die Genauigkeit der Differenzenap-
proximation effektiv um den Faktor zwei, da eine Mittelung von u und v auf die
Gitterzwischenrdume entfallt.

Das Integrationsgebiet des Modells umfasst die gesamte Arktis nordlich von 65°N,
mit 110 mal 100 Gitterpunkten in einer horizontalen Auflésung von 0,5° mal 0,5°
in rotierten Koordinaten (Nordpol bei 0°N, 0°0), wodurch sich Gitterelemente von
etwa 50 km mal 50 km ergeben. In Abbildung 3.1 ist das gesamte Integrationsgebiet
mit der zugehorigen Land-Meer—Verteilung und der verwendeten Orografie darge-
stellt. Die Orografie stammt aus einem hochauflésenden Datensatz der U.S. Navy
(Auflsung von 1/6° mal 1/6°).

Vertikale Diskretisierung

In der Vertikalen umfasst das HIRHAM4 19 Schichten in gemischten o-p-Koordi-
naten mit einer dem Gelidnde folgenden Koordinate o = p/p,, welche die unteren
Modellschichten prigt, und einer Druckkoordinate p, die entsprechend fiir die oberen
Modellschichten entscheidend ist. Die kombinierte Vertikalkoordinate wird mit 7 be-
zeichnet und ist somit eine Funktion des Luftdrucks in der Modellschicht p und des
Luftdrucks am Boden p;, also n = n(p, ps), mit den Randbedingungen n(0, p;) = 0

und 7(ps, ps) = 1.
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’ k Ak+1/2 Bk+1/2 Pk+1/2 Pr —l

0 0,000000 0,0000000000 0,00 —

1 2000,000000 0,0000000000 20,00 10,00
2 4000,000000 0,0000000000 40,00 30,00
3 6046,110595 0,0003389933 60,80 50,40
4 8267,927560 0,0033571866 86,08 73,44
5 10609,513232 0,0130700434 119,34 102,71
6 12851,100169 0,0340771467 163,03 141,18
7 14698,498086 0,0706498323 218,55 190,79
8 15861,125180 0,1259166826 286,16 252,36
9 16116,236610 0,2011954093 364,97 325,57
10 15356,924115 0,2955196487 452,93 408,95
11 13621,460403 0,4054091989 546,89 499,91
12 11101,561987 0,5249322235 642,77 594,83
13 8127,144155 0,6461079479 735,78 689,28
14 5125,141747 0,7596983769 820,83 778,30
15 2549,969411 0,8564375573 893,07 856,95
16 783,195031 0,9287469142 948,65 920,86
17 0,000000 0,9729851852 985,63 967,14
18 0,000000 0,9922814815 1005,18 995,41
19 0,000000 1,0000000000 1013,00 1009,09

Tabelle 3.1: Verwendete Parameter Agy1/; (Pa) und By, (dimensionslos) fiir die
Festlegung der 19 vertikalen Schichten (k& = 1
Bodendruck p; = 1013 hPa wurde der Luftdruck an den Schichtgrenzen py1/o (hPa)
mit Gleichung (3.23) bestimmt. Der Luftdruck in der Mitte der Schicht py (hPa) ergibt

sich dann aus Gleichung (3.22).

.,19) des HIRHAM4. Fiir einen

Die Modellschichten (k = 1,...,19) werden letztlich durch den Luftdruck

1
Dk = §(pk+1/2 ~ Pk—1/2) (3.22)

bestimmt, wobei
Pes1/2 = Axs1y2 + Brsijz - s (3.23)

durch die Konstanten Agiiy und Byiie festgelegt ist. Fir einen Referenzdruck
von p, = 1013 hPa sind die entsprechenden Werte in Tabelle 3.1 aufgelistet. Die
Modellschichten reichen vom Boden bis in eine Héhe von 10 hPa und besitzen un-
terschiedliche Abstdnde, wobei die héchste vertikale Auflosung mit etwa 5 Schichten
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in der atmosphérischen Grenzschicht anzutreffen ist und die niedrigste, ebenfalls mit
5 Schichten, in der unteren Stratosphére.

Als Beispiel fiir die vertikale Diskretisierung der Gleichungen sei an dieser Stelle die
statische Grundgleichung (3.10) angefiihrt, die in Differenzenschreibweise die Form

Bpi1y2 — P = —RTA(Inpy) (3.24)

annimmt. Da die Gaskonstante R im Allgemeinen unbekannt ist, wird im Modell das
Produkt RT durch R;T, ersetzt, wobei Ry die bekannte Gaskonstante fiir trockene
Luft und 7}, = (1 4 0,608 ¢) T die virtuelle Temperatur ist.

Zeitliche Diskretisierung

Im HIRHAM4 wird ein semi-implizites “Leap-Frog”-Zeitschrittverfahren fiir die nu-
merische Losung der prognostischen Gleichungen verwendet. Mit diesem Verfahren
erhélt man die Gréfle ¢ zum Zeitschritt n + 1 durch

,(/)TH—I _ ,(/)n~l 4 2A¢t- (f" — Sw) , (325)

wobei die Funktion f* die lokale zeitliche Anderung von ¢ zum Zeitschritt n angibt
und explizit aus den Modellgleichungen in Differenzenform berechnet werden kann.
Die Grofie Sy steht fiir einen semi-impliziten Korrekturterm, in dem implizite und
explizite Werte der Divergenz bzw. eines linearen Zusatzpotenzials enthalten sind.
Die genaue Formulierung von Sy hédngt von der betrachteten Gréfle 1 ab und soll
hier nicht naher spezifiziert werden.

Berticksichtigt man den prognostizierten Werte ¢7*!, der sich mit dem expliziten
“Leap-Frog”-Zeitschrittverfahren

Yt = pnl 1 2AL - (3.26)
(auch als Bockspring-Methode bekannt) ergibt, lisst sich Gleichung (3.25) auch als
P = gt 4 2AE - Sy (3.27)

schreiben. Im Modell wird auch zunéchst ¥7"' mit dem expliziten Verfahren (3.26)
bestimmt, und anschliefend wird die semi-implizite Korrektur Sy berechnet, um
schliefllich 1 zum néchsten Zeitschritt (n + 1) zu erhalten.

Nach dem semi-impliziten Zeitschrittverfahren wird noch eine Zeitfilterung nach As-
SELIN [1972] durchgefiihrt, um das Auftreten unphysikalischer numerischer Lésungen
(sogenannter “computational modes”) zu unterdriicken. Durch die Filterung erhalt
man fiir eine beliebige GréBe ¥ zum Zeitschritt n den gefilterten Wert

YE=9" + e (P + T =297 (3.28)

wobel €7 = 0,05 der Zeitfilter-Koeflizient ist. Der Index f bezieht sich jeweils auf
gefilterte Werte von .

Der fiir die einzelnen Simulationen gewédhlte Modellzeitschritt A betrug 240 s oder
300 s. In Einzelfillen wurden die Simulationen auch mit einem Modellzeitschritt von
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180 s durchgefiihrt, um aufgetretene numerische Stabilitdtsprobleme bei der Berech-
nung der physikalischen Tendenz der prognostischen Gréflen 7', ¢ und ¢, infolge von
Phasenénderungen zu umgehen. In allen Fillen ist das Courant-Friedrichs-Lewy—
Stabilititskriterium oder kurz CFL~Kriterium [COURANT et al., 1928] erfiillt?, nach
welchem sich, fiir den Fall At = 300 s und die verwendete Gitterweite Az = 50 km,
eine maximale Signalgeschwindigkeit

Az 50 km
< j—

= =167 ms ! 2
tmas S A7 3op s 10T (3.29)

ergibt, welche im Modell auftreten kann. Da die diskretisierten Modellgleichungen
keine Schallwellen mehr beinhalten, ist 1., als obere Geschwindigkeitsgrenze fir die
beriicksichtigten atmosphirischen Phinomene, die in der Regel Geschwindigkeiten
u < 50 ms™! haben, durchaus grofiziigig.

Initialisierung

Die Anfangsbedingungen, mit denen das Modell startet, werden durch eine nichtli-
neare, sogenannte Normalmoden-Initialisierung (“normal mode initialization”, siche
z.B. HoLTON [1992]) bereitgestellt. Als die Normalmoden eines dynamischen Sys-
tems werden die freien Schwingungen des Systems bezeichnet. Diese lassen sich be-
rechnen, indem man die diskretisierten Modellgleichungen um einen Grundzustand
linearisiert und die orthogonalen Eigenlsungen der linearisierten Modellgleichungen
bestimmt,. Die zugrunde liegenden Felder lassen sich dann als Reihen der Eigenfunk-
tionen entwickeln. Fiir jeden Gitterpunkt jeder Schicht gibt es drei Normalmoden:
eine sich ostwérts und eine sich westwérts ausbreitende Schwerewelle und eine sich
westwiirts ausbreitende Rossby-Welle [HouTon, 1992].

Das Ziel des Initialisierungsverfahrens ist es, die hochfrequenten Schwerewellen zu
eleminieren, durch die ein gestértes Gleichgewicht im Anfangszustand entstehen
kann, wodurch unphysikalische oder aus numerischen Griinden unerwiinschte Losun-
gen der Gleichungen auftreten kénnen. Andererseits soll das Verhéltnis zwischen den
dynamischen und thermodynamischen Feldern, entsprechend den niederfrequenten
Rossby-Wellen, die die “langsame” Entwicklung der grofiriumigen Strémung be-
stimmen, erhalten bleiben. Fiir ein lineares System lassen sich die Schwerewellen
herausfiltern, indem die entsprechenden Normalmoden gleich null gesetzt und ledig-
lich die Moden der Rossby-Wellen berticksichtigt werden. Im Fall eines nichtlinearen
Systems muss die Losung iterativ gefunden werden, wobei die lineare Lsung als ers-
te Schétzung dient. Die Amplituden der Schwerewellen werden dabei so angepasst,
dass ihre Anfangstendenzen verschwinden.

3.2.4 Horizontale Diffusion

Da die Diskretisierung der Modellgleichungen eine zeitliche Mittelung darstellt,
miissen prinzipiell Gleichungen fiir zeitlich gemittelte Gréflen verwendet werden.

2Das CFL-Kriterium soll hier nur als grobe Schitzung dienen. Es beinhaltet eine notwendige,
aber keinesfalls hinreichende Bedingung fiir die Stabilitdt der numerischen Lésung.
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Dazu wird fiir alle Variablen eine Aufspaltung ¢ = 4 + ' vorgenommen, wobei
4 flir den zeitlichen Mittelwert und ¢’ fiir die Abweichung vom Mittelwert steht.
Beriicksichtigt man die Reynoldsschen Mittelungsregeln [z.B. HorTon, 1992; ET-
LING, 1996] und gewichtete Mittel der Form ¢ = pi/5 (der Uberstrich wird hier
gleichzeitig fiir gewichtete und ungewichtete Mittel verwendet), so erhélt man pro-
gnostische Gleichungen fiir die gemittelten Gréfen @, @, T, ¢ und @,, die sich von
den Gleichungen fiir die ungemittelten Groflen lediglich durch einen zusétzlichen

Term

Dy =022 = 12 (5o (3.30)

unterscheiden. Das zweite Gleichheitszeichen ist nur bei der Verwendung gewichteter
Mittel exakt, weswegen diese Art der Mittelung auch angewandt wird. Der Uber-
strich fiir gemittelte Grofen wird im Folgenden nur bei mittleren Produkten von
Schwankungsgréfen mit angegeben und ansonsten jeweils weggelassen. Das mittle-
re Produkt der Schwankungsgréfien in Dy, gibt den turbulenter Fluss der Grofle
an, und kann, mit einem entsprechenden Schliefungsansatz, als turbulente Diffusion
interpretiert werden [z.B. ETLING, 1996].

Die turbulente Diffusion ldsst sich in einen horizontalen und einen vertikalen An-
teil aufteilen. Die vertikale Diffusion wird bei der Grenzschicht-Parametrisierung
in Abschnitt 3.3.4 behandelt, sodass an dieser Stelle nur der Modellansatz fiir die
Beriicksichtigung der horizontale Diffusion dargestellt wird, da es sich hierbei um
eine adiabatische Formulierung handelt [CHRISTENSEN et al., 1996], wodurch die
Gleichungen einen weiteren adiabatischen Transportterm enthalten.

Im HIRHAM4 wird die horizontale Diffusion entlang der Modellflichen durch ein
lineares Diffusionschema vierter Ordnung fiir die prognostischen Groflen u, v, T und
g beriicksichtigt, welches fiir die Gréfie ¢ durch die Gleichung

153 ot
R = Ky, =" 3.31
( ot )hd v azﬁw (331

gegeben ist. Der Index hd bezieht sich hier lediglich auf die lokale zeitliche Anderung
von 1 als Folge der horizontalen Diffusion. K, ist der horizontale Diffusionskoeffizi-
ent, der hier die Einheit m*s~! hat, 3/8z; ist der horizontale Nabla-Operator und
1™ 1 ist der Wert von v zum vorangegangenen Zeitschritt.

Da die Modellflichen des HIRHAM4 in gemischten o-p-Koordinaten formuliert sind,
wodurch sie in Bodennéhe der Orografie folgen, kann die horizontale Diffusion in Ge-
bieten mit steiler Orografie zu einer Vermischung von Luftmassen aus verschiedenen
Hohen fiihren, die sehr unterschiedliche Eigenschaften besitzen. Dadurch kénnen
zusétzliche unphysikalische Effekte entstehen, wie z.B. eine kiinstliche Konvektion
mit Niederschlag, die ihre Ursache nicht in den thermodynamischen Gegebenhei-
ten der Atmosphére haben. Um solche unphysikalischen Effekte zu reduzieren, wird
die horizontale Diffusion an jenen Gitterpunkten ausgeschaltet, die zu benachbarten
Gitterpunkten der selben Schicht grofe Unterschiede in der Hohe aufweisen.
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3.3 Physikalische Parametrisierungen

Um die Modellgleichungen 16sen zu kdnnen, miissen zusétzlich zur bislang noch
nicht ndher spezifizierten vertikalen Diffusion auch die Reibungs- und Quellterme
(Ry, Ry, Qr, Q, und Q) bekannt sein. Diese Terme enthalten alle diabatischen
physikalischen Prozesse, die einen Einfluss auf die Dynamik des gekoppelten Systems
haben und in der Regel auf Skalen unterhalb der Gitterauflssung stattfinden. Aus
diesem Grund miissen diese Prozesse parametrisiert werden, d.h. ein physikalischer
Zusammenhang mit den aufldsbaren, grofiskaligen Modellgrofien ist erforderlich, um
diese Prozesse wiedergeben zu kénnen.

Das HIRHAM4 umfasst Parametrisierungen fiir Strahlung, Landoberflichenprozes-
se, Meeresoberflichen—Meereis—Prozesse, planetare Grenzschicht (vertikale Diffusi-
on), Impulstransport durch Schwerewellen, Cumuluskonvektion und grofirdumige
Kondensation (Schichtwolken). Der Ubersichtlichkeit halber werden einzelne Pro-
zesse in diesem Abschnitt durch Indizes markiert. Der Index rad bezieht sich dabei
auf die Strahlung, vd auf die vertikale Diffusion, gw auf die Schwerewellen, cc auf
die Cumuluskonvektion und con auf die grofirdumige Kondensation.

Die lokale zeitliche Anderung der Grofe ¢, die durch die im Modell parametrisierten
physikalischen Prozesse verursacht wird, sei hier mit P, bezeichnet. P, beinhaltet
demzufolge die Reibungs- oder Quellterme und die turbulente vertikale Diffusion.
Der unterschiedliche Einfluss der einzelnen physikalischen Prozesse auf die verschie-
denen prognostischen Groflen ldsst sich wie folgt zusammenfassen:

Ou; Ou,
P == : .32
. <6t>vd+<at>gu,’ (832
orT oT oT oT
PT - <§>vd+ <§>rad+ <E>cc+ <5t‘> con ’ (333)
AL O 0g;
P, = (at >M+ (E>cﬁ (at > , (3.34)

mit u; = %, v und ¢; = q, @y

Die unteren Randbedingungen werden durch die Parametrisierungen der Ober-
flichenprozesse und der planetaren Grenzschicht bestimmt. Das HIRHAM4 umfasst
diesbeziiglich, zusitzlich zu den prognostischen und diagnostischen Gleichungen von
Abschnitt 3.2, noch eine Energiebilanzgleichung fiir die Oberflichentemperatur iiber
Meereis, eine Warmeleitungsgleichung fiir die Temperaturen in fiinf Bodenschichten,
eine hydrologische Bilanzgleichung, welche Regen, Schneefall, Verdunstung, Abfluss
und Schneeschmelze umfasst, und diagnostische Gleichungen fiir die Wolkenbede-
ckung und die Phasenanteile in Mischwolken. Detaillierte Informationen findet man
in der Modelldokumentation von CHRISTENSEN et al. [1996] und bei ROECKNER
et al. [1996].

3.3.1 Strahlung

Die Temperaturdnderung durch kurz- und langwellige Strahlung wird durch die Di-
vergenz der Netto-Strahlungsfliisse F' = F, + F; bestimmt, wobei F} fiir den kurz-
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welligen und F; fiir den langwelligen Strahlungsfluss steht. Im p-Koordinatensystem
lasst sich fiir horizontal homogene Verhiltnisse die strahlungsbedingte Tempera-

turdnderung durch
arT JF
<%> 5% (3.35)
ot ), g ¢ Op
darstellen, wobei g die Erdbeschleunigung und ¢, die spezifische Warmekapazitit
bei konstantem Druck ist.

Die Berechnung des vollstindigen Strahlungstransfers benétigt sehr viel Rechenzeit
und wird deshalb bei der Zeitintegration mit einem Zeitschritt von 4 bzw. 5 Minuten
nur alle zwei Stunden durchgefiihrt. Um aber Anderungen des Zenitwinkels der
Sonne und der Temperatur auch zwischen diesen Zeiten zu beriicksichtigen, werden
die Strahlungsfliisse zu jedem Zeitpunkt durch

Fp=r1-S (3.36)
Fi=¢ o T (3.37)

angenihert, wobei 7, das effektive Transmissionsvermdgen und e, das effektive Emis-
sionsvermogen der jeweiligen Modellschicht zum Zeitpunkt der vollstdndigen Strah-
lungsberechnung ist. Mit Sy ist der aktuelle Strahlungsfluss von der Sonne am oberen
Rand der Atmosphire bezeichnet und o steht fiir die Stefan-Boltzmann-Konstante.

Die Parametrisierung des Stahlungstransfers wurde vom ECMWF-Modell iibernom-
men und basiert auf den Ansitzen von FOUQUART und BONNEL [1980] fiir die
kurzwellige Strahlung und MORCRETTE et al. [1986] fiir die langwellige Strahlung.
Zudem wurden noch einige Modifizierungen vorgenommen, die die Beriicksichtigung
von zusitzlichen Treibhausgasen (CHy, N,O, FCKWs), die Absorption von Ozon
bei einer Wellenldnge von 14,6 pm und eine Verbesserung bei der Parametrisierung
des Wasserdampfeinflusses [GIORGETTA und WILD, 1995] betreffen.

Der Strahlungstransfer in der Atmosphire wird bekanntermafien durch die verschie-
denen Bestandteile und Beimengungen der Atmosphéire bestimmt. Im HIRHAM4
werden die folgenden strahlungsaktiven Komponenten beriicksichtigt: H,O, COs,
CHy, N3O, O,, FCKWSs, Aerosole und Wolken.

Neben der Aufteilung in kurz- und langwellig Strahlung, wird insbesondere zwischen
wolkenlosem und bewdlktern Himmel unterschieden. Die Eigenschaften von Wolken-
trépfchen und Eiskristallen in Bezug auf die Einfachsteuung der Strahlung sind von
der Mie—Theorie abgeleitet und an ein verwendetes Breitbandmodell angepasst wor-
den. Ausfiihrliche Informationen iiber die Bedeutung von Wolken und Fliissigwasser
fiir den Strahlungstransfer findet man bei ROCKEL et al. [1991].

Im Allgemeinen sind die Aerosol- und Treibhausgaskonzentrationen sowie die Kon-
zentration von Wolkentropfchen fest vorgegebene Parameter. Der effektive Radius
von Wolkentrépfchen und Eiskristallen ist in Abhingigkeit des Gehalts an Wasser
in fliissiger bzw. fester Form parametrisiert. Desweiteren wird eine fest eingestellte
Solarkonstante von 1365 W/m? verwendet.

Fiir die Regionalisierung des GSDIO-Szenarios (siehe Abschnitt 5.3) wurden die
Treibhausgase COy, CHy und N2O den entsprechenden Werten des Szenarios ange-
passt, wogegen sie fiir die Regionalisierung des CTRL (siehe Abschnitt 5.2) jeweils
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die folgenden konstanten Werte aufwiesen: CO, = 353 ppm, CH, = 1720 ppb und
N,O = 310 ppb.

3.3.2 Landoberflachenprozesse

Allgemein wird im HIRHAM4 zwischen verschiedenen Oberflachentypen unterschie-
den: 16 Landbedeckungstypen (mit oder ohne Schunee), offener Ozean, Meereis und
Gronlandgletscher. Uber Landflichen wird der Impuls-, Warme- und Feuchteaus-
tausch zwischen Boden, Vegetation und Atmosphére beriicksichtigt. Die meisten
Landoberflicheneigenschaften, wie z.B. Orografie (siehe Abbildung 3.1), Bodenal-
bedo, Vegetationstyp, Blattflichenindex oder die Wiarmekapazitdt und maximale
Wasseraufnahmefihigkeit des Bodens, sind fest vorgegeben (oder unterliegen ledig-
lich einem klimatologischen Jahresgang) und kénnen sich demzufolge, durch die vom
Modell simulierten atmosphérischen Zustédnde, nicht interaktiv &ndern.

Fiir die Berechnung der Bodenwirmefliisse wird ein Bodenmodell verwendet, des-
sen fiinf Schichten zwischen 0 und etwa 10 m Tiefe liegen, wobei die Schichtdicke
mit der Tiefe zunimmt. Zudem wird eine mogliche Schneeschicht beriicksichtigt.
Die oberen Randbedingungen werden durch den atmosphérischen Netto-Energiefluss
Fim bestimmt, der sich aus den turbulenten fiihlbaren und latenten Wirmefliissen
am Boden (siehe Abschnitt 3.3.4) und den Strahlungsfliissen am Boden (verglei-
che Abschnitt 3.3.1) zusammensetzt. Am unteren Rand ist ein Wirmefluss von null
vorgeschrieben. Die Temperatur in den einzelnen Schichten wird durch die Warme-
leitungsgleichung

?ﬁ _ F, N 2X, ' 1 T (3.38)
ot PeCedz1  pecgAzr Azg+ Az
fiir die oberste Schicht und
aT;  2) T~ T, T, — Ty (3.39)
ot N nggAZl‘ A2i+1 + AZ{ Azi + Azi_l '

fiir die 4 unteren Schichten bestimmt, wobei Az; die Dicke der Schicht ¢ und 7;
die Temperatur in dieser Schicht ist. Das Produkt pee, gibt die Wirmekapazitit
pro Volumeneinheit an und ist vom Bodentyp abhéngig, was durch den Index g
angedeutet werden soll, und A, ist die Warmeleitfahigkeit des Bodens. Fiir den Fall,
dass kein Schnee liegt, ist F, = Fu, und die Temperatur an der Grenzfliche zur
Atmosphére T ist gleich 77.

Fiir den Fall, dass der Boden mit Schnee bedeckt ist, wird eine zusédtzliche Warme-
leitungsgleichung fiir die Temperatur in der Mitte der Schneeschicht T, gelost:

8Ts,  AF,

= . 3.40
at pSnvCSnSTL i ( )

wobei Sn die Schneedicke in Metern einer dquivalenten Wassersiule und pg,cs, die
Wairmekapazitdt von Schnee pro Volumeneinheit angibt. Die Flussdifferenz AF, ist
der an der Schneeobergrenze ankommende Netto-Energiefluss aus der Atmosphére
Faim minus dem Energiefluss F,, der die Grenzfliche zwischen Schneeschicht und
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Boden durchquert. Die Temperatur an der Grenzfliche zwischen Atmosphére und
Schneeobergrenze T wird linear extrapoliert aus Tg, und 75.

Das Wasser an der Bodenoberfliche wird im HIRHAM4 in drei Teile untergliedert:
Die Schneemenge Sn (in Metern einer dquivalenten Wassersdule), die Wassermenge
W, die durch die Vegetation abgefangen wird, und den Bodenwassergehalt W;. Die
zeitliche Entwicklung dieser Grofien wird durch Regen, Schneefall, Verdunstung und
Abfluss bestimmt. Die Berechnung des Abflusses basiert dabei auf dem Schema von
DiUMENIL und TODINI [1992].

3.3.3 Meeresoberflichen—Meereis—Prozesse

Es bestehen zwei Moglichkeiten der Meereisbehandlung im HIRHAM4. Die eine,
welche auch im allgemeinen Zirkulationsmodell ECHAM3 [DKRZ, 1993} verwendet
wird, setzt den Meereisanteil B in einer Gitterbox auf 100%, wenn die Meeres-
oberflichentemperatur Ty unterhalb eines kritischen Wertes Ty, ist (andernfalls
ist B = 0), und berechnet die Eisoberflichenteniperatur Tz, aus einer linearisier-
ten Wirmebilanzgleichung. Dazu wird fiir den Wirmestrom Q(Zskin) eine Taylor-
Entwicklung um T; durchgefiihrt, die nach dem Term erster Ordnung abgebrochen
wird:

aq
Q(Tskin) = Q(Ts) + ﬁ(Tskin - Ts) . (341)
Andererseits tsst sich @ aus der Anderung von Ty, im Zeitintervall At durch
Chi
Q(Tspin(t)) = ,_L\%(Tskin(t) — Topin(t — At)) (3.42)

bestimmen, wobei Cj,; die Wirmekapazitat fiir eine feste Eisdicke ist. Fasst man bei-
de Gleichungen zusammen und 18st nach Ty, auf, erhilt man eine lineare Gleichung
fiir die neue Eisoberflichentemperatur:

T L QUT) =82 T+ S Tt — A1)
skm(t) — Con 80 .
At 8T

(3.43)

Die Regionalisierungen des CTRL wurden mit diesem Eisschema und der kriti-
schen Temperatur Tfyee, = —1.79°C sowie einer festen Meereisdicke von 2 m durch-
gefithrt. Die Meeresoberflachentemperatur 7, stammt aus dem CTRL und wurde
alle 12 Stunden aktualisiert und zwischen diesen Zeitpunkten linear interpoliert.

Die zweite Maglichkeit der Meereisbehandlung basiert auf dem Ozeanmodell OPYC
[OBERHUBER, 1993a] und beriicksichtigt in den einzelnen Gitterboxen eine partiel-
le Meereisbedeckung sowie variable Werte fiir die Meereisdicke und die Schneedicke
iber Meereis. Bei diesem Eisschema wird sowohl die Temperatur an der Schnee-Eis—
Grenzflache T; als auch die Temperatur an der Schneeoberfliche Ty, prognostisch
berechnet. Dazu wird die Warmeleitungsgleichung fiir horizontal homogene Bedin-
gungen

8T A 8T

AT (3.44)
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und eine linearisierte Warmebilanzgleichung verwendet. Letztere erhélt man, indem
man eine Linearisierung fiir Q{7rin) beztiglich der Temperatur (wie in Gleichung
(3.41)) und der zeitlichen Variation Tsin(t) — Tsrin(t — At) durchfithrt. Als Resultat
ergibt sich fiir T, die Gleichung
94
Topin(t)) = T, rva
QTukin(0)) = Q(T.) + %
wobel Q(T,) = B+ Q(Tsgin) + (1 — B) - Q(T5) der Warmestrom einer partiell mit
Meereis bedeckten Gitterzelle mit der mittleren Temperatur T, = B-Tyrin+{(1—B)-T;s
und B der entsprechende Anteil von Meereis ist. Durch analoges Vorgehen erhilt
man eine Gleichung fiir Ty;.

(Tskzn(t) - Ts - B (Tskin(t - At) — Ts)) s (345)

Fiir die Lésung der Gleichungen werden noch Randbedingungen benétigt. Neben
der Annahme, dass die Wirmestréme und Temperaturen an den Grenzflichen ste-
tig sind, wird 8T/3t = 0 am unteren Rand und @ = A - F,,, am oberen Rand
angesetzt, wobei A die Fliche der Gitterbox und Fyy, der Netto-Energiefluss aus
der Atmosphére ist.

Dieses zweite Eisschema wurde bei den Regionalisierungen des GSDIO-Szenarios
verwendet, wobei B und 7, sowie die Meereisdicke, die fiir die Berechnung des
Wiarmestroms vom Ozean benétigt wird, aus dem GSDIO-Szenario stammen. Auch
hier wurden die Werte alle 12 Stunden aktualisiert und zwischen diesen Zeitpunkten
linear interpoliert.

3.3.4 Planetare Grenzschicht

Die turbulenten Fliisse in der atmosphirischen Grenzschicht werden mittels der
Monin-Obukhov—-Ahnlichkeitstheorie nach Louts [1979] bestimmt. Allerdings wird
fiir den Diffusionskoeffizienten eine SchlieSung héherer Ordnung nach BRINKOP und
ROECKNER. {1995] verwendet, um den turbulenten Austausch von Impuls, Warme,
Feuchte und Wolkenwasser in der Atmosphidre oberhalb der bodennahen Grenz-
schicht zu berechnen.

Der turbulente Fluss einer mittleren Gréfie ¥ wird in der Bodenschicht durch

w', = —Cyr/u? +v? (U — ¥s) (3.46)

bestimmt. Der Index { steht fiir die unterste Modellschicht, die die Obergrenze der
Bodenschicht reprisentiert, und der Index s fiir die Erdoberfliche, die die Boden-
schicht nach unten abgrenzt. u; und v, sind die horizontalen Windkomponenten in
der untersten Modellschicht und Cy, ist der Widerstandsbeiwert fiir die Gréfle ¢, der
von der Héhe der Schicht [ und der Stabilitét der Schichtung abhéngt und aus der
Monin-Obukhov-Ahnlichkeitstheorie abgeleitet wird [ROECKNER et al., 1996].

Um die turbulente vertikale Diffusion einer mittleren Gréfie ¢ oberhalb der Boden-
schicht zu bestimmen, wird fiir den vertikalen turbulenten Fluss w'y’ dieser Grofie
der Gradientansatz fiir turbulente Fliisse

oy

> (3.47)

w' = =Ky
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verwendet, wobel Ky der entsprechende Diffusionskoeflizient ist. Mit diesem Ansatz
ergibt sich fiir die, durch vertikale Diffusion bedingte, lokale zeitliche Anderung der
mittleren Grofle v die Gleichung

o 10 o
LN S Ay aan 3.48
(&:)M paz(”]”/az) (3.48)

Fir den unbekannten Diffusionskoeffizienten wird eine Schliefung 1,5ter Ordnung
mit einer Prandt!-Kolmogorov-Parametrisierung verwendet,

Ky =coly- /e - Sy(Rin) (3.49)

bei der der Diffusionskoeffizient als Funktion der turbulenten kinetischen Ener-
gie e angegeben wird (die sogenannte TKE-Schlieffung). ¢, ist eine Konstante
(¢, = 0,516), Iy ist der Mischungsweg fiir die Grile 1, und Sy ist eine empiri-
sche Stabilitdtsfunktion, die von der sogenannten feuchten Richardson-Zahl Ri,,
(Index m fiir “moist”; wird gelegentlich auch als Bulk—Richardson-Zahl bezeichnet)
abhéngt. Bei dieser Art der SchlieBung muss eine weitere prognostische Gleichung
fiir die turbulente kinetische Energie gelost werden, die im HIRHAM4 aus der ver-
einfachten Form

. 3
e _ Ve Sg — (w1 gl — G e (3.50)
ot Jz 8, Oz oz Im
M
(1) (2) (3) (4)

besteht. Die einzelnen Terme haben dabei folgende Bedeutung: (1) Turbulenter Fluss
von Turbulenzenergie, (2) Produktion oder Vernichtung von Turbulenzenergie durch
turbulente Warmefliisse (Auftriebskrifte), (3) Produktion von Turbulenzenergie aus
der Scherung der mittleren Strémung (Grundstrom), (4) Energiedissipation (Ver-
nichtung von Turbulenzenergie durch molekulare Reibung). Advektion von turbu-
lenter kinetischer Energie wird im HIRHAM4 vernachlissigt.

Fir die Bestimmung des Mischungsweges in Gleichung (3.49) wird der Ansatz von
BLACKADAR [1962] verwendet, bei dem sich der Mischungsweg  als Funktion der
Hohe z durch

Kz

__rz 3.51
T+ 5 (3:51)

I(z)
darstellen lédsst, wobei x die von Kdrmédnsche Konstante und ) eine asymptotische
Mischungslénge ist. Im HIRHAM4 ist x = 0,4 und A nimmt in der gesamten Grenz-
schicht den konstanten Wert 300 m an und nihert sich in der freien Atmosphére
dann exponentiell dem Wert von 30 m.

3.3.5 Impulstransport durch Schwerewellen

Der Impulstransport durch orografisch angeregte Schwerewellen, die bei stabiler
Schichtung iber hiigeligem Geldnde entstehen und vom Modell nicht mehr expli-
zit aufgeldst werden kénnen, wird nach MILLER et al. [1989] simuliert. Dafiir wer-
den orografische Varianzen, die unterhalb der Gitteraufldsung liegen, aus dem in
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Abschnitt 3.2 erwéhnten hochauflésenden Datensatz der U.S. Navy verwendet und
richtungsabhingig in vier Sektoren (O/W, N/S, NW/SO und NO/SW) eingeteilt.

Orografisch angeregte Schwerewellen haben typischerweise Wellenldnge in der
GroéBenordnung von 1-10 km und kénnen mit der verwendeten Gitterweite von etwa
50 km nicht mehr aufgelost werden. Da durch Schwerewellen aber Impuls transpor-
tiert wird, muss der von diesen Schwerewellen verursachte Impulsfluss parametrisiert
werden.

Die Schwerewellen lassen sich als kleinskalige Storungen u) der mittleren Strémung u;
des Modells interpretieren und kénnen demzufolge wie turbulente Gréfen behandelt
werden, wodurch wiederum ein zusétzlicher vertikaler Impulsfluss w'u] zu beriick-
sichtigen ist. Fiir die durch Schwerewellen verursachte lokale zeitliche Anderung des
mittleren Impulses (ausgedriickt durch den mittleren horizontalen Windvektor ;)
ergibt sich somit

8ui 1 8 s
) =S (pwil) . 3.52
(8t>gw pa;,v("’“’“l) (352)
Der Impulsfluss pro Volumeneinheit ldsst sich durch die Reynoldsschen Schubspan-
nungen 7; = —pw'u; ausdricken. Berticksichtigt man noch die statische Grundglei-
chung (3.7) fiir die Transformation ins p-Koordinatensystem, erhilt man
aui aTi
il = —g 3.53
(8t>gw 95, (3.53)

wobei g die Erdbeschleunigung ist.

