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Zusammenfassung

Der Dynamische Zustandsindex (DSI) wurde aus ERA40-Reanalysedaten und ope-
rationellen Analysedaten des ECMWF berechnet. Dazu wurde ein numerisches Ver-
fahren auf isentropen Flichen entwickelt, das Gradienten spektral berechnet und
Interpolationsunsicherheiten fritherer Berechnungen vermeidet. Bisher unbekannte
raumlich-spektrale Eigenschaften des DSI traten dabei zu Tage: So steigt die rdum-
liche spektrale Dichte des DSI bei Verwendung der operationellen Daten bis zur
Auflésungsgrenze immer weiter an. Dies konnte auf spektrale Eigenschaften von
Vorticity und Geopotenzial zuriickgefithrt werden. Einige Konsequenzen, die sich
daraus fiir die Verwendung des DSI in meteorologischen Analysen ergeben, wurden
dargelegt.

Im zweiten Teil wurde der Index auf ENSO angewendet. Die Zeitreihe der Stérke
eines DSI-Dipols im Bereich der Tropopause iiber dem dquatorialen Pazifik zeigte
signifikant hohere Werte im Vorfeld von schweren El Ninio-Ereignisse mit einer Vor-
laufzeit von ein bis zu drei Jahren. Weitere raumliche und zeitliche Eigenschaften die-
ses Dynamischen ENSO-Index (DEI) wurden untersucht. Anhand von Ndherungen
konnte gezeigt werden, dass sich wesentliche Eigenschaften des Index auf das Geopo-
tenzialfeld in 100hPa zuriickfiihren lassen. Es konnten auflerdem Zusammenhénge zu
La Nifa-artigen Zirkulationsmustern und zu Anomalien der nordpazifischen Meeres-
oberflichentemperaturen (SST) hergestellt werden. Vergleichsrechnungen mit ande-
ren Reanalysedaten und Klimamodellldufen wurden ebenfalls durchgefiihrt, zeigten
allerdings in keinem Fall das bei ERA40 gefundene prognostisches Potenzial. Es
konnte gezeigt werden, dass vermutlich unterschiedliche Antworten der Modelle auf
die SSTs des subtropischen Nordpazifik der Hauptgrund fiir diese Unterschiede sind.






Abstract

The Dynamic State Index (DSI) has been calculated from ERA40 reanalysis and
operational data of the ECMWF. A numerical procedure on isentropic surfaces was
developed, which calculates spatial derivatives in spectral space and avoids interpo-
lation uncertainties of former calculations. This procedure also revealed unknown
spatial-spectral properties of the DSI: For example, the spectral density of the DSI
calculated from operational data showed an increase up to the available resolution.
This could be explained by spectral properties of Vorticity and Geopotential height.
Some consequences on the usage of the DSI in meteorological analysis resulting from
that have been discussed.

In the second part of the work, the DSI has been applied to the El Nifio phe-
nomenon. The time series of the strength of a DSI-dipole located at the tropopause
of the equatorial Pacific Ocean showed significant higher values before a severe El
Nino had occurred. The leading time varied from one up to three years. Further
spatial and temporal characteristics of that Dynamic ENSO Index (DEI) have been
investigated. Due to approximations of the DSI, it could be investigated that the
essential properties can be reduced to the Geopotential height in 100hPa. Apart
from that, connections of the DEI to La Nina-like circulation patterns and northern
Pacific SSTs could be shown. Calculations from other reanalysis data such as NCEP,
JRA25 and CFSR had been performed for comparison. However, none of them sho-
wed the prognostic properties that were present in ERA40-data. Different responses
of the models to Northern Pacific SSTs could be identified as a likely reason for the
differences.
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Kapitel 1

Definition und Eigenschaften
des Dynamischen Zustandsindex

1.1 Herleitung des DSI

Die zentrale Grofle dieser Arbeit ist der von INévil (2004) abgeleitete Dynamische
Zustandsindex (DSI) der atmosphérischen Dynamik. Er ist definiert durch

1
DSIi= VI (V6 x VB), (1.1)

mit der Luftdichte p, der Bernoulli-Funktion B, der Potenziellen Temperatur 6 sowie
der Ertel’schen Potenziellen Vorticity IT. Aquivalent dazu kann der DSI auch in Form
einer Funktionaldeterminante geschrieben werden:
psr = L. 2UL0. B). (1.2)
p 8(1.7 y7 Z)
Diese Definition soll in den folgenden beiden Abschnitten auf zwei unterschiedliche
Arten motiviert und abgeleitet werden, zunéchst durch Umformungen der primitiven
Gleichung und anschlieflend aus einem auf der Energie-Wirbel-Theorie basierenden
Extremalprinzip. Anschlielend werden Interpretationen des DSI gegeben und seine
wichtigsten Eigenschaften erldutert.

1.1.1 Herleitung aus den primitiven Gleichungen

Die Atmosphére ist ein kompressibles, heterogenes Fluid, welches in zahlreiche
Wechselwirkungen involviert ist. Die Zusammensetzung der Luft variiert zeitlich
und rdumlich. Die Luft enthélt feste und fliissige Bestandteile, es kommen Pha-
seniibergédnge und chemische Reaktionen vor und sie steht auflerdem in sténdiger
Wechselwirkung zu elektromagnetischer Strahlung und zu ihren Réndern, insbe-
sondere der Erdoberfliche. aufgrund dieser enormen Komplexitdt miissen sich die
prognostischen Gleichungen, die in Wetter- und Klimamodellen verwendet werden,
auf die wesentlichen Prozesse beschrinken. Dariiber hinausgehende Prozesse miissen
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4 1 Definition und Eigenschaften des Dynamischen Zustandsindex

parametrisiert werden. Solche Parametrisierungen kénnen entsprechend der Rechen-
kapazitit, meteorologischen Bedeutung und Fragestellung individuell formuliert und
angepasst werden.

Bei den prognostischen Gleichungen selbst verwendet man heutzutage fast aus-
schliellich die sogenannten primitiven Gleichungen. Hierbei wird die Luft als homo-
genes, trockenes und ideales Gasgemisch betrachtet:

dv 1

dp

>z _ . 1.4
0 pV - v, (1.4)
do 0

— = — .. 1.
dt cpT 9 (1.5)

Hierin bezeichnet ¢ die Zeit, v die Geschwindigkeit, € die Winkelgeschwindigkeit der
Erde, ® das Geopotenzial (Schwerepotenzial und Zentrifugalpotenzial), p die Dichte
der (trockenen) Luft, T den Reibungs-Spannungstensor, ¢, die spezifische Warme-
kapazitdt bei konstantem Druck, 7' die absolute Temperatur und ¢ die spezifische
diabatische Warmerate. Auflerdem ist

0=T- (p%)ﬁ (1.6)

die Potenzielle Temperatur, wobei py einen Standard-Luftdruck (iiblicherweise
1000hPa) und x den Adiabatenexponent bezeichnet.

Gleichung (C3) ist die Bewegungsgleichung, die sich unmittelbar aus dem 2. New-
ton’schen Axiom ableiten ldsst und zudem bereits die Scheinkréfte eines rotierenden
Bezugssystems enthélt. Bei Gleichung (L) handelt es sich um die Kontinuitéts-
gleichung, welche die Massenerhaltung beschreibt. Schliefilich formuliert Gleichung
([C3) die thermodynamische Energieerhaltung (1. Hauptsatz der Thermodynamik).
Das Gleichungssystem ([L3))-(CH) enthélt Terme fiir Reibung und Antrieb und ist
deshalb nicht geschlossen. Diese diabatischen Prozesse miissen daher durch weitere
Gleichungen beschrieben beziehungsweise parametrisiert werden.

Das Gleichungssystem ([L3))-([LC3) soll im Folgenden weiter vereinfacht werden.
Ziel ist, mit dieser Vereinfachung die atmosphérische Dynamik in zwei Teilbereiche
aufzuspalten: In eine Grund-Dynamik, basierend auf einer stationiren und adia-
batischen Ndherung und einer Dynamik relativ dazu, die Storungen, Instabilitdten
und Antriebe beinhaltet. Dariiber hinaus sollen die im Gleichungssystem verwen-
deten Groflen zum Teil durch andere Groflen ersetzt werden, die einen anderen
Blickwinkel auf die atmosphérische Dynamik ermdglichen. Dies sind insbesondere
Erhaltungsgroéfien, also Variablen, die unter bestimmten Bedingungen (individuell)
zeitlich konstant bleiben.

Um das zu erreichen, soll zunéchst die individuelle (das Luftpaket betreffende)
Zeitableitung durch die ortsfeste Zeitableitung ersetzt werden (Euler-Aufspaltung):

d 0

Ezaﬁ‘v-v. (1.7)



1.1 Herleitung des DSI )

Der Reibungs-Spannungstensor enthélt einen isotropen Anteil (Luftdruck p), der
abgespalten werden kann:

T =TF — pE, (1.8)
mit dem Einheitstensor E und dem verbleibenden Reibungstensor F. Man erhilt:
0 1 1
3—Z+V-Vv+2ﬂXv+V‘1>+—Vp——V-F:0. (1.9)
P P

Der zweite Term von (L)) ldsst sich mit Hilfe der relativen Vorticity
(=Vxv (1.10)

wie folgt umformen (Weber-Transformation):

V-Vv:va—{—V(V?Q). (1.11)

Zusammen mit der thermodynamischen Beziehung fiir die Enthalpie dh = Tds +
dp/p, der absoluten Vorticity ¢, = ¢ + 2Q und der Reibungsbeschleunigung Fr =
%V - F erhélt man daraus:

ov v2

E—FCQxv+V(7+<I>+h)—FR—TVs:O. (1.12)
Hier lisst sich nun die Bernoulli-Funktion B identifizieren,
v2
B:7+<I>+h, (1.13)

welche die spezifische Gesamtenergie der Stromung angibt. Unter der Annahme eines

idealen Gases wird diese zu )

B= % +®+c,T, (1.14)

mit der absoluten Temperatur T' und der spezifischen Warmekapazitit bei konstan-
tem Druck ¢,. Die hinteren beiden Summanden bilden das sogenannte Montgomery-
Potenzial:

M=o +¢,T, (1.15)

Mit der Bernoulli-Funktion ist nun eine energetische Grundgréfie in die Bewegungs-
gleichung eingefiihrt. Mit der absoluten Vorticity ist ebenfalls bereits eine Wirbel-
grofle enthalten. Es bietet sich jedoch an, stattdessen die Ertel’sche Potenzielle Vor-
ticity (PV) zu verwenden (Exrtel, [1942). Fiir diese kann ein Erhaltungssatz formuliert
werden. Die PV ist folgendermaflen definiert:

1
Il := ;ca .V, (1.16)

Sie ist wie die Potenzielle Temperatur 6 in Abwesenheit von Antrieben und Reibung
individuell erhalten:
dil. — do

i 1.1
dt  dt (1.17)



6 1 Definition und Eigenschaften des Dynamischen Zustandsindex

Um die Potenzielle Vorticity in die Bewegungsgleichung einzufiihren, soll letztere auf
beiden Seiten mit x V6 multipliziert werden. Wegen Vs x V8 = 0 ergibt sich:

<g—Z+VB> x VO + pllv — (,(v-VO) —Fr x VO = 0. (1.18)

Nach Anwendung der Euler-Aufspaltung auf den Term v - V6 erhélt man schlielich

ov 00
<E+VB> X V@—i—pl’[v—kJ—i—CaE =0, (1.19)

mit dem Reibungs- und Antriebsterm
J= —Ca% —Fgr x V6. (1.20)

Um eine stationdre und adiabatische Grundstrémung abzuleiten vernachléssigt man
nun sidmtliche diabatischen Prozesse (z.B. Reibung, Kondensation, Strahlungsab-
sorption usw.), wodurch der Antriebsterm verschwindet (J = 0). Nimmt man aufler-
dem Stationaritét an (das heifit 0... /0t = 0), so vereinfacht sich Gleichung (LT9)
zu pllv = VO x VB.