Das Parametrisierungs—Schema besteht nun aus zwei Teilen: Erstens aus einer Pa-
rametrisierung der Schubspannungen 7; in den unteren Schichten und zweitens aus
der Modellierung der dynamischen Prozesse, die die vertikale Struktur von 7; be-
stimmen. Die Schubspannung in den unteren Schichten hingt von der horizontalen
Windgeschwindigkeit, den orografischen Varianzen und der Brunt—Vaisala-Frequenz

/g 08 ,
=4f = 3.54
N @g 82 ( > )

ab, welche die Stabilitdt der atmosphérischen Schichtung durch den Vertikalgradien-
ten der potenziellen Temperatur 8 beinhaltet. Eine zusétzliche Schubspannung wird
beriicksichtigt, wenn die Strémung in den unteren Schichten einen kritischen Wert
ibersteigt, z.B. im Fall brechender Leewellen.

Die Schubspannung in den oberen Schichten ist ein Ergebnis der aufwirts gerichteten
Wellenausbreitung. Um das Einsetzen von Turbulenz, z.B. infolge konvektiver In-
stabilitdt, zu beschreiben, wird eine lokale Wellen-Richardson—Zahl konstruiert, mit
der die vertikale Struktur der Schubspannung berechnet wird. Durch die Bedingung,
dass diese Wellen—Richardson—Zahl nicht unter den kritischen Wert von 0,25 fallen
kann, kann die Schubspannung stufenweise vom Boden aufwirts festgelegt werden.
Weitere Einzelheiten findet man in der Modelldokumentation des ECHAM3 vom
DKRZ [1993].
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3.3.6 Cumuluskonvektion

Die Parametrisierung der Cumuluskonvektion basiert auf dem Massenflusskonzept
von TIEDTKE [1989] mit Modifizierungen fiir hochreichende Konvektion von NOR-
DENG [1994]. Im HIRHAM4 wird zwischen flacher, mittlerer und hochreichender
Konvektion unterschieden:

{a) Unter flacher Konvektion wird hier Cumuluskonvektion verstanden, die vorwie-
gend in ungestorten Stromungen unter Abwesenheit grofirdumiger Konvergenz,
auftritt. Als Beispiel seien lediglich die Schonwettercumuli unterhalb einer Ab-
sinkinversion angefiihrt.

(b) Der Begriff mittlere Konvektion bezieht sich auf konvektive Zellen, die ihren
Ursprung nicht in der atmosphirischen Grenzschicht haben, sondern durch
dynamische Hebung von Luftmassen iiber das Hebungskondensationsniveau
entstehen, wo dann erst freie Konvektion einsetzen kann. Diese Konvektion
findet man hdufig in Verbindung mit Warmfronten oder auch im Warmsektor
tropischer Wirbelstiirme.

(c) Mit hochreichender Konvektion wird letztlich die Cumuluskonvektion bezeich-
net, die eine grofie vertikale Erstreckung hat und zum Teil sogar bis in die
untere Stratosphire reicht. Voraussetzung ist eine hochreichend feucht-labile
Schichtung oberhalb des Kondensationsniveaus. Diese Art der Konvektion tritt
héufig bei synoptisch-skaliger Konvergenz in den unteren Schichten auf, wie
z.B. in der Nihe von Tiefdruckgebieten und an Kaltfronten oder Trogen.

Alle Konvektionsschemen benotigen Schliefungsannahmen, um die Wolkenparame-
ter mit den grofiskaligen Groflen in Verbindung zu bringen: Fiir die flache Konvektion
wird vorausgesetzt, dass der Feuchtegehalt in der atmosphérischen Grenzschicht sta-
tiondr ist, fiir die mittlere Konvektion wird der Massenfluss an der Wolkenbasis mit
der grofiskaligen Vertikalgeschwindigkeit verkniipft und fiir die hochreichende Kon-
vektion wird der Massenfluss mit der konvektiv verfiigharen potenziellen Energie in
Beziehung gebracht.

Die Wolkenbasis wird durch die unterste Modellschicht festgelegt, in der in einem
aufsteigenden Luftpaket Kondensation auftritt. Fiir flache und hochreichende Kon-
vektion wird der Massenfluss an der Wolkenbasis aus der Feuchtekonvergenz in der
atmosphirischen Grenzschicht berechnet. (Fiir die hochreichende Konvektion dient
dies nur als erste Schitzung. In einem nachfolgenden Schritt wird die SchlieBung
von NORDENG [1994] verwendet.) Anschliefend wird die Obergrenze der Wolken
durch die erste Modellschicht bestimmt, an der ein aufsteigendes Luftpaket negati-
ven Auftrieb erfahrt. Die Eigenschaften eines aufsteigenden Luftpakets werden durch
die Annahme festgelegt, dass das Aufsteigen trockenadiabatisch von der atmaosphéri-
schen Grenzschicht bis zur Wolkenbasis und feuchtadiabatisch in der Wolke ablauft.
Abwinde werden in diesem Stadium nicht beriicksichtigt. Fiir die Aufwinde wird
sowohl ein turbulentes als auch ein organisiertes Mitreiflen benachbarter Luftmas-
sen (Entrainment) sowie ein entsprechendes Abstofien von mitgefithrten Luftpaketen
{Detrainment) beriicksichtigt.
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3.3.7 GroBriaumige Kondensation

Im HIRHAMA4 ist das Wolkenwasser ¢, als prognostische Grofle enthalten, wobei
diagnostisch in einen fliissigen Anteil g,; und einen festen Anteil g,; unterteilt wird.
Die diagnostische Gleichung stellt eine auf der Temperaturabhéngigkeit basierende
Parametrisierung dar und lautet

mit der Zahlenwertgleichung
v a+(1—a)e ™ | fiir T < 0°C _
F(T) = { (3.56)

1 , fir T > 0°C

bei der die Temperatur 7' in °C angegeben wird. a und b sind Konstanten mit den
Werten a = 0,0059 und b = 0,003102. Der feste Anteil an Wolkenwasser ldsst sich
anschliefend aus der einfachen Beziehung ¢u; = gu — Guwi ableiten.

Um auch Wolkenbildung, die unterhalb der Gitterauflosung stattfindet, zu beriick-
sichtigen, wird der von SUNDQVIST [1978] entwickelte Ansatz verwendet, bei dem
die Gitterzellen des Modells in einen mit Wolken bedeckten und einen wolkenlosen
Teil aufgeteilt werden. Der Anteil an der Fliche einer Gitterzelle, der mit Wolken
bedeckt ist, sei im Folgenden mit b bezeichnet, wodurch sich fiir den wolkenlosen
Teil der Flachenanteil 1 — b ergibt.

Im Modell werden zuerst die spezifische Feuchte und das Wolkenwasser in jeder Git-
terzelle fiir den mit Wolken bedeckten und den wolkenfreien Teil getrennt berech-
net. Danach werden in jeder Gitterzelle und jeder Modellschicht die entsprechenden
Kondensations- und Verdunstungsraten bestimmt. Die Auswirkungen der wolken-
physikalischen Prozesse, wie das Wachstum von Wolkentropfchen oder Eiskristallen,
werden durch einen umfassenden Satz von Parametrisierungen beriicksichtigt.

Zum Schluss werden die Anderungen der spezifischen Feuchte und des Wolkenwas-
sers zusammen mit der zugehdrigen Temperaturdnderung berechnet, um die Aus-
wirkungen von Kondensation und Verdunstung auf die Temperatur angemessen zu
beriicksichtigen. Fiir die Mittelwerte in einer Gitterzelle lauten die entsprechenden
Gleichungen:

aT [y e
<—8~t—)con—E;(bCC+(1~b)CO—(1—b)E0), (3.57)
9q .
E = —bCC— (I,b) Co+(1—b) Eo (308)
und
O _ o =
E —ch+(1—b)C0—ch, \3‘09)

wobei [, fiir die spezifische latente Warme und ¢, fir die spezifische Warmekapazitit
bei konstantem Druck steht. C. und C, sind die Kondensationsraten. Der Index ¢
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bezieht sich auf den mit Wolken bedeckten Teil und der Index o auf den wolkenlosen
Teil der Gitterzelle. P, bezeichnet die Niederschlagsrate im mit Wolken bedeckten
Teil und £, die Verdunstungsrate von Niederschlag, der in den wolkenlosen Teil
fallt. Verdunstung im mit Wolken bedeckten Teil der Gitterzelle ist nicht erlaubt
(E, = 0), und Niederschlag kann nur aus Wolken fallen (P, = 0).

Der Flichenanteil der Wolkenbedeckung b ist parametrisiert als eine nichtlineare
Funktion der iiber eine Gitterzelle gemittelten relativen Feuchte U. Fir Uy < U <
Usqe» wobei U, ein Schwellwert fiir die Kondensation und Uy, die Sdttigungsfeuchte
ist, lasst sich 4 durch

U-U,
[jsat ‘” U'b
bestimmen. Ansonsten ist b = 0, d.h. existierende Wolken 16sen sich im Falle U <

U, auf. Der Schwellwert fiir die Kondensation ist eine Funktion der Héhe und die
Sattigungsfeuchte nimmt im Modell den Wert Eins an.

b=1-4/1 (3.60)

3.4 Randantrieb

Fir den Randantrieb des HIRHAM4 mussten in einem ersten Schritt die in 12—
stiindlichen Abstdnden vorliegenden Modellausgaben des ECHAMA4 auf das Inte-
grationsgebiet des HIRHAMA4 interpoliert werden, Da das ECHAMA ein spektrales
Modell ist, liegen die Variablen iiblicherweise in Form von Spektralkoeflizienten vor.
Fiir die Gréfen, die auf einem gauflschen Gitter abgelegt sind, wie z.B. die spezifische
Feuchte oder die Orografie, wurden die entsprechenden Werte in Spektralkoeffizien-
ten transformiert. Anschliefend erfolgte eine Rotation der Spektralkoeffizienten um
—90°, sodass der Nordpol bei 0°N und 0°0 liegt.

Das ECHAM4 beinhaltet als prognostische Groflen Divergenz und Vorticity, als
Randwerte des HIRHAM4 werden aber die horizontalen Windkomponenten be-
n6tigt, sodass der néchste Schritt darin bestand, aus Divergenz und Vorticity die
horizontalen Windkomponenten zu berechnen®. Schliellich wurde aus den rotier-
ten Spektralkoeflizienten der Ausschnitt zwischen 24,5°N und 25,0°S und zwischen
27,5°W und 27,0°0, jeweils in 0,5°Abstdnden, auf ein Gitter transformiert, welches
mit dem Modellgitter des HIRHAM4 identisch ist (vergleiche Abbildung 3.1).

Fiir alle Randgroflen (sowohl seitliche als auch untere) aller verwendeten Antriebs-
datensdtze (CTRL, GSDIO-Szenario) gilt, dass sie wihrend der Simulationen alle
12 Stunden aktualisiert wurden.

3.4.1 Seitlicher Rand

Damit zu jedem Zeitschritt der Simulation Randwerte vorliegen, werden die Rand-
felder innerhalb der Modellsimulation einer linearen zeitlichen Interpolation unter-
worfen. Anschlieffend werden die Informationen an den seitlichen Réndern mittels

3Diese Umrechnung ist z.B. bei KRISUNAMURTI et al. [1998] ausfiihrlich beschrieben.
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einer Relaxation iiber eine 10 Gitterpunkte umfassende Randzone in das Model-
linnere transferiert. Diese Prozedur wurde von DAVIES [1976] entwickelt und hat,
angewendet auf ein Feld v, die Form

U = o+ (1 - o)} (3.61)
wobel ¥ fiir die modifizierte Feldgrofle, ¢} fiir die entsprechende Randfeldgrofie
und ¢ fiir die interne FeldgréBe des Modells steht, und zwar jeweils am k-ten Git-
terpunkt relativ zum nichstgelegenen Rand (k=0). Die Koeffizienten o4 sind die
Abschwichungsgewichte, welche dermafien wirken, dass das Randantriebsfeld und
das interne Modellfeld innerhalb der Randzone konsistent verbunden sind. Im kon-
kreten Fall der 10 Gitterpunkte umfassenden Randzone werden diese Koeffizienten
mit der Gleichung

o =1- ta,nh(g) (3.62)

berechnet, woraus sich die 10 Gewichte (k = 0,...,9) ergeben, die in Tabelle 3.2
aufgelistet sind.

k 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9
a | 1,000 0,678 0,417 0,238 0,130 0,069 0,036 0,019 0,010 0,005

Tabelle 3.2: Abschwichungsgewichte oy fiir die Relaxation der Randwerte in der 10
Gitterpunkte umfassenden Randzone, wie sie mittels Gleichung (3.62) vom HIRHAM4
berechnet werden. & gibt den Gitterpunktsabstand zum Rand an.

Diese Prozedur des Randantriebs wird fiir alle prognostischen Gréfien mit Ausnahme
der spezifischen Feuchte und des Wolkenwassers durchgefiihrt.

Die spezifische Feuchte ist nur an den duflersten Randpunkten mit dem Antriebsfeld
verbunden (k=0). Gleichzeitig wird gepriift, ob die Windkomponenten einen hori-
zontalen Feuchtefluss in das Modell hinein oder aus dem Modell heraus anzeigen. Ist
der Feuchtefluss in das Modell gerichtet, wird dem Feuchtefeld am duflersten Gitter-
punkt der Wert des Antriebsfeldes zugeordnet. Im Falle eines Feuchteflusses aus dem
Modell heraus, wird dem Feuchtefeld am duflersten Gitterpunkt ein Wert zugeordnet,
welcher durch Extrapolation aus den Werten der vier benachbarten, stromaufwérts
liegenden Gitterpunkten innerhalb des Modellgebietes berechnet wird.

Der Wolkenwassergehalt an den Riandern wird, wie die spezifische Feuchte, in
Abhingigkeit der Strémungsrichtung bestimmt. Der Unterschied besteht darin, dass
fiir den Wolkenwassergehalt kein Antriebsfeld des globalen Modells beriicksichtigt
wird, sodass fiir den Fall, dass die Stromung in das Modellinnere gerichtet ist, am
duBlersten Gitterpunkt der Wolkenwassergehalt null gesetzt wird*.

3.4.2 Unterer Rand

Am unteren Rand benttigt das HIRHAM4 Informationen iiber die Meeresober-
flichentemperatur und die Meereisbedeckung. Zusétzlich konnen auch Meereisdi-

4 Auch bei der Initialisierung wird Wolkenwasser nicht beriicksichtigt (g, = 0, fiir ¢ = 0), wodurch
eine Einschwingzeit zwischen 6 bis 12 Stunden entsteht [CHRISTENSEN et al., 1996].
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cken und Schneedicken tiber Meereis beriicksichtigt werden. Fiir die Regionalisierung
des GSDIO-Szenarios wurden die letztgenannten Gréfien ebenfalls fiir den unteren
Randantrieb des HIRHAM4 verwendet, da in diesem Experiment deutliche Ande-
rungen in den Meereisdicken auftreten [ROECKNER, 2000]. Da Schneedicken iiber
Meereis aus dem Szenario nicht zur Verfligung standen, wurde iiber Meereis eine
Schneedicke angenommen, die einer 1 mm hohen Wassersdule entspricht.

Eine weitere Anderung bei den Regionalisierungen des GSDIO-Szenarios war ei-
ne Verbesserung in der Interpolation der uuteren Randdaten des Szenarios auf das
HIRHAMA4-Gebiet. Es zeigten sich ndmlich viel zu hohe Verdunstungsraten im Som-
mer in Verbindung mit unrealistisch hohen Meeresoberflichentemperaturen in eini-
gen stark gegliederten, kiistennahen Gebieten (z.B. in schmalen Meerengen, klei-
neren Buchten oder Seen, die vom HIRHAM4 aufgeldst werden konnen, von der
antreibenden Simulation aber nicht). Dies ist darauf zuriickzufithren, dass bei der
Interpolation der globalen Daten auf das HIRHAM4—Gebiet, aufgrund der gréberen
horizontalen Auflésung der antreibenden Simulation, auch Landpunkte in das In-
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(c) EVAP, mit Standard-SST (d) EVAP, mit modifizierter SST

Abbildung 3.2: Mittlere Meeresoberflichentemperaturen (°C) fiir den Juli des Mo-

delljahres 415 des CTRL, interpoliert auf das HIRHAM4—Gebiet mit Berticksichtigung

von Landpunkten (a) und ohne Beriicksichtigung von Landpunkten (b), sowie die

Verdunstungssummen (mm) der entsprechenden HIRHAM4—Juli-Simulationen mit

Beriicksichtigung von Landpunkten bei der SST-Interpolation (¢) und ohne Beriick-
sichtigung von Landpunkten bei der SST-Interpolation (d).
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terpolationsverfahren mit einbezogen wurden, um fiir diese kiistennahen Gebieten
ebenfalls Werte zu erhalten. Diese Landpunkte zeigen aber in der Regel, und vor
allem in den Sommermonaten, andere meteorologischen Gegebenheiten, so z.B. deut-
lich héhere Temperaturen im Sommer und naturgemif nur eine begrenzte Menge an
Wasser. Dadurch entstehen, trotz Glattung durch die Interpolation, unrealistische
Werte in einigen Kiistenbereichen des HIRHAM4. Um dieses Problem zu vermeiden,
wurden vor der eigentlichen Interpolation simtliche Oberflichentemperaturen von
Landpunkten der antreibenden Simulation durch den Mittelwert aus den Tempera-
turen der nichstgelegenen Wasserpunkte ersetzt.

Die Unterschiede zwischen der Standardinterpolation und der modifizierten Inter-
polation der Meerescberflichentemperaturen (SST) auf das HIRHAM4-Gebiet sind
fiir einen beliebig ausgewdhlten Juli des CTRL in Abbildung-3.2 zu sehen. Zusétzlich
zeigt die Abbildung auch die beiden entsprechenden, mit dem HIRHAM4 simulier-
ten Verdunstungssummen (EVAP) dieses Juli-Monats, wobei lediglich der untere
Randantrieb des HIRHAM4 in beiden Simulationen, durch die unterschiedlich in-
terpolierten Meeresoberflichentemperaturen, verschieden war.

Die unrealistisch hohen Verdunstungssummen in den Meeresgebieten zwischen dem
kanadischen Archipel und dem nordamerikanischen Kontinent als auch im Bereich
des Ob-Busens, die sich in der Simulation mit Beriicksichtigung von Landpunkten
bei der Interpolation der Meeresoberflichentemperaturen zeigen, haben ihre Ursa-
che gerade in den extrem hohen Meeresoberflichentemperaturen in diesen Gebieten.
Diese entstehen dadurch, dass diese schmalen Meeresarme als Landpunkte in der
T30 Auflésung erscheinen und das Land im Juli deutlich wérmer ist als das Meer.
Beriicksichtigt man hingegen nur Wasserpunkte bei der Interpolation der Meeres-
oberflachentemperatur, erhilt man deutlich geringere Temperaturen in den erwéhn-
ten Gebieten, wodurch auch die Verdunstungssummen in der Groéfenordnung der
benachbarten Regionen liegen. Fiir die Sommermonate bietet dieses modifizierte In-
terpolationsverfaliren somit deutliche Vorteile, wogegen im Winter der Unterschied
zum urspriinglichen Interpolationsverfahren relativ gering ist.
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4 Statistische Methoden zur Analyse
der Modelldaten

In diesem Kapitel werden die statistischen Methoden kurz vorgestellt, die im Rah-
men dieser Arbeit verwendet wurden, sofern es sich nicht um einfache Verfahren,
wie die Berechnung arithmetischer Mittel oder Standardabweichungen, handelt. Die
ersten vier Abschnitte dieses Kapitels beschreiben die Berechnung von rdumlichen
Mittelwerten aus Gitterpunktsdaten, die lineare Trendanalyse und die gaufische Tief-
passfilterung von Zeitreihen sowie die Analyse Empirischer Orthogonaler Funktio-
nen. Diese Methoden wurden iiberwiegend fiir die Analyse der globalen Modellexpe-
rimente verwendet. Allerdings sind einzelne Teile dieser Methoden, wie die Berech-
nung von Korrelationskoeffizienten oder die Filterung von Zeitreihen, auch bei der
Analyse der Simulationsergebnisse des HIRHAM4 angewendet worden. Auflerdem
wird im fiinften und letzten Abschnitt diese Kapitels die verwendete Methode zur
Signifikanzabschitzung von Differenzen vorgestellt, welche lediglich bei der Auswer-
tung der HIRHAM4-Simulationen Anwendung fand.

4.1 Berechnung rdaumlicher Mittelwerte

Bei der Berechnung der mittleren Temperaturen fiir ein geografisches Gebiet aus
nicht dquidistanten Gitterpunktsdaten wurden die unterschiedlich grofien Flachen,
die ein Gitterpunkt reprisentiert, durch entsprechende Gewichte beriicksichtigt. Fiir
ein gaufisches Gitter (siehe Abschnitt 5.1.1) mit M zonalen und N meridionalen Git-
terpunkten wurde das Flichenmittel der Temperatur T zwischen den meridionalen
Gitterpunkten n; und ny durch

n M
2 ntn, (€08 6n - 3y Tonn) (4.1)
M. y7r2  cosdy

T =

berechnet, wobei T}, , fiir die Temperatur am Gitterpunkt (m,n) steht. ¢, ist die
geografische Breite am n-ten meridionalen Gitterpunkt, die mittels der Néherung

T 2n—1
¢n=7§ <1— N > (4.2)

bestimmt wurde. Der Faktor v = 1 — 0,51/N = 1 stellt lediglich eine empirisch
ermittelte Anpassung an das gaufische Gitter dar.
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4.2 Lineare Trendanalyse

Bei der Untersuchung von Zeitreihen auf einen Trend besteht eine geeignete Me-
thode darin, eine lineare Einfachregression gem#fl dem linearen Regressionsmodell
durchzufithren [z.B. WiLKs, 1995]. Fiir die n Wertepaare (z;,y;) einer Stichprobe
wird dabel als optimale Niherung der linearer Zusammenhang

§=ag+mz (4.3)

mit der Voraussetzung angenommen, dass fiir den zu untersuchenden Zusammen-
hang keine anderen Gréfien eine Rolle spielen. 7 ist dabei die Zielgrofie (Pradiktand,
abhidngige Variable) und z die Einflussgréfie (Pridiktor, unabhéngige Variable). Bei
der in dieser Arbeit erfolgten Untersuchung von Trends in Zeitreihen steht die Gréfle
z stellvertretend fiir die Zeit in Jahren und y fiir den Jahres(mittel)wert der unter-
suchten Grofle, z.B. der Temperatur oder des NAO-Index.

Die Regressionsgleichung (4.3) ist die Gleichung einer Geraden. Die Regressionsko-
effizienten ay und a, entsprechen bei grafischer Interpretation dem Achsenabschnitt
(ag) und der Geradensteigung (a;) und werden nach der Methode der kleinsten Feh-
lerquadrate bestimmt, d.h. die Summe der Quadrate der Abstdnde der Wertepaare
(z;,¥:) von der Geraden ist minimal. Die optimale Gerade erhilt man, indem man
die Ableitungen nach den Unbekannten aq und a; bildet und gleich null setzt. Eine
genaue Herleitung findet man z.B. bel WILKS [1995]. Zur quantitativen Bestimmung
eines Trends in den Zeitreihen ist lediglich der Regressionskoeffizient a; mafigebend.

Ob ein linearer Trend statistisch signifikant ist, kann mit Hilfe des Korrelationsko-
effizienten

Z?:l(xi ~Z)(y; — G) )
VEL @ =P o =0 (4.4)

abgeschitzt werden, wobei mit Z und § die entsprechenden Mittelwerte der Gréfien
z und y bezeichnet sind. Die Nullhypothese, es besteht keine Korrelation, wird
abgelehnt, sobald || einen von der Irrtumswahrscheinlichkeit und der Anzahl der
Freiheitgrade v abhéngigen Wert erreicht oder iiberschreitet. Fiir eine Anzahl der
Freiheitsgrade kleiner gleich 30 wurde der Grenzwert fiir die 5%-Schranke rq o5 der
Tabelle 193 von SacHs [1992] entnommen, und ansonsten mit der einfachen Nahe-
rung

r(z,y) =

2
T0.05 =
RV

abgeschitzt. Zur sprachlichen Vereinfachung bezieht sich in dieser Arbeit, wenn nicht
anders erwihnt, der Begriff statistische Signifikanz immer auf das 95%-Niveau.

(4.5)

Da bel meteorologischen Groflen die einzelnen Daten in der Regel eine gewisse
Abhéngigkeit voneinander aufweisen, ist die Anzahl der Freiheitsgrade geringer
als bei einem unabhéngigen, rein stochastischen Datensatz. Aus diesem Grund ist
die Anzahl der Stichprobenwerte filir die Bestimmung der Freiheitsgrade nicht aus-
reichend. Nach SCHONWIESE [1992] reduziert sich die Anzahl der Freiheitsgrade
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far Korrelations- bzw. Kreuzkorrelationsanalysen von Zeitreihen in der allgemeinen
Form

1 — F

y =y Lo nlenl (4.6)

1+ [ri(z)ri(y)l
wobel r;{z) und r,(y) die Autokorrelationskoeffizienten der Zeitreihen = und y bei
einer Zeitverschiebung um jeweils ein Zeitintervall sind. v bezeichnet die Anzahl der
Freiheitsgrade ohne und v/ mit Beriicksichtigung der Autokorrelation. In dem hier
betrachteten Fall einer Zeitreihe y und gleich grofier Zeitintervalle ist r;(z) = 1, und
Gleichung (4.6) reduziert sich mit v =n — 2 zu

1—
Vo= (n_g).M _ (4.7)
L+ |r(y)l
Fiir simtliche Signifikanzabschitzungen von Korrelationskoeflizienten wurde in die-
ser Arbeit die reduzierte Anzahl der Freiheitsgrade nach Gleichung (4.7) bzw. Glei-
chung (4.6) beriicksichtigt.

4.3 Tiefpassfilterung von Zeitreihen

Neben der linearen Trendanalyse wurden fiir die Zeitreihen im Allgemeinen auch
eine Tiefpassfilterung durchgefiihrt, um die Variabilitét auf lingeren Zeitskalen dar-
zustellen. Die angewendete Filtermethode ist unter der Bezeichnung gaufische Tief-
passfilterung oder Tiefpassfilterung gaufischer Art bekannt, da die Filtergewichte als
Funktion der gaufischen Normalverteilung bestimmt werden.

Allgemein erhilt man den gefilterten i-ten Wert einer Zeitreihe ¢ durch

hi= Y we ik (4.8)
k=-m
mit¢=1+m,...,n—m, wobel n die Anzahl der Zeitreihenelemente und 2m+1 die

Anzahl von Filtergewichten wy, ist. Fiir die wy wird im Fall einer Tiefpassfilterung
die Normierung

m
dwp=1 (4.9)
k=-m

angewendet, damit die Mittelwerte des erfassten Zeitintervalls erhalten bleiben. Bei
der in dieser Arbeit angewendeten gaufischen Tiefpassfilterung erhélt man die un-

normierten, rohen Filtergewichte [z.B. SCHONWIESE, 1992] durch
6
g fh—
wy, = f( T
wobei f(2) der Funktionswert der gaufischen Normalverteilung und T* die Filterperi-
ode ist. Die wy lassen sich dann durch Anwendung der Normierung (4.9) bestimmen.

), (4.10)

Da die gefilterte Zeitreihe gegeniiber der ungefilterten am Reihenanfang und am Rei-
henende um jeweils m Werte verkiirzt ist, sollte m mdglichst klein gehalten werden.
Bei der gaufischen Tiefpassfilterung, mit im Prinzip unendlich vielen Gewichten, ist
es liblich, die Reihe flir Werte wy < wg/10 abzubrechen [SCHONWIESE, 1992].



4.4 Analyse Empirischer Orthogonaler Funktionen 45

4.4 Analyse Empirischer Orthogonaler Funktionen

Die Analyse Empirischer Orthogonaler Funktionen, kurz EOF-Analyse, ist eine sta-
tistische Methode, die auch unter der Bezeichnung Hauptkomponenten- oder Ei-
genvektoranalyse bekannt ist, und bei der ein Datensatz mit normalerweise hoher
raumlicher und zeitlicher Dimension nach Empirischen Orthogonalen Funktionen
entwickelt wird, um dadurch einen niedriger dimensionierten Datensatz zu erhalten.
Durch diese Reduktion der Datenmenge ldsst sich die rdiumliche und zeitliche Varia-
bilitdt langer, umfangreicher Datenreihen besser untersuchen. Die Vorgehensweise
soll hier nur kurz skizziert werden, da sie in vielen Statistikbiichern [z.B. WILKS,
1995; voN STORCH und ZWIERS, 1999] ausfiihrlich beschrieben ist.

Die Anomalie 1, (t) eines grofrdumigen Feldes vy (t) = 1y + 1} (¢) ldsst sich fiir alle
Punkte & = 1,...,n des Feldes als endliche Reihe

m

Pe(t) = Zai(t) S ek (4.11)

entwickeln, wobel die e,y feste rdumliche Muster, die sogenannten EOFs oder Ei-
genvektoren, und die o;(¢) die entsprechenden Zeitkoeffizienten sind. Letztere wer-
den hiufig auch als EOF-Koeffizienten oder Hauptkomponenten (“principal com-
ponents”, kurz: PC) bezeichnet. Die m Muster werden dabei so geordnet, dass die
Varianz der Zeitkoeffizienten «;(¢) mit zunehmendem Index ¢ abnimmt, d.h. die
1. EOF e, ist das rdumliche Muster, das den grofiten Anteil an der Gesamtvarianz
des Feldes erklart. Exakt ist die Zerlegung (4.11) allerdings nur, wenn m = n ist.
Eine gute Approximation erhélt man aber meist auch bei der Bertcksichtigung einer
wesentlich geringeren Anzahl von Mustern (m < n). Wihlt man zudem die Muster
e;r so aus, dass sie orthogonal sind, lassen sich die a;(¢) durch die Projektion von
Pi.(t) auf e;x erhalten und die Korrelation zwischen allen «;(t) ist gleich null.

Es ldsst sich zeigen, dass die Eigenvektoren der Varianz-Kovarianz-Matrix von 1y
einen Satz von Mustern e;; darstellen. Die zugehérigen Eigenwerte A; beschreiben
die Varianz der entsprechenden Zeitkoeffizienten «;(t) und tragen demzufolge die
Einheit des Feldes v, zum Quadrat.

Bei der Berechnung der EOFs wird in dieser Arbeit die Normierung

ait) ey = (i/? VA e (4.12)

verwendet, wodurch die of(t) die Varianz eins besitzen und die EOF-Muster ¢, in
der Einheit des Feldes v, angegeben werden.

4.5 Signifikanzabschatzung von Differenzen

Ob ein gefundener Unterschied in verschiedenen Modellsimulationen auch ein be-
stimmtes Signal darstellt oder nur rein zufillig auftritt, ist insbesondere bei einem
geringen Stichprobenumfang hiufig schwer zu entscheiden. In dieser Arbeit wurde
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fiir sdmtliche Differenzen von Mittelwerten auch eine Signifikanzabschétzung durch-
gefiihrt, um eine grofere, wenn auch keine absolute Sicherheit bei der Interpretation
der einzelnen Simulationsunterschiede zu gewihrleisten.

In der Literatur existieren mehre Testverfahren, die immer Einschrankungen fiir ihre
Giiltigkeit beinhalten, z.1B3. die Voraussetzung von zumindest angendhert normalver-
teilten Daten oder eines grofien Stichprobenumfangs. Fiir diese Arbeit wurde ein
Testverfahren gesucht, das die Einschrinkungen an den Datensatz moglichst gering
halten sollte, und somit auch fiir kleine Stichproben, ungleiche Varianzen und nicht
normalverteilte Daten noch angewendet werden kann. Im Wesentlichen beruht das
ausgewdhlte Testverfahren auf dem Fisher-Behrens-Problem, das z.B. von SACHS
[1992] oder SCHONWIESE [1992] beschrieben wird. Gepriift wird die Nullhypothe-
se, dass zwei Mittelwerte gleich sind, wobei die Varianzen der Grundgesamtheiten
unbekannt und méglicherweise auch ungleich sein diirfen. Da auBerdem innerhalb
einer Stichprobe die Werte voneinander abhingen kénnen, was eine Reduktion der
Freiheitsgrade zur Folge hétte, wird diesbeziiglich nur eine effektive Anzahl von
Stichprobenwerten beriicksichtigt.

Die Signifikanz einer Differenz wird in dieser Arbeit mit einem ¢-Test abgeschitzt, bei
dem die Priifgréfe £ mit dem zugehérigen Wert der Student-t-Verteilung verglichen
wird. Die Priifgrofle wird durch

: U —
fo= L2 (4.13)
V&1 + @2
mit der Abkiirzung Q; = s?/n! bestimmt, wobei v; der Mittelwert, s; die entspre-
chende Standardabweichung und 7 die effektive Anzahl von Stichprobenwerten des
i-ten Datensatzes ist. n' ldsst sich nach WILKs [1995] mit der Niherung

' 1-n
n
1+ T1
bestimmen, wobei n die Anzahl der Stichprobenwerte und 7, der Autokorrelati-

onskoeffizient der entprechenden Stichprobe bei einer Verschiebung um jeweils eine
Position ist (vergleiche auch Abschnitt 4.2).

12

" (4.14)

Die Anzahl der Freiheitsgrade der Stichprobe kann durch

—-——-——((?; :Qé); (4.15)

! 7
ny~1 ny~1

abgeschitzt werden [z.B. SAcHsS, 1992]. Der entsprechende Wert der Student-¢-Ver-
teilung s, der von der Irrtumswahrscheinlichkeit o und der Anzahl der Freiheits-
grade v abhéngt, wurde fiir & = 0,05 der Tabelle A.3 von SCHONWIESE [1992]
entnommen. Die Nullhypothese wird abgelehnt, wenn || > t,, ist, d.h. die Dif-
ferenz zwischen den beiden Datensétzen ist dann statistisch signifikant (auf dem
Signifikanzniveau, das dem Wert « entspricht).

Auch bei den Differenzen bezieht sich in dieser Arbeit der Begriff statistische Signi-
fikanz immer auf das 95%-Niveau. Falls eine Differenz in dieser Arbeit als statistisch
nicht signifikant bezeichnet wird, bedeutet dies nur, dass die Nullhypothese mit
diesem Test nicht abgelehnt werden kann. Der Unterschied zwischen beiden Mittel-
werten kann dennoch mehr als zufillig sein.
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Da die prognostischen Gleichungen des HIRHAM4 auch rdumliche Ableitungen der
prognostischen Groflen enthalten, werden an den Modellrdndern fiir die Lésung der
Gleichungen neben Anfangsbedingungen auch Randbedingungen benétigt. Da es
sich bei dem HIRHAM4 um ein regionales Ausschnittsmodell handelt, kdnnen die-
se Randbedingungen (und ebenso die Anfangsbedingungen) von einem gréber auf-
gelsten globalen Modell oder einem grofierem Ausschnittsmodell stammen, in das
das regionale Modell eingebettet oder genestet wird. Dadurch erhilt das regionale
Modell einen Antrieb an den Réndern, durch den die grofirdumigen Strukturen des
globalen/grofieren Modells in das Modellinnere des regionalen Modells transportiert
werden. Die Randdaten haben somit einen wesentlichen Einfluss auf die Simulations-
ergebnisse des genesteten Modells!, wodurch der Auswahl geeigneter Antriebsdaten
eine wichtige Bedeutung zukommt.