Die Kontinuititsgleichung (L) enthilt keine Antriebsterme und ldsst sich im
stationédren Fall schreiben als V - (pv) = 0. Der 1. Hauptsatz der Thermodynamik
([C3) ergibt bei Stationaritét und Adiabasie zunichst v - V8 = 0. Dies ist jedoch
immer erfiillt, da v und V@ im stationér-adiabatischen Fall senkrecht aufeinander
stehen. Damit ergibt sich als stationir-adiabatische Version des primitiven Glei-

chungssystems ([L3])- (C3):

pllv = VO x VB (1.21)
V-(pv) = 0 (1.22)

Dieses Ergebnis ist konform mit dem verallgemeinerten Bernoulli-Theorem von [Schéx
(1993) unter den genannten Voraussetzungen. Losungen von (CZI)-([22) beschrei-
ben eine stationdre Strémung, wie sie in Abwesenheit diabatischer Effekte und Rei-
bung auftreten wiirde. Sie kann als eine Art Grundzustand der atmosphérischen
Dynamik betrachtet werden, relativ zu dem die eigentliche Entwicklung der Atmo-
sphére stattfindet. Die Abweichungen der realen Atmosphire von diesem idealisier-
ten Grundzustand zu quantifizieren, ist der Ansatzpunkt der Definition des Dyna-
mischen Zustandsindex: Dividiert man Gleichung (CZII) durch die PV und bildet
anschliefflend die Divergenz, so erhélt man

V. (%(V@ X VB)) =V (pv) =0, (1.23)

wobei die Null aus der Kontinuitéitsgleichung ([C22) folgt. Auswerten des ersten
Terms fiihrt schliefllich zu
VII- (VO x VB) =0. (1.24)
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Das bedeutet, dass fiir Losungen von Gleichung (CZI) und (C22)) das Spatprodukt
der Gradienten von Potenzieller Vorticity, Potenzieller Temperatur und Bernoulli-
Funktion verschwindet. Andererseits lisst sich der Ausdruck (C24]) auch fiir allge-
meinere Losungen der atmosphiérischen Bewegungsgleichungen berechnen und wird
dann in der Regel von Null verschiedene Werte ergeben. Somit ist ([CZ24]) eine
Moglichkeit, die Abweichungen der tatsichlichen Atmosphirendynamik von dem
oben beschriebenen Grundzustand zu quantifizieren. Aus theoretischen Uberlegun-
gen hat INévir (2004) den Ausdruck (CZ4) auf die Dichte normiert und ihn als Dy-
namischen Zustandsindex (Dynamic State Index, DSI) bezeichnet:

1
DSI:= -VII- (Vé x VB). (1.25)
p
Im folgenden Abschnitt wird noch eine alternative Moglichkeit der Ableitung des DSI
skizziert, die auf der Energie-Wirbel-Theorie aufbaut. Anschliefend werden einige
wichtige Eigenschaften des DSI genannt und erldutert.

1.1.2 Herleitung aus einem Extremalprinzip

Im vorangegangenen Abschnitt wurde der DST aus den primitiven Gleichungen abge-
leitet. Dazu wurden Erhaltungsgréfien in die Bewegungsgleichung eingefiihrt. Grund-
gedanke der Energie-Wirbel-Theorie ist es, bereits die Bewegungsgleichung selbst aus
Erhaltungsgréen abzuleiten, diesen also von Beginn an einen hoheren Stellenwert
beizumessen. Mit diesem Formalismus ldsst sich dann die stationdr-adiabatische Be-
wegungsgleichung (LZI]) aus einem Extremalprinzip ableiten. Dies soll im Folgenden
kurz skizziert werden.

Ausgangspunkt der Energie-Wirbel-Theorie ist der Hamiltonformalismus. Dar-
in werden die Bewegungsgleichungen eines Systems von n Massenpunkten aus der
Funktion der Gesamtenergie H (Hamiltonfunktion) abgeleitet. Der Phasenraum des
Systems besteht aus den generalisierten Orten und Impulsen der n Teilchen und ist
entsprechend 2n-dimensional. Jede Observable F (etwa der Abstand zweier Teilchen,
der Drehimpuls oder die Koordinaten selbst) ist ein Funktional dieser Phasenraum-
koordinaten und eventuell der Zeit:

Mit Einfithrung der Poisson-Klammer zweier Observablen F und G,

< (0F0G OF0G
(7:0h=2 <3Qz‘ Opi  Op; 3%‘) (1.27)

i
ldsst sie die Bewegungsgleichung der Observable F in folgender Form schreiben:

dF OF
—r = HFH (1.28)

Gleichung ([C2]]) verdeutlicht, dass die Zeitentwicklung jeder erdenklichen Grofe al-
lein aus der Hamiltonfunktion bestimmt werden kann. Die Hamiltonfunktion selbst
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ist in abgeschlossenen Systemen erhalten. Wegen der Asymmetrie der Poisson-
Klammer ({H,H} = 0) ist dies genau dann der Fall, wenn

dH OH
T 0. (1.29)

Der Ansatz Hamiltons, die Dynamik eines Systems aus einer globalen Erhal-
tungsgrofe abzuleiten wurde zunéchst von [Nambu (1973) verallgemeinert. Er fiihr-
te eine zweite Hamiltonfunktion ein und leitete daraus die Kreiselgleichungen ab.
Diese zweite Hamiltonfunktion beschreibt den Gesamtdrehimpuls des Systems, der
wie die Energie in abgeschlossenen Systemen erhalten ist. Auch die urspriingliche
Hamilton-Mechanik beinhaltet die Drehimpulserhaltung, in der Nambu-Mechanik
wird diese jedoch explizit und der Energieerhaltung formal gleichgestellt. Da nun
zwei Hamilton-Funktionen existieren, musste die Poisson-Klammer (CZ7) zu einer
Dreierklammer (Nambu-Klammer) verallgemeinert werden. Dazu wurden die alge-
braischen Eigenschaften der Poisson-Klammer wie folgt auf die Nambu-Klammer
iibertragen: Sie ist linear in jeder Komponente, also

{aA+bB,C,D} = a{A,C, D} + b{B,C,D}, (1.30)

weitere Komponenten analog. Sie ist auflerdem total antisymmetrisch, das heifdt
anti-symmetrisch in jeder Komponente,

{A,B,C} = —{B, A,C} = —{A,C,B} (1.31)

und schliefllich gilt als Verallgemeinerung der Jacobi-Identitdt die Takhtajan-
Identitét:

{{f17f27f3}7"476} -

{F1, A, BY, Fo, Fa} + {{Fa, A, B}, Fs3, Fu } + {{Fs, A, B}, Fi, ). (1.32)

Aufbauend auf der Arbeit von Nambu entwickelten Névir und Blender (1993)
zunéchst eine Nambu-Theorie der nicht-divergenten Vorticitygleichung. Schliefllich
gelang es INévirl (1998) in seiner Energie-Wirbel-Theorie Nambu’s Ansatz auch auf
kompressible Fluide mit einem thermodynamischen Freiheitsgrad zu verallgemei-
nern, also auf Systeme, die durch die primitiven Gleichungen ([L3))- (LX) beschrieben
werden. Fin solches System kann durch fiinf Felder dargestellt werden, etwa die
drei Geschwindigkeitskomponenten v, die Massendichte p und die Entropie-Dichte
o = sp. Neben diesen Feldern fiihrte Névir vier global erhaltene Hamiltonfunktionen
ein, die das System und seine Dynamik festlegen. Dies sind die Masse

M:/ a3z p, (1.33)
1%

die Entropie
S :/ 3z s, (1.34)
\%4
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die Energie

2
H = / 3z p [% + @ + e(v, s)} (1.35)
v
und schliefflich die Helizitét
1 3
he== [ d&zv-(,. (1.36)
2 v

Anstelle einer Fiinffach-Klammer tritt eine Summe von drei Dreier-Klammern, so-
dass die Zeitentwicklung jeder beliebigen Phasenraumfunktion F geschrieben werden
kann als:

oF
E = {f7 ha7H}+{f7M7H}+{f7S7H}_ (1.37)
Setzt man in ((L37) fiir F nun die Systemvariablen (v, p, o) selbst ein so erhélt man
ov
E :{V, ha,H}+{V,M,H}+{V,S,H}, (138)
0
8_5 - {p’MaH} ) (139)
2—? = {0,S,H}. (1.40)

Die obere Gleichung ist die Bewegungsgleichung, die mittlere die Kontinuitétsglei-
chung und die untere der 1. Hauptsatz der Thermodynamik.

Die Funktion der Gesamtenergie H kommt in jeder Nambu-Klammer vor und
ist dadurch gegeniiber den anderen Funktionen ausgezeichnet. Gleichung (C37) und
damit auch Gleichungen ([38)-(CZ0) sind jedoch invariant gegeniiber einer Art
Eichtransformation der Funktion H: Die Ersetzung

H— H=H+M\E (1.41)

fithrt zu unverdnderten Gleichungen, wobei

1
& = —/ d3x pIT? (1.42)
2 J)v
die Ertel’sche Potenzielle Enstrophie bezeichnet. A ist ein beliebiger Eichparame-
ter. Wie H und &, selbst ist auch die verallgemeinerte Hamilton-Funktion H ein
Funktional der Systemvariablen (v,p, o). Analog zum Prinzip der kleinsten Wir-
kung in der Hamilton-Mechanik soll im Folgenden das Funktional H auf Minima
beziehungsweise stationéire Punkte hin untersucht werden. Fiir solche Punkte muss
gelten:
- OH SH . oM

oH=—9¢ —0p+ —do =0. 1.43

T ov v dp P 50 0 ( )
Wegen der Unabhéngigkeit der Varationen miissen alle fiinf Terme in (CZ3) einzeln
verschwinden. Nach Auswertung der entsprechenden Funktionalableitungen erhilt
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man folgendes zu ([CZ3) dquivalentes Gleichungssystem:

2
B - )\% = 0, (1.44)
pv —AVs x VQ = 0, (1.45)
pT — X, -VQ = 0. (1.46)

Hierin bezeichnet @) ebenfalls die Potenzielle Vorticity, jedoch auf der Basis der
spezifischen Entropie anstelle der Potenziellen Temperatur:

Q= %ca Vs, (1.47)

Bildet man von Gleichung ([LZ4]) den Gradienten, so lédsst sich in ([CZH) A elliminieren
und man erhélt:

pRv = Vs x VB. (1.48)
Wegen
ds = cpd?? (1.49)

ist Gleichung ([C48]) dquivalent zur oben abgeleiteten Bewegungsgleichung (LZI]) fir
den stationdr-adiabatischen Grundzustand . Die Ableitung des DSI daraus erfolgt
entsprechend analog zu obigem Abschnitt.

Weitere mogliche Anwendungen der Energie-Wirbel-Theorie sind numerische
Konzepte fiir globale Wetter- und Klimamodelle, die auf den Darstellungen der
primitiven Gleichungen durch (L38)-(C40) aufbauen. Solche Konzepte haben den
Vorteil, dass sich durch ihre Konstruktion die globalen Erhaltungsgréfien explizit
beriicksichtigen und diese somit bis auf Maschinengenauigkeit konstant bleiben.
Ein erster Versuch in diese Richtung wurde von [Sommer und Névin (2009) und
Névir und Sommer (2009) unternommen, die eine numerische Representation der
Energie-Wirbel-Theorie fiir Mehrschicht-Flachwasser Modelle aufstellten.

1.2 Wichtige Eigenschaften des DSI

1.2.1 Abweichungen vom stationir-adiabatischen Grundzustand

Es wurde bereits gezeigt, dass im Falle der Giiltigkeit der Differenzialgleichungen

(CZT)-([C22) der DSI verschwindet:
Die Atmosphire erfiillt (C2T]) und (C2ZZ) = DSI = 0. (1.50)

Damit identifizieren von Null verschiedene DSI-Werte Bereiche der Atmosphére, in
denen die tatséchliche Stromung (genauer gesagt: die vom Modell generierte Losung
der urspriinglichen Gleichungen) von einem adiabatischen und stationéiren Grund-
zustand abweicht. Der DSI kann also als eine Kennzahl dieser Abweichung aufge-
fasst werden. Unter der Annahme, dass dieser Grundzustand unter ruhigen Wet-
terbedingungen von der Atmosphére realisiert wird, deuten Bereiche mit starken
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DSI-Ausschliagen auf meteorologisch besonders interessante Gebiete hin. Hier spielen
sich verstiarkt Prozesse ab, die im Zusammenhang mit Instationaritdt und Diaba-
sie stehen. Dies sind z.B. Zyklogenese, Sturm- und Orkantiefs, Wirbelstiirme oder
Niederschlag. Zusammenhénge zwischen dem DSI und diesen Phinomenen wurden
bereits von [Weber und Névin (2007) und [Clanfinitzer und Néviy (2009) untersucht.

Wichtig ist noch zu bemerken, dass die Umkehrung von (L) nicht gilt. Die-
se Bedingung wurde durch Bildung der Divergenz von ([LZIl) abgeleitet, was keine
Aquivalenzumformung ist. Daher darf auch der DSI zwar als Kennzahl einer Ab-
weichung, keinesfalls jedoch als ein Abstand im mathematischen Sinne aufgefasst
werden: Zum einen zeigt das DSI-Feld negative Werte, wihrend ein Abstand defini-
tionsgemaf stets nichtnegativ ist. Aber auch der Betrag oder das Quadrat des DSI
konnen keine Abstinde im mathematischen Sinne sein, da hierfiir die Aquivalenz
in (CA0) unbedingte Voraussetzung wére. DSI=0 kann aber auch dann auftreten,
wenn die atmosphérische Stromung (L2T]) und ([C22) nicht erfullt. Typischer Weise
geschieht das z.B. zwischen positiven und negativen DSI-Gebieten, wo der DSI nach
dem Zwischenwertsatz Null werden muss.

1.2.2 Dimension und Gréflenordung

Die Dimension (Einheit) des DSI lésst sich aus den Dimensionen der beteiligten
Groflen bestimmen. Im SI-System ergibt sich

K2m?*

(1.51)
Diese Einheit ldsst keine physikalische Interpretation zu. Entsprechend sind Abso-
lutwerte des DSI in der Regel von geringem Interesse. DSI-Werte sind daher stets
relativ zu interpretieren und auf einen rdumlichen oder zeitlichen Kontext zu bezie-
hen. Die Einheit (C2Il) wird in Zukunft daher nicht mehr angeschrieben. Werden
DSI-Werte angegeben, so beziehen sie sich stets auf diese Einheit, sofern sie nicht
zuvor mit statistischen Methoden normiert wurden.

Die Amplitude der DSI-Ausschlige zeigt eine extreme Abhingigkeit von der
Hohe. So findet man bei der Verwendung der ERA40-Daten und der Berechnung
auf Druckflichen auf einem 2, 5°-Gitter (sieche Abschnitt B2) in 1000hPa Werte der
Grofenordnung O(1071%), in 100hPa O(10~!4), in 10hPa O(10~!!) und in 1hPa
O(107Y). Diese Zunahme lisst sich zu wesentlichen Teilen auf die Abnahme der
Luftdichte zuriickfiihren. Bereits bei der Definition der Potenziellen Vorticity ([CI6)
steht die Dichte im Nenner. Auch die PV zeigt daher bereits eine starke Amplitu-
denzunahme mit der Hohe. Im DSI wird dieses Phénomen weiter verschérft, da bei
dessen Definition erneut auf die Dichte normiert wurde. Die Potenzielle Tempera-
tur, die doppelt in den DSI eingeht (einmal {iber die PV und einmal direkt), hingt
ebenfalls von der Dichte ab. Unter der Annahme einer isothermen Atmosphére ist
0 ~ p~". Das Windfeld nimmt ebenfalls mit der Hohe an Stéirke zu. Zusammenfas-
send lésst sich also fiir die Abhéngigkeit der DSI-Amplitude von der Dichte folgende
Abschitzung angeben:

IDST| ~ p~2 bis p—2. (1.52)
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Diese Abschitzung stimmt mit den oben angegebenen Grofienordungen gut iiberein.
Lediglich im Bereich der Erdoberfliche finden sich hohere Werte. Hier machen sich
anscheinend Reibungseffekte und/oder Extrapolationsfehler bemerkbar.

Die Eigenschaft (LhZ) muss bei der Analyse von DSI-Daten beachtet werden.
So machen z.B. Vertikalintegrale des DSI-Felds in der Regel keinen Sinn, da sie
fast ausschlieflich die obere Grenze des Integrationsbereichs wiedergeben. Aufer-
dem besteht etwa bei Analysen auf isentropen Flichen die Gefahr, dass zeitliche
Variationen der Hohe dieser Fliche dominant werden und andere interessantere Ef-
fekte iiberlagern. Um dennoch sich vertikal erstreckende Verdnderungen quantifi-
zieren zu koénnen, kann z.B. vor der Integration mit statistischen Gréflen normiert
werden. Eine andere Moglichkeit wire, die Definition des DSI zu veréindern und die
Dichte in den Zahler statt in den Nenner zu schreiben. Alle anderen beschriebenen
Eigenschaften blieben davon unberiihrt.

1.2.3 Materielle Flichen und Dipolstruktur

Das DSI-Feld ist gepréigt von Dipolen: Gebiete mit positiven Werten und Gebiete
mit negativen Werten liegen rdumlich dicht beieinander und zeigen betragsméflig
dhnliche Amplituden. Das Zustandekommen solcher Dipole kann aus grundlegenden
Eigenschaften der meteorologischen Felder heraus erklidrt werden: Wie unten noch
ausfiihrlich gezeigt werden wird, lasst sich der DSI auf isentropen Flichen durch

DSIy = —g 9,0k - (VB x VII) (1.53)

ausdriicken. Damit ist der DSI auf isentropen Flichen also genau dann Null, wenn
die Gradienten von B und II parallel oder Null sind. Dies bedeutet, dass im Fall
der Giiltigkeit der stationir-adiabatischen Gleichungen (LCZI) und (CZ2) auch die
Isolinien von B und II parallel sind beziehungsweise dass die beiden Felder funktional
voneinander abhéngig sind. Funktional abhéngig bedeutet, dass eine Funktion f
existiert, sodass unabhéngig vom Ort

Il = f(B) (1.54)

oder umgekehrt gilt. Wegen (LZI]) gilt auBerdem, dass die Strémung stets senkrecht
zu V6O und VB verlaufen muss, also Fldchen konstanter Bernoulli-Funktion und
insbesondere isentrope Flidchen nicht durchdringen kann. Wegen der funktionellen
Abhéngigkeit (LH4]) kann sie Flichen konstanter PV ebenfalls nicht durchdringen.
Es kann also keine Masse durch diese drei Flidchen transportiert werden, weshalb sie
als materielle Fldchen bezeichnet werden.