Fiir den Randantrieb des HIRHAM4 wurden zwei globale Klimamodellexperimente
ausgewéahlt. Beide Experimente stammen von globalen gekoppelten allgemeinen Zir-
kulationsmodellen, die als Komponenten jeweils ein Modell fiir die atmosphérische
Zirkulation und ein Modell fiir die Ozeanzirkulation umfassen. Das atmosphérische
Zirkulationsmodell war fiir beide Experimente das ECHAM4 [ROECKNER et al.,
1996], dessen Ausgabedaten auch fiir den Randantrieb des HIRHAM4 verwendet
wurden.

Im ersten Abschnitt dieses Kapitels wird das ECHAM4 kurz vorgestellt. Die bei-
den folgenden Abschnitte befassen sich dann mit den beiden Experimenten, wobei
jeweils zuerst eine Beschreibung des Experiments, dann eine kurze Analyse und
schlieflich die Erlduterung der Auswahl bestimmter Perioden fiir den Randantrieb
des HIRHAMA4 erfolgt.

5.1 Modellbeschreibung des ECHAMA4

Das ECHAM4 wurde vom Max—Planck-Institut fiir Meteorologie gemeinsam mit
dem Deutschen Klimarechenzentrum (DKRZ) in Hamburg entwickelt und basiert auf
dem spektralen Wettervorhersagemodell des “European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts” (ECMWF) mit fiir Klimasimulationen modifizierten Parame-
trisierungen. Diese Parametrisierungen werden, mit geringfiigigen Verdnderungen,

!Neben den Randbedingungen haben natiirlich auch die Anfangsbedingungen sowie die “Wahl”
der physikalischen Parametrisierungen und numerischen Verfahren einen nicht unerheblichen
Einfluss auf die Simulationsergebnisse [z.B. RINKE und DETHLOFF, 2000; DETHLOFF et al.,
2001a).
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auch im HIRHAM4 verwendet. Der Modellname ECHAM4 bezieht sich auf die Her-
kunft, ECMWF und Hamburg, sowie auf die vierte Generation des Modells.

5.1.1 Modellstruktur

Das Modell basiert auf den primitiven Gleichungen. Die prognostischen Gréfen des
ECHAMA4 sind die Vorticity, die Divergenz, die Temperatur, die spezifische Feuch-
te, das Mischungsverhéltnis des Wolkenwassers (fliissige und feste Phase zusammen)
und der Logarithmus des Bodendrucks. Abgesehen von den positiv definiten Kompo-
nenten (z.B. der spezifischen Feuchte) werden die prognostischen Grofien horizontal
durch endliche Reihen von Kugelflichenfunktionen spektral dargestellt. Die hori-
zontale Auflosung des Modells ist dann durch die groite beriicksichtigte Wellenzahl
gegeben, bei der der Abbruch der Reihenentwicklung erfolgt. Tm ECHAM4 wird
ein sogenannter Dreiecksabbruch (“triangular truncation”) verwendet, bei dem die
maximale zonale Wellenzahl und die maximale Gesamtwellenzahl gleich groff sind,
sodass alle im Modell beriicksichtigten Wellenkombinationen in einem dreieckigen
Bereich des Wellenzahlraums liegen [z.B. KRISHNAMURTI et al., 1998]. Die beiden
verwendeten Experimente wurden mit horizontalen Auflssungen von T30 (“triangu-
lar truncation” bei Wellenzahl 30) bzw. T42 durchgefiihrt. Die nichtlinearen Terme
und die parametrisierte Physik, mit Ausnalime der horizontalen Diffusion, werden
auf einem entsprechenden gaufischen Gitter berechnet, welches fiir den Fall T30 einen
Gitterpunktsabstand von ~3,75° und fir den Fall T42 einen Gitterpunktsabstand
von ~2,8° in Breite und Linge besitzt.

In der Vertikalen umfasst das ECHAM4, genauso wie das HIRHAM4 (vergleiche
Abschnitt 3.2), 19 Schichten in gemischten o-p-Koordinaten, wobei o = p/p; ei-
ne dem Geldnde folgende Koordinate und p eine Druckkoordinate ist. Die Modell-
schichten reichen vom Boden bis in eine Hohe von 10 hPa mit unterschiedlichen
Abstinden, wobei die héchste vertikale Auflésung mit etwa 5 Schichten in der pla-
netaren Grenzschicht auftritt und die niedrigste, ebenfalls mit 5 Schichten, in der
unteren Stratosphare.

Der Modellzeitschritt fiir Dynamik und Physik hangt im ECHAM4 von der horizon-
talen Auflésung ab. Im konkreten Fall wurde fiir die Experimente ein Zeitschritt von
30 min (T30) bzw. 24 min (T42) verwendet [STENDEL und ROECKNER, 1998|. Fiir
die Berechnung des Strahlungstransfers wird allerdings, wie beim HIRHAM4 und
unabhiingig von der Aufldsung, ein Zeitschritt von 2 Stunden verwendet (vergleiche
Abschnitt 3.3).

Die Dynamik und Numerik des ECHAMA ist in den meisten Teilen identisch mit der
des ECHAMS3, welche ausfiihrlich in der Modelldokumentation vom DKRZ [1993]
besclirieben ist.

5.1.2  Modellphysik

Das ECHAM4 beinhaltet einen umfassenden Satz von physikalischen Parame-
trisierungen fiir horizontale Diffusion, Oberflichenfliisse und vertikale Diffusion,
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Landoberflichenprozesse, Impulstransport durch Schwerewellen, Cumuluskonvekti-
on, Schichtwolken und Strahlung. Eine detailierte Beschreibung findet man bei Ro-
ECKNER et al. {1996] und, da die Parametrisierungen des ECHAM4 grofitenteils vorn
HIRHAM4 {ibernommen wurden, in verkiirzter Form auch in Abschnitt 3.3 bei der
Modellbeschreibung des HIRHAMA4.

5.2 Das Kontrollexperiment des ECHO-G

5.2.1 Aligemeine Beschreibung des Experiments

Das erste globale Modellexperiment, das bezliglich arktischer Klimavariationen un-
tersucht wurde, ist ein 600-jahriger Kontrolllauf des globalen gekoppelten Klima-
modells ECHO-G (ECHAM4/HOPE-G). Dieser Kontrolllauf wird in dieser Arbeit
mit CTRL abgekiirzt. Als Kontrolllaufe werden Modellexperimente bezeichnet, bei
denen alle externen Antriebsfaktoren (hier in Bezug auf das gekoppelte System At-
mosphére—-QOzean) konstant bleiben, sodass folglich die erzeugte Klimavariabilitét
nur durch die interne nichtlineare Dynamik des Systems bestimmt wird. Im konkre-
ten Fall bedeutet dies, dass der CTRL mit festgeschriebenem, konstantem &duferen
Antrieb in Bezug auf Treibhausgase, Aerosole und die Solarkonstante durchgefiihrt
wurde. Die entsprechenden Werte sind reprisentativ fiir die Klimarandbedingungen
des Jahres 1990. So wurde z.B. {iber den gesamten Simulationszeitraum von 600 Jah-
ren eine feste Solarkonstante von 1365 W/m? und eine konstante CO,—Konzentration
von 353 ppm angesetzt.

Das verwendete Modell ECHO-G ist ausfiihrlich in der Dokumentation von LE-
GUTKE und Voss [1999] beschrieben, sodass hier nur einige wichtige Eigenschaften
angesprochen werden:

1. Das Atmosphirenmodell ECHAM4 wurde mit der in Abschnitt 5.1.1 erlauter-
ten horizontalen T30-Auflosung betrieben, wodurch das entsprechende gaufi-
sche Gitter aus 96 mal 48 Gitterpunkten besteht. Von diesen liegen insgesamt
672 nordlich von 65°N. Im Vergleich zur verwendeten Auflésung des HIRHAMA4
mit 11000 Gitterpunkten in diesem Gebiet (siehe Abschnitt 3.2) ist dies eine 16
mal grobere Auflésung, wogegen die vertikale Auflésung (19 Schichten) beider
Modelle gleich ist.

2. Das Ozeanmodell HOPE-G ist die globale Version des “Hamburg Ocean
Primitive Equation” Zirkulationsmodells [WOLFF et al., 1997] und wurde
horizontal auf einem gaufischen T42 Arakawa-E-Gitter mit einem verfei-
nerten Gitter in Aquatornihe betrieben. Die vertikale Auflésung ist durch
20 Schichten gegeben. Das HOPE-G beinhaltet auflerdem ein dynamisch-
thermodynamisches Meereismodell mit Schneebedeckung.

3. Fir die Koppelung der beiden Modelle wurde das Softwarepaket OASIS
(Ocean Atmosphere Sea Ice Soil) verwendet, um den Austausch von Wérme,
Wasser und Impuls zwischen Atmosphéire und Ozean zu bewerkstelligen. Die
Fliisse an der Grenzfliche zwischen der Atmosphédre und dem Ozean werden
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im ECHO~G zudem durch eine Flusskorrektur? modifiziert, damit sich auf
langen Zeitskalen keine Klimadrift ergibt.

Trotz konstanter Randbedingungen und Flusskorrektur zeigt der CTRL eine globa-
le Klimadrift, weswegen er auch nach 600 Jahren beendet bzw. abgebrochen wur-
de. Im Anschluss wurde ein zweiter, 1000-jéhriger Kontrolllauf mit dem ECHO-G
(hier mit CTRL2 bezeichnet) durchgefiihrt, der einige Modifikationen beziiglich der
Fliisse zwischen Atmosphire und Ozean beinhaltet. Diese Modifikationen betreffen
die Flusskorrektur, den Abfluss von kontinentalen Eisschilden und die Einfithrung
eines Umverteilungsschemas fiir die Warmefliisse in Aquatorndhe, wo das Atmo-
sphéren- und das Ozeanmodell grofie Abweichungen in der Gitterauflésung besitzen
[LEGUTKE, 2000].

5.2.2 Analyse der Simulationsergebnisse

Da der Grundgedanke dieser Arbeit auf der Untersuchung natiirlicher Klimavaria-
tionen in der Arktis liegt, wurden auch im CTRL hauptséchlich arktische Klimabe-
dingungen betrachtet. Da aber das arktische Klima nicht unabhéngig von globalen
oder hemisphérischen Einfliissen ist, wird hier zunédchst auch ein Blick auf die he-
misphérischen Jahresmittel der 2m-Temperatur geworfen. Gleichzeitig werden die
Temperaturen des CTRL mit denen des CTRL2 verglichen, um die oben erwihnte
Klimadrift im CTRL im Vergleich zum CTRL2 und zu Beobachtungen abzuschétzen.

Abbildung 5.1 zeigt die Jahresmittel der 2m-Temperatur fiir die Nord- und Stidhalb-
kugel sowie fiir das gesamte Gebiet nordlich von 60°N des 600-jahrigen (CTRL) und
des 1000-jdhrigen Kontrolllaufs (CTRL2). Die entsprechenden Gesamtmittelwerte
der dargestellten Zeitreihen sowie die Standardabweichungen und Trends samt Si-
gnifikanzschétzung sind Tabelle 5.1 zu entnehmen.

Beide Modellldufe zeigen auf der Nordhalbkugel einen Abwirtstrend und auf der
Stidhalbkugel einen Aufwirtstrend. Der CTRL zeigt auf der Nordhalbkugel, und
dhnlich in der Nordpolarregion, allerdings nur einen leichten, nicht signifikanten
Abwirtstrend von —0,007 K pro 100 Jahre, wogegen der Abwirtstrend im CTRL2
mit —0,025 K pro 100 Jahre nicht nur gréfier, sondern auch statistisch signifikant ist.
Fiir die Siidhalbkugel zeigen beide Liufe einen statistisch signifikanten Aufwérts-
trend, wobei der Trend im CTRL mit 0,064 K pro 100 Jahre mehr als dreimal so
groB ist wie im CTRL2 (0,018 K pro 100 Jahre). Diese entgegengesetzten Trends auf
den beiden Erdhalbkugeln beider Modellliufe kompensieren sich nur beim CTRL2
zu einem nicht signifikanten globalen Temperaturtrend.

Zuséatzlich zu den Werten der beiden Kontrollldufe enthilt Tabelle 5.1 auch
die entsprechenden Werte aus dem 53-jihrigen Datensatz der Reanalysen des
NCEP/NCAR (“National Centers for Environmental Prediction” /“National Center

?Die Flusskorrektur als solche ist ein unphysikalischer Eingriff in das gekoppelte System Atmo-
sphire—Ozean und diirfte eigentlich nur angebracht werden, wenn man sicher sein kénnte, dass
sich Atmosphére und Ozean in einem Gleichgewichtszustand befinden. Nichtsdestotrotz werden
Flusskorrekturen heutzutage in vielen gekoppelten Klimamodellen verwendet, da die Kenntnis
iiber den realen Austausch zwischen Atmosphire und Ozean weitestgehend unbekannt ist.
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13132?11: n Zone [O%] {;‘q {K/(?O(]a] v ro0s | 7(t, )
ARC -10,6 0,50 —0,041 217 | 0,14 —0,14

CTRL 600 NH 14,7 1 0,16 | ~0,007 124 | 0,18 | —0,07
SH 14,8 0,16 0,064 62 0,25 0,68

ARC | —116 | 0,55 | —0,074 290 | 0,12 | —-0,39

CTRL2 1000 NH 14,3 0,18 —0,025 154 0,16 —0,40
SH 14,7 | 0,14 | 0,018 113 | 0,19 | 0,37

ARC | —105 | 047 | 0,967 23 | 040 | 0,32

NCEP 53 NH 14,4 | 0,19 0,258 14 | 0,50 0,21
SH 13,1 | 0,19 0,892 10 | 0,58 0,71

Tabelle 5.1: Fir die Zeitreihen der Jahresmitteltemperaturen verschiedener Gebie-
te (Zone) der beiden Kontrollliufe (CTRL und CTRL2) und der NCEP-Reanalysen
sind jeweils die folgenden Grofien angegeben: der n-jhrige Mittelwert der 2m-Tempe-
ratur 9 mit der zugehorigen Standardabweichung o, der Regressionskoeffizient fiir
den linearen Trend a;, die reduzierte Anzahl der Freiheitsgrade der Zeitreihe v mit
dem zugehdrigen Grenzwert des Korrelationskoeffizienten rg g5 fiir eine Irrtumswahr-
scheinlichkeit von 0,05 sowie der Korrelationskoeffizient r(¢,9) zur Abschédtzung der
Signifikanz des linearen Trends (siche Abschnitt 4.2). ARC steht als Gebietskiirzel fiir
die gesamte arktische Region nérdlich von 60°N, NH fiir die Nordhalbkugel und SH
entsprechend fiir die Stidhalbkugel.

peraturtrend in den Reanalysedaten ist jeweils ein Aufwirtstrend und mindestens
eine Groflenordnung gréfer als in beiden Kontrollldufen; aufgrund des relativ kur-
zen Beobachtungszeitraums ist er allerdings nur auf der Siidhalbkugel statistisch
signifikant.

Ein Vergleich der mittleren 2m-Temperaturen ergibt auffallende Unterschiede, insbe-
sondere fiir die Temperaturen auf der Siidhalbkugel, die in beiden Modellliufen um
mehr als 1,5 K iiber den “beobachteten” liegen. Die Unterschiede auf der Nordhalb-
kugel sind deutlich geringer, und vor allem in den Nordpolarregion entsprechen die
mittleren Temperaturen des CTRL denen der Reanalysen, wogegen die des CTRL2
um mehr als 1 K abweichen.

Die jahrliche Variabilitdt der 2m-Temperaturen, abgeschitzt durch die Standardab-
weichungen, ist auf beiden Halbkugeln beider Laufe von der gleichen Gréfienordnung
und nur etwas geringer als bei den Reanalysen. Auch die zeitliche Variabilitdt in der
Nordpolarregion ist jeweils von der gleichen Gréfenordnung.

Obwohl der globale Temperaturtrend im CTRL2, im Vergleich zu dem des CTRL,
aufgrund der unterschiedlichen Vorzeichen der Trends beider Halbkugeln deutlich
reduziert werden konnte, zeigt der CTRL auf der Nordhalbkugel und insbesondere
in der Nordpolarregion geringere Trends und insgesamt geringere Abweichungen zu
den beobachteten Werten der Reanalysen. Aus diesem Grund ist der CTRL fiir diese
Arbeit als Kontrollexperiment ausgewiihlt worden.
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Abbildung 5.2: 1. EOF der monatsgemittelten Luftdruckfelder der Wintermonate
Dezember bis Mirz vom CTRL fiir das Gebiet nérdlich von 20°N (Einheit: Pa). Die
durchgezogenen Isolinien reprisentieren positive und die gepunkteten Isolinien negati-
ve Anomalien. Die Nulllinie ist grau dargestellt. Der Isolinienabstand betrégt 150 Pa.
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Abbildung 5.3: Koeffizienten-Zeitreihe der 1. EOF aus Abbildung 5.2 gemittelt iber

die vier Manate (DJFM) eines jeden Winters (diinue Linie). Die durchgezogene dicke

Linie reprisentiert die Zeitreihen nach einer gaufschen Tiefpassfilterung iiber 15 Jahre,
und die gestrichelte Linie zeigt den linearen Trend der Zeitreihe.

Natiirtich ist das eben erwihnte kein ausreichendes Kriterium, um etwas iiber die
Realititsnihe der Simulation auszusagen. Auch lassen die grofien Abweichungen der
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mittleren Temperaturen nicht den Schluss zu, dass die Simulation diesbeziiglich als
unrealistisch einzustufen ist, da auch die Reanalysen aufgrund mangelnder Beob-
achtungsdaten in einigen Gebieten “nur” eine modellgestiitzte Dateninterpolation
darstellen. Ebenso ldsst sich nicht schlussfolgern, dass der deutlich grofiere Trend in
den Reanalysen nicht natiirlichen Ursprungs sei. Dies alles soll an dieser Stelle aber
nicht weiter diskutiert werden. Der CTRL soll hier nur als eine mdgliche realitits-
nahe Realisierung des Klimas unter imaginiren konstanten dufleren Bedingungen
angesehen werden.

Erginzend zur zeitlichen Variabilitdt soll noch kurz auf das dominierende raumli-
che Schwingungsmuster der nordhemisphérischen Zirkulation eingegangen werden.
Abbildung 5.2 zeigt die 1. EOF (zur Erlduterung siehe Abschnitt 4.4) der monats-
gemittelten Luftdruckfelder nérdlich von 20°N der Monate Dezember bis Mirz vom
CTRL. Dieses fiihrende Muster hat einen Anteil von 34% an der Gesamtvarianz des
Feldes und représentiert die Arktische Oszillation mit den typischen Aktionszentren
in der zentralen Arktis und in mittleren Breiten iiber dem nérdlichen Pazifik und
dem nérdlichen Atlantik und Siideuropa (vergleiche Abschnitt 2.3). Abgesehen von
dem Vorzeichen, welches fiir die Interpretation des Musters jedoch ohne Belang ist,
zeigt der CTRL das Muster der AO in der gleichen Gréflenordnung wie Beobach-
tungsdaten (vergleiche z.B. Abbildung 1 von THOMPSON und WALLACE [1998]).

Die zugehorige Zeitreihe der EOF-Koeffizienten ist in Abbildung 5.3 dargestellt
und zeigt die starke jahrliche und dekadische Variabilitdt der AO. Ein Trend der
AO innerhall der 600-jahrigen Kontrollsimulation ist zudem nicht zu erkennen. Um
allerdings die Analogie zur NAO in Bezug auf positive und negative Phasen zu
gewihren, ist es im speziellen Fall sinnvoll, das “falsche” Vorzeichen des AO-Musters
auf die EOF-Koeffizienten zu iibertragen, sodass der AO-Index im Folgenden durch
Iho(t) = —ai(t) definiert ist (siehe auch Abschnitt 2.3).

5.2.3 Auswahl von Perioden fiir die Regionalisierung des
arktischen Klimas

Aufgrund der hohen Rechenzeiten von regionalen Klimamodellen ist es kaum
moglich, eine grofie Anzahl von kompletten Jahren zu simulieren. Aus diesem Grund
wurde einerseits der Januar als représentativer Monat fiir den arktischen Winter und
der Juli als reprisentativer Monat fiir den arktischen Sommer ausgewdhlt oder ande-
rerseits komplette Wintersimulationen (Dezember bis Mérz) durchgefiihrt. Dadurch
war es moglich, das Klima mehrerer ldngerer Perioden zu simulieren. Die Regionali-
sierungen des Klimas dieser Perioden kdnnen als einzelne Zeitscheibenexperimente
mit unterschiedlichen Randbedingungen angesehen werden.

Auswahl von Perioden warmer und kalter Januare

In Abbildung 5.4 ist ein 250-jahriger Ausschnitt der 600-jahrigen CTRL-Zeitreihe
der monatsgemittelten 2m-Temperaturen im Januar fiir das Nordpolargebiet (nord-
lich 60°N) dargestellt. Zum Vergleich ist auch die entsprechende 53-jahrige Zeitreihe
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Abbildung 5.4: Januarmittel der Lufttemperatur in 2 m Hohe gemittelt iiber das

gesamte Gebiet nérdlich von 60°N (dinne Linien) fiir einen 250-jihrigen Ausschnitt

vom CTRL (oben) und von den NCEP-Reanalysen (unten). Die durchgezogenen di-

cken Linien repréasentieren die Zeitreihen nach einer gaufischen Tiefpassfilterung iiber

10 Jahre, und die gestrichelten Linien zeigen die linearen Trends der Zeitreihen. Die

hellgrauen Balken in der oberen Abbildung markieren die vier ausgewihlten 6-Jahres-
Perioden des CTRL.

der NCEP-Reanalysen zu sehen. Beide Zeitreihen weisen deutliche jihrliche Varia-
tionen der 2m-Temperatur von bis zu 8 K auf, wodurch sich schlussfolgern lésst,
dass der CTRL in der Lage ist, die beobachtete Klimavariabilitit auf der jihrlichen
Zeitskala zu reproduzieren. Die tiefpassgefilterten Temperaturen zeigen zudem, dass
es in beiden Zeitreihen Perioden von etwa 5 bis 20 Jahren Linge gibt, in denen die
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Modell- Mittlere 2m-Temperatur (°C) in der Arktis

jahre | Jan-1  Jan-2  Jan-3  Jan-d  Jan-5  Jan-6 | Mittel
208-213 -26,9 —26,3 —25,4 —-23.8 —24.2 —-239 —-25,1
227-232 —26,1 -30,9 -26,2 —29,4 —28,7 —26,3 -27,9
415-420 | —24,1  -23,9 -255 -251 —22.8 -254 | —24,5
421-426 | —26,2 —295 —927,8 -272 —26,9 —27.8 | —27,6
174-773 — —26,3

Tabelle 5.2: Ausgewdahlte 6-Jahres-Perioden des CTRL beziiglich warmer oder kalter

Januare in der Arktis. Die Spalten Jan-1 bis Jan-6 enthalten die mittleren 2m-Tempe-

raturen der einzelnen Januare innerhalb der Perioden. Der Mittelwert der vier Peri-
oden und der gesamten Zeitreihe steht jeweils in der letzten Spalte (Mittel).

Winter {iberwiegend warm oder kalt sind. Allerdings liegen die Temperaturen der
Reanalysen im Mittel um mehr als 1 K iiber denen des CTRL. Dies muss aber nicht
zwangsldufig bedeuten, dass der CTRL die Wintertemperaturen der Arktis prinzi-
piell unterschétzt; die Ursache kann auch darin liegen, dass die Aufldsungen des
ECHO-G von T30 und die der NCEP-Reanalysen von T62 nicht identisch sind, wo-
durch die Gebietsmittel (hier nordlich von 60°N) durch die unterschiedliche Anzahl
und Lage der Gitterpunkte beeinflusst werden.

PROSHUTINSKY und JOHNSON [1997] haben herausgefunden, dass zyklonale und
antizyklonale Zirkulationsregime in der zentralen Arktis etwa fiinf bis sieben Jah-
re andauern, bevor ein Regimewechsel erfolgt. Ein etwa 10-jdhriger Klimazyklus
in der Arktis wurde auch von MYSAK und VENEGAS [1998] gefunden. Demzufol-
ge erschien es sinnvoll, fiir die Regionalisierung des CTRL 6-jéhrige Perioden aus-
zuwdhlen, in denen annihernd gleiche grofriumige Klimabedingungen vorherrschen.
Als Auswahlkriterium fiir solche Perioden fungierte die in Abbildung 5.4 dargestell-
te 2m-Temperatur des Monats Januar, mit der letztlich warme und kalte Perioden
festgelegt wurden. Eine 6-Jahres-Periode wurde als warm oder kalt eingestuft, wenn
die mittlere Januartemperatur dieser Periode mindestens 1 K iiber oder unter dem
Mittelwert aller 600 Januare lag. Insgesamt gibt es mit dieser Definition 51 war-
me und 51 kalte 6-Jahres-Perioden im CTRL, wenn Uberschneidungen mitgezihlt
werden. Von diesen wurden relativ willkiirlich zwei warme und zwei kalte Perioden
ausgewéhlt, die in Abbildung 5.4 durch hellgraue Balken markiert sind.

In Tabelle 5.2 sind die mittleren 2m-Temperaturen der vier ausgew#hlten 6-Jahres-
Perioden fiir jeweils alle 6 Januare und die Mittelwerte der Perioden aufgelistet. Die
Temperaturdifferenz zwischen beiden warmen und beiden kalten Perioden betrigt
etwa 3 K, obwohl sowohl in den warmen als auch in den kalten Perioden einige
Januare mit geméfligten Temperaturen enthalten sind.

Auswahl von Perioden warmer und kalter Juli-Monate

Analog zur Abbildung 5.4 sind in Abbildung 5.5 die entsprechenden 2m-Tempera-
turen fiir den Monat Juli dargestellt. Die obere Abbildung zeigt allerdings einen
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Abbildung 5.5: Julimittel der Lufttemperatur in 2 i Hohe gemittelt iiber das ge-
samte Gebiet nérdlich von 60°N (diinne Linien) fir einen 275-jihrigen Ausschnitt
vom CTRL (oben) und von den NCEP-Reanalysen (unten). Die durchgezogenen di-
cken Linien reprasentieren die Zeitreihen nach einer gaufischen Tiefpassfilterung iiber
10 Jahre, und die gestrichelten Linien zeigen die linearen Trends der Zeitreihen. Die
hellgrauen Balken in der oberen Abbildung markieren die vier ausgewéhlten 6-Jahres-

Perioden des CTRL.
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anderen Ausschnitt aus der CTRL-Zeitreihe, da fiir den Juli eine andere zweite Pe-
riode ausgewdhlt wurde. Die 2m-Temperaturen der NCEP-Reanalysen liegen auch
im Juli im Mittel iiber denen des CTRL, allerdings betréigt der Unterschied in die-
sem Monat nur etwa 0,2 K. Die jihrliche Variabilitdt im Juli, von bis zu 1,9 K im
CTRL und von bis zu 1,5 K bei den Reanalysen, ist deutlich geringer als im Januar,
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Modell- Mittlere 2m-Temperatur (°C) in der Arktis

jahre Juli-1  Juli-2  Juli-3  Juli-4  Juli-5  Juli-6 | Mittel
415-420 6,3 6,1 6,4 6,7 6,6 6,7 6,5
421-426 6,0 5,9 5,5 5,9 5,4 4,9 5,5
626-631 6,2 6,3 6,1 6,3 6,5 6,4 6,3
657662 3,0 5,6 5,7 5,1 5,4 5,2 5,4
174-773 — 5,9

Tabelle 5.3: Ausgewéhlte 6-Jahres-Perioden des CTRL beziiglich warmer oder kal-

ter Juli-Monate in der Arktis. Die Spalten Juli-1 bis Juli-6 enthalten die mittleren

2m-Temperaturen der einzelnen Juli-Monate innerhalb der Perioden. Der Mittelwert

der vier Perioden und der gesamten Zeitreihe steht jeweils in der letzten Spalte
(Mittel).

wo Jahr-zu-Jahr-Variationen von bis zu 8 K auftraten. Die tiefpassgefilterten Tem-
peraturen zeigen aber auch hier, dass es in beiden Zeitreihen Perioden von etwa 5
bis 20 Jahren Linge gibt, in denen der Sommer iiberwiegend warm oder kalt ist.
Allerdings hat es den Anschein, dass extrem kalte arktische Sommer im Beobach-
tungsintervall 1948-2000 selten vorkamen, wodurch moglicherweise der Unterschied
zwischen CTRL und Beobachtungen zustande kommt.

Bei der Auswahl von Juli-Monaten, die nach idhnlichen Kriterien wie beim Monat
Januar erfolgte, zeigte sich, dass die Perioden mit warmen bzw. kalten Januaren
iiberwiegend auch warme bzw. kalte Juli-Monate umfassen. Ein Vergleich mit Ab-
bildung 5.1(a) zeigt auBerdem, dass die ausgewé#hlten Perioden auch im Jahresmittel
ein warmes bzw. kaltes Klima in der Arktis aufweisen.

In Bezug auf den Sommer wurde als Kriterium fiir die Einstufung einer 6-Jahres-
Periode als warm oder kalt eine Abweichung von 0,3 K der mittleren Julitemperatur
dieser Periode zum Mittelwert aller 600 Juli-Monate gewihlt. Mit diesem Kriterium
wurden 34 warme und 44 kalte 6-Jahres-Perioden im CTRL ermittelt, wobei wieder-
um Uberschneidungen mitgezihlt wurden. Auch fiir den Juli wurden zwei warme und
zwel kalte Perioden ausgew#hlt, markiert durch hellgraue Balken in Abbildung 5.5,
wobei jeweils eine auch fiir den Januar ausgewéhlt wurde. Die mittleren 2m-Tempe-
raturen der vier ausgewihlten Perioden sind in Tabelle 5.3 aufgelistet. Die mittlere
Temperaturdifferenz zwischen beiden warmen und beiden kalten Perioden betrigt
im Juli etwa 1 K (gegentiber 3 K im Januar), wobei einige Juli-Monate innerhalb
der Perioden wiederum eher geméBigte Mitteltemperaturen aufweisen.

Die Ursache fiir die stdrkere Variabilitdt im Winter kann im Wesentlichen auf die
grofleren meridionalen Temperaturgradienten zuriickgefiihrt werden, die durch die
grofleren Unterschiede in der kurzwelligen Einstrahlung zwischen polaren und dqua-
torialen Breiten im Winter zustande kommen. Da dies gleichbedeutend ist mit einer
grofleren groffraumigen Baroklinitit in mittleren Breiten, ist nicht nur die allgemeine
atmosphérische Zirkulation im Winter stirker ausgeprigt als im Somimer, sondern
es treten im Winter auch verstirkt hydrodynamische Instabilitdten auf. Die atmo-
sphérische Dynamik spielt folglich im Winter einen wichtigere Rolle als im Sommer
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und hat, aufgrund der Nichtlinearitit dynamischer Prozesse, entscheidenden Einfluss
auf die Klimavariabilitit.

Auswahl von Perioden beziiglich positiver und negativer Phasen der NAO/AO

In Abbildung 5.6 sind der AO-Index (I,; gemittelt iiber die vier Monate De-
zember bis Mérz eines jeden Winters) und der NAO-Index (Iyap) fiir einen 140-
jahrigen Ausschnitt des CTRL dargestellt. (Fiir die Berechnung des NAO-Index
wurde aus den 96 x 48 Gitterpunkten des CTRL der Gitterpunkt (95,14) stell-
vertretend fir Lissabon und der Gitterpunkt (91,7) stellvertretend fir Stykkis-
holmur ausgewdhlt.) Zusdtzlich enthilt die Abbildung den NAO-Index des fast
gleich langen Beobachtungszeitraums von 1864 bis 2001. Diese aus Beobach-
tungsdaten abgeleiteten Werte des NAO-Index stammen von der Internet-Seite
http://www.cgd.ucar.edu/" jhurrell/nao.html von J. Hurrell vom NCAR und
wurden relativ zum 120-jéhrigen Zeitraum 1864-1983 normalisiert, wogegen beim
CTRL diesbeziiglich die gesamten 600 Jahre verwendet wurden.

Die Beobachtungszeitreihe des NAO-Index zeigt deutliche jdhrliche Variationen,
aber auch mehrjihrige Phasen, in denen der iiber mehrere Jahre gemittelte In-
dex hoch oder niedrig ist, z.B. mit positiven Werten von 1903-1914, 1920-1927 und
1981-1995, und negativen Werten von 1955-1971. Die letzten Jahrzehnte des 19.
Jahrhunderts sind hingegen durch eine starke Oszillation zwischen positiven und
negativen Werten des NAO-Index gekennzeichnet.

Auch die Zeitreihen des CTRL zeigen ein vergleichbares Verhalten. Es gibt Phasen,
in denen NAO-und AO-Index iiberwiegend hoch (z.B. in den Modelljahren 378-383
oder 487-492) oder iiberwiegend niedrig sind (z.B. in den Modelljahren 395-407 oder
493-500). Hinzu kommen Phasen grofiler Variabilitit zwischen positiven und negati-
ven Werten (2.B. in den Modelljahren 423-450). Ein auffilliger Unterschied zu den
Beobachtungen ist der, dass extrem positive Werte (> 3 im NAO-Index) im CTRL
kaum aunftreten, wogegen die Beobachtungen gerade in den 1980er und 1990er Jah-
ren extrem hohe Werte des NAO-Index aufweisen. Eine mégliche Begriindung kann
der Umstand sein, dass die Beobachtungsdaten relativ zu den Jahren 1864-1983
normalisiert wurden, wodurch die extrem hohen Werte der letzten Jahre nicht in die
Berechnung der Luftdruckanomalien einbezogen wurden (vergleiche Abschnitt 2.2).
Ferner basiert der NAO-Index des CTRL auf einem 600-jdhrigen Lauf mit konstan-
ten Klimarandbedingungen des Jahres 1990, einem Jahr, in dem der beobachtete
NAO-Index sehr hoch war. Aufgrund der unzureichenden Kenntnis der Ursachen
der NAO kénnte somit der mittlere Zustand des CTRL bereits gréfiere Ahnlichkeit
mit der positiven Phase der NAO aufweisen, sodass ein Zusammenhang mit dem
Fehlen extrem hoher Indexwerte im CTRL nicht ausgeschlossen werden kann.

Desweiteren zeigen die Zeitreihen von AO-und NAO-Index einen deutlichen Zusam-
menhang beziiglich positiver und negativer Werte. Der berechnete Korrelationskoef-
fizient zwischen beiden Zeitreihen betrigt 0,75. Aufgrund dieser signifikanten Kor-
relation sind positive/negative Phasen der NAQO in der Regel auch positive/negative
Phasen der AO. Allerdings zeigt sich kein signifikanter Zusammenhang zwischen der
AO/NAO und den mittleren Temperaturen in der Nordpolarregion. Der Korrela-
tionskoeffizient zwischen den DJFM-Mitteln der Temperatur und dem AO-Index
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Abbildung 5.6: AO- und NAO-Index im Winter (DJFM) fiir einen 140-jéhrigen

Ausschnitt des CTRL (Oben: AO, Mitte: NAO) und aus Beobachtungen von 1864 bis

2001 (Unten: NAO). Die durchgezogenen dicken Linien reprisentieren die Zeitreihen

nach einer gaufischen Tiefpassfilterung iiber 10 Jahre, und die gestrichelten Linien zei-

gen die linearen Trends. Die hellgrauen Balken in der oberen und mittleren Abbildung
markieren die vier ausgewahlten 6-Jahres-Perioden des CTRL.

betrdgt —0,03 und zwischen den DJFM-Mitteln der Temperatur und dem NAO-
Index —0,05, sodass sich eine allgemeine Erwidrmung oder Abkiihlung der Arktis
nicht durch die Phasen der AO/NAO erklaren ldsst.
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hgggfél_ Index | Jahr-1 Jahr-2 Jahr-3 Jahr-4 Jahr-5 Jahr-6 | Mittel
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Tabelle 5.4: Ausgewdhlte 6-Jahres-Perioden des CTRL beziiglich positiver oder ne-

gativer Phasen der NAO und AO. Die Spalten Jahr-1 bis Jahr-6 enthalten den NAO-

und den AO-Index der einzelnen Winter innerhalb der Perioden. Die Mittelwerte der
vier Perioden stehen jeweils in der letzten Spalte (Mittel).