Die Entstehung der DSI-Dipole lésst sich durch eine Koordinatentransformation
zu natiirlichen Koordinaten (x,y) — (¢t,n) auf der #-Fliche weiter verdeutlichen:
Die neuen Koordinaten t,n sollen dabei so gewéhlt werden, dass sie den Isolini-
en der Bernoulli-Funktion folgen. Die Bernoulli-Funktion soll in Richtung von ¢
nicht variieren. Auflerdem sollen die neuen Koordinaten orthogonal sein, weiterhin
den Wegldangen entsprechen und ein Rechtssystem bilden, wobei in Richtung n die
Bernoulli-Funktion abnehmen soll. Damit ist die Funktionaldeterminante zwischen
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Abbildung 1.1:

Nlustration zur Entstehung der DSI-
Dipole. Das DSI-Feld ist durch farbi-
ge Flichen dargestellt. Graue Flichen
zeigen DSI-Werte um Null an. Isolini-
en der Bernoulli-Funktion sind schwarz
gezeichnet. Sie nimmt von Norden nach
Stiden hin zu. Griine Linien sind Isoli-
nien der PV. Die PV nimmt zu den ge-
schlossenen Linien hin zu, entsprechend
steigender zyklonaler Vorticity.

x,y und t,n gleich eins. Durch die klimatologischen Verhéltnisse auf der Nordhalb-
kugel nimmt ¢ in der Regel von Westen nach Osten zu. Lokal kann ein solches System
immer gewahlt werden, solange VB # 0 gilt. In diesen Koordinaten kann der DSI
geschrieben werden als:

o1l
DSIp(t,n,0) = g19p0| - [VaoBl - - (1.55)

Das Vorzeichen des DSI wird also ausschlielich durch den Term OI1/0t bestimmdll:
Bewegt man sich entlang einer B-Isolinie so, dass B nach rechts hin zunimmt (auf
der Nordhalbkugel also in der Regel von Westen nach Osten) und steigt dabei die
PV an, so ist der DSI positiv. Nimmt sie ab, so ist er entsprechend negativ. Bleibt
sie gleich, so sind B und II parallel und der DSI verschwindet. Diese Eigenschaften
lassen sich in Abbildung [Tl klar erkennen. Gleichung (CHH) zeigt auBlerdem, dass
der Betrag des DSI von den Betrédgen der folgenden drei Gradienten bestimmt wird:
Dem Vertikalgradient der Potenziellen Temperatur, dem horizontalen Gradienten
der Bernoulli-Funktion und dem Gradienten der PV in Richtung der B-Isolinien.
Demnach ergeben sich besonders grofie DSI-Werte, wenn die Schichtung moglichst
stabil ist, der meridionale Temperaturgradient (und damit |V B|) moglichst grof ist
und gleichzeitig ausgepréigte Zellen zyklonaler Vorticity vorhanden sind.

'Dies gilt strenggenommen nur, solange 90/0p < 0, die Schichtung also trocken-stabil ist.






Kapitel 2

Koordinatensysteme

2.1 Erdangepasste Koordinatensysteme

2.1.1 Kugelkoordinaten

Die naherungsweise Kugelgestallt der Erde legt die Verwendung von Kugelkoordi-
naten zur Beschreibung der atmosphérischen Dynamik nahe. Diese sind nach me-
teorologischer Konvention der Abstand vom Erdmittelpunkt (r), die geografische
Breite (1) und die geografische Linge (¢). Sie hidngen wie folgt mit den kartesischen
Koordinaten (z,y, z) zusammen:

r=rcostcos¢ y=rcos¥sing z=rsinqe. (2.1)

Absténde zwischen zwei Koordinatenpunkten werden durch das Wegelement ds be-
stimmt. Es giltﬂ:
ds? = g;jda*dx’. (2.2)

Hierbei ist g;; der metrische Tensor, der letzlich diese Absténde und damit die Metrik
des Koordinatensystems festlegt. Im kartesischen Koordinatensystem ist er identisch
mit der Einheitsmatrix beziehungsweise dem Kronecker-Delta. Als Tensor 2. Stufe
wird er folgendermaflen von einem alten (ungestrichenen) in ein neues (gestrichenes)
Koordinatensystems transformiert:

, 0x® 0xP
is = Pt ggii Jo0:

(2.3)

Damit ergibt sich der metrische Tensor in Kugelkoordinaten mit Hilfe der Trans-
formation (1)) und dem metrischen Tensor in kartesischen Koordinaten (g;; = d;;)

In diesem Kapitel soll zu einem koordinatenabhingigen Formalismus iibergegangen werden.
Dieser wurde hauptséchlich von Einstein entwickelt und fiir die Formulierung der Relativitédtstheo-
rie verwendet. Es wird dabei zwischen ko- und kontravarianten Komponenten (untere und obere
Indizes) unterschieden. Auflerdem wird eine Summenkonvention benutzt, wonach iiber alle dop-
pelt vorkommenden Idizes zu summieren ist. Dieser Formalismus wird fiir den Rest dieses Kapitels
beibehalten. Ndheres dazu ist z.B. in [ElieBbach (1998) zu finden.

15
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zu
1 0 0

gj=1| 0 r? 0 : (2.4)

0 0 r2cos?v

2.1.2 Lokal-kartesische Koordinaten

Statt Kugelkoordinaten werden oft lokal-kartesische Koordinaten zur Beschreibung
der Atmosphére verwendet. Diese sollen im Folgenden ebenfalls mit (x,y, z) bezeich-
net werden, diirfen jedoch nicht mit den global kartesischen Koordinaten verwechselt
werden.

Bei lokal-kartesischen Koordinaten wird der Koordinatenursprung auf einen be-
liebigen Punkt der Erdoberfliche (Jo, ¢o) festgelegt. Die x-Achse zeigt nach Osten,
die y-Achse nach Norden, die z-Achse vom Erdmittelpunkt weg. Damit ergibt sich
folgende Umrechnung zu den Kugelkoordinaten:

z=r(¢—¢o)cosd, y=r(—1do), z=r—rg, (2.5)

mit dem Erdradius rg. Der metrische Tensor dieser Koordinatensysteme ist sehr
kompliziert und berechnet sich zu

1 xt x xyt
r - r T 72
_ xt x2t2 Y z2t z2yt?
gz_] — _7" 1 + 2 r r2 r3 ) (26)

z oyt v 2t a?yt? 22 42 222yt 229242
T r2 r r2 r3 1+ r2 + r3 + r

mit der Abkiirzung ¢ = tan¢. Im Koordinatenursprung reduziert sich (26l auf die
Einheitsmatrix, daher ist das Koordinatensystem lokal-kartesisch:

Wenn an einer beliebigen Stelle der Erdatmosphére (mit Ausnahme der Pole) ei-
ne meteorologische Grofle berechnet werden soll, so kann man immer ein lokal-
kartesisches Koordinatensystem derart wéhlen, dass in diesem Punkt x = y = 0 und
somit (Z7) gilt. Damit gelten dann die gleichen Rechengesetze im lokal-kartesischen
Koordinatensystem wie in global kartesischen. Allerdings ist dies nur so lange rich-
tig, wie die Rechnungen keine Ableitungen des metrischen Tensors (E0]) enthalten.
Réumliche Ableitungen von (Z8]) sind unter Umstdnden auch im Koordinatenur-
sprung von Null verschieden und damit ergeben sich im Vergleich zu einem global
kartesischen System Zusatzterme. Solche Zusatzterme treten beispielsweise bei der
Berechnung der Vorticity in lokal-kartesischen Koordinaten auf, die im folgenden
Abschnitt abgeleitet werden soll.

Die absolute Vorticity ist definiert als Rotation des absoluten Geschwindigkeits-
felds und berechnet sich demnach zu

(Ca)' = ——=0j(va), (2.8)



2.1 Erdangepasste Koordinatensysteme 17

mit |g| der Determinante des Metrischen Tensors und v, dem absoluten Geschwin-
digkeitsfeld. €% ist das sogenannte Levi-Civita-Symbol, welches durch Zuweisung
definiert ist:
1 (4,4, k) = gerade Permutation von (1,2, 3)
e9F = —1 (i,7,k) = ungerade Permutation von (1,2,3) (2.9)
0 sonst.

Das Levi-Civita-Symbol ist fiir sich genommen kein Tensor 3. Stufe. Um dies zu

erreichen, muss es durch -
%)+ /g (2.10)

ersetzt werden, wodurch sich der entsprechende Term in Gleichung (ZF) erklért.
Dabei ist das Pluszeichen fiir Rechtssysteme, das Minuszeichen fiir Linkssysteme
zu verwenden. Durch diese Erweiterung ist (¢,)" in ) ein Vektor. Da die lokal-
kartesichen Koordinaten definitionsgemé&fl ein Rechtssystem bilden und die Berech-
nung der Determinante von (0] eins ergibt, gilt:

(Ca)" = €7%0;(va)k- (2.11)

Zu beachten ist, dass die partiellen Ableitungen der Geschwindigkeit in ([ZIT]) aus
deren kovarianten Komponenten gebildet werden miissen. Die Umrechnung von ko-

und kontravarianten Komponenten erfolgt mit Hilfe des Metrischen Tensors. Es gilt
daher:

(Ca)' = €7%0; [ gtm - (va)™]. (2.12)
Hier gehen also wie oben erwihnt raumliche Ableitungen des metrischen Tensors
(Z4) in die Rechnung ein. Anwendung der Produktregel auf ([212) ergibt schliefllich:

(Ca)' = €7%0;(va)" + €75 (v4)™0; G- (2.13)

Der erste Summand ist der global kartesische Ausdruck fiir die Vorticity, der zweite
Summand ist der Zusatzterm aufgrund der nicht global kartesischen Metrik. Der
Metrische Tensor ist dabei stets fiir x = y = 0 auszuwerten.

Da die Vorticity linear von der Geschwindigkeit abhéngt, kann sie aufgeteilt wer-
den in einen Anteil, der durch die Relativgeschwindigkeit der Luftstromung zum
Erdboden entsteht (relative Vorticity () und einen Anteil, der durch die Fiithrungs-
geschwindigkeit der Erdoberfliche entsteht (planetare Vorticity (). Letztere kann
explizit berechnet werden und demonstriert, dass die Zusatzterme in (ZI3) nicht
immer klein sind. Die Fiihrungsgeschwindigkeit v der Erde ist in lokal-kartesischen
Koordinaten gegeben durch:

1
vi=Qrcosd | 0 |. (2.14)
0

Setzt man diese fiir v, in ([ZI3) ein, so erhiilt man (nach einiger Rechnung)

0 0
(Gp) =29 cosv | =| f* |. (2.15)
sin v f
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Beide Summanden in ([ZT3]) liefern den gleichen Beitrag, was den Faktor 2 bewirkt.
Die rechte Seite von (ZIH) definiert die iiblichen Abkiirzungen.

2.2 Verschiedene Vertikalkoordinaten

2.2.1 Transformation des DSI

In der Meteorologie wird iiblicherweise die z-Koordinate der oben eingefiihrten lokal-
kartesischen Koordinaten durch eine andere Vertikalkoordinate ersetzt. Dies verein-
facht in der Regel die meteorologische Interpretation oder die numerische Berech-
nung. In Frage kommen hierfiir alle mit der Hohe z (weitgehend) streng monoton
zu- oder abnehmenden GroBen. Ublich sind z.B. der Luftdruck p, Bruchteile des
Bodenluftdrucks, sogenannte o-Flichen, hohenabhingige Kombinationen aus diesen
beiden oder isentrope Fléichen. Bei letzteren ist die Monotonie nicht immer gegeben,
etwa an starken Kaltfronten, wo die Schichtung ¢rtlich trockenlabil werden kann. Im
Folgenden soll nun die DSI-Formel zunéchst auf eine beliebige Vertikalkoordinate
transformiert werden und anschlieend einige Spezialfélle fiir {ibliche Vertikalkoor-
dinaten angegeben werden.

Allgemeine Vertikalkoordinate

Betrachtet werden soll folgende Koordinaten-Transformation:
r=(z,9,2) — 2 = (x,y,A) mit \=\(x,y,2). (2.16)

Hierbei sind (z,y, z) die lokal-kartesischen Koordinaten (). Es wird im Folgen-
den immer vorausgesetzt, dass das Koordinatensystem so gewéhlt wurde, dass es
bei x = y = 0 auszuwerten ist. Es kann dann wieder wie ein gewohnliches karte-
sisches Koordinatensystem behandelt werden, so lange keine Ableitungen des Me-
trischen Tensors vorkommen. Dies wird aber erst bei der Transformation der stati-
onir-adiabadischen Bewegungsgleichung der Fall sein.

Sei also A eine zunéchst beliebige Vertikalkoordinate mit d,A > 0 oder 9, < 0
fiir alle (x,y, z). Damit ist die Funktion A(z) und somit auch die Koordinatentrans-
formation insgesamt umkehrbar:

7= (z,y,\) = = (2,y,2) mit z=z(x,y,\). (2.17)

Die Zeitkoordinate wurde hier nicht explizit mit angeschrieben, da der DSI keine
Zeitableitungen enthélt. (ZI6]) und I1) sind jedoch in aller Regel zeitabhéngig.
Die Transformation des DSI in das neue Koordinatensystem soll nun dadurch
erfolgen, dass die in kartesichen Koordinaten giiltige Formel in eine kovariante Form
verallgemeinert wird. Dazu ist, wie bereits oben bei der Vorticity dargelegt, das
Levi-Civita-Symbol durch ZI0) zu ersetzen, um einen Tensor 3. Stufe zu erhalten.
Der DSI ergibt sich dann zu:
L
DSI = ———= 0; B 0;11 ;0. (2.18)

+pv/19]
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Hierbei sind p, B, Il und A Skalare, 9; B, 9;11 und 00 sind entsprechend kovariante
Vektoren. Durch Kontraktion mit dem Tensor (ZI0) ist der DSI dann ein Skalar
und die gesuchte kovariante Verallgemeinerung der DSI-Formel. Sie ist in jedem
beliebigen Koordinatensystem giiltig. Man erhélt also den DSI in einem beliebigen
Koordinatensystem, wenn man den metrischen Tensor dieses Systems, beziehungs-
weise seine Determinante kennt.

Der Metrische Tensor der lokal-kartesischen Koordinaten mit allgemeiner Verti-
kalkoordinate iiber dem Ursprung (z = y = 0) folgt aus der Transformation (ZI6l)
und Gleichung Z3). Die Rechnung ergibt:

14_(%)2 0z 0z 0z Oz

ox Oy ox O
/- 9z 0z 0z)2 0z 0z
9ij = 0. 1+(3)° Zax |- (2.19)
0z 0z 9z 0z (&)2
9z O dy X E)Y

Bei Bildung der Determinante heben sich fast alle Terme weg und es verbleibt der

einfache Ausdruck
Vgl = 9z
o\

Das neue Koordinatensystem bildet genau dann ein Rechtssystem, wenn 0yz > 0,
beziehungsweise ein Linkssystem, wenn dyz < 0 ist. Betragstriche in (Z20) und
Plus-Minus-Zeichen in (ZI8]) konnen daher entfallen und es gilt:

DSI, — % % REEACT) (2.21)

. (2.20)

Der Metrische Tensor des A-Systems (I9) héngt von den Ableitungen 0,2, 0yz
und Jyz ab. Letztere ist in der Regel dimensionsbehaftet und beschreibt die z-
Abhéngigkeit der A\-Koordinate. Die ersten beiden Ableitungen sind dimensionslos
und beschreiben die Neigung der A\-Flidchen gegeniiber den z-Fldchen jeweils in x-
beziehungsweise y-Richtung. Fiir die entsprechenden Neigungswinkel 3, gilt:

tan 3/, = 0,y 2. (2.22)

Diese Neigungswinkel sind normalerweise klein und kénnen héufig vernachlissigt
werden. Dies vereinfacht den metrischen Tensor erheblich: Im Grenzfall kleiner Nei-
gungswinkel ist er diagonal. Dennoch erscheint es wichtig zu bemerken, dass die
DSI-Formel (ZZI) auch fiir groffe Neigungswinkel in dieser Form exakt giiltig ist.
Eine Korrektur der x- und y-Abstéinde auf z.B. einer #-Fliche um deren Neigungs-
winkel, wie sie etwa [Brand (2002) angegeben hat (seine Gleichungen 2.48 und 2.49),
ist falsch beziehungsweise unangebracht, da dann kosequenterweise ebenfalls Kor-
rekturterme bei der Berechnung des Spatprodukts erforderlich wéren (die dort ver-
wendeten Basisvektoren sind nicht orthogonal und ebenfalls um die entsprechenden
Winkel geneigt). Diese fehlenden Korrekturen heben sich mit den ersteren offen-
sichtlich gerade auf.

Gleichung (221)) ist die gesuchte Verallgemeinerung der DSI-Formel auf Koor-
dinatensysteme mit beliebiger Vertikalkoordinate A, sofern sie der Transformation
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(18] geniigen. Davon ausgehend sollen in den folgenden Abschnitten einige, in der
Meteorologie gebriuchliche Spezialfille abgeleitet werden.

Druckflichen

Wihlt man den Luftdruck p als Vertikalkoordinate, so folgt fiir (2221]) unter Verwen-
dung der hydrostatischen Grundgleichung

DSIL, = —g 7% 0] B O[T1 ;0. (2.23)

Hierin bezeichnet g die Erdbeschleunigung.

o-Flachen

o-Flachen sind Flichen, auf denen der Luftdruck einen bestimmten Bruchteil des
Bodenluftdrucks annimmt. Die dimensionslose Vertikalkoordinate o berechnet sich
demnach zu

p(m7 y7 Z)
ps(x, y) ’

mit dem Bodendruckfeld ps. Es gilt offensichtlich 0 < o < 1, wobei am Erdboden
o = 1 gilt und o gegen Null geht fiir z gegen unendlich. Unter Verwendung der
hydrostatischen Grundgleichung erhélt man

o(x,y,z) = (2.24)

DSI, = - % 9/ B 911 9}6. (2.25)

S

Hybrid-Fliachen

Das Konzept der Hybrid-Fldchen versucht, die Vorteile von p- und von o-Fldchen
miteinander zu verbinden: o-Flédchen sind vor allem in Bodennéhe von Vorteil, da sie
gelandefolgend verlaufen und immer iiber die gesamte Erde existieren. Es entstehen
im Gegensatz zu Druckflichen keine unter der Erdoberfliche liegenden Bereiche.
Andererseits bilden die o-Fldchen die Orographie bis in grofle Hohen ab, obwohl sie
dort meteorologisch langst nicht mehr von Bedeutung ist.

Hybridflichen sind definiert als hohenabhingige Kombination aus p- und o-
Fléchen. Der Luftdruck p(n) auf einer Hybridfliche n ist gegeben durch:

p(z,y,n) = A(n) + B(n) - ps(z,y). (2.26)

Hierbei ist n eine in der Regel dimensionslose Nummerierungskoordinate, A(n) und
B(n) sind von ihr abhingige, vorzugebende Koeffizienten. In den unteren Bereichen
der Atmosphére wird A(n) = 0 gewihlt. Damit erhélt man o-Flichen mit o = B(n).
In den oberen Atmosphirenbereichen wird B(n) = 0 gewihlt und man erhélt p-
Flachen mit p = A(n). Dazwischen werden die Koeffizienten stetig und monoton
variiert, sodass man dort eine Mischung aus beiden Systemen erhélt.
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Mit A = n, [ZZ]]) und erneuter Verwendung der hydrostatischen Grundgleichung
erhéilt man fiir den DSI auf Hybridflichen:

=9
94 9B
on S On

DSIy = €% 9B OjT1 0,0. (2.27)

Fiir A(n) =0 und B(n) = n geht diese in die Formel fiir o-Fldchen 2] tiber.

Isentrope Flichen

Fiir die Transformation auf isentrope Flédchen ergibt sich gegeniiber von p- oder o-
Fléchen eine wichtige Besonderheit: Die neue Vertikalkoordinate 6 ist eine der drei
Felder, aus deren Gradienten der DSI berechnet wird. Dies fiihrt zu einer erheblichen
strukturellen Vereinfachung der DSI-Formel, da

0l = b;3 (2.28)
gilt. Es folgt mit (ZZ1I) fiir den DSI auf 6-Fléchen:

100 ;.
DSIy = ; g €7 O.B 8;-1'[. (2.29)
Diese Gleichung besteht nur noch aus zwei Summanden, wiahrend die urspriing-
liche DSI-Formel aus sechs Summanden besteht. Auflerdem sind keine vertikalen
Ableitungen der Felder B und II mehr erforderlich, lediglich der Stabilitétspara-
meter 9,0 ist als einzige vertikale Ableitung iibrig geblieben. Dennoch gehen die
Vertikalabhéngigkeiten von B und II in (Z29]) implizit mit ein, da die Interpolation
dieser Felder auf isentrope Fliachen natiirlich von ihnen abhéngt.
Unter Verwendung der hydrostatischen Grundgleichung liasst sich (229 noch-
mals leicht vereinfachen, da die Dichte p gekiirzt werden kann. Man erhélt dann

DSIy = —g 9p0 €7 ;B 1L (2.30)

2.2.2 Transformation der Potenziellen Vorticity

Oben wurde gezeigt, dass die Transformation des DSI auf isentrope Flichen eine
strukturelle Vereinfachung der Formel mit sich bringt. Dies gilt auch fiir andere
Groflen, sofern sie Gradienten der Potenziellen Temperatur enthalten, etwa die Po-
tenzielle Vorticity oder die stationédr-adiabatische Bewegungsgleichung. Die entspre-
chenden Transformationen sollen in den folgenden zwei Abschnitten durchgefiihrt
werden.