Um herauszufinden, welchen Einfluss die einzelnen Phasen der AO/NAO auf das
arktische Winterklima haben, wurden wiederum relativ willkiirlich vier 6-jihrige
Perioden des CTRL fiir den Antrieb des HIRHAM4 ausgewiihlt, von denen zwei die
positive und zwei die negative Phase der AO/NAO reprisentieren. Diese ausgewihl-
ten Perioden sind in Abbildung 5.6 durch hellgraue Balken markiert. Tabelle 5.4
enthélt zudem eine Zusammenstellung der einzelnen Index-Werte innerhalb der aus-
gewéhlten Perioden. Entsprechend zu den aufgrund der Temperatur ausgewihlten
Perioden treten auch hier innerhalb der Perioden vereinzelte Jahre mit entgegenge-
setztem Vorzeichen zum Periodenmittelwert auf.

5.3 Das GSDIO-Szenario des ECHAM4/0OPYC3

5.3.1 Aligemeine Beschreibung des Experiments

Ergénzend zum CTRL wurde ein zweites Modellexperiment ausgewihlt, welches eine
Szenario-Simulation filr die Jahre 1860 bis 2050 ist, die mit dem globalen gekoppel-
ten Klimamodell ECHAM4 /OPYC3 durchgefiihrt wurde. Diese Szenario-Simulation
wird in dieser Arbeit als GSDIO-Szenario bezeichnet. Die einzelnen Buchstaben
dieser Abkiirzung stehen stellvertretend fiir Treibhausgase (Greenhouse gases, G),
Sulfat-Aerosole (S), die Beriicksichtigung des direkten (D) und des indirekten (I) Ef-
fekts (beziiglich der Sulfat-Aerosole) und fiir troposphérisches Ozon (O). Die Treib-
hausgase und Sulfate wurden fiir die Jahre von 1860 bis 1990 aus Beobachtungen
abgeleitet und stammen fiir die Jahre von 1990 bis 2050 aus dem IPCC Emissions-
Szenario 1592a ([HOUGHTON et al., 1992].

Im GSDIO-Szenario wurde die zeitliche Entwicklung der atmosphirischen Konzen-
trationen von CO,, CHy, N3O sowie mehrerer industrieller Gase, wie z.B. Fluorchlor-
kohlenwasserstoffen oder Methylchloroform, beriicksichtigt. Beziiglich der Sulfat-
Aerosole wurden biogene und vulkanische Schwefel-Emissionen vernachléssigt, so-
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dass nur die anthropogenen Emissionen Beriicksichtigung fanden. Der direkte Strah-
lungseffekt der Sulfat-Aerosole, der sich aus den optischen Eigenschaften der Aero-
sole ergibt, als auch der indirekte Effekt, der sich durch den Einfluss von Sulfat-
Aerosolen auf die Wolkenalbedo ergibt, sind im GSDIO~-Szenario beriicksichtigt wor-
den. Zudem wurde der Strahlungseffekt von anthropogen verursachten Anderungen
im troposphérischen Ozon beriicksichtigt. Die Ozonchemie wurde mit einem tro-
posphérischen Chemiemodell berechnet, welches an das ECHAM4 gekoppelt wurde.
Durch die Vorgabe von anthropogenen Emissionen bestimmter Vorldufersubstan-
zen (z.B. NO und CO) konnte damit die troposphérische Ozonverteilung simuliert
werden.

Das Atmosphéirenmodell ECHAM4 wurde bei diesem Experiment in der horizonta-
len T42-Auflésung betrieben, wodurch das entsprechende gaufische Gitter aus 128
mal 64 Gitterpunkten besteht. Von diesen liegen insgesamt 1152 nordlich von 65°N,
was im Vergleich zum HIRHAMA4 eine etwa 10 mal grobere horizontale Auflésung
der Arktis zur Folge hat. Das Ozeanmodell OPYC3 (Ocean, isoPYCnal coordinates,
level 3) [OBERHUBER, 1993a; OBERHUBER, 1993b] besteht aus drei Teilmodellen fiir
den inneren Ozean, die Mischungsschicht unterhalb der Meeresoberfliche und das
Meereis und hat insgesamt 11 Schichten. Die horizontale Auflosung ist polwirts von
36° identisch mit der des Atmosphirenmodells (T42) und nimmt in Richtung Aqua-
tor von ~2,8° bis auf 0,5° zu. Weitere Einzelheiten zum GSDIO-Szenario als auch
zum ECHAMA4/OPYC3 findet man bei ROECKNER et al. [1999].

5.3.2 Analyse der Simulationsergebnisse

Das GSDIO—-Szenario ldsst sich, unter Beriicksichtigung der gemachten Annahmen
und Einschrdnkungen, als eine imagindre Realisierung des historischen, gegenwarti-
gen und zukiinftigen Klimas ansehen. Letzteres unter der Voraussetzung, dass die
weitere Zunahme anthropogener Emissionen von Treibhausgasen und Aerosolen
quantitativ richtig angesetzt wurde, und die physikalischen Prozesse, die mit diesen
atmosphérischen Bestandteilen in Verbindung stehen, hinreichend realistisch im Mo-
dell beschrieben sind. Der Schwerpunkt bei der Untersuchung des GSDIO-Szenarios
war natiirlich wiederum das arktische Klima, insbesondere da sich das global starks-
te Klima&nderungssignal gerade in der Nordpolarregion zeigt [ROECKNER et al.,
1999].

In Abbildung 5.7 ist die Entwicklung der Jahres-, Sommer- und Wintermittel der
2m-Temperatur in der Nordpolarregion vom GSDIO-Szenario und, zum Vergleich,
von den NCEP-Reanalysen dargestellt. Die entsprechenden Kenngrofien der Zeitrei-
hen, z.B. Gesamtmittel, Standardabweichungen oder Trends, sind fiir die gesamte
Simulation und die Teilzeitrdume 1948 bis 2000 und 1960 bis 2050 Tabelle 5.5 zu
entnehmen.

Das GSDIO-Szenario zeigt in der ersten Hilfte der Simulation (etwa bis 1980)
annéhernd gleichbleibende Temperaturen, wobei die jahrliche Variabilitit etwa mit
der aus Beobachtungen {ibereinstimmt. Die jihrlichen Schwankungen der arkti-
schen Wintertemperaturen betragen bis zu 4 K, die der Sommertemperaturen bis zu
2 K und auch im Jahresmittel liegen die Temperaturen der Arktis jeweils zwischen
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Abbildung 5.7: Jahres-, Sommer- (JJAS) und Wintermittel (DJFM) der Lufttem-
peratur in 2 m Hohe gemittelt {iber das gesamte Gebiet nérdlich von 60°N (dinne
Linien) vom GSDIO-Szenario und von den NCEP-Reanalysen. Die durchgezogenen
dicken Linien représentieren die Zeitreihen nach einer gaufischen Tiefpassfilterung iiber
10 Jahre, und die gestrichelten Linien zeigen die linearen Trends von 1860 bis 2000 und
von 1960 bis 2050 im Szenario bzw. von 1948 bis 2000 in den Reanalysen. Die hellgrau-
en Balken bei den DJFM-Mitteln vom GSDIO-Szenario markieren fiinf ausgewihlten
6-Jahres-Perioden.
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—9,5°C und —11,5°C. Fiir den Vergleichszeitraum 1948-2000 liegen die Jahresmit-
teltemperaturen des GSDIO-Szenarios allerdings um etwa 0,3 K iiber denen der
NCEP-Reanalysen, zeigen aber grofiere Abweichungen im Sommer (etwa 0,6 K)
und sind im Winter sogar etwa 1,2 K niedriger als in den Reanalysen.

Ein deutlicher Aufwértstrend zeigt sich im GSDIO-Szenario etwa ab den 1970er Jah-
ren. In den Jahresmitteltemperaturen zeigt sich von 1960 bis zum Simulationsende
2050 eine Erwdrmung von etwa 4 K in der Nordpolarregion, wobei die Erwadrmung im
Sommer nur etwa 2 K und im Winter fast 6 K betrigt. Diese Aufwirtstrends sind je-
weils statistisch signifikant. Da diese deutlichen Aufwirtstrends bereits in der Mitte
des Vergleichszeitraums 1948-2000 einsetzen, zeigen sich auch in dieser Periode je-
weils Aufwirtstrends, die sogar teilweise signifikant sind. In den NCEP~Reanalysen
ist bei den Jahresmitteltemperaturen ebenfalls ein Aufwértstrend festzustellen, der
aber schwicher ist als der des Szenarios im gleichen Zeitraum. Allerdings zeigt sich
in den Reanalysen ein Abwirtstrend der Temperatur im Sommer und ein wesentlich
stérkerer, statistisch signifikanter Aufwértstrend im Winter.

Vou besonderem Interesse ist auch, ob sich die natiirlichen Schwingungsmuster der
NAO oder AO im GSDIO-Szenario durch den Einfluss der erhohten Treibhausgase

: Daten- : 9 o a
Saison Zeitraum 1 v |r r(t, 0
{ quelle ec] | K] | [K/1008] oos | 7(5:0)
1860-2050 -9,7 | 1,19 1,64 7 0,67 0,76
Jah GSDIO | 1960-2050 -89 | 1,30 4,66 3 0,88 0,95
ahr

1948-2000 | —10,2 | 0,56 | 1,94 12053 053
NCEP | 1948-2000 | —10,5 | 0,47 | 0,97 23 | 0,40 | 0,32
1860-2050 401065 | 0,82 19 | 0,43 | 0,70
GSDIO | 1960-2050 440,70 | 2,46 8 | 063| 092

JIAS
1948-2000 3,7 | 042 | 1,67 20 | 0,42 | 0,61
NCEP | 1948-2000 3,1 | 0,35 | —0,62 26 | 0,37 | —0,27
1861-2050 | —23,2 | 1,80 | 2,41 18 | 0,44 | 0,74
GSDIO | 1960-2050 | —22,1 | 1,93 | 6,54 8 1063 090
DJFM

1948-2000 | —-24,0 | 0,98 1,91 31 1 0,35 0,30
NCEP | 1949-2000 | —22,8 | 0,83 2,83 34 | 0,33 0,51

Tabelle 5.5: Fiir die Zeitreihen von Jahres-, Sommer- (JJAS) und Wintermitteln
(DJFM) der 2m-Temperatur in der Nordpolarregion (nérdlich 60°N) sind fiir mehrere
Zeitrdume aus dem GSDIO-Szenario und den NCEP-Reanalysen jeweils die folgen-
den Gréflen angegeben: der Mittelwerte der 2m-Temperatur 9 mit der zugehérigen
Standardabweichung o, der Regressionskoeffizient fir den linearen Trend a;, die re-
duzierte Anzahl der Freiheitsgrade der Zeitreihe v mit dem zugehorigen Grenzwert
des Korrelationskoeffizienten rg g5 fiir eine Irrtumswahrscheinlichkeit von 0,05 sowie
der Korrelationskoeffizient 7(¢,49) zur Abschitzung der Signifikanz des linearen Trends
(siehe Abschnitt 4.2).
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und Aerosole verdndern bzw. eine Phase bevorzugt auftritt, zumal Beobachtungen
einen deutlichen Trend zur positiven Phase in den letzten Jahrzehnten zeigen (siehe
Abbildung 5.6). HURRELL et al. [2001] vertreten zudem die Meinung, dass es zuneh-
mend weniger wahrscheinlich ist, dass natiirliche Variabilitét die Ursache fiir diesen
Trend darstellt, und zwar unabhéngig davon, welche Antriebsmechanismen letztlich
fiir diese atmosphérische Schwingung verantwortlich sind.

Abbildung 5.8 zeigt die 1. EOF (zur Erlauterung sieche Abschnitt 4.4) der monats-
gemittelten Luftdruckfelder nérdlich von 20°N der Monate Dezember bis Méirz vom
GSDIO-Szenario. Dieses dominierende Muster im GSDIO-Szenario hat einen Anteil
von 37% an der Gesamtvarianz des Feldes und repriisentiert wiederum die Arkti-
sche Oszillation mit ihren typischen Aktionszentren (vergleiche Abschnitt 2.3). Ein
Vergleich des AO-Musters im GSDIO-Szenario mit dem des. CTRL (Abbildung 5.2)
zeigt auBerdem eine erstaunliche Ubereinstimmung sowohl in der Lage der Akti-
onszentren als auch bei den Absolutwerten. Trotz verdnderter Randbedingungen
{Treibhausgase, Aerosole), unterschiedlicher Ozeanmodelle und verschiedener hori-
zontaler Auflésungen beider Experimente zeigt sich die Arktische Oszillation mit
einem nahezu identischen Muster in den beiden Simulationen, sodass es sich hier

M.06
3.06

Abbildung 5.8: 1. EOF der monatsgemittelten Luftdruckfelder der Wintermonate

Dezember bis Mérz vom GSDIO-Szenario fiir das Gebiet nérdlich von 20°N (Einheit:

Pa). Die durchgezogenen Isolinien reprisentieren positive und die gepunkteten Isolini-

en negative Anomalien. Die Nulllinie ist grau dargestellt. Der Isolinienabstand betrigt
150 Pa.
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Abbildung 5.9: AO-Index (oben) und NAO-Index (unten) im Winter (DJFM) vom

GSDIO-Szenario. Die durchgezogenen dicken Linien reprisentieren die Zeitreihen

nach einer gaufischen Tiefpassfilterung iiber 10 Jahre, und die gestrichelten Linien

zeigen die linearen Trends. Die hellgrauen Balken markieren die beiden ausgewahlten
8-Jahres-Perioden des GSDIO-Szenarios.

um ein sehr robustes internes Schwingungsphidnomen der Atmosphére zu handeln
scheint.

Der entsprechende AO-Index (I;,; gemittelt iiber die vier Monate Dezember bis
Méirz eines jeden Winters) des GSDIO-Szenarios ist in Abbildung 5.9 zusammen
mit den NAO-Index (Inao) dargestellt. Beide Zeitreihen zeigen auch im GSDIO-
Szenario eine starke Variabilitit, aber zusétzlich auch einen leichten Aufwirtstrend,
der beim AO-Index etwas deutlicher als beim NAO-Index ist. Insbesondere zwischen
2015 und 2020 zeigt sich eine stark positive Phase der NAO/AO. Gegen Ende der
Simulation, etwa zwischen 2040 und 2045, ist dann allerdings wieder ein Wechsel
in die negative Phase zu sehen, sodass man nicht von einem allgemeinen Trend zur
positiven Phase durch den Einfluss der Zunahme von Treibhausgasen und Aerosolen
ausgehen kann.

Neuere Untersuchungen haben gezeigt, dass die AO durch Treibhausgase beeinflusst
werden kann [FYFE et al.,, 1999; SHINDELL et al., 1999; ZoriTA und GONZALEZ-
Rouco, 2000]. Wihrend die Modellexperimente von FYFE et al. [1999] allgemein
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einen deutlichen Aufwértstrend des AO-Index unter zunehmenden Treibhausgas-
konzentrationen zeigen, tritt in den Treibhausgas-Experimenten von SHINDELL et al.
[1999] ein Aufwirtstrend des AO-Index nur bei einer realistischen Représentation
der Stratosphire auf (Modellobergrenze bei 0,002 hPa). Die Experimente, deren
Modellobergrenze bereits in der mittleren Stratosphére bei 10 hPa liegt, zeigen kei-
nen Trend der AQO. Als Ursache wird die eingeschrinkte Moglichkeit des Modells
fiir eine realistische Simulation der vertikalen Ausbreitung planetarer Wellen ange-
sehen, wodurch sowohl die stratosphirische als auch die troposphérische Zirkulation
beeinflusst wird [BoviLLE und CHENG, 1988].

ZorITA und GoNzALEZ-Rouco [2000] haben in Ensemble-Simulationen des Had-
CM2 (Klimamodell des “Hadley Centre for Climate Prediction and Research”) und
zwei ECHAM-Laufen sowohl Aufwérts- als auch Abwirtstrends des AO-Index un-
ter dem gleichen Treibhausgas-Szenario gefunden. Diese verschiedenen Trends haben
ihrerseits einen starken Einfluss auf regionale Temperaturinderungen und kénnten
Ausdruck einer unterschiedlichen Haufigkeit des Auftretens natiirlicher Zirkulati-
onsregime der Atmosphire sein [CORTI et al., 1999). Sowohl das HadCM2 als auch
das ECHAM beinhalten nur eine grobe Reprisentation der Stratosphire (Modell-
obergrenze bei 5 hPa bzw. 10 hPa), sodass der Einfluss der Stratosphire auf die AO
moglicherweise unrealistisch wiedergegeben wird. Das Gleiche gilt natiirlich auch
fiir die AO des GSDIO-Szenarios, in welchem neben zunehmenden Treibhausga-
sen allerdings auch die Effekte der ansteigenden Menge an Aerosolen beriicksichtigt
werden. Diese zusétzlichen Effekte des Aerosols fiihren im Vergleich zu einem reinen
Treibhausgas-Szenario zu einer Reduktion der Erwiirmung [ROECKNER et al., 1999]
und wirken sich moglicherweise auch auf die AO aus.

5.3.3 Auswahl von Perioden fiir die Regionalisierung des
arktischen Klimas

In Anlehnung an die Auswahl von Perioden aus dem CTRL (vergleiche Abschnitt
5.2.3) erfolgte auch hier wiederum eine Auswahl von mehrjihrigen Perioden fiir
die Regionalisierung des arktischen Klimas. Da im Winter des GSDIO-Szenarios
nicht nur eine stédrkere Variabilitét, sondern insbesondere eine groflere Erwérmung
festzustellen ist, wurden allerdings nur Wintersimulationen durchgefiihrt, die aber
den gesamten Winter (Dezember bis Mérz) umfassten.

Auswahl von Perioden beziiglich warmer und kalter Winter

Im Hinblick auf die durch anthropogene Emissionen verursachte starke winterliche
Erwérmung erfolgte auch hier eine Auswahl von mehreren 6-Jahres-Perioden fiir die
Regionalisierung des arktischen Klimas. Dabei wurden allerdings nicht warme oder
kalte Perioden aufgrund statistischer Uberlegungen, sondern einfach vier Perioden
im Abstand von jeweils 50 Jahren aus dem GSDIO-Szenario ausgew#hlt. Das einzige
Kriterium war, dass jede folgende ausgewéhlte Periode im Mittel ein wirmeres Klima
als die vorhergehende aufweist.

Um dem stédrkeren Temperaturanstieg ab dem Ende des 20. Jahrhunderts gerecht
zu werden, wurde ergénzend noch ein flinfte Periode ausgewahlt, die zwischen den
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beiden letzten liegt. Diese fiinf ausgewdhlten 6-Jahres-Perioden sind in Abbildung
5.7(e) durch hellgraue Balken markiert. Eine Ubersicht tiber die mittleren Winter-
temperaturen innerhalb der einzelnen 6-Jahres-Perioden bietet Tabelle 5.6.

Mittlere 2m-Temperatur (°C) in der Arktis
Jahr-1  Jahr-2  Jahr-3  Jahr-4  Jahr-5  Jahr-6 | Mittel
1890-1895 —25,9 —24,8 —25,2 —25,8 —25,6 —24.7 -25,3
1940-1945 —24.2 -24.3 —243 —-24.,0 —23,6 —23,5 -24,0
1990-1995 -22,8 —22,2 —25.0 —-22.7 —23,2 —24,2 -23,4
2010-2015 | —218 -213 -206 21,0 —21,8 —211 | -21,3
2040-2045 | —212 —19,8 -20,7 -188 —20,1 —19,5 | —20,0
18602050 — -23,2

Jahre

Tabelle 5.6: Ausgewihlte 6-Jahres-Perioden des GSDIO-Szenarios beziiglich warmer

oder kalter Winter in der Arktis. Die Spalten Jahr-1 bis Jahr-6 enthalten die mittleren

2m-Temperaturen der einzelnen Winter (DJFM) innerhalb der Perioden. Der Mittel-

wert der fiinf Perioden und der gesamten Zeitreihe steht jeweils in der letzten Spalte
(Mittel).

Die Wintertemperaturen der ersten beiden Perioden, und mit Abstrichen auch
noch die der dritten, liegen im Schwankungsbereich natiirlicher Klimavariabilitit,
die heztiglich einzelner Wintermittel im GSDIO-Szenario etwa den Temperaturbe-
reich von —26,5°C bis —~22,5°C umfasst (sieche Abbildung 5.7(e)), sodass maximale
Schwankungen der mittleren Wintertemperaturen von etwa 4 K als natiirlich einzu-
stufen sind. Zum Vergleich sei hier auch der Schwankungsbereich der entsprechenden
Temperaturen im CTRL angegeben: Diese bewegen sich im Temperaturbereich von
etwa —27°C bis —22°C und beinhalten somit maximale Schwankungen von etwa 5 K,
wobei zu berticksichtigen ist, dass auch der Simulationszeitraum deutlich linger war.

Das Wintermittel der 2m-Temperaturen in der Arktis betrigt im ersten Teil (bis
etwa 1980) des GSDIO-Szenarios etwa —24,5°C (dieser Wert entspricht dem des
CTRL), doch schon die Periode 2010-2015 weist im Mittel um mehr als 3 K héhe-
re Temperaturen auf. Die letzte Periode 2040-2045 ist nochmal 1,3 K wérmer und
liegt letztlich etwa 4,5 K iiber dem Temperaturmittel der Jahre 1860-1980. Im Ver-
gleich zur ersten, kiltesten 6-Jahres-Periode 1890-1895 ist die letzte, wirmste Pe-
riode 2040-2045 sogar um 5,3 K wirmer und tibertrifft zudem deutlich den Bereich
natiirlicher Schwankungen.

Die Temperaturen der einzelnen Winter zeigen iiberwiegend nur geringe Abweichun-
gen zum Periodenmittelwert, sodass jeder einzelne Winter beziiglich der Tempera-
turen als reprasentativ fiir die Periode eingestuft werden kann.

Auswahl von Perioden beziiglich positiver und negativer Phasen der NAO/AO

Um den Einfluss der NAO/AO auf das arktische Klima unter gednderten Klimarand-
bedingungen n#her zu untersuchen, wurden aus dem GSDIO-Szenario wiederum
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Perioden ausgewihlt, die diesmal die positive und die negative Phase der NAO/AQO
reprasentieren. Dazu boten sich die beiden bereits erwidhnten Perioden gegen Ende
der Simulation an: Fiir die negative Phase die Jahre 2013-2020 und fiir die positi-
ve Phase die Jahre 2039-2046. Beide Perioden umfassen diesmal allerdings 8 statt
6 Jahre, um die Aussagekraft der Ergebnisse zu erhéhen.

Die beiden ausgewihlten 8-Jahres-Perioden sind in Abbildung 5.9 durch hellgraue
Balken markiert. Die einzelnen Werte des NAO- und AO-Index innerhalb der beiden
8-Jahres-Perioden sind wiederum zur Ubersicht in Tabelle 5.7 aufgelistet.

Jahre Index | J-1 J2 J3 J4 J5 J6 J7 J-8| Mittel

Inao 0,3 -2,3 3,5 3,3 —0,1 3,1, 1,7 25 1,5
I'o | 05 01 11 06 03 10 15 09| 0,8
Iy —4,9 2,1 -1,7 -1,1 —-44 0,7 1.8 —-34|-1,4

20392046 NAO 1 y 3 3 ) » 5 1 9
3 I'o |05 04 —05 -03 —0,7 06 09 —1,7|-0,2

2013-2020

Tabelle 5.7: Ausgewéhlte 8-Jahres-Perioden des GSDIO-Szenarios beziiglich positi-

ver oder negativer Phasen der NAO und AQ. Die Spalten J-1 bis J-8 enthalten den

NAO- und den AO-Index der einzelnen Winter innerhalb der Perioden. Die Mittel-
werte der beiden Perioden stehen jeweils in der letzten Spalte (Mittel).

In beiden ausgewé&hlten Perioden des GSDIO-Szenarios treten einzelne Winter mit
entgegengesetztem Vorzeichen zum Periodenmittelwert des entsprechenden Index
auf. Diese jahrliche Variabilitdt innerhalb einzelner, lingerer Phasen mit ansonsten
einheitlichem Vorzeichen scheint typisch fiir diese atmosphérische Schwingung zu
sein, zumal analoge Schwankungen auch beim CTRL festzustellen sind (siehe Tabelle
5.4). Auch in den Beobachtungsdaten (siche Abbildung 5.6) finden sich nur vereinzelt
8-jahrige Phasen, in denen kein Vorzeichenwechsel im NAO-Index auftritt.
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6 Warme und kalte Zustiande des
arktischen Klimas

In Bezug auf ein im Mittel warmes oder kaltes arktisches Klima ist es einerseits von
Interesse, welche regionale Verteilung die verschiedenen Klimaparameter aufweisen,
z.B. ob es ausgezeichnete Gebiete gibt, in denen deutlich stérkere Klimavariationen
als in anderen Gebieten auftreten, und andererseits ist es bislang ungekldrt, ob
unterschiedliche atmosphérische Zirkulationszustdnde mit einem warmen oder kalten
arktischen Klima in Verbindung stehen.

In diesem Kapitel werden die grofirdumigen Zirkulationsunterschiede und die damit
verbundenen regionalen Klimabedingungen der Arktis, welche fiir ein tiberwiegend
warmes oder kaltes Klima charakteristisch sind, anhand der Simulationsergebnis-
se des HIRHAM4 analysiert. Die Grundlage fiir diese Untersuchung bilden die in
Abschnitt 5.2.3 beschriebenen Perioden des CTRL. Demzufolge reprasentieren auf-
tretende klimatische Unterschiede lediglich eine natiirliche, interne Variabilitdt des
arktischen Klimasystems.

Der erste Abschnitt befasst sich mit dem arktischen Winterklima, welches hier durch
den Monat Januar reprisentiert wird, und der zweite Abschnitt geht auf das ark-
tische Sommerklima ein, fiir das stellvertretend der Monat Juli ausgew&hlt wurde.
Da die interne Klimavariabilitit im Winter deutlich stirker ist als im Sommer (ver-
gleiche auch Abschnitt 5.2.3), wurde in diesem Kapitel der Schwerpunkt auf die
Untersuchung des arktischen Winterklimas gelegt.

6.1 Kennzeichen eines warmen oder kalten Januars

6.1.1 Korrelationsmuster

Bevor auf die unterschiedlichen Klimabedingungen in warmen und kalten Janua-
ren eingegangen wird, soll zuerst der Zusammenhang zwischen der zur Perioden-
auswahl verwendeten, gebietsgemittelten 2m-Temperatur 7' des CTRL und einzel-
nen simulierten Feldern ¢(X, ¢) des HIRHAM4 dargestellt werden. Dazu wurde der
Korrelationskoeflizient zwischen den Monatsmitteln von 7' und w(A, ¢) an jedem
Gitterpunkt (A, ¢) des HIRHAM4 entsprechend Gleichung (4.4) berechnet. Fir die
Signifikanzabschitzung (siehe auch Abschnitt 4.2) wurde die reduzierte Anzahl der
Freiheitsgrade nach Gleichung (4.7) beriicksichtigt.



6.1 Kennzeichen eines warmen oder kalten Januars 71

> 080
0,60 - 0.80
0.40 - 060
0.20 - 0.40
0.00 - 0.20
-0.20 - 0.00
-0.40 - -0.20

< -040

B ]

(a) Temperatur in 500 hPa (b) Geopotenzial in 500 hPa

> 080
0.60 - 0.80
0.40 - 060
0.20 - 040
000 - 0.20
-0.20 - 0.00
-0.40 - -0.20

< -0.40

(¢) Temperatur in 850 hPa

(e) Temperatur in 2 m Héhe (f) Luftdruck in Meeresniveau

Abbildung 6.1: Korrelationskoeffizienten zwischen der {iber die Nordpolarregion

gemittelten 2m-Temperatur des CTRL im Januar und monatsgemittelten Feldern

der 24 Januar-Simulationen des HIRHAMA4. Die gestrichelten Linien geben die 95%—
Signifikanzgrenze an.

Abbildung 6.1 zeigt die Korrelationskoeflizienten zwischen T und 6 reprisentativen
Feldern der 24 Januar—Simulationen des HIRHAM4, wobei auf der linken Seite die
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Korrelation mit Temperaturfeldern und auf der rechten Seite die Korrelation mit
den, die Stromung widerspiegelnden, Geopotenzial- bzw. Luftdruckfeldern darge-
stellt ist. Es zeigt sich, dass die iiber die Nordpolarregion gemittelten 2m-Tempera-
turen einen deutlichen Zusammenhang mit den 2m-Temperaturen sowohl iiber den
meisten arktischen Meeresgebieten als auch in Sibirien und Alaska aufweisen (Abbil-
dung 6.1(e)). Die Korrelationskoeffizienten sind in diesen Gebieten meist grofler als
0,4 und iiberwiegend statistisch signifikant auf dem 95%-Niveau. Zusétzlich zeigt
sich aber auch ein Gebiet mit antikorrelierten 2m-Temperaturen im Bereich der
Baffin-Insel, d.h. dass dort z.B. hdufig niedrigere Temperaturen anzutreffen sind,
falls die Arktis allgemein ein warmes Klima aufweist.

Interessant ist, dass sich dieser Zusammenhang nicht nur bei den Temperaturen
in Bodennihe sondern auch in hoheren Schichten zeigt, z.B. in 850 hPa (Abbil-
dung 6.1(c)) oder auch in 500 hPa (Abbildung 6.1(a)), sodass es sich hier um einen
annihernd barotropen Temperaturzusammenhang! handelt, der sich iiber die gesam-
te Troposphére erstreckt. Entscheidend ist aber, dass sich die gesamte Troposphére
in Zusammenhang mit einer hoheren mittleren Temperatur nicht in allen Regionen
wérmer, sondern in einigen auch kilter zeigt, sodass Unterschiede in der grofirdumi-
gen atmosphérischen Zirkulation bestehen miissen.

Diese Aussage bestétigt sich, wenn man die Korrelation zwischen T und dem Luft-
druckfeld (Abbildung 6.1(f)) sowie den Geopotenzialfeldern in 850 hPa (Abbildung
6.1(d)) und 500 hPa (Abbildung 6.1(b)) betrachtet. Zeigt sich im Luftdruckfeld ledig-
lich eine ortlich signifikante negative Korrelation zwischen T und dem Luftdruck im
Bereich des Islandtiefs, so verstérkt sich die positive Korrelation im Bereich der Lap-
tevsee und der Nordwestkiiste Nordamerikas mit zunehmender Hohe aufgrund der
thermischen Ausdehnung der wirmeren Atmosphére {iber diesen Gebieten, wogegen
die negative Korrelation im Bereich zwischen Island und der Baffin-Insel ann&hernd
gleich bleibt. Folglich ist der entsprechende regionale Unterschied in der atmosphéri-
schen Zirkulation nicht barotrop, sondern in der oberen Troposphére stédrker ausge-
prégt als in der unteren.

Diese einfache Korrelationsanalyse zeigt bereits einige wesentliche Unterschiede zwi-
schen einer warmen und kalten Arktis im Wintermonat Januar. Die in Abhéngigkeit
der gebietsgemittelten 2m-Temperatur mit zunehmender Hohe zunehmende regio-
nale Differenz im Geopotenzialfeld, die letztlich die unterschiedliche Temperatur-
verteilung widerspiegelt, zeigt, dass ein warmes oder kaltes arktisches Winterklima
mit einer unterschiedlichen atmosphérischen Zirkulation in Verbindung steht. Die
Zirkulationsgegensitze sind insbesondere in den mittleren und héheren Bereichen
der Troposphére zu erkennen.

Die jeweils 6 Januare der beiden warmen bzw. kalten Perioden (vergleiche Tabel-
le 5.2) werden im Folgenden zusammengefasst und als warme bzw. kalte Januare
bezeichnet. Die simulierten Klimabedingungen dieser warmen und kalten Januare
werden im Weiteren naher untersucht, um die Unterschiede und Zusammenh&nge
auch quantitativ deutlicher hervorzuheben.

!Man beachte, dass sich die Barotropie lediglich auf den Zusammenhang bezieht. Der Zustand
der Atmosphire kann dabei durchaus baroklin sein.
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6.1.2 Charakteristika der groBridumigen Zirkulation

Als MaS8 fiir die grofiriumige Zirkulation der Atmosphire ist die geopotenzielle Héhe
der 500-hPa-Druckflache eine geeignete Grofe, da sie einerseits annidhernd die mitt-
lere Stromung in der Troposphére oberhalb der Grenzschicht widerspiegelt und an-
dererseits die Steuerung synoptischer Druckgebilde beeinflusst.

In Abbildung 6.2(a) und 6.2(b) ist die mittlere geopotenzielle Héhe der 500-hPa-
Druckfliche fiir die warmen und kalten Januare dargestellt. Diese sind durch eine
unterschiedliche Lage und Ausdehnung des troposphérischen Wirbels gekennzeich-
net. Warme Januare weisen einen troposphéirischen Wirbel mit Zentrum iber der
westlichen Arktis imn Bereich des kanadischen Archipels auf, wogegen kalte Janua-
re durch einen stérker ausgedehnten Wirbel (man vergleiche z.B. die 5050-gpm-
Isohypse beider Abbildungen) mit Zentrum iiber der dstlichen Arktis im Bereich von
Kara- und Laptevsee charakterisiert sind. Im Wirbelzentrum liegt die Druckfliche
jeweils unterhalb einer Hshe von 5000 gpm. Die kalten Januare weisen aber auch
einen Trog iiber dem kanadischen Archipel auf, der allerdings schwicher (im Mittel
um etwa 50 gpm) ausgeprigt ist als in warmen Januaren. Solche troposphérischen
Ausdehnungen des Polarwirbels konnen wihrend des Winters annihernd stationir
sein [DAvIS und BENKOVIC, 1994; OVERLAND et al., 1997], sodass es sich bei diesen
Strukturen fiir den Monat Januar um ein reprisentatives Winterphianomen handeln
kann.