Die Potenzielle Vorticity (LI lautet in Komponentenschreibweise:

m— %(ga)iaie. (2.31)
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Gleichung (Z37]) ist in dieser Form bereits ein Skalar und in jedem Koordinatensys-
tem giiltig. Im #-System ergibt sich demnach wegen (Z28)

Iy = —(¢))?, (2.32)

wobei (/)3 die dritte Komponente des absoluten Wirbelvektors im §-System ist. Sie
kann mit 573

€T .
(C0)* = 57 ()", (2.33)
aus der absoluten Vorticity in lokal-kartesischen Koordinaten berechnet werden. Da
sowohl (¢,)! und ({,)? als auch die Transformationskoeffizienten 9,0 und 8,6 in der
Regel klein sind, ergibt sich in sehr guter N&herung

00

/\3 3

~—((, 2.34
(G = 5= () (2:31)
und somit unter Verwendung der hydrostatischen Grundgleichung

90
Iy ~ _ga—pga. (2.35)

Hier wurde wie iiblich die eindimensionale Vorticity mit (¢,)® gleichgesetzt. GeméB
Z35) ergibt sich die Potenzielle Vorticity auf isentropen Flidchen also aus der
gewdhnlichen (eindimensionalen) absoluten Vorticity multipilziert mit dem Stabi-
litédtsparameter 0,0 und der Erdbeschleunigung.

2.2.3 Transformation der stationiren adiabatischen Gleichungen

Auch fiir das stationire, adiabatische Gleichungunssystem ([CZI)-(C22)) ergibt sich
auf isentropen Flichen eine strukturelle Vereinfachung. Die entsprechenden Formeln
werden in diesem Abschnitt abgeleitet. AnschlieBend wird ein Zusammenhang zum
Geostrophischen Wind aufgezeigt und ein iteratives Berechnungsverfahren von Glei-
chung (CZI)) im #-System diskutiert.

In kovarianter Form lautet die Bewegungsgleichung ([LCZTI):

ciik
:I:\/g

Analog zu (ZI8)) wurde das Levi-Civita-Symbol durch ZI0) ersetzt. Im #-System
vereinfacht sich auch diese Gleichung wegen (228)) und man erhilt unter Verwendung
der hydrostatischen Approximation:

pllv® = 9;BO0. (2.36)

A 90 ..
/ /

" = —ga—pe”BjB. (2.37)

Damit ist v"3 = 0, was #quivalent zu der bereits in Abschnitt beschriebenen

Eigenschaft ist, dass #-Flichen materielle Flichen sind. Analog kénnte man durch
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Transformation auf II- oder B-Flichen zeigen, dass diese ebenfalls materielle Flachen
sind.

Fiir die verbleibenden beiden Komponenten ergibt sich unter Verwendung der
PV-Néherung (Z30) eine weitere Vereinfachung:

(av" = €70B. (2.38)

Vernachléssigt man nun noch den Anteil der kinetischen Energie in der Bernoulli-
Funktion (was gleichbedeutend mit ihrer Ersetzung durch das Montgomery-
Potenzial ist) und die relative Vorticity gegeniiber der planetaren, so erhélt man

(" =€eToM (2.39)

und damit eine algebraische Gleichung anstelle einer Differenzialgleichung. Einsetzen
der planetaren Vorticity (I3 liefert schliefllich

V't = %e”f%M, (2.40)
mit f = 2Qsin, dem sogenannten Coriolis-Parameter. Gleichung (ZZ0) stellt eine
Approximation fiir den Geostrophischen Wind auf isentropen Flichen dar. Die stati-
onér-adiabatische Bewegungsgleichung ([LZI]) geht also im Grenzfall kleiner Vorticity
und kleiner kinetischer Energie, kleiner Neigung der isentropen Flachen und des Wir-
belvektors sowie unter Annahme der Giiltigkeit der hydrostatischen Grundgleichung
in den geostrophischen Wind iiber.

Kehrt man obige Argumentation um, so stellt der Geostrophische Wind eine
erste Niherung fiir den stationér-adiabatische Bewegungsgleichung (([C21]) dar. Diese
Naherung kéonnte durch folgendes Iterationsverfahren schrittweise verbessert werden:
Mit Hilfe der ersten Néherung (40) fiir den Wind berechnet man eine genéherte
Bernoulli-Funktion und Potenzielle Vorticity. Diese werden anschliefend in (237)
oder (Z38)) eingesetzt und ergeben eine neue, zweite Nidherung des Windes. Aus
dieser kann dann wieder eine Naherung fiir B und II berechnet werden und so
weiter. Formal lasst sich das Iterationsverfahren folgendermafien angeben:

(1) = oo €10/B, n=1,2,... (2.41)
mit
Bo=M und Tlp= —nga—f) - ﬁg—i. (2.42)
Hohere Iterationsstufen von B und II sind entsprechend gegeben durch
B, = Blv)] und II, = II[v}]. (2.43)
Die Berechnung von B,, ist einfach:
By = S, (WY + M. (2.44)
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Schwieriger ist die Berechnung von II,. Dazu ist nach (Z32) die 3. Komponente
der absoluten Vorticity im #-System erforderlich. Die Formel fiir die Berechnung der
Vorticity aus dem Windfeld enthélt aulerdem Zusatzterme aufgrund der Metrik des
lokal-kartesischen Koordinatensystems, siche Gleichung (ZI3)). Um diese Gleichung
verwenden zu kénnen, muss v}, zunéchst iiber

(wn) = 97 (0} (2.45)

in lokal-kartesische Koordinaten zuriick transformiert werden. Daraus ergibt sich
dann die relative Vorticity in lokal-kartesischen Koordinaten analog zu Gleichung

(Ga)" = €770 (0)* + €7F(0n) ™D ghom- (2.46)
Durch Addition von ([ZIH]) erhélt man die absolute Vorticty. Diese ist schliefllich
mittels ([Z33)) ins #-System zuriickzutransformieren und in Gleichung (Z32) einzu-
setzen.

Das oben beschriebene Iterationsverfahren enthilt aufler der hydrostatischen
Grundgleichung keine weiteren Naherungen, ist jedoch in dieser Allgemeinheit auf-
grund der zahlreichen metrischen Terme recht kompliziert. Lasst man als weitere
Néherungen z.B. horizontale #-Fléchen zu, so kann das Verfahren erheblich verein-
facht werden: In diesem Fall ist der Metrische Tensor ([ZI9)) diagonal, wobei die
ersten beiden Diagonalelemente Einsen sind. Da der stationdre Wind im 6-System
keine Vertikalkomponente besitzt (v"® = 0), besitzt er dann auch im z-System keine.
Damit ist das dritte Diagonalelement des Metrischen Tensors fiir (2245]) ohne Bedeu-
tung und die Windkomponenten sind in beiden Systemen gleich. Die Striche kénnen
daher weggelassen werden. Fiir die Berechnung von II,, aus v,, ist dann auch nur die
3. Komponente der Vorticity erforderlich. Dariiber hinaus kann der Term —gd,0 in
2200) gekiirzt werden. Die Iterationsvorschrift vereinfacht sich folglich zu

i ¢’
(’Un+1) = ma‘]Bn n = 1, 2, e (247)
mit
BO =M und CO = 0. (248)

Die Berechnung von B, und vor allem von (, wird ebenfalls wesentlich einfacher

und ergibt:
1

B, =3 [((vn)l)2 + ((vn)Q)Q} +M (2.49)

Cn = %05 (v )k—l—Mcosvﬂ (2.50)
n = €50, (v, . . :

Die vorgestellten Iterationsverfahren fithren zwar im Falle der Konvergenz des
Verfahrens zu einer Losung der Bewegungsgleichung ([CZTI) aus vorgegebenen hydro-
statischen Feldern (Temperatur und Druck). Diese Losung stellt aber im Allgemei-
nen keine Losung der Kontinuitéitsgleichung (L2Z2) dar (analog zum Geostrophischen
Wind, der die Kontinuitétsgleichung ebenfalls nicht erfiillt). Ohne Giiltigkeit von
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([C22)) ist jedoch auch die Implikation (CH0) nicht giiltig, das heifit der DSI muss
fiir eine Losung von ([CZI)) alleine nicht Null werden. Die Kontinuitétsgleichung in
kovarianter Form im #-System lautet:

Al (p'™) = 0. (2.51)

Wegen v"3 = 0 lduft die Summe hier nur iiber die ersten beiden Komponenten.
Bei Vorgabe der hydrostatischen Felder ist damit das Gleichungssystem (Z37) und
51 iiberbestimmtf. Das heifit, dass nur fiir bestimmte hydrostatische Felder eine
stationér-adiabatische Stromung existieren kann. Mochte man zu gegebenen, realen
atmosphérischen Zustédnden eine solche Strémung konstruieren, die der tatséchlichen
am néichsten kommt, so miissen also auch die hydrostatischen Felder verédndert wer-
den. Die Frage, auf welche Weise sich die stationér-adiabatische und die tatséchliche
Stromung am néchsten kommen sollen, ist dabei keineswegs trivial und auch nicht
eindeutig zu beantworten. Dies kénnte z.B. sowohl gobal, als auch lokal auf einer of-
fenen Umgebung um einen bestimmten Ort geschehen. Die Ermittlung einer Lésung
der stationér-adiabatischen Gleichungen ist daher eine sehr komplexe Aufgabe, die
im Rahmen dieser Arbeit nicht beantwortet werden kann. Die in diesem Abschnitt
abgeleiteten Gleichung sowie Uberlegungen zur spektralen Charakteristik des DSI
am Ende von Teil 1 kénnen jedoch ein Ausgangspunkt fiir weitere Forschungen dar-
stellen.

?Das Gleiche trifft auch auf das nichttransformierte Gleichungssystem ([CZI0)-([C22) zu.






Kapitel 3

Berechnung des DSI aus
ERA40-Daten

Nach den theoretischen Vorbereitungen der vergangenen Kapitel soll nun die nu-
merische Berechnung des DSI beschrieben und durchgefithrt werden. Dazu ist die
Auswahl einer Vertikalkoordinate und eine Diskretisierung der entsprechenden Glei-
chungen aus Abschnitt EZ2Z.T] erforderlich. Beide Fragestellungen héingen eng mit der
Datenbereitstellung und der verfiigharen Rechenkapazitit zusammen.

Die ERA40-Reanalyse des Européischen Zentrum fiir Mittelfristige Wettervor-
hersage (ECMWF) stellte zu Beginn dieser Arbeit die modernste verfiigbare Reana-
lyse dar. Auflerdem war iiber wechselseitige Abkommen der Zugang zu siamtlichen
Daten dieser Reanalyse gesichert, sodass sich eine DSI-Berechnung anhand dieser
Daten anbot. Der folgende Abschnitt beschreibt zunéchst das ERA40-Projekt selbst.
Anschlielend werden zwei numerische Berechnungsverfahren abgeleitet: Ein einfa-
ches auf isobaren Fléchen und ein aufwendigeres, spektrales Verfahren auf isentropen
Fléchen.

3.1 Die ERA40-Reanaylse

Die ERA40-Reanalyse ist nach FGGE (Bengtsson et all, [1982) und ERAI15
(Gibson et all, [1997) das dritte Reanalyse-Projekt des ECMWF. Eine ausfiihrliche
technische Beschreibung findet sich in [Uppala et all (2006). Einen Uberblick iiber
die erzeugten Daten geben (Kallberg et all, 2005). ERA40 wurde im Jahr 2003 fertig
gestellt und deckt den Zeitraum von September 1957 bis August 2002 ab, wobei vier
Analysen pro Tag produziert wurden (OUT, 6UT, 12UT und 18UT).

3.1.1 Modell und Assimilationsverfahren

Das Assimilationsmodell, welches fiir ERA40 verwendet wurde, ist eine modifi-
zierte Version des Integrated Forecasting System (IFS) des ECMWF, welche im
Zeitraum von Juni 2001 bis Januar 2002 operationell betrieben wurde. Bei den
IFS-Modellen handelt es sich um Modelle mit einem spektralen Kern und einem

27
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semi-lagrange’schen Advektionsschema. Als Ortsgitter wird ein reduziertes Gauf-
gitter verwendet, welches einen anndhernd gleichférmigen Gitterabstand aufweist.
Die Auflésung wurde fiir ERA40 gegeniiber der operationellen Version von T511
auf T159 reduziert. Die 60 Hybrid-Flichen der operationellen Version wurden je-
doch beibehalten, die héchste Flache liegt bei 0,1hPa. Prognostische Variablen sind
entsprechend der Konstruktion als Spektralmodell die relative Vorticity und die ho-
rizontale Divergenz sowie die Temperatur, die spezifische Feuchte ¢ und der Boden-
druck. Das Modell verfiigt auBlerdem iiber eine (einfache) prognostische Gleichung
fiir Ozon.

Obwohl das vom ECMWF entwickelte Assimilationsverfahren 4D-Var im Jah-
re 2003 bereits operationell betrieben wurde, griff man fiir ERA40 aufgrund des
geringeren Rechenaufwands auf das é&ltere 3D-Var zuriick (Courtier et all, [1998;
Andersson et all, [1998). Letzteres verzichtet auf die direkte Assimilation des Zeit-
verlaufs der Beobachtungen. Bei 3D-Var wird ein Hintergrund-Feld (6h-Vorhersage,
gestartet von der letzten Analyse) mit den Beobachtungen zu einem synoptischen
Termin abgeglichen. Dabei wird, gewichtet mit einer Abschitzung der jeweiligen Un-
sicherheiten, ein bestmoglicher Kompromiss zwischen Hintergrund und Beobachtung
gesucht.

Das meteorologische Beobachtungssystem selbst hat w#hrend der ERA40-
Periode (1957-2002) starke Verénderungen erfahren, vor allem durch Einfithrung der
Satelliten in den 70er Jahren. Dennoch werden sémtliche Beobachtungsdaten, die das
ECMWEF verfiigbar machen konnte, fiir die Assimilation verwendet. Dies stellt einer-
seits sicher, dass die Analysen den jeweils grofitmoglichen Nutzen aus der damaligen
Beobachtungssituation ziehen, erzeugt aber andererseits Diskontinuitidten innerhalb
der Analyse-Periode. Zu den einflieBenden Beobachtungsdaten zihlen Messungen
von Radiosonden, SYNOP-Stationen, Schiffen, Bojen, Flugzeugen und Satelliten.
Wiéhrend die Abdeckung mit Radiosonden seit den 70er Jahren deutlich abgenom-
men hat, hat insbesondere der Umfang von Flugzeug- und Satellitendaten seit dem
deutlich zugenommen. Dariiber hinaus resultierten Fortschritte in der Fernerkun-
dungstechnik in immer ausgekliigelten Satelliteninstrumenten, die immer mehr at-
mosphérische Parameter direkt oder indirekt erfassen kénnen. Allerdings fiihrt das,
zusammen mit der vergleichsweise geringen Lebensdauer der Satelliteninstrumente,
zu weiteren Diskontinuitdten. Diese konnen teilweise durch Interkallibriersverfahren
zwischen den verschiedenen Satellitendatensétzen abgemildert werden.

3.1.2 Analysequalitit

Aufgrund von Erfahrungen mit vorherigen Reanalyse-Projekten und Fortschritten in
Forschung und Computertechnik konnte mit ERA40 eine deutlich hohere Analyse-
qualitéit erreicht werden als noch bei ERA15 oder der zeitgleich produzierten Reana-
lyse des National Center for Enviromental Prediction (NCEP). Untersuchungen der
Differenzen zwischen Hintergrund beziehungsweise Analyse und Beobachtungsdaten
zeigt eine deutliche Verbesserung der Analysequalitéit wihrend der ERA40-Periode.
Sprunghafte Verbesserungen sind dabei in den Jahren 1973 und 1979 zu finden und
fallen mit der Inbetriebnahme wichtiger Satelliteninstrumente zusammen. Von dort
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an findet man eine weitere, kontinuierliche Verbesserungen bis zum Ende von ERA40
in 2002. Dabei zeigt die Stidhalbkugel generell héhere Abweichungen, als auch ei-
ne stéarkere Verbesserung der Qualitét iiber die Zeit als die Nordhalbkugel. Gegen
Ende der ERA40-Periode erreichen beide Halbkugeln etwa das gleiche Niveau. Ein
ahnliches Bild zeigt sich bei der Analyse der Gesamtmasse der Atmosphére (einer
Erhaltungsgrofie), deren zeitliche Fluktuation ab Mitte der 70er Jahre deutlich ge-
ringer ausfillt. In diesem Punkt schneidet ERA40 aulerdem von 1973 an deutlich
besser ab als die ERA15- und NCEP-Reanalysen (Trenberth und Smith, 2007).

Eine weitere Moglichkeit, die Qualitit von Analysen zu beurteilen, stellen von
diesen aus gestartete Vorhersageldufe dar. Aufgrund der Nichtlinearitéit der atmo-
sphérischen Dynamik wachsen anféingliche kleine Fehler schnell an, werden so nach
einigen Tagen Vorhersagezeit umso deutlicher sichtbar und kénnen durch einen Ver-
gleich mit der spdteren Analyse quantifiziert werden. Die so berechneten Anomalie-
Korrelationen erreichen am Ende der ERA40-Periode Werte um 0,9 fiir die 3 Tage-
Vorhersage und etwa 0,6 fiir die 7 Tage-Vorhersage. Sie sind auflerdem um et-
wa 0,1-0,2 hoher als die Korrelationen der frither produzierten NCEP-Reanalyse
(Kistler et _all, 2001).

Neben diesen Verbesserungen weisen die ERA40-Reanalysen vor allem zwei
groffere Schwéchen auf: Zu starker Niederschlag iiber den tropischen Ozeanen und
eine zu starke Brewer-Dobson-Zirkulation. Beide Phénomene werden zwar nicht di-
rekt assimiliert, tragen jedoch zu einem gewissen Teil zu Degeneration des Hinter-
grunds bei. Besonders ausgepriigt sind diese Fehler in Kurzfristvorhersagen (6h) und
schwiéchen sich bei lingeren Vorhersagezeiten wieder ab. Die Ursache fiir die unrealis-
tisch hohen Niederschlagsraten wurden von |Andersson et all (2005) untersucht. Sie
resultieren demnach hauptséchlich aus einem Assimilationsproblem mit Infrarot-
Spektren von Satelliten: Die Hintergrundfelder sind im Allgemeinen trockener als
die Beobachtung der Satelliten, sodass Feuchtigkeit in das Modell assimiliert wird.
Diese zusétzliche Feuchtigkeit wird jedoch rdumlich weit verteilt und gelangt somit
auch in Bereiche, die bereits nahe der Sattigung sind. Diese Bereiche erzeugen dann
iiberméflig Niederschlag. Mdoglicherweise kénnten dariiber hinaus entsprechend un-
realistisch hohe Mengen latenter Energie verstirkend auf die tropische Zirkulation
wirken.

3.1.3 Analysen nach August 2002

Da von Seiten des ECMWEF nicht geniigend Kapazitédten zur Verfiigung standen,
um das ERA40-Modell auf eine neue Rechnerarchitektur zu iibertragen, wurde die
ERA40-Reanalyse nicht iiber August 2002 fortgefiithrt (Simmons et _all, 20074). Um
dennoch die jiingste Vergangenheit untersuchen zu kénnen, werden seit Januar 2002
bis einige Tage vor der Gegenwart operationelle Analysen des ECMWEF bereitge-
stellt, die auf die ERA40-Auflésung reduziert wurden. Seit Februar 2006 ist die
Anzahl der Hybrid-Fliachen auf 91 erhoht, entsprechend einer Anpassung des opera-
tionellen Modells. Abgesehen davon sind die Datenarchive technisch gesehen iden-
tisch. Allerdings sind durch erhebliche Unterschiede der operationellen Modelle im
Vergleich zum ERA40-Modell scharfe Diskontinuitdten zu erwarten. Dariiber hinaus
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wird das operationell verwendete Modell fortlaufend ausgebaut und weiterentwickelt,
was zu weiteren Diskontinuitdten im Zeitraum nach der ERA40-Periode fiihrt. Bei-
de Diskontinuitdten werden sich in spéteren Untersuchungen dieser Arbeit deutlich
bemerkbar machen.

Um die oben genannten Probleme abzumildern, entschloss sich das ECMWEF mit
ERA-Interim eine weitere Reanalyse zu produzieren (Simmons et all, 20074). Wie im
Namen bereits angedeutet, handelt es sich dabei um eine Ubergangslsung bis ein fiir
die Zukunft geplantes Reanalyse-Projekt der néchsten Generation fertig gestellt ist.
Die Produktion von ERA-Interim wurde 2007 begonnen und deckt einen Zeitraum
von Januar 1989 bis zur Gegenwart ab, wird also im Gegensatz zu ERA40 laufend
fortgefiihrt. Eine ausfiihrlichere Beschreibung von ERA-Interim ist in Abschnitt
zu finden.