Um die Variabilitit des Wirbels (zumindest innerhalb des Januars) abzuschétzen,
wurden die Standardabweichungen der 500-hPa-Druckflichenhshe fiir jeweils alle
12 einzelnen Januare berechnet und anschliefend gemittelt. Fiir die 12 warmen Ja-
nuare ist das Ergebnis in Abbildung 6.2(c) und fiir die 12 kalten in Abbildung
6.2(d) dargestellt. Auch bei den Standardabweichungen zeigen sich deutliche Un-
terschiede zwischen warmen und kalten Januaren. Wihrend in warmen Januaren
im Bereich des Wirbelzentrums geringe Standardabweichungen auftreten und die
stdrksten Schwankungen in der zentralen Arktis zu finden sind, zeigt sich in kalten
Januaren eine wesentlich stdrkere Variabilitdt des gesamten Wirbels, aber vor allem
auch des Wirbelzentrums. Dies bedeutet, dass der troposphérische Wirbel in der
westlichen Arktis in warmen Januaren eine relativ hohe Persistenz aufweist und sich
mehr oder weniger hdufig bis in die zentrale Arktis ausdehnt. Demgegeniiber sind
kalte Januare durch wechselnde Lagen des troposphérischen Wirbels gekennzeichnet,
wobei extrem tiefe Wirbelzentren in der ostlichen Arktis bevorzugt auftreten.

Die Differenz der mittleren geopotenziellen Hohe in 500 hPa zwischen warmen und
kalten Januaren ist in Abbildung 6.2(e) dargestellt. Die grofite positive Differenz
zeigt sich mit etwa 130 gpm im Bereich der Karasee, nicht weit vom mittleren
Wirbelzentrum kalter Januare entfernt. Statistisch signifikante Differenzen auf dem
95%—Niveau treten aber auch in der sibirischen Arktis und entlang der Pazifikkiiste
Kanadas und Alaskas auf. Die negativen Differenzen von bis zu —50 gpm, die sich im
Bereich Gronlands und des kanadischen Archipels zeigen, sind hingegen statistisch
nicht signifikant.

Vergleicht man Abbildung 6.2(e) mit der entsprechenden Abbildung der Korrela-
tionskoeffizienten 6.1(b), zeigt sich eine deutliche Ubereinstimmung in der geogra-
fischen Lage positiver und negativer Zentren. Daraus ldsst sich schliefen, dass die
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Abbildung 6.2: Mittlere geopotenzielle Hohe in 500 hPa {(gpm) von 12 warmen
Januaren (a} und 12 kalten Januaren (b} sowie die entsprechenden mittleren Stan-
dardabweichungen innerhalb der 12 warmen Januare (¢) und innerhalb der 12 kalten
Januare (d). Erginzend ist die Differenz des Mittelwerts zwischen warmen und kal-
ten Januaren (e) und der Mittelwert der Januare von 1986 bis 1995 aus ECMWE-
Analysen (f) dargestellt. Die gestrichelte Linie im Differenzenbild gibt die 95%-

Signifikanzgrenze an.

doch recht willkiirliche Einteilung in Perioden warmer und kalter Januare insofern
gerechtfertigt erscheint, da sich die unterschiedlichen Zirkulationsstrukturen, die mit
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der gebietsgemittelten 2m-Temperatur in Verbindung stehen, innerhalb dieser Peri-
oden widerspiegeln. Die ausgew#hlten warmen und kalten Perioden représentieren
folglich zwei unterschiedliche Zirkulationszustdnde im arktischen Winter. Dabei kann
es sich um quasistationdre Mehrfachzustinde der arktischen Atmosphére handeln,
die entweder mit warmen oder mit kalten arktischen Klimabedingungen verbun-
den sind. Die Existenz mehrerer stabiler Gleichgewichtszustinde der Atmosphére
kann durch nichtlineare Wechselwirkungen einer orografisch angeregten Welle mit
der grofirdumigen Zonalstrémung hervorgerufen werden [CHARNEY und DEVORE,
1979] und ist somit ein Ausdruck interner Klimavariabilitit infolge nichtlinearer
dynamischer Prozesse.

Schliefllich zeigt Abbildung 6.2(f) die mittlere geopotenzielle Héhe der 500-hPa-
Druckfliche fiir die Januare von 1986 bis 1995 aus dem Datensatz der Analy-
sen des “European Centre for Medium-Range Weather Forecasts” (ECMWF). Die
ECMWF-Analysen zeigen, ghnlich wie die warmen Januare, das Zentrum des tro-
posphérischen Wirbels {iber der westlichen, kanadischen Arktis, aber auch eine
grofiere Ausdehnung des Wirbels iiber die dstliche, sibirische Arktis, wo somit ei-
ne grofere Ahnlichkeit zu den kalten Januaren besteht. Der Beobachtungszeitraum
1986-1995 kann folglich nicht eindeutig dem warmen oder kalten Zirkulationszu-
stand zugeordnet werden, zumal einzelne Januare innerhalb dieses Zeitraums ein-
deutig kalte und andere eindeutig warme Klimabedingungen in der Arktis aufwiesen,
z.B. der kalte Januar 1989 oder der warme Januar 1990 (vergleiche Abbildung 11
von OVERLAND et al. [1997]). Berechnet man allerdings die Differenzen zwischen
den beobachteten Januaren der Analysen und den warmen bzw. kalten Januaren
und testet diese auf statisitische Signifikanz, so zeigen sich grofiere statistisch si-
gnifikante Unterschiede zwischen den beobachteten Januaren der Analysen und den
kalten Januaren als zwischen beobachteten und warmen Januaren.

6.1.3 Charakteristika der Luftdruckverteilung

In Verbindung mit der unterschiedlichen Zirkulation in der mittleren Troposphire
ist auch die entsprechende Luftdruckverteilung in warmen und kalten Januaren recht
interessant. In Abbildung 6.3 ist die mittlere Luftdruckverteilung in Meeresniveau
fiir die warmen, kalten und beobachteten Januare sowie die Differenz zwischen war-
men und kalten Januaren dargestellt.

Die warmen Januare unterscheiden sich von den kalten durch einen stérkeren Luft-
druckgradienten in der dstlichen Arktis in Verbindung mit einem stirkeren Islandtief
und einer gréferen Ausdehnung des Sibirienhochs nach Norden. Die grofite positi-
ve Differenz mit bis zu 7 hPa zeigt sich demzufolge tiber Sibirien, aber auch an
der Nordwestkiiste Nordamerikas treten vergleichbar grofie Unterschiede auf. Die
grofiten negativen Differenzen, ebenfalls mit bis zu 7 hPa, zeigen sich im Bereich des
Islandtiefs. Dort findet man auch das einzige Gebiet innerhalb der Arktis, in dem
die Differenzen als statistisch signifikant einzustufen sind. Insgesamt dhnelt das Bild
der Luftdruckdifferenzen dem Bild der Héhendifferenzen der 500-hPa-Druckflache
(Abbildung 6.2(e)), wobei allerdings der Bereich der gréfiten negativen Differenzen
beim Luftdruck Richtung Island verschoben ist.

Das stéirkere Islandtief in warmen Januaren kénnte vermuten lassen, dass diese mit
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Abbildung 6.3: Mittlerer Luftdruck in Meeresniveau (hPa) von 12 warmen Janua-

ren (a), 12 kalten Januaren (b), der Differenz zwischen warmen und kalten Januaren (c)

und den Januaren von 1986 bis 1995 aus ECMWF—-Analysen (d). Die gestrichelte Linie
im Differenzenbild gibt die 95%-Signifikanzgrenze an.

der positiven Phase der NAO in Verbindung stehen. Allerdings zeigt die Abbildung
6.3(c) nicht die typischen Luftdruckgegensiitze zwischen positiver und negativer
NAO-Phase (vergleiche Abbildung 7.2). Ferner wurde in Kapitel 5 schon erldutert,
dass keine signifikante Korrelation zwischen den mittleren 2m-Temperaturen in der
Arktis und der NAO besteht. Die Luftdruckverteilung der beobachteten Januare
1986-1995, einer Phase mit iiberwiegend hohem NAO-Index (vergleiche Abbildung
5.6), zeigt zudem ein im Mittel weniger ausgeprigtes Islandtief, und dhnelt im west-
lichen Teil der Arktis wiederum mehr den warmen und im &stlichen Teil mehr den
kalten Januaren.

6.1.4 Charakteristika der Temperaturverteilung

Bei der Betrachtung bodennaher Temperaturen dominieren hiufig regionale und lo-
kale Effekte, die z.B. aufgrund der Orografie, der Gegensitze zwischen Land, Meer
und Eis als auch der Bodenbeschaffenheit oder Landbedeckung entstehen. Fiir die
grofirdumige Temperaturverteilung in der unteren Troposphére ist es deshalb giins-
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Abbildung 6.4: Mittlere Temperatur in 850 hPa (°C) von 12 warmen Januaren (a),

12 kalten Januaren (b), der Differenz zwischen warmen und kalten Januaren (c) und

den Januaren von 1986 bis 1995 aus ECMWF-Analysen (d). Die gestrichelte Linie im
Differenzenbild gibt die 95%-Signifikanzgrenze an.

tiger, die Temperatur oberhalb der atmospharischen Grenzschicht zu betrachten,
um Luftmassengegensitze besser identifizieren zu kénnen?. Analog zu den vorherge-
henden Abbildungen zeigt Abbildung 6.4 die mittlere Temperatur auf der 850-hPa-
Druckfliche fiir die warmen, kalten und beobachteten Januare sowie die Differenz
zwischen warmen und kalten Januaren.

Ganz allgemein zeigt sich sowohl in warmen als auch in kalten Januaren eine asym-
metrische Temperaturverteilung in Bezug auf den Nordpol, die héchstwahrscheinlich
mit der Asymmetrie des troposphéirischen Wirbels in Verbindung steht. Die nied-
rigsten Temperaturen treten, aufgrund der dortigen Héhenlage, jeweils iiber den
ostsibirischen Gebirgsziigen und dem grénlindischen Inlandeis auf. Im Gegensatz
zu den warmen und beobachteten Januaren zeigen die kalten Januare allerdings in
der ostlichen Arktis bis zu 5 K niedrigere Temperaturen. Die Temperaturdifferenzen
zwischen warmen und kalten Januaren sind dort gréfitenteils statistisch signifikant.
Die héchsten Temperaturen finden sich in der vom Ozean geprigten Randzone der

2Fiir die Auswahl von CTRIL-Perioden ist die Verwendung von 2m-Temperaturen durchaus ange-
messen, da diesbeziiglich regionale Effekte, wegen der groberer Auflésung und der rdumlichen
Mittelung, einen geringeren Einfluss haben.
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Arktis, iber dem Nordatlantik und dem Nordpazifik samt angrenzender, strom-
abwirts liegender Landgebiete. Auch in diesen Bereichen zeigen die kalten Januare
um etwa 1 K bis maximal 5 K (iiber Alaska) niedrigere Temperaturen als die warmen
und beobachteten Januare.

Das Bild der Temperaturdifferenzen in 850 hPa dhnelt wiederum den entsprechen-
den Bildern der Héhendifferenzen der 500-hPa-Druckfliche (Abbildung 6.2(e)) und
der Luftdruckdifferenzen (Abbildung 6.3(c)). Diese Tatsache weist darauf hin, dass
die Unterschiede zwischen warmen und kalten Januaren vor allem aus einer unter-
schiedlichen Lage und Ausdehnung des kalten polaren Wirbels in der Troposphére
bestehen, und zwar unabhingig davon, ob die tiefen Temperaturen in der dstlichen
Arktis letztlich fiir die Zirkulationsunterschiede verantwortlich sind oder aus diesen
resultieren.

Groflere Temperaturdifferenzen zwischen den Januaren der ECMWF-Analysen und
den warmen Januaren der HIRHAM4-Simulationen zeigen sich insbesondere in den
Gebieten mit einer hohen Orografie. Da das HHRHAM4 und das ECMWF-Modell
aber unterschiedliche Auflésungen der Orografie besitzen und sich die 850-hPa-
Druckflache lediglich etwa 1,5 km iiber dem Meeresniveau befindet, werden diese
Unterschiede vermutlich durch Effekte innerhalb der bodennahen Grenzschicht ver-
ursacht. Wenn auch die Hohe der 500-hPa-Druckfliche und der Luftdruck in Mee-
resniveaun in den beobachteten Januaren deutliche Merkmale der kalten Januare
zeigen, so ist der Unterschied zwischen beobachteten und warmen Januaren bei der
850-hPa-Temperatur iiberwiegend so gering, dass man den Beobachtungszeitraum
1986~-1995 eher dem warmen als dem kalten Zirkulationszustand zuordnen muss.

6.1.5 Advektion warmer oder kalter Luftmassen

Im Folgenden soll die mit den beiden Zirkulationszustdnden warmer und kalter Ja-
nuare in Verbindung stehende Warm- und Kaltluftadvektion naher betrachtet wer-
den, um die Unterschiede zwischen warmen und kalten Januaren zu verdeutlichen.
Zudem liefert die Kenntnis der Advektion von Luftmassen wichtige Aufschliisse tiber
den meridionalen Warmetransport. Als charakteristische Luftmassentemperatur der
unteren Troposphiire wird hier die Schichtmitteltemperatur zwischen den Druck-
flachen 500 hPa und 1000 hPa betrachtet. Die Schichtdicke zwischen zwei Druck-
flachen A®, die in der Meteorologie auch als relative Topografie bezeichnet wird, ist
ein Maf fiir die mittlere virtuelle Temperatur T, zwischen diesen Druckflichen. Fiir
die Dicke der Schicht zwischen 500 hPa und 1000 hPa ldsst sich aus der statischen
Grundgleichung (3.7) und der Gasgleichung (3.1) der Zusammenhang

- AD

L= Rz 1n(2) (6.1)
ableiten, wobei R; die Gaskonstante fir trockene Luft ist. (Als Faustformel erhélt
man 7T}, in K, wenn man den Wert von A® in gpm durch 20 teilt.)

Abbildung 6.5 zeigt die mittlere Schichtdicke zwischen den Druckflichen 500 hPa
und 1000 hPa zusammen mit der mittleren geopotenzielle Hohe der 700-hPa-
Druckfliche fiir die warmen und die kalten Januare. Die geopotenzielle Hoéhe der
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Abbildung 6.5: Mittlere Schichtdicke 500-1000 hPa (gpm; Graustufen) und mittlere
geopotenzielle Hohe in 700 hPa (gpm; gestrichelte Linien im Abstand von 40 gpm)
von 12 warmen Januaren (a) und 12 kalten Januaren (b).

700-hPa-Druckfldche reprisentiert hier niherungsweise die mittlere Strémung inner-
halb der Schicht. Die Schichtdicken (bzw. die virtuellen Schichtmitteltemperaturen)
zeigen im Wesentlichen die bereits in Zusammenhang mit Abbildung 6.4 erlauter-
ten Unterschiede zwischen warmen uud kalten Januaren und verdeutlichen nochmal
die asymmetrische Temperaturverteilung in Bezug auf den Nordpol. Zusétzlich sieht
man hier, wegen der gleichzeitigen Darstellung von Isohypsen, dass in warmen Ja-
nuaren im Mittel eine starke Warmluftadvektion vom Nordatlantik in die dstliche
und zentrale Arktis stattfindet. Im Gegensatz dazu zeigen die kalten Januare ei-
ne stidrkere Warmluftadvektion iiber dem eurasischen Kontinent, wodurch es zur
Abschwichung des winterlichen Kéltehochs tiber Sibirien kommen kann. Vermut-
lich zeigt sich hierin auch ein Grund fir die grofiere Nordausdehnung des Hochs in
warmen Januaren.

Uber der westlichen Arktis zeigen warme und kalte Januare jeweils eine Warmluft-
advektion an der Nordwestkiiste des nordamerikanischen Kontinents, die in warmen
Januaren allerdings stirker ausgeprigt und vermutlich fiir die groflen Temperatur-
unterschiede zwischen warmen und kalten Januaren in dieser Region verantwort-
lich ist. Der Grund fiir diese stirkere Warmluftadvektion warmer Januare kénnte
in einer grofieren Ausdehnung des pazifischen Troges nach Osten liegen, womit eine
Verschiebung des entsprechenden Hochdruckriickens iiber den Westen Nordamerikas
einhergeht. Dadurch wiirde die meridionale Strémung tiber Alaska und Westkanada
zunehmen [DAvis und BENKOVIC, 1992; BURNETT, 1993].

Ferner zeigen die warmen Januare ein verstidrktes Ausstromen von Kaltluft aus der
inneren Arktis {iber das kanadische Archipel in Richtung Nordatlantik. Aufgrund
der dort vorhandenen wirmeren Luft kénnten hiufiger gréfere Temperaturgradi-
enten auftreten, woraufhin die Stréomung baroklin instabil werden konnte, sodass
es Uiber dem nordwestlichen Nordatlantik, entsprechend der Vorderseite des Hohen-
troges, zu einer hiufigeren Zyklonenentwicklung kommen konnte [SERREZE et al.,
1997]. Moglicherweise lisst sich das stirkere Islandtief in warmen Januaren auf diese
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Ursache zurtickfiithren. Eine Verstdrkung des Islandtiefs wiirde auch die meridionale
atmosphérische Zirkulation und den polwirts gerichteten atmosphérischen Warme-
transport iiber dem &stlichen Nordatlantik intensivieren [AGNEW, 1993].

6.1.6 Synoptische Aktivitat

Ein meridionaler Transport von Wirme und Feuchte erfolgt in Verbindung mit syn-
optischen Zyklonen, die die Energieumsetzung von einer baroklin instabilen zu einer
stabilen Stromung bewerkstelligen (siehe z.B. ETLING [1996]). Dabei werden im We-
sentlichen horizontale Temperaturgradienten (und damit die Baroklinitdt) abgebaut,
indem es zu einer Umstrukturierung der urspriinglichen Grundstrémung kommt.
Dies geschieht hauptséchlich durch synoptisch-skalige Hebungs- und Absinkprozes-
se, bei denen potenzielle und innere Energie voriibergehend in kinetische Energie
umgewandelt wird. Damit kommt es in Verbindung mit Zyklonen auch zu deut-
lichen Wettererscheinungen. Neben hohen Windgeschwindigkeiten kommt es durch
die Hebungsprozesse zur Bildung von Wolken und Niederschlag, wodurch zudem der
lokale Warmehaushalt am Erdboden beeinflusst wird. Aufgrund der Umstrukturie-
rung der urspriinglichen Strémung kénnen auflerdem massive Warm- oder Kaltluf-
teinbriiche auftreten. Die Haufigkeit und die Zughahnen von Zyklonen haben somit
auch wesentlichen Einfluss auf die Klimabedingungen in einzelnen Regionen.

Durch die hohere Aufldsung eines regionalen Klimamodells im Vergleich zu einem
globalen Klimamodell kénnen nichtlinerare Wechselwirkungen und Energietransfers
zwischen grofien und kleineren Skalen realistischer wiedergegeben werden. Infolge-
dessen werden auch hydrodynamische Instabilitdten, wie z.B. Zyklonen, in einem
Regionalmodell realitdtsniher simuliert, sodass die Anwendung eines regionalen Kli-
mamodells beziiglich der Untersuchung synoptischer Aktivitit Vorteile verspricht
(vergleiche auch Abschnitt 1.2). Ein Vergleich mit der synoptischen Aktivitdt im
CTRL erfolgt in Abschnitt 7.4 bei der Untersuchung des Einflusses der NAO auf
das arktische Winterklima. Hier werden lediglich die Unterschiede zwischen warmen
und kalten Januaren diskutiert.

Die Standardabweichungen des Luftdrucks in Meeresniveau an den einzelnen Mo-
dellgitterpunkten kénnen als Indikator fiir die synoptische Aktivitdt herangezogen
werden. Um aber die Langzeit-Variabilitit infolge grofiraumiger Zirkulationsumstel-
lungen zu eliminieren, ist es eine iibliche Methode, fiir die einzelnen Zeitreihen des
Luftdrucks eine Bandpassfilterung durchzufithren. Der Filter wird dabei so gewdhlt,
dass lediglich die kurzlebigen, synoptischen Druckschwankungen erhalten bleiben,
die iberwiegend mit dem Durchzug von Zyklonen in Verbindung stehen. In dieser
Arbeit wurden diesbeziiglich aus den Luftdruckzeitreihen nur die Fluktuationen im
Zeitbereich zwischen 2 und 6 Tagen beriicksichtigt. Dazu wurde ein Bandpassfilter
verwendet, der durch Subtraktion zweier gaufischer Tiefpassfilter {iber 2 bzw. 6 Tage
erhalten wurde (siehe Abschnitt 4.3). Bei dieser Art der Filterung bleibt allerdings
kein spektraler Bereich der Zeitreihenamplituden unverindert [SCHONWIESE, 1992],
weswegen die Amplituden hier auch nicht interpretiert werden.

In Abbildung 6.6 sind die Standardabweichungen der bandpassgefilterten Luftdruck-
zeitreihen an jedem Gitterpunkt eines jeden Monats gemittelt iiber die 12 warmen
bzw. 12 kalten Januare dargestellt. Die Standardabweichungen zeigen eine allgemein
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Abbildung 6.6: Mittlere Standardabweichung der bandpassgefilterten (2-6 Tage)
Luftdruckzeitreihen eines jeden Monats (hPa) von 12 warmen Januaren (a) und 12 kal-
ten Januaren (b).

hohe synoptische Aktivitit iiber dem Nordwesten des nordamerikanischen Kontin-
ents, an der Westkiiste Grénlands und vor allem iiber dem Nordatlantik, wobei die
Aktivitit zwischen Grénland und Skandinavien in warmen Januaren deutlich hoher
ist als in kalten. Dagegen zeigen kalte Januare eine hthere synoptische Aktivitat
iiber dem Nordwesten Russlands. Die niedrigste synoptische Aktivitdt tritt jeweils
im Bereich des Sibirienhochs auf, allerdings ist dieser Bereich in warmen Januaren
ausgedehnter als in kalten. Ebenfalls niedrige Standardabweichungen und somit eine
niedrige synoptische Aktivitit zeigt sich jeweils in der zentralen Arktis und {iber dem
kanadischen Archipel, wobei hier die gréfiten Unterschiede im Bereich des Nordpols
auftreten, wo die synoptische Aktivitdt in warmen Januaren hoéher ist.

6.1.7 Zyklonenzugbahnen

Da diese Unterschiede in den Standardabweichungen sowohl durch Zyklonen als auch
durch Antizyklonen verursacht werden kénnen, und auch nichts iiber die mogliche
Zugbahnen aussagen, ist fiir eine genauere Aussage noch eine weitere Analyse nétig.
Dazu wurde der Algorithmus zur Zyklonendetektion von SERREZE et al. [1993]
angewendet, der im Wesentlichen identisch ist mit dem von SERREZE [1995] und
SERREZE et al. [1997] und dort auch ausfiihrlich beschrieben wird. Die einzigen
Anderungen betreffen eine Anpassung an das feinere Gitter des HIRHAMA4.

Mit diesem Algorithmus kénnen einzelne Zyklonen und deren Zugbahnen in den
Luftdruckdaten des HIRHAM4 entdeckt werden. Eine Zyklone wird als solche iden-
tifiziert, wenn der Luftdruck an den 48 benachbarten Gitterpunkten mindestens
0,5 hPa hoher ist. Um die Zugbahn einer Zyklone zu finden, wird zum nachfolgenden
Zeitschritt (hier 12 Stunden) eine Distanz von maximal 800 ki zum urspriinglichen
Ort auf Zyklonen abgesucht, wobel die Drucktendenz maximal 40 hPa betragen
darf. Erfillt eine Zyklone zum nachfolgenden Zeitschritt beide Kriterien, wird sie
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Abbildung 6.7: Detektierte Zyklonen, deren auf Meeresniveau reduzierter Kerndruck
mindestens einmal unterhalb von 980 hPa liegt, von 12 warmen Januaren (a) und
12 kalten Januaren (b).

dem alten System zugeordnet, ansonsten stellt diese Zyklone den Beginn eines neuen
Systems dar.

Dieser Algorithmus liefert eine grofle Anzahl von Zyklonen und Zyklonensytemen,
von denen einige sicherlich nicht nur rein physikalische Ursachen haben. So entstehen
z.B. durch die Reduktion des Luftdruck auf Meeresniveau sogenannte Reduktions-
hochs und -tiefs, die aufgrund einer falschen Annahme fiir die imaginire Tempera-
turschichtung zwischen der Oberfliche und dem Meeresniveau zustande kommen.
Reale wetterwirksame Zyklonen weisen hiufig einen sehr niedrigen Kerndruck auf.
Aus diesem Grund wurden fiir die Darstellung von Zyklonenzugbahnen lediglich die
Zyklonensysteme ausgewihlt, die zu einem beliebigen Zeitpunkt einen Kerndruck
aufwiesen, der niedriger als 980 hPa war. Die so gefundenen Systeme von Zyklonen
sind fiir die warmen und kalten Januare in Abbildung 6.7 dargestellt.

Die warmen Januare zeigen einen Schwerpunkt der Zyklonenaktivitdt an der
Stidspitze Gronlands, wobei einige Zyklonen an der Westkiiste und etwas mehr an der
Ostkiiste entlang ziehen. Ferner findet man in warmen Januaren eine grofie Anzahl
von Zyklonen iiber der Gronlandsee und im Bereich siidlich und &stlich Spitzbergens.
Die kalten Januare zeigen in allen eben erwihnten Bereichen eine deutlich geringe-
re Zyklonenaktivitit als die warmen Januare, wobei in der nérdlichen Baffin-Bay
und éstlich von Spitzbergen keine Zyklonen auftreten, deren Kerndruck mindestens
einmal unterhalb von 980 hPa liegt.

Eine grofiere Haufigkeit von Zyklonen zeigt sich in kalten Januaren iiber dem Nord-
westen des nordamerikanischen Kontinents, wo allerdings aufgrund der hohen Oro-
grafie Reduktionsfehler nicht auszuschlieen sind, und vor allem im Bereich der
Karasee, wo in warmen Januaren kaum eine tiefe Zyklone anzutreffen ist. Allgemein
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hat der Algorithmus zur Zyklonendetektion deutliche Schwichen in Gebieten mit ei-
ner hohen Orografie. Insbesondere {iber Grénland werden immer sehr viele Zyklonen
entdeckt, was aber gerade aufgrund der hohen Orografie sehr unwalirscheinlich ist.
Dass aber auch in einigen Bereichen der Randzone des Modells, wie z.B. im Gebiet
um Islands, fast keine Zyklonen (und dies betrifft nicht nur die Zyklonen mit einem
Kerndruck unterhalb 980 hPa) erkannt werden, ist sicherlich eine weitere Schwiche
des verwendeten Detektionsalgorithmus.

Trotzdem bestitigen die Bilder mit den Zyklonenzugbahnen, dass die Unterschiede
in der synoptischen Aktivitdt zwischen warmen und kalten Januaren, die aufgrund
der Standardabweichungen aus Abbildung 6.6 abgeleitet wurden, durch eine unter-
schiedliche Héufigkeit von Zyklonen zustande kommen. Auflerdem zeigt sich hier ein
wichtiger Zusammenhang mit der verstirkten Warmluftadvektion vom Nordatlantilk
in die innere Arktis in warmen Januaren und mit der stirkeren Warmluftadvektion
iber dem eurasischen Kontinent in kalten Januaren.

6.1.8 Einfluss synoptischer Aktivitdt auf das regionale Klima

In Zusammenhang mit der unterschiedlichen synoptischen Aktivitat, bzw. der unter-
schiedlichen Haufigkeit von Zyklonen, lassen sich auch wesentliche Unterschiede in
den Feuchte-, Niederschlags- oder Temperaturfeldern erkldren. Die Differenzen zwi-
schen warmen und kalten Januaren sind fiir die mittleren Groéflen der spezifischen
Feuchte in 700 hPa, des Niederschlags, der 2m-Temperatur und der Meereisbede-
ckung in Abbildung 6.8 dargestellt.

Der Unterschied im Feuchtefeld in 700 hPa zeigt in warmen Januaren eine deutlich
hohere Feuchte tiber der Pazifikkiiste Nordamerikas und dem 6stlichen Nordatlantik.
Geringere Feuchten treten nur iiber dem kanadischen Archipel und der Siidspitze
Gronlands samt angrenzender Meeresgebiete auf. Allerdings sind diese Unterschiede
allesamt statistisch nicht signifikant. Demgegeniiber zeigt sich ein relativ grofier Be-
reich in der zentralen und Ostlichen Arktis, wo die positiven Differenzen, wegen der
allgemein sehr trockenen Luft in diesen Gebieten, statistisch signifikant sind. Insbe-
sondere iiber der zentralen Arktis ldsst sich dieser signifikante Unterschied zwischen
warmen und kalten Januaren auf die unterschiedliche Advektion zuriickfithren (ver-
gleiche Abbildung 6.5).

Die groiten Unterschiede im Niederschlag treten iiberwiegend iiber dem Nordat-
lantik und an der Pazifikkliste Nordamerikas auf. Der héhere Niederschlag an der
Stid- und Ostkiiste Gronlands in warmen Januaren zeigt dabei eine gute Uberein-
stimmung mit der grofleren Hiufigkeit von Zyklonen in diesen Gebieten. Stidéstlich
von diesen Gebieten zeigen allerdings die kalten Januare einen schmalen Streifen
mit mehr Niederschlag, was sich durch die Zyklonenstatistik nicht chne weiteres
erkldren ldsst. Ein deutlicher Zusammenhang zwischen der Zyklonenhéufigkeit und
dem Niederschlag zeigt sich aber {iber dem Norden Russlands, wo die kalten Januare
infolge der groBeren Haufigkeit von Zyklonen auch mehr Niederschlag aufweisen.

Wegen der allgemein sehr geringen Niederschlige in der zentralen Arktis (verglei-
che Abschnitt 7.3.1) treten statistisch signifikante Differenzen im Niederschlagsfeld
fast ausschliefilich iiber dem Arktischen Ozean auf. Der hohere Niederschlag iiber
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Abbildung 6.8: Differenz zwischen den 12 warmen und den 12 kalten Januaren von

(a) der mittleren spezifischen Feuchite in 700 hPa (g/kg), (b) dem mittleren monatli-

chen Niederschlagssummen (mm), (c) der mittleren Temperatur in 2 m Héhe (K) und

(d) der mittleren Meereisbedeckung (%, Landgebiete sind hellgrau dargestellt). Die
gestrichelten Linien geben die 95%-Signifikanzgrenze an.

den meisten Teilen des Arktischen Ozeans in warmen Januaren lésst sich auch hier
auf eine grofiere Haufigkeit von Zyklonen zuriickfihren. Die meisten dieser Zyklo-
nensysteme haben allerdings einen minimalen Kerndruck iiber 980 hPa und sind
demzufolge in Abbildung 6.7 nicht dargestells.

Die grofiten Unterschiede zwischen warmen und kalten Januaren zeigen sich geméif
ihrer Definition auch bei den 2m-Temperaturen. Temperaturdifferenzen von mehr
als 8 K treten {iber der Barentssee und der Labradorsee auf. Aber auch iiber der
Gronlandsee, Teilen des Ostlichen Arktischen Ozeans und der Pazifikkiiste Nord-
amerikas und Ostasiens treten statistisch signifikante Temperaturdifferenzen auf.
Die warmen Januare weisen dort jeweils hohere Temperaturen auf, zeigen im Be-
reich des kanadischen Archipels aber auch um bis zu 2 K niedrigere Temperaturen
als die kalten Januare. Dieser Umstand lésst sich dadurch erkliren, dass in warmen
Januaren das Zentrum des troposphérischen Wirbels (siehe Abbildung 6.2(a)) gera-
de iiber diesem Gebiet anzutreffen ist, und der Wirbel an sich durch extrem kalte
und trockene Luft gekennzeichnet ist [OVERLAND et al., 1997].

Die Ursachen fiir die in warmen Januaren deutlich héheren 2m-Temperaturen iiber
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der Barents-, Gronland- und Labradorsee lassen sich auch relativ leicht benennen,
wenn man die unterschiedliche Meereisbedeckung in warmen und kalten Januaren
beriicksichtigt (siche Abbildung 6.8(d)). Alle drei Meeresgebiete weisen in warmen
Januaren eine deutlich geringere Meereisbedeckung auf als in kalten. Die Unter-
schiede betragen in der Labradorsee sogar mehr als 40%. Welche Rolle hierbei die
Zyklonen spielen, ldsst sich nicht ohne weiteres feststellen. Einerseits beeinflussen
Anomalien der Meereisbedeckung den lokalen und regionalen Wiarmeaustausch zwi-
schen Ogzean und Atmosphére, wodurch wiederum die atmosphérische Zirkulation
beeinflusst wird, und andererseits scheint eine grofie Variabilitit in der Meereisbede-
ckung durch die Effekte der synoptischen Aktivitdt beeinflusst zu werden [AGNEW,
1993).

Einen Zusammenhang zwischen der Intensitét des Sibirienhochs und der Meereisbe-
deckung in der Barents- und Karasee haben GA0 und Wu [1998] festgestellt, wobei
in diesen Meeren weniger Eis auftritt, wenn die Intensitédt des Sibirienhochs hoch ist
und umgekehrt. Da auch die warmen Januare, in denen die Ausdehnung des Sibiri-
enhochs nach Norden gréfler ist als in kalten (siehe Abbildung 6.3), eine geringere
Meereisbedeckung in der Barentssee aufweisen, scheint sich der von GAo und Wu
[1998] aus Beobachtungsdaten abgeleitete Zusammenhang auch in den Simulationen
widerzuspiegeln.

6.1.9 Diskussion

Uber die Ursachen des Auftretens der beiden atmosphirischen Zirkulationsstinde
im arktischen Winter ldsst sich, anhand der gezeigten Simulationsergebnisse, leider
keine eindeutige Aussage machen. Trotzdem soll hier ein méglicher Zusammenhang
kurz diskutiert werden.

Die geografische Lage des troposphérischen Wirbels scheint durch die Lage und
Nord-Sid-Orientierung der nérdlichen Rocky Mountains beeinflusst zu werden,
durch die, in Abhéngigkeit der Lage und Stérke der Westwinde, planetare Wel-
len ausgeldst werden [DaSILvA und LiNDzEN, 1993]. Die interannuelle Variabilitat
der Westwinde in Verbindung mit der Orografie ist ein moglicher Grund fir die
unterschiedliche Starke des Troges stromabwirts der nordlichen Rocky Mountains
iber dem kanadischen Archipel, wo auch in kalten Januaren ein, dann aber deutlich
schwicher ausgeprdgter Trog anzutreffen ist. Die Stdrke dieses Troges beeinflusst
wiederum die Entstehung und Steuerung atlantischer Zyklonen durch die Stromung
in den oberen Schichten der Troposphére [SERREZE et al., 1993].

Ein deutlich ausgebildeter Trog, oft in der Gestalt eines tiefen isolierten Wirbels,
tendiert dazu, die synoptische Aktivitdt in der zentralen und ostlichen Arktis zu
verstirken, begleitet von einem erhéhten meridionalen Wérme- und Feuchtetrans-
port in die innere Arktis. Im Falle eines nur schwach ausgebildeten Troges ist dieser
polwirts gerichtete Transport von Wirme sehr viel schwicher, sodass die relativ
kalte und trockene Luft in der zentralen und &stlichen Arktis von den deutlich mil-
deren maritimen Luftmassen mittlerer Breiten getrennt bleibt. Dadurch wird ein
ausgedehnter kalter Wirbel mit Zentrum iiber der dstlichen Arktis begiinstigt. Die-
ser wirkt wiederum als eine Barriere fiir Zyklonen, was die Persistenz des Wirbels
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unterstiitzen kénnte [OVERLAND et al., 1997]. Aufgrund der komplexen Riickkoppe-
lung zwischen den Temperaturen und der Zirkulation ldsst sich aber nicht eindeutig
sagen, ob die unterschiedlichen Temperaturen letztlich fiir die unterschiedliche Zir-
kulation verantwortlich sind oder aus dieser resultieren (vergleiche auch DORN et al.
[2000]).

6.2 Kennzeichen eines warmen oder kalten Julis

In Analogie zu den Simulationen des Monats Januar wurden auch die Simulationen
des Monats Juli analysiert. Der Juli zeigt zwar allgemein eine schwéchere Varia-
bilitdt der mittleren Temperaturen (vergleiche Abschnitt 5.2.3), dennoch kénnen
stdrkere Variationen in einigen Teilbereichen der Arktis nicht ausgeschlossen wer-
den. Dic Verbindungen zwischen einem warmen oder kalten arktischen Klima und
der atmosphirischen Zirkulation im Juli sind bislang ebenfalls nicht gekldrt. Die
jeweils 6 Juli-Monate der beiden simulierten warmen bzw. kalten Perioden {verglei-
che Tabelle 5.3) werden im Folgenden zusammengefasst und als warme bzw. kalte
Juli-Monate bezeichnet.

6.2.1 Charakteristika der groBrdumigen Zirkulation

Die Unterschiede in der grofiriumigen atmosphérischen Zirkulation zwischen einem
warmen und einem kalten arktischen Klima im Juli werden deutlich bei Betrachtung
der mittleren geopotenziellen Hohe der 500-hPa-Druckfliche, welche in Abbildung
6.9 dargestellt ist. Neben den mittleren Feldern warmer und kalter Juli-Monate
enthélt die Abbildung die Differenz zwischen warmen und kalten Juli-Monaten so-
wie die Korrelationskoeffizienten zwischen der tiber die Nordpolarregion gemittelten
2m-Temperatur des CTRL und den monatsgemittelten Feldern der geopotenziellen
Hohe in 500 hPa aller 24 Juli-Simulationen des HIRHAMA4.

Warmen und kalten Juli-Monaten gemeinsam ist ein troposphérischer Wirbel, der
durch niedrige geopotenzielle Hohen im Bereich des Nordpols gekennzeichnet ist und
jeweils einen Trog Richtung Baffin-Insel aufweist. In kalten Juli-Monaten zeigt sich
allerdings ein deutlich gréfierer und tieferer troposphérischer Wirbel als in warmen
Juli-Monaten, wobei die gréfiten Differenzen in der westlichen Arktis und tiber dem
Nordatlantik auftreten. Die maximale Differenz von etwa 75 gpm zeigt sich gerade
im Bereich des Troges iiber der Baffin-Insel, sodass kalte Juli-Monate, neben dem
insgesamt grofleren und tieferen Wirbel, vor allem durch einen stirkeren Hohentrog
im Bereich der Baffin-Insel charakterisiert sind, wodurch der Wirbel im Mittel eine
leicht asymmetrische Form aufweist.

Die Abbildung 6.9(d) mit den Korrelationskoeflizienten zeigt, dass aber auch ein
signifikanter Zusammenhang zwischen warmen oder kalten Klimabedingungen im
Juli und der Druckflichenhhe in Nordkanada und Alaska, iiber dem Nordatlan-
tik und Nordskandinavien sowie Teilen Mittel- und Ostsibiriens besteht. Uber dem
zentralen und &stlichen Teil des Arktischen Ozeans sowie {iber der westrussischen
Arktis sind die Differenzen zwischen warmen und kalten Juli-Monaten als auch die
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Abbildung 6.9: Mittlere geopotenzielle Hohe in 500 hPa (gpm) von 12 warmen

Juli-Monaten (a) und 12 kalten Juli-Monaten (b}, die Differenz zwischen warmen

und kalten Juli-Monaten (c) sowie die Korrelationskoeffizienten zwischen der iiber die

Nordpolarregion gemittelten 2m-Temperatur des CTRL im Juli und den monatsge-

mittelten Feldern der geopotenziellen Hohe in 500 hPa aller 24 Juli-Simulationen des

HIRHAM4 (d). Die gestrichelten Linien geben die 95%-Signifikanzgrenze der Diffe-
renzen bzw. der Korrelationskoeflizienten an.

Korrelationskoeffizienten allgemein klein, aber dennoch meist positiv. Auffallig ist,
dass sich 6stlich des Urals der einzige Bereich mit leicht negativer Korrelation befin-
det. Insgesamt lisst sich schlussfolgern, dass die fiir ein warmes oder kaltes Klima
relevanten Gréflenschwankungen des Wirbels bevorzugt den westlichen und atlanti-
schen Teil der Arktis erfassen, wogegen die innere Arktis und der zentrale Bereich
des eurasischen Kontinents davon weniger betroffen sind.

Auch im Juli scheint ein warmes oder kaltes arktisches Klima mit Unterschieden
in der atmosphirischen Zirkulation zusammenzuhéngen. Im Vergleich zum Januar
zeigt sich im Juli allerdings ein vllig anderer Zusammenhang, der iiberwiegend mit
der Ausdehnung und nicht mit der Lage des tropospharischen Wirbels in Verbindung
steht und méglicherweise die Phasen der Arktischen Oszillation (AO) représentiert
{vergleiche Abschnitt 2.3). Die AO ist zwar hauptséchlich ein Winterph&nomen, wird
aber auch im Sommer beobachtet, wenngleich sie dann deutlich schwicher als im
Winter ist [THOMPSON und WALLACE, 2000].
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6.2.2 Charakteristika der Luftdruckverteilung

Die entsprechende mittlere Luftdruckverteilung warmer und kalter Juli-Monate ist
in Abbildung 6.10 dargestellt. Der Luftdruck in Meeresniveau zeigt in warmen und
kalten Juli-Monaten jeweils hohen Luftdruck iiber dem Arktischen Ozean und iiber
Gronland, der wahrscheinlich aufgrund der verhdltnismifBig sehr kalten Luft in die-
sen Gebieten entsteht, d.h. hier handelt es sich um thermische Hochdruckgebiete,
vergleichbar dem bekannteren sibirischen Kéltehoch im Winter. Hochdruckgebiete
iiber dem Arktischen Ozean werden im Sommer zwar auch beobachtet, weisen im
Mittel aber einen niedrigeren Luftdruck auf (vergleiche Abbildung 2.1).

Der hochste Luftdruck zeigt sich sowohl in warmen als auch in kalten Juli-Monaten
tiber der Beaufort-See und {iber Grénland, wo jeweils auch Beobachtungen im Mittel
den hdchsten Luftdruck aufweisen. Gerade im Bereich Gronlands zeigen sich aber
auch die grofiten Differenzen zwischen einem warmen und kalten Juli. Die warmen
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Abbildung 6.10: Mittlerer Luftdruck in Meeresniveau (hPa) von 12 warmen Juli-
Monaten (a) und 12 kalten Juli-Monaten (b), die Differenz zwischen warmen und kal-
ten Juli-Monaten (c) sowie die Korrelationskoeffizienten zwischen der iiber die Nord-
polarregion gemittelten 2m-Temperatur des CTRL im Juli und den monatsgemittelten
Feldern des Luftdrucks in Meeresniveau aller 24 Juli-Simulationen des HIRHAM4 (d).
Die gestrichelten Linien geben die 95%-Signifikanzgrenze der Differenzen bzw. der

Korrelationskoeffizienten an.
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Juli-Monate zeigen dort, in Verbindung mit dem schwicheren Hohentrog, verbreitet
einen um 4 hPa héheren Luftdruck als die kalten. Niedrigerer Luftdruck tritt im Juli,
sowohl in warmen als auch in kalten Juli-Monaten, vor allem iiber dem eurasischen
Kontinent auf, wobei die Differenzen dort meist kleiner als 1 hPa sind.

Die Korrelationskoeflizienten zwischen den gebietsgemittelten 2m-Temperaturen
und den Luftdruckfeldern zeigen, dass hohe mittlere Temperaturen in der Nord-
polarregion mit hohem Luftdruck in und um Grénland verbunden sind, wobei dort
auch ein statistisch signifikanter Zusammenhang besteht. Im Gegensatz zum Geopo-
tenzial in 500 hPa zeigt sich iiber Alaska und Ostsibirien allerdings kein signifikanter
Zusammenhang zwischen den gebietsgemittelten 2m-Temperaturen und dem Luft-
druck.

6.2.3 Charakteristika der Temperaturverteilung

Die Temperaturverteilung in 850 hPa von warmen und kalten Juli-Monaten zeigt
Abbildung 6.11. Warme und kalte Juli-Monate zeigen jeweils die tiefsten Tempera-
turen iiber dem Arktischen Ozean und dem gronldndischen Eisschild, wogegen die
hochsten Temperaturen in der Randzone iiber den Kontinenten auftreten.

Die gréfiten Differenzen zwischen warmen und kalten Juli-Monaten zeigen sich auch
bei den Temperaturen iiber Nordkanada und Alaska, Ost- und Mittelsibirien, Nord-
skandinavien und vor allem im Bereich des kanadischen Archipels, wobei die Kor-
relationskoeffizienten in diesem Bereich zwar statistisch signifikant, aber niedriger
sind als in den anderen erwihnten Gebieten. Die grofiten Temperaturunterschiede
sowie die stirkste Korrelation tritt jeweils iiber Landgebieten auf, was aufgrund der
grofieren Wirmekapazitat des Meeres auch versténdlich ist.

Der eben erlduterte Zusammenhang der regionalen Temperaturverteilung zeigt sich
auch in hoheren Schichten und bei den bodennahen Temperaturen, wobei die Dif-
ferenzen mit der Hohe abnehmen. Auf eine Darstellung z.B. der 2m-Temperaturen
wurde hier verzichtet, da die Juli-Simulationen des HIRHAM4 iiber dem Arktischen
Ozean unrealistisch niedrige Temperaturen (im Mittel unter —30°C) aufweisen. Die
beobachteten Sommertemperaturen dieser Region liegen im Mittel zwischen —4°C
und 0°C (vergleiche Abbildung 2.2), also mehr als 25 K hoher. Der Grund fiir diese
extrem niedrigen 2m-Temperaturen in den Juli-Simulationen des HIRHAM4 liegt
in den niedrigen Oberflichentemperaturen des CTRL, die als unterer Randantrieb
im HIRHAM4 Verwendung finden und demzufolge die Simulationsergebnisse des
HIRHAM4 mitbestimmen. Ein Wechsel der Meereis-Parametrisierung (vergleiche
Abschnitt 3.3.3) als auch die Anwendung der verbesserten Interpolation der unte-
ren Randdaten (vergleiche Abschnitt 3.4) bringen diesbeziiglich keine wesentliche
Verbesserung.

Da sich die bodennahen Temperaturen beispielsweise auch auf die Verdunstung,
den Niederschlag und die atmosphiirische Zirkulation auswirken, z.B. iiber die Bil-
dung und Intensitit des Kéaltehochs {iber dem Arktischen Ozean, kdnnen die Er-
gebnisse der Juli-Simulationen des HIRHAM4 wohl nur einen Anhaltspunkt fiir die
grofiriumigen Zirkulations- und Temperaturdifferenzen zwischen warmen und kal-
ten Juli-Monaten liefern. Hier zeigt sich eine wesentliche Schwiche des Konzepts der
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Abbildung 6.11: Mittlere Temperatur in 850 hPa (°C) von 12 warmen Juli-
Monaten (a) und 12 kalten Juli-Monaten (b), die Differenz zwischen warmen und kal-
ten Juli-Monaten (c) sowie die Korrelationskoeffizienten zwischen der iiber die Nord-
polarregion gemittelten 2m-Temperatur des CTRL im Juli und den monatsgemittelten
Feldern der Temperatur in 850 hPa aller 24 Juli-Simulationen des HIRHAM4 (d). Die
gestrichelten Linien geben die 95%-Signifikanzgrenze der Differenzen bzw. der Korre-

lationskoeflizienten an.

regionalen Klimamodellierung: Die Qualitit der Simulationsergebnisse wird ganz
entscheidend durch die Qualitdt der Randantriebsdaten bestimmt [CHRISTENSEN

et al., 1997].
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7 Einfluss der NAQO auf das arktische
Winterklima

In diesem Kapitel wird der Einfluss der Nordatlantischen Oszillation (NAO) auf
die Klimabedingungen im arktischen Winter analysiert. Da die NAO hauptsichlich
ein Winterphdnomen darstellt, wurde auf eine entsprechende Untersuchung fiir den
arktischen Sommer verzichtet, wodurch mehr Rechenzeit fiir die Wintersimulationen
zur Verfligung stand. Deswegen ist auch nicht nur ein reprisentativer Monat fiir den
Winter ausgewéhlt worden, sondern es wurden 24 komplette Wintersimulationen
von Dezember bis Marz durchgefiihrt, von denen, entsprechend der Einteilung von
Abschnitt 5.2.3, 12 Winter die positive Phase und 12 Winter die negative Phase
der NAO représentieren. Erstere werden hier als positive Winter und letztere als
negative Winter bezeichnet.

Aufgrund der Gemeinsamkeiten zwischen NAO und Arktischer Oszillation (AO)
hitte hier statt NAO auch der Begriff AO verwendet werden kénnen. Der Begrift
NAO steht hier reprisentativ fiir das dominierende natiirliche Schwingungsphéno-
men der Nordhemisphére, das aufgrund einer unterschiedlichen Betrachtungsweise
in der Literatur teilweise als NAO und teilweise als AO bezeichnet wird.

7.1 Charakteristika der groBraumigen Zirkulation

Abweichend zum bisherigen Vorgehen, der Vorstellung der Simulationsergebnisse
des HIRHAM4, soll hier auch die Luftdruckverteilung aus dem CTRL gezeigt wer-
den, um einerseits die typischen Unterschiede in der nordhemisphérischen Zirkulati-
on zwischen den verschiedenen Phasen der NAO zu verdeutlichen und andererseits
mogliche Unterschiede zwischen den HIRHAM4-Simulationen und dem CTRL zu
diskutieren.

In Abbildung 7.1 ist der mittlere Luftdruck in Meeresniveau nérdlich von 20°N fiir
die positiven und die negativen Winter und die Differenz zwischen beiden dargestellt.
Die Luftdruckverteilung im Winter des CTRL ist jeweils durch zwet Tiefdruckzen-
tren in der Umgebung der Aléuten und Islands gekennzeichnet, wobei der mittlere
Luftdruck im Kern dieser Tiefdruckgebiete jeweils etwas weniger als 1000 hPa be-
triagt. Hoher Luftdruck herrscht im Winter vor allem iiber den Kontinenten, wobei
das sibirische Kiltehoch mit einem mittleren Luftdruck tiber 1030 hPa hervorsticht.
Diese typische Druckverteilung zeigt sich sowohl in der positiven als auch in der ne-
gativen Phase der NAO. Wie aus dem Differenzenbild ersichtlich, gibt es aber einige



92 7 Einfluss der NAO auf das arktische Winterklima

(c) Difterenz (NAO+ minus NAO-)

Abbildung 7.1: Mittlerer Luftdruck in Meeresniveau (hPa) nérdlich von 20°N von
12 Wintern in der positiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b)
sowie die Differenz zwischen positiver und negativer Phase (¢) vom CTRL.

deutliche Unterschiede in der Intensitét der Druckgebilde. Vor allem das Islandtief
ist in der positiven NAO-Phase im Mittel um etwa 6 hPa tiefer als in der negativen
Phase, wogegen im Bereich der Azoren und der iberischen Halbinsel der Luftdruck
im Mittel um 4 hPa hoher liegt.
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Abbildung 7.2: Mittlerer Luftdruck in Meeresniveau (hPa; Graustufen) und mittlere

geopotengzielle Hohe in 500 hPa (gpm; gestrichelte Linien im Abstand von 50 gpm) von

12 Wintern in der positiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b)

sowie die Luftdruckdifferenz (c) und die 500-hPa-Héhendifferenz (d) zwischen positiver

und negativer Phase. Die gestrichelten Linien in den Differenzenbildern geben die
95%—Signifikanzgrenze an.

Dieser Unterschied zwischen positiver und negativer Phase ist auch aus Beobach-
tungsdaten bekannt (vergleiche Abbildung 1 bei HURRELL und VAN LOON [1997]).
Im Unterschied zu Beobachtungen zeigt der CTRL allerdings die grofite negative Dif-
ferenz im Bereich der Norwegischen See und Nordskandinaviens, wogegen Beobach-
tungen die grofiten Differenzen im westlichen Teil des Islandtiefs zwischen Gronland
und Island aufweisen. Ferner zeigt sich im CTRL auch ein Bereich mit positiven Dif-
ferenzen {iber dem Nordpazifik, der in den Beobachtungsdaten von HURRELL und
vaN LOON [1997] nicht vorhanden ist. Dafiir zeigen hier die Luftdruckdifferenzen
eine grofiere Ahnlichkeit mit dem simulierten als auch mit dem beobachteten Muster
der Arktischen Oszillation (siehe Abbildung 5.2 und die zugehérigen Erlduterungen
im Text).

Diese typischen Unterschiede im Luftdruckfeld zwischen positiven und negativen
Wintern des CTRL zeigen sich auch in den Simulationsergebnissen des HIRHAM4,
welche in Abbildung 7.2 dargestellt sind. Uber der gesamten Arktis tritt in der
positiven Phase der NAQ niedrigerer Luftdruck auf. Der gréfite Unterschied mit bis
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zu 9 hPa ist im Bereich Nordskandinaviens und der Norwegischen See zu sehen.
Die Differenzen sind iiber Siidgronland, dem Nordatlantik und Nordeuropa zudem
statistisch signifikant. Ebenfalls statistisch signifikante Differenzen treten in einem
schmalen Streifen von Nordkanada bis zur Beringstrale auf, wo die Unterschiede
aber nur etwa 3-4 hPa betragen.

Neben dem Luftdruck zeigt Abbildung 7.2 auch die mittlere geopotenzielle Héhe
der 500-hPa-Druckfliche. Sowohl die Winter der positiven als auch die der negativen
Phase zeigen einen troposphirischen Wirbel mit Zentrum zwischen dem kanadischen
Archipel und dem Nordpol, welcher in der positiven Phase aber eine grofiere Ausdeh-
nung aufweist. Auf der 500-hPa-~Druckfliche zeigen sich in der positiven Phase der
NAO fast iiber der gesamten Arktis niedrigere Hohen als in der negativen. Lediglich
im mittelasiatischen Randbereich der Arktis ist ein entgegengesetztes Vorzeichen
vorhanden. Die grofiten und iiberwiegend statistisch signifikanten Differenzen treten
iiber dem atlantischen und pazifischen Randbereich des Wirbels auf, mit maximal
70 gpm Unterschied im Bereich des Islandtiefs, wogegen sich in der zentralen Arktis
nur geringe Differenzen zeigen.

Die Unterschiede zwischen den Luftdruckfeldern der HIRHAM4-Simulationen und
denen des CTRL sind {iberwiegend gering. Dies trifft auch auf die entsprechen-
den Felder der 500-hPa-Druckflichenhshe zu, die hier nur von den HIRHAM4-
Simulationen gezeigt wurden. Allgemein kann sich, wegen der Koppelung iiber die In-
itialisierung und den stetigen Randantrieb, auch keine wesentlich andere grofirdumi-
ge Zirkulation im regionalen Modell einstellen. Das regionale Modell ist jedoch in
der Lage, durch die hohere Auflésung auch kleinrdumige Strukturen zu entwickeln,
die leichte Modifikationen der grofrdumigen Felder bewirken. Im Wesentlichen wer-
den die Simulationen eines regionalen Modells aber durch die Randantriebsdaten
gepréagt. Die wirklichen Vorteile des Konzepts der regionalen Klimamodellierung
werden spéter in diesem Kapitel noch erldutert.

7.2 Charakteristika der Temperaturverteilung

Wie in Abschnitt 6.2.3 schon dargestellt, werden auch die Temperaturen im
HIRHAM4 stark durch die Randantriebsdaten bestimmt. Auf eine gesonderte Dar-
stellung der Temperaturverteilung im CTRL soll deshalb hier verzichtet werden; die
Abweichungen zwischen den HIRHAM4-Simulationen und dem CTRL sind iiber-
wiegend gering.

Abbildung 7.3 zeigt die mittleren 2m-Temperaturen in der positiven und negativen
Phase der NAO sowie die Differenz zwischen beiden. Die niedrigsten Temperaturen
zeigen sich in beiden Phasen iiber dem Arktischen Ozean, dem kanadischen Archipel,
in Grénland und Ostsibirien, wo jeweils verbreitet mittlere 2m-Temperaturen unter
—30°C auftreten. Uber dem gronlandischen Eisschild treten, zumindest in der posi-
tiven NAO—-Phase, sogar mittlere Temperaturen von unter —40°C auf. Die hochsten
mittleren Temperaturen (liber 0°C) zeigen sich {iber dem Nordatlantik und an der
Pazifikkiiste Nordamerikas. Man erkennt zudem deutlich den Einfluss des warmen
Golfstroms auf die Temperaturen in Nordeuropa, wo vergleichsweise relativ milde
Temperaturen auftreten.
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Abbildung 7.3: Mittlere Temperatur in 2 m Hohe (°C) von 12 Wintern in der po-

sitiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b) sowie die Differenz

zwischen positiver und negativer Phase (c). Die gestrichelte Linie im Differenzenbild
gibt die 95%-Signifikanzgrenze an.

Unabhéngig davon, ob diese bodennahen Temperaturen, die iiber den unteren Rand-
antrieb den Einfluss des CTRL widerspiegeln, realistisch sind oder nicht, zeigt sich
zwischen positiver und negativer Phase der NAO doch ein deutlicher Temperatur-
unterschied. Fast der gesamte Nordwesten des eurasischen Kontinents weist in der
positiven Phase der NAO um etwa 3-6 K hohere mittlere Temperaturen auf als in
der negativen Phase. Diese Temperaturdifferenzen sind statistisch signifikant. Um
etwa 2 K hohere Temperaturen zeigen sich zudem im Bereich Spitzbergens, der
Barents- und der Karasee. Ferner ist die positive Phase der NAO mit niedrigeren
Temperaturen im Bereich Grénlands verbunden. An der Siidspitze und in der Mitte
Gronlands betrigt die Temperaturdifferenz mehr als —3 K, iiber der Labradorsee
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sogar bis zu —5 K. Ebenfalls niedrigere 2m-Temperatur treten in der positiven Pha-
se iiber Ostsibirien und Alaska auf, wogegen die Unterschiede iiber dem Arktischen
Ozean vom Betrag kleiner als 1,5 K sind.

Allgemein zeigen die Temperaturdifferenzen etwa eine Zweiteilung der Arktis, die
durch hohere Temperaturen in der &stlichen, européischen Arktis in der positiven
Phase und hhere Temperaturen im pazifischen Bereich und der westlichen Arktis in
der negativen Phase gekennzeichnet ist. Die Simulationsergebnisse des HIRHAM4
zeigen zudem eine grofe Ahnlichkeit zu den beobachteten Unterschieden zwischen
positiver und negativer NAO-Phase (vergleiche HURRELL und vaN LooON [1997}).
Allerdings zeigen die Simulationen insbesondere iiber dem eurasischen Kontinent
eine grofiere Differenz zwischen positiver und negativer Phase als die Beobachtun-
gen. Dies kénnte daran liegen, dass die Indexwerte fiir die negative NAO-Phase bei
HURRELL und VAN LOON [1997] nicht so niedrig sind wie bei den aus dem CTRL
ausgewidhlten Perioden.

7.3 Charakteristika der Niederschlagsverteilung und
Verdunstung

Ein wesentlicher Vorteil der regionalen Klimamodellierung ist die Simulation des Nie-
derschlags [GIORGI und MARINUCCI, 1996]. Die Niederschlagsbildung findet zwar
auch in einem Regionalmodell weit unterhalb der Gitterauflésung statt, doch wird
sie stark durch mesoskalige Prozesse beeinflusst, die zumindest teilweise von einem
regionalen Klimamodell aufgelost werden koénnen. Aufgrund der allgemein héheren
Auflésung eines Regionalmodells, der damit verbundenen feineren Représentation
der Orografie und Land-Meer-Kontraste, der realitéitsniheren Wiedergabe hydrody-
namischer Instabilitdten, nichtlinearer Wechselwirkungen und Energietransfers zwi-
schen grofilen und kleineren Skalen, kann eine Verbesserung in der Simulation des
Niederschlags gegeniiber einem globalen, gréber aufgeldsten Klimamodell erwartet
werden (vergleiche auch Abschnitt 1.2).

Im Gegensatz zum Luftdruck oder zur Temperatur ist die Niederschlagssimulation
im HIRHAM4 nur indirekt von den Randantriebsdaten abhingig, da der Nieder-
schlag einerseits keine prognostische Grofie ist und andererseits die prognostische
Grofe Wolkenwasser nicht vom antreibenden Modell iibernommen wird (siche Ab-
schnitt 3.4). Allerdings entstehen dadurch an den Modellrindern teilweise unrea-
listische Niederschlagswerte, wie in einigen der folgenden Abbildungen deutlich zu
erkennen ist.

7.3.1 Niederschlagssummen

Der oben angesprochene Vorteil eines regionalen Klimamodells gegeniiber einem grs-
ber aufgelosten globalen Modell soll hier anhand der Niederschlagssimulationen des
HIRHAM4 und des ECHO-G-Kontrolllaufs demonstriert werden. Gleichzeitig wird
der Unterschied im Niederschlag zwischen den beiden NAO-Phasen erléutert. Dazu
sind in Abbildung 7.4 fiir die HTRHAM4~-Simulationen und in Abbildung 7.5 fiir den
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Abbildung 7.4: Mittlere Niederschlagssumme (mm) von 12 Wintern in der posi-

tiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b) sowie die Differenz

zwischen positiver und negativer Phase (c). Die gestrichelte Linie im Differenzenbild
gibt die 95%-Signifikanzgrenze an.

CTRL jeweils die mittleren Niederschlagssummen im Winter fiir die positive und
die negative NAO-Phase sowie die Differenz zwischen beiden dargestellt.

Am wenigsten Niederschlag fillt in beiden NAO-Phasen der HIRHAM4-Simulatio-
nen jeweils tiber der Mitte des grénldndischen Eisschildes und den ostsibirischen
Gebirgen. Insbesondere iiber Zentralgronland betridgt die mittlere Niederschlagss-
umme im Winter weniger als 25 mm, doch auch {iber dem zentralen Arktischen
Ozean fillt im Mittel weniger als 50 mm Niederschlag. Diesbeziiglich zeigen die
Niederschlagssummen des CTRL ein analoges Bild, wobei allerdings auch an der
Nordwestkiiste Grénlands entsprechend niedrige Werte auftreten. Zudem sind auch
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(c) Differenz (NAO+ minus NAO—)

Abbildung 7.5: Mittlere Niederschlagssumme (mm) nérdlich von 60°N von 12 Win-

tern in der positiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b) sowie die

Differenz zwischen positiver und negativer Phase (¢) vom CTRL. Der Isolinienabstand
wurde entsprechend der Einteilung in Abbildung 7.4 gewahlt.

die mittleren Niederschlagssummen in der zentralen Arktis niedriger. Allgemein liegt
die Ursache fiir diese geringen Niederschlidge in den extrem kalten Wintertempera-
turen dieser Gebiete (siehe Abbildung 7.3), wodurch die Atmosphére nur geringe
Mengen an Feuchtigkeit enthilt, die fiir Niederschlagsprozesse zur Verfiigung stehen
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kann.

Ein Zusammenhang des Niederschlags mit der Temperatur zeigt sich auch in den
Gebieten, die im Mittel wirmere Klimabedingungen aufweisen. So fallt iiber den
im Winter noch recht warmen Meeresgebieten im Nordatlantik und an der Pazi-
fikkiiste Nordamerikas relativ viel Niederschlag. Auch in Nordeuropa zeigen sich
verhéltnisméfig hohe Niederschlige. Die hochsten Niederschlagssummen in den
HIRHAM4-Simulationen treten in Verbindung mit Gebirgen auf, vor allem im Be-
reich der nérdlichen Rocky Mountains und an der orografisch stark gegliederten
Stidkiiste Gronlands, wo allein im Winter mittlere Niederschlagssummen von teil-
weise {iber 1000 mm vorkommen. Neben dem Niederschlag durch grofirdumige He-
bung im Bereich synoptischer Wettersyteme entsteht dort zusitzlich Niederschlag
aufgrund orografisch erzwungener Hebung von Luftmassen.

Wegen der groberen Reprisentation der Orografie weichen die Niederschlagssum-
men des CTRL vor allem in den Regionen mit einer starken orografischen Gliede-
rung deutlich von denen der HIRHAM4-Simulationen ab. Beispielsweise zeigen die
HIRHAM4-Simulationen an der- Siidostkiiste Gronlands teilweise doppelt so hohe
Niederschlagssummen wie der CTRL. Mittelhohe Gebirge, wie z.B. der Ural oder
die Gebirge Ostsibiriens, sind in der T30-Auflosung des ECHAM4 zudem so stark
geglattet, dass sie kaum einen Einfluss auf die Niederschlagsverteilung im CTRL
haben. Zudem tritt im CTRL auch {iber den relativ niederschlagsreichen Gebieten
des Nordatlantiks und der européischen Arktis weniger, stellenweise nur halb so viel
Niederschlag auf als in den HIRHAM4-Simulationen. Ganz allgemein wird der Nie-
derschlag iiber weiten Teilen der Arktis vom ECHAM4 wahrscheinlich unterschétzt.

Die gréfiten absoluten Niederschlagsdifferenzen zwischen positiver und negativer
Phase der NAO zeigen sich naturgemif in den Gebieten, in denen im Mittel viel Nie--
derschlag fillt. In der positiven NAO-Phase fillt mehr Niederschlag vor allem iiber
dem 6stlichen Nordatlantik und Nordeuropa, wo die Niederschlagsdifferenzen der
HIRHAM4-Simulationen auch teilweise statistisch signifikant sind. Demgegeniiber
fallt in der negativen Phase der NAO mehr Niederschlag an der Siid- und Westkiiste
Gronlands, in Alaska und Ostsibirien. Die negativen Differenzen der HIRHAM4-
Simulationen weisen allerdings nur iiber einigen Bereichen des grénlédndischen Eis-
schildes statistische Signifikanz auf, wogegen z.B. an der Siidkiiste Grénlands, trotz
einer Niederschlagsdifferenz von teilweise weit {iber 100 mm, keine statistische Signi-
fikanz festzustellen ist. (Die Ursache liegt in den extrem unterschiedlichen Nieder-
schlagssummen.) Dennoch zeigen sich gerade im Bereich um Grénland und Island
sowohl die gréfiten positiven als auch die grofiten negativen Differenzen zwischen den
beiden NAO-Phasen. Ahnlich wie die Unterschiede in der Temperaturverteilung
weisen auch die Unterschiede in der Niederschlagsverteilung zwischen den beiden
NAO-Phasen in etwa die gleiche Zweiteilung der Arktis auf. Die Kennzeichen dieser
Zweiteilung sind mehr Niederschlag iiber dem 6stlichen Nordatlantik und dem Nord-
westen des eurasischen Kontinents in der positiven Phase und mehr Niederschlag im
pazifischen Bereich und der westlichen Arktis in der negativen Phase.

Die Niederschlagsdifferenzen zwischen positiver und negativer Phase der NAO sind
im CTRL qualitativ dhnlich zu denen der HIRHAM4-Simulationen, doch sind sie
vor allem iiber Gronland, dem Nordatlantik und Europa vom Betrag deutlich ge-
ringer. Diese Regionen sind aber gerade die, die das stérkste Signal beziiglich der
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NAO aufweisen. Folglich gibt der CTRL zwar die rdumlichen Abhéngigkeiten des
Niederschlags von der NAO qualitativ wieder. die Gréflenordnung der natiirlichen
Niederschlagsvariabilitdt in der Arktis wird aber unterschitzt. Der zu Beginn dieses
Abschnitts erwihnte Vorteil der regionalen Klimamodellierung beziiglich der Simu-
lation des Niederschlags wird hier deutlich.

7.3.2 Verdunstungssummen

Neben dem Niederschlag ist auch die Verdunstung eine wichtige Gréfie im Was-
serkreislauf. Zudem hat die Verdunstung grofilen Einfluss auf den Wérmehaushalt
der Erdoberflache, da durch sie Warme- und Strahlungsenergie in latente Energie
umgewandelt wird. Die Verdunstung hingt von verschiedenen meteorologischen Pa-
rametern ab, wie z.13. von der Luftfeuchtigkeit oder der Windgeschwindigkeit, ist
insbesondere aber auch von der Lufttemperatur abhiingig, sodass bei gleichem Was-
servorrat an der Erdoberfliche in warmen Gebieten im Allgemeinen mehr Wasser
verdunstet als in kalten.

Abbildung 7.6 zcigt die mittleren Verdunstungssummen im Winter fiir die positive
und die negative Phase der NAO sowie die Differenz zwischen beiden. Ein negati-
ves Vorzeichen bedeutet, dass es durch Verdunstung zu einem Wasserverlust an der
Oberfliche kommt. Ein positives Vorzeichen steht entsprechend fiir einen Wasser-
gewinn an der Oberfliche durch ein Uberwiegen der Kondensation. Die rdumliche
Verteilung der Verdunstung ist durch extrem geringe Verdunstungsraten von we-
niger als 10 mm im gesamten Winter in der zentralen Arktis charakterisiert. Uber
Gronland und weiten Teilen des Arktischen Ozeans iberwiegt im Mittel sogar die
Kondensation von Wasser an den sehr kalten Eisoberflichen gegeniiber der Ver-
dunstung. Lediglich iiber den warmen Meeresregionen und den Kontinentalgebieten
mit einem relativ milden Winterklima zeigen sich Verdunstungsraten, die grofier als
50 mm sind, wobei iiber den auch im Winter verhaltnisméfig warmen Teilen des
Nordatlantiks auch Werte von tiber 250 mm erreicht werden.

Der Unterschied in der Verdunstung zwischen den Wintern der positiven und der
negativen Phase der NAQO zeigt sich vor allem im Bereich des Nordatlantiks, wo
die Differenzen teilweise bis zu 100 mm betragen. Insbesondere an der Stidspitze
Gronlands und auf Island, aber auch iiber einigen Meeresgebieten zwischen Skandi-
navien und Spitzbergen ist die Verdunstung in der negativen Phase der NAO hoher
als in der positiven, wogegen iber Nordeuropa und siidlich von Grénland in der
positiven Phase eine hohere Verdunstung festzustellen ist. Uber Nordeuropa und
teilweise auch siidlich von Gronland ist diese Differenz zudem statistisch signifi-
kant. Trotz der geringen Unterschiede zeigt sich aber auch {iber dem grénldndischen
Eisschild und der Grénlandsee westlich von Spitzbergen eine statistisch signifikant
héhere Verdunstung in der positiven Phase.

7.3.3 Niederschlag minus Verdunstung

Ergdnzend zum Niederschlag und der Verdunstung wurde auch die Verteilung der
Differenzgrofie Niederschlag minus Verdunstung analysiert. Diese hdufig als P— FE
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Abbildung 7.6: Mittlere Verdunstungssumme (mm) von 12 Wintern in der posi-

tiven {a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b) sowie die Differenz

zwischen positiver und negativer Phase (c). Die gestrichelte Linie im Differenzenbild
gibt die 95%-Signifikanzgrenze an.

(Precipitation minus Evaporation) bezeichnete Grofie gibt Auskunft iiber die Hu-
miditét eines Klimas, da sie letztlich den Nettoeintrag von Frischwasser an der Erd-
oberflache représentiert.

In Abbildung 7.7 ist die mittlere Wintersumme von P — F in der positiven und
in der negativen NAO-Phase dargestellt. Mit Ausnahme einiger Meeresgebiete des
Nordatlantiks tiberwiegt in der gesamten Arktis der Niederschlag gegeniiber der
Verdunstung. Im Wesentlichen entspricht die Verteilung von P —E auch der Nie-
derschlagsverteilung. Eine Ausnahme bilden die eisfreien Gebiete des Nordatlantiks,
wo die hohen Verdunstungsraten iiber dem offenen, relativ warmen Wasser teilweise
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grofer sind als die dort fallenden Niederschldge. Dies betrifft insbesondere das Mee-
resgebiet siidlich von Spitzbergen, wo im Mittel mehr als 50 mm Wasser verdunstet
als durch Niederschlige fdllt. Da dadurch die Salzkonzentration im Meer ansteigt
(wodurch die Wasserdichte zunimmt), ist dies ein Anzeichen fiir eine verstirkte ozea-
nische Tiefenwasserbildung in diesen Meeresgebieten.

Ein Vergleich der Niederschlags- und Verdunstungsunterschiede zwischen positi-
ver und negativer NAO-Phasen zeigt, dass die Verdunstungsunterschiede iiber den
Landgebieten jeweils geringer sind als die Unterschiede im Niederschlag. Trotz der
signifikant hoheren Verdunstung tiber Nordeuropa in der positiven Phase gleicht
der gleichzeitig deutlich héhere Niederschlag diesen Wasserentzug iiber diesem Ge-
biet mehr als aus. Demzufolge entsprechen die Differenzen der Gréfie P— E im
Wesentlichen denen der Niederschlagsdifferenzen, weswegen hier auch auf eine Dif-
ferenzenabbildung verzichtet wurde. Die Differenzen in der inneren Arktis sind sogar
vom Betrag fast gleich grofy wie beim Niederschlag. Nur iiber dem Nordatlantik gibt
es eine teilweise abweichende Verteilung beider Grofien, die mit den hohen Verduns-
tungsraten iiber diesen Gebieten in Verbindung steht.

Der Nordatlantik spielt eine wichtige Rolle beim Antrieb der globalen thermoha-
linen Zirkulation, da dort das liber den Golfstrom einflieflende Oberflichenwasser
durch Konvektion in Tiefenwasser umgewandelt wird [z.B. RarMsToRrF, 1996; Cu-
BASCH und KAsaNG, 2000]. Neben dem Frischwassereintrag durch Fliisse und dem
Abschmelzen oder Ausfrieren von Eis hat die Grofle P—E grofien Einfluss auf die
thermohaline Zirkulation. Geringere Niederschlédge und eine héhere Verdunstung,
also eine Verringerung von P — E, haben einc hohere Meersalzkonzentration zur
Folge, wodurch die Dichte des Meerwassers zunimmt, was wiederum eine stérkere
Tiefenwasserbildung hervorruft, sodass die thermohaline Zirkulation verstérkt wird.
Entsprechend wird bei einer Erhéhung von P—E die thermohaline Zirknlation ab-
geschwicht. Im Extremfall konnte sogar der Golfstrom zum Erliegen kommen.

Abbildung 7.7 zeigt, dass iiber dem Nordatlantik in der positiven NAO-Phase iiber-
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Abbildung 7.7: Mittlere Summe Niederschlag minus Verdunstung (mm) von 12 Win-
tern in der positiven (a) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b). Die
gestrichelten Linien geben die Nulllinie an.
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wiegend hohere Werte der GréBle P — E auftreten als in der negativen. Dies be-
deutet, dass die thermohaline Zirkulation in der positiven Phase schwécher sein
muss. Aufgrund der unterschiedlichen atmosphirischen Feuchtefliisse im Bereich des
Nordatlantiks in den beiden NAO-Phasen hat die NAO/AO grole Bedeutung fiir
den Frischwasserhaushalt der Arktis [WaLsH, 2000] und damit auch fiir die globale
Ozeanzirkulation.

7.3.4 Niederschlagsakkumulation in Gronland

Zum Abschluss dieses Abschnitts sollen die Niederschlagsunterschiede zwischen den
beiden NAO-Phasen speziell fiir das Gebiet Gronlands dargestellt werden. Da die
Moglichkeit besteht, aus gronldndischen Eisbohrkernen den Nettobetrag des Nie-
derschlags fiir historische Zeiten zu rekonstruieren, soll hier untersucht werden, ob
aufgrund des simulierten grénlandischen Niederschlags auf den NAO-Index riick-
geschlossen werden kann. DETHLOFF et al. [2001b] konnten zeigen, dass die Re-
konstruktion des Niederschlags aus gronlidndischen Eisbohrkernen und die Nieder-
schlagssimulationen des HIRHAM4 qualitativ und auch quantitativ gut {iberein-
stimmen, sodass das regionale Klimamodell ein geeignetes Instrument fiir die Un-
tersuchung des Niederschlags iiber Grénland darstellt. APPENZELLER et al. [1998]
haben die beobachteten Niederschlagsfluktuationen im Westen Grénlands mit den
Variationen im NAQO-Index in Verbindung gebracht und sehen die Schneeakkumu-
lationsraten in Eiskernen aus Westgronland als geeigneten Parameter fiir die Rekon-
struktion des NAO-Index.

In Abbildung 7.8(a) ist die simulierte Niederschlagsdifferenz und in Abbildung
7.8(b) die entsprechende Differenz von P — F zwischen den Wintern der positi-
ven und negativen NAO-Phase dargestellt. Wie bereits oben erwidhnt, zeigt sich
aufgrund der extrem geringen Verdunstungsraten im Norden und im zentralen Be-
reich Grénlands kaum ein Unterschied zwischen den P — E- und Niederschlagsdif-
ferenzen. Lediglich {iber den siidlichen Kiistenstreifen unterscheiden sich die beiden
Abbildungen geringfiigig. Daraus lisst sich schlieflen, dass die Verdunstung im Win-
ter iber Gronland, trotz der teilweise signifikanten Unterschiede zwischen beiden
NAO-Phasen, keinen entscheidenden Einfluss auf den Wasserhaushalt hat. Dies-
bezlglich ist folglich der Niederschlag die entscheidende Gréfie, auch wenn er iiber
dem gronldndischen Inlandeis ebenfalls verhédltnisméfig geringe Wintersummen auf-
weist. Da die mittleren Wintertemperaturen Gronlands zudem deutlich unterhalb
des Gefrierpunkts liegen (siehe Abbildung 7.3), fillt der Niederschlag entsprechend
in fester Form und wird demzufolge zum gréfiten Teil akkumuliert.

Die Niederschlagsdifferenzen sind zum tberwiegenden Teil negativ, d.h. ein hoher
NAO-Index steht mit allgemein geringen Niederschligen in Gronland in Verbindung
und umgekehrt. Dieses Resultat deckt sich mit den Ergebnissen von BROMWICH
et al. [1999], die eine negative Korrelation des gronlindischen Niederschlags mit dem
NAO-Index gefunden haben, wobei inshesondere der Niederschlag iber Siidgronland
eine sehr grofie negative Korrelation mit dem NAO-Index aufweist. Auch die Simu-
lationsergebnisse des HIRHAM4 zeigen die grofite Niederschlagsdifferenz zwischen
den Wintern der positiven und negativen NAO—-Phase im siidlichen Kiistenbereich
Gronlands, doch besteht, trotz dieser hohen Niederschlagsdifferenz, nur im Westen
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Abbildung 7.8: Differenzen zwischen den jeweils 12 Wintern der positiven und der
negativen NAO-Phase fiir das Gebiet Gronlands von (a) der mittleren Niederschlags-
summe (mm), (b) der mittleren Summe Niederschlag minus Verdunstung (P—FE; mm)
und (c¢) der normierten mittleren Niederschlagssumme nach Gleichung 7.1. Ferner
sind in (d) die Korrelationskoeffizienten zwischen dem NAO-Index des CTRL und
den Niederschlagsummen der 24 Winter-Simulationen des HIRHAM4 dargestellt. Die
gestrichelten Linien geben jeweils die 95%—Signifikanzgrenze an.

Nordgrénlands und einigen Gebieten des zentralen siidlichen Teils statistische Signi-
fikanz. Die hohen absoluten Niederschlagsdifferenzen tduschen somit einen grofien
Unterschied vor, der eigentlich nicht existiert. Insofern ist es besser, relative Nie-
derschlagsdifferenzen zu betrachten. Dazu wurden die Niederschlagsdifferenzen mit
der mittleren Standardabweichung normiert. Die normierte Niederschlagsdifferenz
ergibt sich demzufolge durch

B, - P,

——%(ap o) (7.1)

AP =
wobei P den mittleren Niederschlag und ¢ die entsprechende Standardabweichung
der jeweils 12 Winter der positiven (Index p) bzw. negativen (Index n) Phase der
NAO angibt.

Die so normierte Niederschlagsdifferenz ist in Abbildung 7.8(c) dargestellt. Falls
AP >1 oder AP < —1 ist, ist der Betrag der absoluten Differenz grofer als die
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mittlere Standardabweichung, was einen nicht zufalligen Unterschied vermuten ldsst.
Die Gebiete Gronlands, in denen die normierte Differenz des Niederschlags vom Be-
trag den Wert Eins tibersteigt, sind annihernd deckungsgleich mit den Gebieten
statistisch signifikanter P — E'- und Niederschlagsdifferenzen. Allgemein zeigt der
westliche und siidliche Teil Gronlands teilweise deutlich mehr Niederschlag in der
negativen NAO-Phase, wogegen nur im &uflersten Nordosten Grénlands in der po-
sitiven NAO-Phase mehr Niederschlag fillt. Die normierten Differenzen liegen aber
nur in einigen wenigen Gebieten knapp unterhalb von minus eins. Eine normierte
Niederschlagsdifferenz AP > 1 tritt zudem in ganz Gronland nicht auf.

Noch deutlicher wird dieser Zusammenhang bei Betrachtung der Korrelationskoeffi-
zienten zwischen dem Niederschlag und dem NAO-Index (Abbildung 7.8(d)). Eine
positive Korrelation besteht wiederum im duflersten Nordosten Grénlands, und eine
Zone mit negativer Korrelation zieht sich von der Siidostkiiste iiber den zentralen
Bereich bis an die Nordwestkiiste Gronlands. Allerdings liegen die Korrelationsko-
effizienten vom Betrag jeweils unterhalb von 0,35 und sind in ganz Gronland sta-
tistisch nicht signifikant. Das bedeutet, dass zwar ein Zusammenhang besteht, der
aber relativ schwach ist und stark von natiirlicher Variabilitit iiberlagert wird.

APPENZELLER et al. [1998] haben in ECMWF-Reanalysedaten einen &hnlichen
rdumlichen Zusammenhang zwischen dem monatsgemittelten NAO-Index und den
monatlichen Niederschlagssummen gefunden, wobei die Korrelation teilweise etwas
grofler gewesen ist als die der gezeigten Simulationen. Zwar zeigen auch die Mo-
dellergebnisse, dass der Zusammenhang zwischen Niederschlag und NAO-Index im
westlichen Teil Gronlands deutlich grofier ist als zum Beispiel im mittleren oder ostli-
chen Teil, doch wurden hier nur Winterniederschldge beriicksichtigt, da die NAO ein
typisches Winterphdnomen ist und im Sommer sehr viel schwécher in Erscheinung
tritt [HURRELL und vaN LOON, 1997]. Da andererseits aber der meiste Niederschlag
iiber Nord- und Zentralgronland in den Sommermonaten fillt [z.B. CHEN et al.,
1997, DETHLOFF et al., 2001b], wenn die NAO die atmosphirische Zirkulation we-
niger stark prigt als im Winter, ldsst sich vermuten, dass die Jahresniederschlige
einen entsprechend geringeren Zusammenhang mit der NAO aufweisen. Dies kann
anhand der Simulationsergebnisse aber nicht nachgepriift werden. Dennoch muss
die von APPENZELLER et al. [1998] vorgeschlagene Moglichkeit der Rekonstruktion
des historischen NAO-Index aus den aus Eisbohrkernen Westgrénlands abgeleite-
ten Niederschlagsmengen, bereits aufgrund der nicht signifikanten Korrelation im
Winter, als unwahrscheinlich angesehen werden. Ein Zusammenhang zwischen dem
NAO-Index und dem Winterniederschlag im Nordwesten Gronlands ist zwar vor-
handen, doch ist dieser so stark von natiirlicher Niederschlagsvariabilitit iiberlagert,
dass eine rekonstruierte Zeitreihe des NAO-Index grofle Fehler beinhalten muss.

7.4 Synoptische Aktivitat

Die in Abschnitt 6.1.6 bereits angesprochene realistischere Simulation kurzzeitiger,
synoptischer Variabilitdt in einem regionalen Klimamodell soll hier zusammen mit
dem Unterschied zwischen positiven und negativen Phasen der NAO analysiert wer-
den. Als MaB fiir die synoptische Aktivitit werden wiederum die Standardabwei-
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chungen der bandpassgefilterten Luftdruckzeitreihen betrachtet, die nur die Varia-
bilitat zwischen zwei und sechs Tagen beinhalten (vergleiche Abschnitt 6.1.6).

In Abbildung 7.9 sind die mittleren Standardabweichungen der bandpassgefilterten
Luftdruckzeitreihen fiir die positive und die negative Phasen der NAO dargestellt,
wobei der obere Teil der Abbildung die Ergebnisse der HIRHAM4-Simulationen
und der untere die entsprechenden Standardabweichungen aus dem Kontrolllauf des
ECHO-G (CTRL) zeigt. Eine hohe synoptische Aktivitdt, gekennzeichnet durch
hohe Standardabweichungen, zeigt sich in allen Bildern iiber dem Nordwesten des
nordamerikanischen Kontinents, an der Westkiiste Gronlands und iiber dem Nord-
atlantik. Eine niedrige synoptische Aktivitdt tritt jeweils {iber dem Ostteil des eu-
rasischen Kontinents, dem Arktischen Ozean, dem kanadischen Archipel und der
Mitte Gronlands auf.

Neben diesen allgemeinen Gemeinsamkeiten gibt es aber auch deutliche Unterschie-
de sowohl zwischen den beiden NAO-Phasen als auch zwischen den HIRHAM4-
Simulationen und dem CTRL. Bevor die Unterschiede zwischen den HIRHAM4-
Simulationen und dem CTRL niher dargestellt werden, werden zunéchst die Unter-
schiede zwischen positiver und negativer NAO-Phase als Resultat der HIRHAM4-
Simulationen erldutert.

7.4.1 Unterschiede zwischen den beiden NAO—Phasen

Die positive Phase ist vor allem durch eine hohere synoptische Aktivitdt an der
Pazifikkiiste Nordamerikas sowie {iber dem 6stlichen Nordatlantik und Nordwesteu-
ropa gekennzeichnet. Demgegeniiber ist die synoptische Aktivitidt an der Westkiiste
Gronlands, tiber Nordgrénland und iiber dem Arktischen Ozean in der negativen
Phase hoher.

SERREZE et al. [1997] haben gezeigt, dass in Verbindung mit einem stirkeren Island-
tief (wie in der positiven NAO-Phase) mehr Zyklonen iiber dem &stlichen Nordatlan-
tik und vor allem im Bereich des Islandtiefs auftreten. Gleichzeitig werden im Bereich
von Labrador und iiber der Barents- und Karasee weniger Zyklonen beobachtet. Ers-
teres stimmt gut mit den Simulationsergebnissen iiberein, da man davon ausgehen
kann, dass die synoptische Aktivitdt im Bereich des Islandtiefs hauptséchlich durch
Zyklonen verursacht wird. Im Bereich von Barents- und Karasee zeigen die Simu-
lationen allerdings keinen groflen Unterschied zwischen den beiden NAO-Phasen.
Die beobachtete grofiere Haufigkeit von Zyklonen im Bereich von Labrador in der
negativen Phase deutet sich zumindest durch die grofiere synoptische Aktivitit im
Bereich der Labradorsee und der Baffin-Bay an.

Nach CHEN et al. [1997] fihrt die hiufige Lage eines Tiefdruckgebiets iiber der
Labradorsee zu erhéhtem Niederschlag tiber Grénland, wogegen fiir den Fall, dass
ein Tief im Bereich Islands angesiedelt ist, allgemein weniger Niederschlag iiber
Grénland fillt. Die Verbindung besteht in den unterschiedlichen Zugbahnen von
Zyklonen, die im ersten Fall haufiger von der Labradorsee entlang der Westkiiste
Gronlands nach Norden ziehen und im zweiten Fall hiufiger den Bereich um Island
passieren. Entsprechend des weiter westlich liegenden mittleren Tiefdruckzentrums
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Abbildung 7.9: Mittlere Standardabweichung der bandpassgefilterten (2-6 Tage)

Luftdruckzeitreihen eines jeden Winters (hPa) von 12 Wintern in der positiven (a)

und (¢) und 12 Wintern in der negativen Phase der NAO (b) und (d). Die oberen

beiden Abbildungen zeigen die Simulationsergebnisse des HIRHAM4 und die unteren
beiden die des ECHO-G.

in der negativen NAO-Phase (siehe Abbildung 7.2) zeigt sich auch eine héhere syn-
optische Aktivitit entlang der Westkiiste Gronlands, was eine grofiere Hiufigkeit
des Durchzugs von Zyklonen andeutet. Diese kénnen fiir die htheren Niederschlags-
summen im Westen Grénlands verantwortlich sein (sieche Abbildung 7.8). In Ver-
bindung mit dieser typischen Zyklonenzugbahn entlang der Westkiiste Gronlands
erfolgt nach CHEN et al. [1997] hiufig auch eine Abspaltung eines zweiten Kerns,
der tiber die Siidspitze Grénlands hinweg zieht und auf der Leeseite des gronlandi-
schen Eisschildes durch erneute Zyklogenese zu erhhten Niederschligen im Siiden
Gronlands fithrt. Obwohl diese Zyklonenzugbahn in den Standardabweichungen nur
schwach zu erkennen ist, kann dies ein Grund fiir die htheren Niederschlige im
Stiden Gronlands in der negativen NAO—-Phase sein.

Insgesamt lassen sich die Niederschlagsunterschiede Siid- und Westgrénlands durch
die unterschiedliche synoptische Aktivitit erkliren, die mit der unterschiedlichen
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Lage und Intensitit des Islandtiefs in den beiden NAO—-Phasen in Verbindung steht.
Das gleiche gilt auch fiir die htheren Niederschlige iiber dem ostlichen Nordatlantik
in der positiven NAO-Phase, die entsprechend der grofieren Intensitit des Islandtiefs
und der damit verbunden gréoferen Hiaufigkeit von Zyklonen iiber diesen Gebieten
entstehen.

Ferner zeigen sich auch iiber Nordwesteuropa deutliche Unterschiede in der synopti-
schen Aktivitit. In der positiven NAO-Phase zeigt sich eine allmihliche Abnahme
der synoptischen Luftdruckvariabilitit in etwa von Siidwest nach Nordost, die einen
annahernd zonalen Zug von Zyklonen unter fortschreitender Abschwéachung andeu-
tet. Im Gegensatz dazu ist die synoptische Aktivitat in der negativen Phase nicht nur
geringer, sondern auch durch einen Bereich mit deutlich reduzierter synoptischer Ak-
tivitét gekennzeichnet, der sich, ausgehend vom sibirischen Hoch, iiber den gesamten
Norden des eurasischen Kontinents erstreckt. Diese Zone geringer Luftdruckvaria-
bilitdt ist ein Hinweis auf eine grofie Haufigkeit persistenter Druckgebilde, wie z.B.
ausgedehnte Kéiltehochs. Solche Hochdruckgebiete bilden sich im Winter iiber den
extrem kalten Regionen der Kontinente und haben wegen der sehr tiefen Tempe-
raturen nur eine geringe vertikale Ausdehnung, d.h. sie sind selten hoher als 2 km
[KURz, 1990]. Durch das Absinken kalter Luft entsteht in den oberen Schichten ein
zyklonaler Wirbel, der einerseits durch ageostrophisches Einstrémen zur Bildung
des Bodenhochs fiihrt und andererseits die durchgehende zonale Hohenstrémung
blockiert. Diese Situation wird solange aufrecht erhalten, bis die ursichliche diaba-
tische Abkiihlung der Luft aufhort.

Winterliche Kéltehochs sind folglich recht langlebig und bei einem Auftreten iiber
Fennoskandien oder dem Nordwesten Russlands mit extrem kalter Witterung in
Mittel- und Osteuropa verbunden. Demgegeniiber verhindern ostwérts ziehende at-
lantische Zyklonen durch den mit ihnen verbundenen Wirme- und Feuchtetransport
die Bildung eines umfangreichen Kéltehochs iiber Nordeuropa, sodass die Witterung
in Mittel- und Osteuropa mild und feucht ist. Hiermit lassen sich die deutlich niedri-
geren Temperaturen und geringeren Niederschldgen in Nordeuropa in der negativen
NAO-Fhase erkldren.

7.4.2 Unterschiede zwischen regionalem und globalem Modell

Die wesentlichen Unterschiede in der synoptischen Aktivitét zwischer positiver und
negativer NAO-FPhase zeigen sich nicht nur in den HIRHAM4-Simulationen, son-
dern auch im Kontrollexperiment des ECHO-G (ECHAM4/HOPE-G). Allerdings
existiert auch ein deutlicher Unterschied, der beim Vergleich der einzelnen Bilder
erkennbar ist: Die Standardabweichungen sind im ECHAM4 in den Randbereichen
der Arktis und an den Kiisten Gronlands durchweg hther (direkt am Rand besteht
natiirlich kein Unterschied) und iiber dem Arktischen Ozean und {iber Nordgrénland
fast flichendeckend niedriger als im HIRHAM4. Dies deutet darauf hin, dass meridio-
nale Zugbahnen von Zyklonen und Zyklogenese in der inneren Arktis im HIRHAM4
hiufiger vorkommen, wogegen im ECHAM4 in der inneren Arktis weniger Zyklo-
nen entstehen und ansonsten eine zonale Zugrichtung der Zyklonen hiufiger ist.
Die grofiten Unterschiede zwischen HIRHAM4 und ECHAM4 zeigen sich in beiden
NAO-Phasen (mit etwa 0,5 hPa) iiber dem 8stlichen Arktischen Ozean, wo die syn-
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optische Aktivitit des HIRHAM4 deutlich héher ist. Da auch Beobachtungen im
Winter eine grofle Haufigkeit von Zyklonen im Bereich der Barents- und Karasee
aufweisen (vergleiche Abbildung 2 von SERREZE et al. [1993]), miissen die Simula-
tionsergebnisse des HIRHAM4 als realistischer angesehen werden.

Besonders auffillig ist der Unterschied zwischen HIRHAM4 und ECHAM4 auch
im Bereich Nordeuropas. Die oben abgeleitete gréfiere Haufigkeit von persistenten
Kiltehochs in der negativen Phase der NAO ldsst sich in den Standardabweichun-
gen des ECHAMA nicht erkennen. Aus Beobachtungen ist bekannt, dass die negative
NAO-Phase durch eine grofie Hiufigkeit quasistationirer Tiefdruck- und Hochdruck-
gebiete gekennzeichnet ist, die am Boden wie auch in der Héhe die durchgehende
zonale Stromung blockieren. Demzufolge ist in der negativen Phase eine meridionale
Stréomung hdufiger. Fiir den Bereich des Nordatlantiks und Europas haben BuscH
et al. [1999] gezeigt, dass im Vergleich zu Beobachtungen vor allem im Winter und
Friihjahr die zonale Strémung vom ECHAM iiberschitzt wird. Dadurch wiirden
auch atlantische Zyklonen héufiger iiber Nordeuropa ziehen, wodurch sich hhere
Standardabweichungen des Luftdrucks im Vergleich zu Beobachtungen ergeben.

Aufgrund der Koppelung iiber den Randantrieb ist das HIRHAM4 natiirlich nicht in
der Lage, vollig andere grofirdumige Strukturen zu erzeugen. Die Abhéngigkeit der
synoptisch-skaligen Flisse vom Randantrieb ist in einem regionalen Klimamodell der
Arktis jedoch geringer als in einem entsprechenden regionalen Klimamodell fiir mitt-
lere Breiten [RINKE und DETHLOFF, 2000]. Dementsprechend kann das HIRHAM4
auf der synoptischen Skala grofiere Abweichungen zum antreibenden Modell produ-
zieren, die durch die internen physikalischen Prozesse im Modell bestimmt werden
(vergleiche auch VON STORCH et al. [2000]). Da, wie bereits in Abschnitt 6.1.6
erwdhnt, viele dieser Prozesse von der horizontalen Auflésung abhingen, kann im
Vergleich zum ECHAM4 eine realistischere Simulation der synoptischen Aktivitdt
im HIRHAM4 vorausgesetzt werden. Dies dufert sich in der gréfieren Kurzzeit-
Variabilitdt in der inneren Arktis und der Tendenz zu einer stirkeren meridionalen
Strémung auf der synoptischen Skala.
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8 Zukiinftige Anderungen des
arktischen Winterklimas

Dieses Kapitel beschaftigt sich zum Abschluss mit moglichen zukiinftigen Anderun-
gen des arktischen Winterklimas in einer Atmosphire mit erhéhten Treibhausgasen
und Aerosolen. Das Hauptaugenmerk liegt dabei auf den mdéglichen Temperatur-
und Niederschlagsinderungen in der Arktis, wobei speziell auch die unterschied-
lichen Phasen der NAO berticksichtigt werden. Im Wesentlichen soll dabei eine
Abschétzung iiber die Grofenordnung der zu erwartenden Klimadnderungssignale
in der Arktis erfolgen.

8.1 Das Treibhausgassignal im arktischen Winter

Analog zu den Simulationen des vorangegangenen Kapitels wurden auch hier durch-
weg komplette Winter (Dezember bis Mérz) simuliert, die zu fiinf einzelnen 6-Jahres-
Perioden, entsprechend der in Abschnitt 5.3.3 diskutierten Auswahl, gehdren. Zur
Abkiirzung werden diese Perioden des GSDIO-Szenarios hier mit Buchstaben ge-
kennzeichnet. Dabei steht der Buchstabe A fiir die Periode 1890-1895, der Buchstabe
B fiir die Periode 1940-1945, der Buchstabe C fiir die Periode 1990-1995, der Buch-
stabe D fiir die Periode 2010-2015 und der Buchstabe E fiir die Periode 2040-2045.
Die Abkiirzung SzenD bezieht sich beispielsweise auf die Szenario-Periode 2010-
2015.

Um ferner einen reprisentativen Referenzzustand des natiirlichen arktischen Klimas
zu erhalten, wurde jeweils der Mittelwert der Perioden A, B und C bestimmt, der
entsprechend als SzenABC bezeichnet wird. Dabel wird angenommen, dass diese
drei Perioden ndherungsweise das mittlere Klima unter nur leicht ansteigenden, fast
konstanten Treibhausgas- und Aerosol-Konzentrationen représentieren. Die mittle-
ren Temperaturunterschiede zwischen diesen drei Perioden sind geringer als die zu
den folgenden Perioden (vergleiche Abbildung 5.7), sodass die Unterschiede vermut-
lich noch natiirliche Variationen (bzw. die Gréflenordnung dieser) représentieren.

8.1.1 Temperaturdnderungen

In Abbildung 8.1(a) ist die mittlere 2m-Temperatur in den Wintern der Szenario-
Perioden A, B und C dargestellt. Die Graustufen wurden zum besseren Vergleich
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Abbildung 8.1: Mittlere Temperatur in 2 m Hohe (a) und die entsprechenden
Standardabweichungen (b) der jeweils 6 Winter der Szenario-Perioden A, B und
C (SzenABC) sowie die Differenzen zwischen der Szenario-Periode D {SzenD) und
SzenABC (c) und zwischen der Szenario-Periode E (SzenE) und SzenABC (d). Tem-
peraturangaben bei Mittelwerten in °C, ansonsten in K.

wie in Abbildung 7.3 gewihlt. Natiirlich kann nicht erwartet werden, dass die Tem-
peraturen von SzenABC vielleicht die positive oder die negative NAO-Phase der
CTRL-Regionalisierungen reprisentieren, da neben der unterschiedlichen Meereis-
Parametrisierung (siehe Abschnitt 3.3.3) schlieflich auch verschiedene Modelle mit
unterschiedlicher Auflésung und unterschiedlichen Randbedingungen den Regionali-
sierungen zugrunde liegen; dennoch soll auf einige Unterschiede hingewiesen werden.
Die mittleren 2m-Temperaturen von SzenABC sind beispielsweise iiber dem Nord-
atlantik hoher als in beiden NAO-Phasen. So zeigen sich positive Temperaturen bis
in die Barents- und Labradorsee. Auflerdem treten mittlere 2m-Temperaturen unter
—40°C in der gesamten Arktis nicht auf. Im Gegensatz dazu zeigen sich in SzenABC
iiber der Baffin-Bay niedrigere 2m-Temperaturen als in beiden NAO-Phasen.

Abbildung 8.1(b) zeigt die Standardabweichungen der mittleren Temperaturen der
18 einzelnen Winter in Bezug auf den Mittelwert von Szen ABC. Die Standardabwei-
chungen reprisentieren hier ndherungsweise die mittlere natiirliche Temperaturva-
riabilitdt der arktischen Winter. Die Abweichungen zum Mittelwert von SzenABC
sind grofitenteils kleiner als 3 K und iiber dem eisfreien Nordatlantik sogar kleiner
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als 1 K. Nur in Alaska und an den Eisrdndern zeigen sich hdhere Standardabwei-
chungen, die in der nordlichen Barentssee 5 K iiberschreiten. Letztere stehen mit
jéahrlichen Schwankungen der Meereisbedeckung in Verbindung, die in diesen Regio-
nen besonders grof} sind.

Die moglichen zukiinftigen Temperaturdnderungen in Bezug auf die Referenzperi-
oden SzenABC sind fiir die Periode D (2010-2015) in Abbildung 8.1(c) und fiir
die Periode E (2040-2045) in Abbildung 8.1(d) dargestellt. Bereits fiir die Winter
2010-2015 zeigt sich in der gesamten Arktis eine im Mittel hohere Temperatur,
die insbesondere in der ostlichen Arktis um mehr als 3 K iiber dem Referenzwert
liegt. In Nordeuropa und dem nérdlichen Teil Nordamerikas betrigt die Erwdrmung
immerhin noch mehr als 1,5 K. Die stdrkste Erwdrmungsrate zeigt sich {iber der
nordlichen Barantssee mit etwa 10 K und im Bereich der Davisstrafie mit etwa 6 K.
Diese starke Erwirmung ist an eine geringere Meereisbedeckung gekoppelt, die, wie
oben erwihnt, auch grofle natiirliche Schwankungen aufweist. Dennoch liegt die
Erwédrmung tiber der nérdlichen Barantssee um etwa 5 K {iber den Standardabwei-
chungen der Referenzperioden, was somit deutlich iiber die natiirlichen Schwankun-
gen hinausgeht.

Fiir die Winter 2040-2045 zeigt sich in den meisten Gebieten der Arktis eine noch
stiirkere Erwidrmung. Lediglich tiber dem FEuropiischen Nordmeer und der Pazi-
fikkiiste Nordamerikas liegt die Temperaturerh6hung noch unterhalb 1,5 K. Auch
hier zeigt sich das stirkste Temperatursignal wiederum an den Eisrdndern (mit bis
zu 9 K {iber der Davisstrafie), wobel nun aber auch {iber der Beringstrafie eine deut-
liche Erwdrmung von knapp 8 K auftritt. Die Erwdrmung liegt nun gréfitenteils
deutlich oberhalb der Standardabweichungen der Referenzperioden. Auffillig ist,
dass die Erwdrmung iiber der nérdlichen Barentssee geringer ist als in den Wintern
2010-2015, wobei die Meereisbedeckung wieder die entscheidende Rolle zu spielen
scheint. Unabhéngig von dem allgemeinen Trend einer Erwirmung zeigt sich hier
ein Gebiet, das vermutlich aufgrund natiirlicher Schwankungen eine Abkithlung in
Bezug auf die Jahre 2010-2015 aufweist,.

8.1.2 Niederschlagsdnderungen

Neben der Temperatur ist der Niederschlag der wichtigste Klimaparameter. Ana-
log zur Temperaturabbildung 8.1 enth#lt Abbildung 8.2 die entsprechenden Nie-
derschlagssummen. Die Graustufen bei den mittleren Niederschlagssummen der
SzenABC-Winter in Abbildung 8.2(a) wurden wiederum zum besseren Vergleich
ghnlich wie in Abbildung 7.4 gewihlt. Abweichungen in den Skalierungen be-
treffen nur Niederschlagssummen unter 50 mm. Hierin #uflert sich ein allgemein
deutlicher Unterschied zwischen den mittleren Niederschlagssummen der CTRL-
Regionalisierungen und der Regionalisierungen des GSDIO-Szenarios. Letztere zei-
gen in der inneren Arktis, aber auch iiber Landflichen mit Ausnahme der Kiisten,
im Mittel immer sehr viel geringere Niederschlige als Erstere, wogegen iiber
dem eisfreien Ozean hiufig (aber nicht ausschlieflich) hohere Niederschlagssum-
men vorkommen, Die Ursache fiir diese Differenzen konnte bislang noch nicht ge-
klart werden. Vermutet wird ein Zusammenhang mit dem Wechsel der Meereis-
Parametrisierung. Bei den CTRL-Regionalisierungen wurde ein Eisschema verwen-
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Abbildung 8.2: Mittlere Niederschlagssummen (a) und die entsprechenden Stan-
dardabweichungen (b) der jeweils 6 Winter der Szenario-Perioden A, B und C
(SzenABC), die Differenzen zwischen der Szenario-Periode D {SzenD) und SzenABC
(c) und zwischen der Szenario-Periode E (SzenE) und SzenABC (d) sowie die nor-
mierte Differenz (siehe Text) zwischen SzenD und SzenABC (e) und zwischen SzenE
und SzenABC (f). Die gestrichelten Linien bei den absoluten Differenzen geben die
Nulllinie an. Niederschlagswerte in den Bildern (a) bis (d) jeweils in mm.

det, dass den Warmefluss aus dem Ozean mit einer konstanten Meereisdicke von 2 m
berechnet. Fiir die Regionalisierungen des GSDIO-Szenarios wurde der Warmefluss
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aus dem Ozean sowohl mit partieller Meereisbedeckung als auch mit variabler Meer-
eisdicke bestimmt (vergleiche Abschnitt 3.3.3). Der Einfluss der Meereisdicke auf
die Simulationsergebnisse des HIRHAM4 wurde von RINKE und DETHLOFF [2000]
untersucht, mit dem Ergebnis, dass in Abhingigkeit der Meereisdicke und der da-
mit verbundenen unterschiedlichen Warmefliisse aus dem Ozean grofie Temperatur-
und Zirkulationsunterschiede tiber dem Arktischen Ogzean auftreten. Demzufolge
kénnen bei einer unterschiedlichen Parametrisierung von Meereis auch gréflere Nie-
derschlagsunterschiede nicht ausgeschlossen werden.

Als Anhaltspunkt fiir die jahrliche Niederschlagsvariabilitit sind in Abbildung 8.2(b)
die Standardabweichungen der 18 einzelnen Wintersummen in Bezug auf den Mit-
telwert von SzenABC dargestellt. Ahnlich wie die mittleren Niederschlagssummen
weisen auch die Standardabweichungen starke rdumliche Unterschiede auf, wobei die
Regionen mit niedrigen mittleren Niederschlagssummen auch entsprechend niedrige
Standardabweichungen aufweisen und umgekehrt. Die mengenméfiig starksten Nie-
derschlagsschwankungen zeigen sich naturgemif an den niederschlagsreichen, oro-
grafisch stark gegliederten Kiistenzonen der Arktis, an der Stidspitze Gronlands,
iiber Island, der norwegischen Kiistenregion und vor allem an der Pazifikkiiste Nord-
amerikas. AuBerdem zeigt sich ein Gebiet mit starker Niederschlagsvariabilitdt tiber
der Barentssee, in welchem auch schon starke Temperaturschwankungen festgestellt
wurden (siehe Abbildung 8.1(b)), die mit Schwankungen der Meereisbedeckung in
Verbindung stehen.

Die moglichen zukiinftigen Niederschlagsinderungen in Bezug auf die Referenzperi-
oden SzenABC sind fiir die Periode D (2010-2015) in Abbildung 8.2(c) und fiir die
Periode E (2040-2045) in Abbildung 8.2(d) dargestellt. Die Winter 2010-2015 zeigen
insgesamt eine leichte Zunahme der Niederschlige in der Arktis, wobei die Gebiete
starkster Niederschlagsvariabilitit auch mengenméiBig den héchsten Zuwachs zeigen,
der dadurch allerdings relativiert wird. Gebiete mit einer Abnahme des Niederschlags
sind vor allem iiber Teilen des Nordatlantiks, an der Nordostkiiste Grénlands und
nordlich von Skandinavien angesiedelt. Allerdings betrigt die Abnahme selten mehr
als 30 mm, was angesichts des meist hohen mittleren Gesamtniederschlags dieser
Gebiete nicht sehr viel ist.

Um die relativen Niederschlagsinderungen deutlicher hervorzuheben wurden die
Niederschlagsdifferenzen durch die mittleren Niederschlagssummen der Referenzpe-
rioden (SzenABC) dividiert. Die so normierten Differenzen sind in den Abbildungen
8.2(e) und 8.2(f) dargestellt. Eine normierte Differenz von eins besagt z.B., dass die
Niederschlagsdnderung genauso grof ist wie die mittlere Niederschlagssumme der
Referenzperioden, d.h. die Niederschlagsmenge hat sich verdoppelt. Entsprechend
hat sich die mittlere Niederschlagsmenge halbiert, wenn die normierte Differenz den
Wert —0,5 annimmt. Ein Halbierung des Niederschlags tritt allerdings in der ge-
samten Arktis nicht auf. Bereits fiir die Winter 2010-2015 zeigen sich aber mehrere
Regionen, in denen sich die Niederschlagssummen verdoppelt haben, so z.B. im Be-
reich der Karasee und Teilen Mittelsibiriens und der Baffin-Bay. Diese Gebiete zeigen
bekanntlich auch mit die hochsten Erwérmungsraten, sodass vermutlich eine gréfiere
Zyklonenhéufigkeit diese gemeinsamen Temperatur- und Niederschlagsdnderungen
hervorruft.

Die Szenario-Periode 2040-2045 zeigt zwar im Verhiltnis zu den Referenzperioden
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iiberwiegend etwas mehr Niederschlag, doch sind die Unterschiede zur Periode 2010~
2015 teilweise geringer als die Unterschiede zwischen dieser und den Referenzperi-
oden. Dennoch gibt es einige deutliche Unterschiede: So zeigt sich nun eine Nie-
derschlagsabnahme {iber dem Nordwesten des nordamerikanischen Kontinents, der
norwegischen Kiiste sowie fast an der gesamten Ostkiiste Gronlands und iiber der
Groénlandsee bis in die Nidhe des Nordpols. Mengenméifig deutlich mehr Niederschlag
fallt iiber der Labradorsee und der Westkiiste Grénlands sowie iber dem Nordwes-
ten Russlands. Im Verhéltnis zur mittleren Niederschlagssumme zeigt sich aber vor
allem iiber Sibirien und dem nordwestlichen Teil Grénlands deutlich mehr Nieder-
schlag, der teilweise dreimal hgher ist als der Referenzwert (normierte Differenz
grofler zwei). Diese Gebiete mit allgemein geringen Winterniederschldgen erfahren
somit eine starke Niederschlagszunahme unter den angenommenen zukiinftigen Kli-
marandbedingungen.

Insbesondere fiir den nordwestlichen Teil Gronlands ist dieses Ergebnis von Bedeu-
tung, wenn man die im vorangegangenen Kapitel erwdhnte Moglichkeit der Rekon-
struktion des historischen NAO-Index aus Eisbohrkernen Nordwestgronlands be-
denkt. Das Niederschlagssignal durch “Ireibhausgase” ist gerade in diesem Gebiet
besonders hoch und vor allem deutlich grifier als das der NAO (vergleiche Abbil-
dung 7.8), sodass vielleicht eher die Moglichkeit besteht, aus Eisbohrkernen Nord-
westgronlands eine historische Erwdrmung zu rekonstruieren als die NAO. Aller-
dings soll nicht unerwéhnt bleiben, dass die Winter 2040-2045 im GSDIO-Szenario
einen niedrigen NAO-Index aufweisen, weswegen die extreme Niederschlagszunah-
me {iber Nordwestgrénland moglicherweise ein NAO-Signal darstellt, das vielleicht
aufgrund einer positiven Riickkoppelung zwischen NAO- und Treibhausgas-Effekt
noch verstirkt wird.

8.2 Zusammenwirken von Treibhausgasen und NAO

Im vorangegangenen Abschnitt wurde untersucht, inwieweit erhdhte atmosphérische
Treibhausgas- und Aerosolkonzentrationen das arktische Klima beeinflussen. Dabei
blieb die natiirliche dekadische Klimavariabilitit, die z.B. mit den verschiedenen
Phasen der NAQ in Verbindung steht, zunichst unberiicksichtigt. In Kapitel 7 wurde
der Einfluss der NAQO auf das arktische Klima abgeschitzt, mit dem Resultat, dass
bestimmte arktische Regionen stark durch diese natiirliche Schwingung beeinflusst
werden. Demzufolge macht es Sinn, die verschiedenen NAO—-Phasen auch bei der
Untersuchung des Einflusses von Treibhausgasen auf das arktische Winterklima zu
beriicksichtigen, da sich beide Einfliisse in ihrer Wirkung iiberlagern kénnen.

Fiir die Untersuchung des Einflusses der NAO unter ansteigenden atmosphéri-
schen Treibhausgaskonzentrationen wurden zwei zukiinftige 8-jahrige Perioden des
GSDIO-Szenarios ausgewihlt, in denen sowohl die Treibhausgaskonzentrationen
als auch der mittlere NAO-Index deutlich voneinander abweichen (sieche Abschnitt
5.3.3). Die erste Periode ist durch einen hohen NAO-Index gekennzeichnet und um-
fasst die Winter 2013-2020, die im Szenario noch verhidltnisméfig niedrige Treib-
hausgaskonzentrationen aufweisen. Die zweite Periode, demzufolge mit einem nied-
rigen NAO-Index, umfasst die Winter 2039-2046, in denen die Treibhausgaskon-
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zentrationen des Szenarios bereits sehr viel hoher sind. Die Untersuchung des Zu-
sammenwirkens von Treibhausgasen und NAO beschrinkt sich also zwangsldufig
auf den Vergleich der positiven NAO-Phase mit geringen Treibhausgaskonzentra-
tionen mit der negativen Phase mit hohen Treibhausgaskonzentrationen. Da sich
das reale Klima gegenwértig in der positiven NAO-Phase befindet, ist die Kenntnis
der Auswirkungen eines Wechsels in die negative Phase unter weiter zunehmenden
Treibhausgasen fiir zukiinftige Klimaprognosen vermutlich auch wichtiger.

8.2.1 Temperaturéinderungeh

Abbildung 8.3 zeigt die Differenz der 2m-Temperaturen zwischen den Wintern 2013~
2020 und den Wintern 2039--2046 sowie die jeweiligen Differenzen zu den Referenzpe-
rioden (SzenABC). Die Winter 2013-2020 zeigen dhnlich wie die Winter 2010-2015
(SzenD) im Vergleich zu den Referenzperioden eine starke Erwirmung von mehr als
12 K iiber der nordlichen Barentssee. Insgesamt tritt die grofite Erwdrmung in der
dstlichen Arktis auf, wogegen in der westlichen Arktis und im Bereich des Nordat-
lantiks nur geringe Unterschiede festzustellen sind. Die Differenzen in der Gstlichen
Arktis und iiber dem Arktischen Ozean sind iiberwiegend statistisch signifikant auf
dem 95%-Niveau,

Die Winter 2039-2046 zeigen die in Verbindung mit Abbildung 8.1(d) erléduterten
Temperaturinderungen, da die hier gezeigte Periode schliefitich nur um zwei Jahre
gegeniiber der Periode SzenE erweitert wurde. Die Temperaturdnderungen in Bezug
auf die Referenzperioden sind nun in den meisten Gebieten der Arktis statistisch
signifikant.

Von besonderem Interesse ist der Unterschied zwischen den Wintern 20132020 mit
positivem NAO-Index und den Wintern 2039-2046 mit negativem NAO-Index.
Trotz der allgemein héheren mittleren Temperaturen der Arktis in den Wintern
2039-2046 (vergleiche Abbildung 5.7(e)), die in Zusammenhang mit den zunehmen-
den Treibhausgaskonzentrationen auftreten, zeigen sich nur in der westlichen Arktis
hohere Temperaturen als in den Wintern 2013-2020. Die gréfiten Differenzen von
mehr als 6 K treten in Alaska und im Bereich der Labradorsee und der Baffin-Insel
auf. Die erwihnten hohen Temperaturen iiber der nordlichen Barentssee in den
Wintern 2013-2020 zeigen sich mit einer statistisch signifikanten Temperaturdiffe-
renz von etwa 5 K auch im Vergleich mit den Wintern 2039-2046. Daneben treten
auch von der Norwegischen See bis nach Mittelsibirien in den Wintern 2013-2020
hohere Temperaturen auf als in den Wintern 2039-2046, d.h. die grofite Erwdrmung
iiber dem westlichen Teil des eurasischen Kontinents zeigt sich bereits mit Einsetzen
der positiven NAO-Phase. Trotz weiterhin zunehmender Treibhausgase dominiert
die NAO die Temperaturen dieser Region, sodass in Verbindung mit der negativen
Phase sogar eine leichte Abkiihlung eintritt.

Die Zweiteilung der Arktis in Bezug auf die Unterschiede der mittleren 2m-Tempera-
turen in den beiden NAQ-Phasen, die in Kapitel 7 festgestellt wurde, zeigt sich selbst
unter den verinderten Klimarandbedingungen. Im Vergleich mit den ausschliefilich
natiirlichen Unterschieden (siehe Abbildung 7.3) wird der Effekt der NAO zwar
durch die allgemeine Temperaturzunahme tiberlagert, wirkt sich aber dennoch ent-
scheidend auf die Temperaturverteilung in der Arktis aus. Dies ist angesichts der in
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Abbildung 8.3: Differenz der mittleren Temperatur in 2 m Héhe (K) zwischen (a) den

8 Winter von 2013 bis 2020 und den jeweils 6 Wintern der Szenario-Perioden A, B

und C (SzenABC), (b) den 8 Winter von 2039 bis 2046 und SzenABC und (c) den

8 Winter von 2013 bis 2020 und den 8 Winter von 2039 bis 2046. Die gestrichelten
Linien geben jeweils die 95%~Signifikanzgrenze an.

der Offentlichkeit diskutierten globalen Erwirmung durch zunehmende Treibhaus-
gase ein wichtiges Ergebnis fiir die Interpretation lokaler Temperaturdnderungen.

8.2.2 Niederschlagsdanderungen

Auch fiir die Unterschiede in der Niederschlagsverteilung zwischen den beiden NAO-
Phasen zeigten die Ergebnisse von Kapitel 7 eine Zweiteilung der Arktis (siehe Ab-
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bildung 7.4). Abbildung 8.4 zeigt die entsprechenden Differenzen der mittleren Nie-
derschlagssummen zwischen den Wintern 2013-2020 und den Wintern 2039-2046
sowie die jeweiligen Differenzen zu den Referenzperioden (SzenABC). Im Vergleich
zu den Referenzperioden zeigt sich in der Arktis bei zunehmenden Treibhausgas-
konzentrationen mehrheitlich eine Niederschlagszunahme, wobei nur im Bereich des
Nordatlantiks, insbesondere fiir die negative Phase der NAO, auch stérke Nieder-
schlagsabnahmen auftreten. Insgesamt zeigt sich iiber dem 6stlichen Nordatlantik
nach einer Zunahme der Niederschlige in den Wintern 2013-2020 eine Abnahme
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Abbildung 8.4: Differenz der mittleren Niederschlagssummen (mm) zwischen (a) den
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8 Winter von 2013 bis 2020 und den 8 Winter von 2039 bis 2046. Die gestrichelten
Linien geben jeweils die 95%-Signifikanzgrenze an.
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der Niederschlige unter den Referenzwert in den Wintern 2039-2046. Eine allge-
meine Niederschlagszunahme iiber dem Nordatlantik bei zunehmenden atmosphéri-
schen Treibhausgasen, die durch eine erhéhte Verdunstung in tropischen und sub-
tropischen Breiten und einen damit verbundenen gréfieren Wasserdampftransport in
hohere Breiten verursacht wird [z.B. CUBASCH und KasaNG, 2000], muss folglich
nicht auftreten.

Die im Verhéltnis zum Gesamtniederschlag stdrksten Niederschlagszunahmen, die
zudem auch statistisch signifikant sind, treten in den Wintern 2013-2020 iiber
der Barents- und Karasee sowie iiber der Taymyr-Halbinsel auf, wogegen vor der
Nordkiiste Norwegens die stirkste relative Niederschlagsabnahme zu erkennen ist.
Die Winter 2039-2046 zeigen ebenfalls im Umkreis der Karasee, aber auch iiber
Teilen Sibiriens und des Arktischen Ozeans sowie {iber dem Westteil Grénlands
und der Hudson-Bay eine deutliche relative und teilweise statistisch signifikante
Niederschlagszunahme im Vergleich zu den Referenzperioden. Deutlich weniger Nie-
derschlag tritt gleichzeitig iiber Nordwestkanada, Ostgrénland, Island und der nor-
wegischen Kiiste auf. Die Niederschlagsabnahmen sind groBtenteils statistisch nicht
signifikant, liegen aber in der Gréfenordnung der Standardabweichungen der Refe-
renzperioden (vergleiche Abbildung 8.2(b)). Demgegeniiber iiberschreiten die Nie-
derschlagszunahmen hiufig sogar das zweifache der Standardabweichungen. Da die
Signifikanzabschétzung wegen der geringen Anzahl von Stichprobenwerten (bzw.
Freiheitsgraden) einerseits und der fest vorgegebenen Irrtumswahrscheinlichkeit (von
0,05) andererseits nur relativ grobe Aussagen zulésst, ist der Vergleich mit den Stan-
dardabweichungen eine zusétzliche Méglichkeit, um weitere oder genauere Hinweise
auf bestehende “signifikante” Niederschlagsinderungen zu erhalten.

Entsprechend beinhalten auch die Niederschlagsdifferenzen zwischen den Wintern
2013-2020 und 2039-2046 markante Unterschiede, die zwar keine statistische Signifi-
kanz aufweisen, vom Betrag aber deutlich gréfier als die Standardabweichungen sind.
Die Winter 2013-2020 zeigen vor allem vom 6stlichen Nordatlantik bis nach Mittel-
sibirien zum Teil sehr viel héhere Niederschlagssummen als die Winter 2039-2046;
die Differenzbetrége sind dort aber nur értlich statistisch signifikant, dennoch iiber-
wiegend grofier als die Standardabweichungen der Referenzperioden. Demgegentiber
fallt in den Wintern 2039-2046 in Ostsibirien, {iber der Siidspitze und dem nord-
westlichen Teil Gronlands sowie iiber der Labradorsee und der Hudson-Bay deutlich
mehr Niederschlag. Auch dort liegen die Differenzbetrige teilweise deutlich oberhalb
der Standardabweichungen. Im Gegensatz zu den Temperaturunterschieden sind die
Niederschlagsunterschiede allerdings nur in kleinen, meist nicht zusammenhéngen-
den Gebieten statistisch signifikant.

Entgegen der in Kapitel 7 festgestellten groferen Niederschlagssummen in Nordeu-
ropa in der positiven NAO-Phase, was auch durch Beobachtungen gestiitzt wird
[HUurRRELL, 1995; HURRELL und VAN LOON, 1997], zeigen hier die Winter 2039
2046, die die negative Phase représentieren, iiber Nordeuropa mehr Niederschlag
als die Winter 2013-2020, die die positive Phase représentieren. Demzufolge sind
die Auswirkungen der héheren Treibhausgaskonzentrationen auf den Niederschlag
in dieser Region stdrker als die der NAO. Die oben erwihnte Zweiteilung der Ark-
tis in Bezug auf die Niederschlagsunterschiede zwischen beiden NAO-Phasen zeigen
sich unter ansteigenden Treibhausgaskonzentrationen somit nur in Ansitzen.
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Abbildung 8.5: Differenz der mittleren Summen Niederschlag minus Verdunstung

(mm) zwischen den 8 Winter von 2013 bis 2020 und den 8 Winter von 2039 bis

2046 (a) sowie die mit den Standardabweichungen der Referenzperioden normierte

Differenz (b). Die gestrichelten Linien geben in (a) die 95%-Signifikanzgrenze und in
(b) die Nulllinie an.

Da in den Wintern 2039-2046 in Nordeuropa mehr Niederschlag féllt als in den
Wintern 20132020, die Temperaturen im Mittel aber niedriger sind, kénnten deut-
lichere Unterschiede zwischen beiden Perioden bei der Grofie Niederschlag minus
Verdunstung (P—E) vorhanden sein. Zudem haben Anderungen von P—E {iber dem
Nordatlantik grofien Einfluss auf die dortige Tiefenwasserbildung und damit auf die
Ozeanzirkulation (vergleiche Abschnitt 7.3.3). Modellrechnungen von "WooOD et al.
[1999] ergaben z.B. einen Zusammenbruch der Tiefenkonvektion in der Labrador-
see bel zunehmenden atmosphirischen Treibhausgasen. Eine deutliche Schwéchung
der thermohalinen Zirkulation bei CO,-Verdoppelung haben auch MANABE und
STOUFFER [1999] gefunden.

Abbildung 8.5 zeigt die P — E-Differenzen zwischen den Wintern 2013-2020 und
2039-2046 in Absolutwerten und normiert mit den Standardabweichungen der Re-
ferenzperioden. Auch bei der Grofle P— E zeigen die Winter 2013-2020 vom &stli-
chen Nordatlantik iiber die Barentssee bis nach Mittelsibirien hthere Werte als die
Winter 2039-2046, die wiederum héhere Werte iiber Ostsibirien, Westgronland, der
Labradorsee und Teilen des kanadischen Archipels aufweisen. Statistisch signifikant
sind diese Differenzen wiederum nur in einzelnen, kleineren Gebieten. Die normier-
ten Differenzen zeigen aber, dass die Unterschiede lokal weit iber die natiirlichen
Schwankungen innerhalb der Referenzperioden hinausgehen.

Die Differenzen von P—F #hneln in ihrer Verteilung iiberwiegend den Niederschlags-
differenzen (siehe Abbildung 8.4(c)), allerdings gibt es auch einige markante Unter-
schiede: Nordlich von Norwegen zeigen die Winter 2013-2020 weniger Niederschlag
als die Winter 2039-2046; gleichzeitig ist aber auch die Verdunstung vom Betrag
so viel niedriger, dass die Differenzgrifie P—F letztlich grofler ist als in den Win-
tern 2039-2046. Diese niedrigere Verdunstung ist insofern bemerkenswert, da die
Winter 2013-2020 in dieser Region etwas héhere 2m-Temperaturen aufweisen (sie-
he Abbildung 8.3(c)) und das Meer dort in beiden Perioden eisfrei ist. Allerdings
sind die Meeresoberflichentemperaturen an gleicher Stelle in den Wintern 2013-2020
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niedriger als in den Wintern 2039-2046, was als Erklidrung dienen kann. Der glei-
che Effekt, nur mit vertauschten Perioden, tritt iiber der Labradorsee siidwestlich
von Grénland auf. Dort zeigen die Winter 2039-2046 sogar eine statistisch signi-
fikante Zunahme von P — E, was in Zusammenhang mit den ebenfalls signifikant
hheren Temperaturen (siehe Abbildung 8.3) ein deutliches Anzeichen fiir eine Ab-
schwichung der Konvektion in der Labradorsee ist. Diese unter zunehmenden at-
mosphirischen Treibhausgasen eintretende Schwiichung der Ozeanzirkulation durch
reduzierte Tiefenwasserbildung in der Labradorsee stimmt mit den Ergebnissen von
WoobD et al. [1999] tiberein.

Der oben vermutete deutlichere Unterschied zwischen den beiden Perioden bei der
Gréfle P—F iiber Nordeuropa ist nicht zu erkennen. Die Verdunstungsunterschie-
de sind {iber Nordeuropa vom Betrag jeweils kleiner als 4 mm, was angesichts der
Niederschlagsunterschiede von etwa 10-60 mm vernachldssigbar ist. Im Nordwes-
ten Russlands, siidlich vom Weiflen Meer, sind die Unterschiede zwischen beiden
Perioden allerdings grofer als die natiirlichen Schwankungen innerhalb der Refe-
renzperioden, sodass dort die Wasserverfiigbarkeit am Erdboden, trotz negativer
NAO-Phase, weiterhin deutlich zunimmt.

Zum Abschluss sei noch mal die im vorangegangenen Abschnitt und Kapitel 7 dis-
kutierte Abhingigkeit des Niederschlags iiber dem Nordwesten Grénlands von der
NAO erwihnt. Die fiir die Schneeakkumulation verantwortliche Gréfle P —E zeigt
im Nordwesten Gronlands zwar einen Unterschied zwischen den Wintern 2013-2020
und 2039-2046 von bis zu 30 mm, was in Bezug auf die dortigen Gesamtnieder-
schlige, die teilweise in der gleichen Groflenordnung liegen, ein extrem hoher Wert
ist, doch erlaubt der durchgefiihrte Signifikanztest keine Riickschliisse auf statistisch
signifikante Unterschiede.

Im Vergleich zur natiirlichen Variabilitit der Referenzperioden sind die Differen-
zen von P—F im Nordwesten Gronlands allerdings sehr groff (bis zum dreifachen
der Standardabweichungen). Die Korrelationskoeffizienten zwischen P—E und dem
NAO-Index des GSDIO-Szenarios liegen im Nordwesten Gronlands ebenfalls zwi-
schen —0,7 und —0,5 und sind zudem statistisch signifikant. Im Vergleich zu den
Regionalisierungen des CTRL ist dieser Zusammenhang zwischen P—F und NAO
etwa doppelt so hoch. Ferner zeigt sich im Nordwesten Gronlands aber auch ein
statistisch signifikanter Zusammenhang zwischen P—FE und den mittleren Tempera-
turen der Nordpolarregion (entsprechend Abbildung 5.7(e)). Die Korrelationskoef-
fizienten liegen diesbeziiglich zwischen 0,4 und 0,5. Wenn man davon ausgeht, dass
das GSDIO-Szenario und der CTRL die NAO hinreichend realistisch reproduzie-
ren, kénnte eine positive Riickkoppelung zwischen NAO- und Treibhausgas-Effekt
fiir den hier auftretenden starken Zusammenhang verantwortlich sein.
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9 Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurden regionale Klimavariationen der Arktis in Zusammenhang
mit natiirlichen Zirkulationsianderungen untersucht. Die Kenntnis der Ursachen
natiirlicher arktischer Klimainderungen ist wichtig, da Anderungen im arktischen
Klimasystem, z.B. iiber die Eis-Albedo-Riickkoppelung oder die Tiefenwasserbil-
dung im Nordatlantik, globale Auswirkungen haben kénnen. Zudem wurde sowohl
in Beobachtungen als auch in Szenarienrechnungen globaler Klimamodelle das global
stirkste Klimadnderungssignal in der Arktis festgestellt. Die Arktis spielt demzufol-
ge eine entscheidende Rolle bei der gegenwirtigen und zukiinftigen Klimaentwick-
lung.

Fiir die Untersuchung arktischer Klimavariationen wurde das regionale atmosphéri-
sche Klimamodell HIRHAM4 verwendet, das am seitlichen und unteren Rand mit
Daten globaler Klimamodelle angetrieben wurde. Im Verhéltnis zu den globalen
Modellen besitzt das regionale Modell eine deutlich héhere horizontale Auflgsung.
Neben einer realititsniheren Darstellung regionaler Muster der Temperatur oder des
Niederschlags werden in einem hochauflésenden regionalen Modell auch orografische
Effekte, hydrodynamische Instabilititen und Energietransfers zwischen grofien und
kleinen Skalen realistischer simuliert. Es konnte gezeigt werden, dass teilweise deut-
liche Unterschiede zwischen dem regionalen und dem antreibenden globalen Modell
bei der Simulation des Niederschlags und der synoptisch-skaligen Variabilitét beste-
hen, wobei das regionale Modell nidher an den Beobachtungen liegt. Hierin zeigte
sich ein wesentlicher Vorteil des angewandten Konzepts der regionalen Klimamodel-
lierung.

Um die internen Fluktuation des arktischen Klimas zu quantifizieren, wurde das
HIRHAM4 am Rand mit Daten aus einem Kontrolllauf des globalen gekoppelten
allgemeinen Zirkulationsmodells ECHO-G angetrieben. Simulationen wurden fiir
warme und kalte Winter (Januar) und Sommer (Juli) sowie fiir positive und ne-
gative Phasen der Nordatlantischen Oszillation (NAO) bzw. Arktischen Oszillation
(AO) durchgefiihrt. Die interne Klimavariabilitdt im Kontrolllauf erzeugt realisti-
sche Variationen der mittleren 2m-Temperatur der Nordpolarregion von bis zu 8 K
im Januar und 2 K im Juli. Ferner zeigt der Kontrolllauf eine gute Ubereinstim-
mung mit Beobachtungen in Bezug auf die Muster und die Variabilitdt der NAO
und AQ. Fiir die Regionalisierung des arktischen Klimas wurden jeweils zweimal
zwel 6-Jahres-Perioden ausgewihlt, die entweder 12 warme und 12 kalte Januar-
bzw. Juli-Monate oder 12 Winter der positiven und 12 Winter der negativen Phase
der NAO/AO représentieren.

In Verbindung mit warmen oder kalten arktischen Klimabedingungen zeigten sich
im Januar zwel verschiedene Zirkulationszustinde, die sich durch die Lage und Aus-
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dehnung des troposphérischen Wirbels unterscheiden. Warme Januare sind durch
einen troposphérischen Wirbel tiber der westlichen Arktis charakterisiert, wogegen
kalte Januare einen ausgedehnteren Wirbel mit Zentrum tber der ostlichen Ark-
tis aufweisen. Es wird angenommen, dass die interannuelle Variabilitdt der Zonal-
strémung in Zusammenhang mit der Orografie der nordlichen Rocky Mountains ein
moglicher Grund fiir die unterschiedliche Stirke des Troges {iber dem kanadischen
Archipel ist. Die Stdrke des Troges beeinflusst die Entstehung und Steuerung at-
lantischer Zyklonen durch die Strémung in den oberen Schichten der Troposphére.
Durch den Einfluss eines starken Wirbels iiber dem kanadischen Archipel (warme
Januare) ziehen atlantische Zyklonen hdufiger iiber die Grénland- und Barentssee
in die innere Arktis. In Verbindung damit erhtht sich der meridionale Warme- und
Feuchtetransport in diese Region, sodass die extrem kalte und trockene arktische
Luft durch milde maritime Luftmassen aus mittleren Breiten ersetzt wird. Dem-
zufolge zeigen sich in warmen Januaren vor allem in der zentralen und &stlichen
Arktis deutlich hohere Temperaturen und Niederschlige als in kalten Januaren. Der
Temperaturunterschied betréigt z.B. iiber der Barentssee mehr als 8 K. Héhere Tem-
peraturen in diesen Regionen verhindern gleichzeitig die Bildung eines ausgedehnten
kalten Wirbels, der den Zyklonenzug in die zentrale 6stliche Arktis blockiert und
die Zonalstrémung iiber dem eurasischen Kontinent verstérkt. Hierin zeigt sich ein
komplexer Riickkoppelungsmechanismus zwischen der arktischen Temperaturvertei-
lung und der grofirdumigen Zirkulation, der offensichtlich nicht mit den bekannten
nordhemisphérischen Schwingungsphinomenen NAO und AO in Verbindung steht.

Im Gegensatz zum Januar zeigten sich in warmen und kalten Juli-Monaten ledig-
lich Unterschiede in der Stirke des troposphérischen Wirbels, jedoch nicht in dessen
Lage. Im Juli treten die groften Differenzen tiber Grénland und dem kanadischen
Archipel auf, zeigen aber wiederum einen Zusammenhang mit der Stérke des Hohen-
troges in dieser Region, der im Juli jedoch in direktem Zusammenhang mit den
kalten Temperaturen im Inneren des Wirbels steht. Die unterschiedliche Stirke des
Wirbels im Juli kénnte ein Ausdruck der AO sein, aufgrund der Temperaturkorre-
lation zwischen Januar- und Juli-Monaten ist ein Zusammenhang mit den beiden
Zirkulationszustdnden im Januar jedoch wahrscheinlicher.

Der Schwerpunkt bei der Untersuchung des Einflusses der NAO auf das arktische
Winterklima lag auf den regionalen Unterschieden in der Temperatur- und Nie-
derschlagsverteilung, die mit den verschiedenen Phasen der NAO verbunden sind.
Uber dem Nordwesten des eurasischen Kontinents treten in Wintern der positi-
ven NAO-Phase um etwa 36 K hohere Temperaturen sowie hohere Niederschlage
als in der negativen Phase auf. Der Temperatureinfluss der NAO ist damit deut-
lich gréBer als die in den letzten beiden Jahrzehnten an gleicher Stelle beobachtete
Erwdrmung von etwa 1-2 K, obwohl die letzten 20 Jahren {iberwiegend einen hohen
NAO-Index aufwiesen und durch zunehmende Treibhausgase gekennzeichnet sind.
Es ist deshalb anzunehmen, dass der Einfluss der NAO auf das Klima Nordeuropas
unterschétzt wird. Fiir historische Zeiten rekonstruierte Temperaturdnderungen im
nordeuropéischen Winter von bis zu 6 K kdnnen durchaus die NAQO, d.h. eine interne
Schwingung der Atmosphire, représentieren.

Als Ursache fiir die grofien Temperatur- und Niederschlagsdifferenzen im Nordwesten
des eurasischen Kontinents konnte eine grofere Héaufigkeit persistenter, die Zonal-
strémung blockierender Druckgebilde in der negativen Phase ausgemacht werden.
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Da solche Druckgebilde im Winter hiufig thermisch bedingt sind, zeigt sich eine
wichtige regionale Riickkoppelung zwischen der Temperatur und der Zirkulation.

Die NAO hat ebenfalls grofien Einfluss auf die Temperatur- und Niederschlagsver-
teilung im Bereich Grénlands. In Bezug auf den Niederschlag ist dieser Einfluss in
Ost- und Westgronland unterschiedlich. Im Nordosten Grénlands féllt in der po-
sitiven NAO-Phase mehr Niederschlag, wogegen West- und Siidgrénland in der
negativen Phase hthere Niederschlige aufweisen. Allerdings ist die jahrliche Nie-
derschlagsvariabilitit so grof}, dass die Korrelation zwischen dem NAO-Index und
dem Niederschlag in ganz Grénland nicht signifikant ist. Die von APPENZELLER
et al. [1998] vorgeschlagene Rekonstruktion des historischen NAO-Index aus den
aus Eisbohrkernen Nordwestgrénlands abgeleiteten Niederschlagsmengen muss auf-
grund der Simulationsergebnisse als nicht realisierbar angesehen werden.

Neben natiirlicher interner Klimavariabilitdt wurde auch ein zusétzlicher anthro-
pogener Einfluss auf das arktische Klima untersucht. Dazu wurde das HIRHAM4
am Rand mit Daten aus einem Szenario fiir die beobachtete historische und fiir die
Zukunft erwartete Anderung von Treibhausgasen und Aerosolen angetrieben. Insge-
samt zeigt sich in der Nordpolarregion bis zum Jahr 2050 eine mittlere Erwirmung
im Winter von etwa 4,5 K. Die stdrkste Erwdrmung tritt dabei in den Regionen auf,
die eine starke Abnahme von Meereis aufweisen. In Verbindung damit féllt in die-
sen Gebieten auch mehr Niederschlag. Die stirkste relative Niederschlagsdnderung
zeigt sich aber iiber dem Nordwesten Grénlands, wo fiir die Jahre 2040-2045 eine
Verdreifachung des Niederschlags simuliert wurde. Allerdings sind diese Jahre im
Szenario durch niedrige Werte des NAO-Index gekenunzeichnet, sodass eine positive
Riickkoppelung zwischen Treibhausgasen und NAO dieses starke Signal verursachen
konnte.

Im Szenario folgt auf einen Anstieg des NAO-Index bis etwa zum Jahr 2020 wieder
eine Abnahme mit extrem niedrigen Werten in den 2040er Jahren. Diese dekadische
Variabilitdt der NAO hat einen starken Einfluss auf die Temperaturentwicklung der
Arktis. Einem deutlichen Temperaturanstieg im Norden des eurasischen Kontinents
und iiber dem ostlichen Arktischen Ozean bis zu den Jahren 2013-2020 folgt in diesen
Regionen, trotz weiter ansteigender Treibhausgase, wieder eine Temperaturabnah-
me bis zu den Jahren 2039-2046. Das Temperatursignal der NAQ ist somit stérker
als eine durch Treibhausgase induzierte Erwidrmung. Demzufolge ist die Kenntnis
der Ursachen natiirlicher dekadischer Klimaschwankungen fiir die Abschétzung der
zukiinftigen arktischen Klimaentwicklung eine wichtige Voraussetzung und hat ins-
besondere fiir regionale Prognosen eine grofie Bedeutung.

Zudem konnte gezeigt werden, dass regionale Riickkoppelungen eine wichtige Rolle
bei arktischen Klimaschwankungen spielen. Fiir die Untersuchung der zugrunde lie-
genden Mechanismen ist ein regionales Atmosphéirenmodell aber nicht ausreichend,
da es nur eine einseitige Verbindung mit dem Ozean, dem Meereis und der globalen
atmosphérischen Zirkulation beinhaltet. Um regionale Riickkoppelungen im arkti-
schen Klimasystem detailiert zu untersuchen, miissten zukiinftig Simulationen mit
einem hochauflosenden gekoppelten Atmosphiren—Ozean—FEis-Modell durchgefiihrt
werden.
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