3.1.4 Das ERAA40-Archiv

Eine Auflistung der im Rahmen von ERA40 produzierten Felder und Variablen so-
wie technische Informationen geben [Kallberg et all (2004). Neben dem eigentlichen,
modellgenerierten Datensatz auf Hybrid-Flichen stehen fiir ausgewihlte Felder In-
terpolationen auf Druck-, §- und PV = £2-Flidchen zur Verfiigung. Aulerdem sind
zahlreiche Oberflichen- und Einschichtfelder sowie vertikal integrierte Parameter
erhéltlich.

Der Zugang zum ERA40-Archiv ist eingeschrénkt. Einige auf Druckflichen inter-
polierte Felder sowie einige Oberflichenfelder sind in 2, 5°-Auflésung iiber die Web-
site des ECMWTF 6ffentlich verfiigbar. Aufgrund eines gegenseitigen Abkommen zwi-
schen dem British Atmospheric Data Centre (BADC) und dem Max-Planck-Institut
fiir Meteorologie (MPI-M) konnten weitere, nicht-6ffentliche ERA40-Daten fiir diese
Arbeit verwendet werden. Insbesondere konnten so Felder auf Modell- und isentro-
pen Flichen in unreduzierter Auflésung bezogen werden. Dariiber hinaus waren die
oben bereits erwihnten, auf ERA40-Auflosung reduzierten operationellen Analysen
ebenfalls iiber das BADC verfiigbar.

3.2 DSI-Berechnung auf Druckflichen

Dieser Abschnitt beschreibt die DSI-Berechnung auf isobaren Flichen, anhand des
offentlich verfiigbaren Datensatzes der ERA40-Reanalyse. Dieser in der Auflésung
reduzierte Datensatz enthélt 23 Druckflichen im Bereich von 1000hPa bis 1hPa.
Horizontal wurden die Daten von T159 auf ein Rechteck-Gitter mit 2,5° Gitter-
punktabstand reduziert. Die zeitliche Auflésung betrigt sechs Stunden. Auf diesem
Gitter stehen unter anderem die Temperatur, das Geopotenzial, alle drei Kompo-
nenten des Windes und die Potenzielle Vorticity zur Verfiigung, sodass alle in ([Z23))
eingehenden Felder einfach tiber ([CH) und (CI4]) berechnet werden kénnen.

Zur Berechnung des DSI ist eine Diskretisierung der Ableitungen in (ZZ3)) erfor-
derlich. Dazu wurde zunéchst eine Interpolation durch Polynome zweiter Ordnung
verwendet: Es sei also eine Funktion f an den Punkten zq, z1, z9 gegeben. Dann folgt
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fiir die Ableitung an der Stelle xg aus der Polynom-Interpolation nach Lagrange in
zweiter Ordnung:

Flaw) % fla) (2 )
i) T i) To

(3.1)

f(x1) L To— T f(z2) @0 — a1
r1 —Tyg X1 — T2 T — X0 1‘2—.%'1.

Im Fall von dquidistant vorliegenden Punkten (x4 /1 =Tot h) reduziert sich dies auf

f,(xO) ~ f(.%'o + h)Q_hf(xO - h) ) (32)
Fiir die horizontalen Ableitungen liegen bei dem verwendeten Gitter beziiglich der
Polarkoordinaten &quidistante Gitterpunkte vor, sodass ([B2) verwendet werden
kann. Bei einem Winkelabstand der Gitterpunkte von A« (hier: 2, 5°) folgt nach (21I)
fiir h in meridionaler Richtung hy = - Aa und in zonaler Richtung h, = - Aa cos v
mit dem Erdmittelpunktsabstand r und der geografischen Breite . Die 23 Druck-
flichen der vertikalen Auflésung liegen jedoch im Allgemeinen nicht dquidistant,
sodass hier Gleichung [BI]) benutzt werden muss. Sie ermoglicht auch die Behand-
lung der Randfliachen (1000hPa und 1hPa). Dieses Verfahren zur DSI-Berechnung
wurde in ein C++ Programm (Stroustrup et all, 2000) umgesetzt und fiir den kom-
pletten ERA40-Datensatz der 2,5°-Druckflichen durchgefiihrt. Unabhéingig davon
wurde der DST auf gleiche Weise von [Weber und Névin (2007) berechnet.

Im Zuge weiterer Untersuchungen stellte sich jedoch die Frage nach der numeri-
schen Genauigkeit der oben beschriebenen Berechnungsmethode. Eine Moglichkeit,
diese zu erhohen, ergibt sich durch Ersetzen von (Bl) durch entsprechende Aus-
driicke hoherer Ordnung, das heifit auf Grundlage von Polynomen héheren Grades
unter Beriicksichtigung weiter entfernter Gitterpunkte. Um ein Polynom der Ord-
nung n anpassen zu koénnen, sind n + 1 Stiitzstellen erforderlich. Beschréinkt man
sich auf gerade n, so ist dies der Punkt, an dem die Ableitung berechnet werden soll
sowie jeweils n/2 Gitterpunkte auf beiden Seiten von diesem. Die Berechnung eines
solchen Interpolationspolynoms kann numerisch sehr effizient mit der Methode der
dividierten Differenzen in der Newton-Basis erfolgen (Bronstein et all, 2008). Die
Ableitung erhélt man daraus durch Anwendung eines Horner-Schemas.

Auch dieses verbesserte Verfahren wurde in ein C4++-Programm umgesetzt. Da-
bei wurde die Moglichkeit implementiert, die Ordnung der Ableitungsberechnung
jeder Koordinate (x, y und z-Achse) individuell festzulegen. Damit ergibt sich ei-
ne Moglichkeit, die Konvergenz des numerischen Verfahrens zu testen: DSI[n,nyn.|
bezeichne den DSI, der in z-Richtung mit Ordnung n,, in y-Richtung mit Ordnung
ny usw. berechnet wurde. Die oben durchgefithrte Rechnung geméfi ([B1I) in allen
drei Richtungen entspricht also DSI[222]. Der Abstand zweier DSI-Felder, die in den
Ordnungen n = (ng,ny,n,) und m = (m,, my, m) berechnet wurden, sei

Aln,m] = 4i / dQ ‘DSI[n] — DSIm]|. (3.3)

™
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3 Abbildung 3.1:
& 3 ] Mittlerer Abstand A (gemittelt iiber
% das Jahr 2000) der DSI-Berechnung
S 2} 1 in verschiedenen Ordnungen fiir die
500hPa-Fliche. Die schwarze Kurve be-
1t ] zieht sich auf die z-Richtung, die blaue
. . . auf y und die rote auf z. Die Ordnung
4-2 6-4 8-6 der jeweils anderen Richtung wurde bei
Ordnung zwei belassen.

Nun wurde die Ordnung einer Raumrichtung schrittweise erh6ht und die Differenz
B3) zur néchst niedrigeren Ordnung betrachtet, wihrend die Ordnung der iibrigen
Raumrichtungen bei zwei belassen wird. Das Ergebnis ist in Abbildung Bl darge-
stellt, wobei exemplarisch die 500hPa-Fléche und ein Jahr (2000) ausgewihlt wurde.
Die Absténde B3] wurden iiber dieses Jahr gemittelt. Die Abbildung zeigt, dass in
z- und y-Richtung die Verdnderung des DSI-Felds durch fortlaufende Erhchung der
Ordnung immer kleiner wird, das Verfahren der numerischen Ableitung also kon-
vergiert. In z-Richtung findet sich jedoch ein grundlegend anderes Verhalten. Hier
werden die Unterschiede mit wachsender Ordnung nur unwesentlich geringer. Dies
zeigt erheblich gréflere numerische Unsicherheiten, Konvergenz scheint nicht mehr
gegeben. Ursache hierfiir diirfte sein, dass die Auflésung in z-Richtung verglichen
mit der Auflésung in horizontaler Richtung zu gering ist.

Abbildung Bl legt nahe, iiber den Berechnungsalgorithmus des DSI neu nach-
zudenken und eine Methode zu entwickeln, die Fehlerquellen moglichst vermeidet.
Eine solche Moglichkeit wird im folgenden Abschnitt beschrieben.

3.3 DSI-Berechnung auf isentropen Fliachen

Nach den wenig zufriedenstellenden Ergebnissen der DSI-Berechnung auf Druck-
flichen soll nun eine weitere Rechnung mit dem Ziel durchgefiithrt werden, eine
moglichst hohe numerische Genauigkeit zu erreichen. Entsprechend galt es Reduktio-
nen und Interpolationen des ERA40-Modelloutputs nach Méglichkeit zu vermeiden.
Dies legt eine Berechnung auf Modellflichen geméfl Gleichung (Z27)) nahe. Eine
solche Berechnung erschien aufgrund der enormen Datenmengen und Rechenzeiten
zu aufwendig. Eine praktikable Alternative stellt eine Berechnung auf isentropen
Fldchen dar. Hier ist zwar auch eine Interpolation erforderlich, die jedoch mit einer
erheblichen strukturellen Vereinfachung der DSI-Formel einhergeht: Die Funktio-
naldeterminate ist im #-System horizontal ([Z30). Vertikale Ableitungen treten nur
noch in Form des Faktors 06/0p auf, was die Berechnung numerisch stabiler machen
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sollte. Interpolationen auf isentrope Flichen sind vom ECMWF fiir einige Variablen
bereits durchgefithrt worden. Die Anzahl der Flidchen betrégt 15 und erscheint da-
her zu gering, um 96/0p aus den Druckfeldern der isentropen Flidchen zu berechnen.
Deshalb ist ein Riickgriff auf Modellflichen dennoch erforderlich. Dieser kann mit
relativ geringem Aufwand durchgefiihrt werden. Zur Berechnung von 96 /9p auf Mo-
dellflichen und anschlieBender Interpolation auf isentrope Flichen wird lediglich das
Temperaturfeld benttigt.

Die Modelle des ECMWF sind Spektralmodelle. Dieser Umstand ldsst sich eben-
falls fiir die Numerik der DSI-Berechnung nutzen. Horizontale Ableitungen sind im
Spektralraum sehr effizient und exakt durchfiithrbar. Dieser Vorteil wird jedoch da-
mit erkauft, dass Produkte zweier Felder dann numerisch umso aufwendiger werden.
Auch fiir die DSI-Berechnung sind solche Produkte erforderlich. Moderne Transfor-
mationsallgorithmen (Fast-Fourier-Transformation) ermdoglichen jedoch ein schnel-
les Hin- und Hertransformieren zwischen Spektral- und Ortsraum. So kénnen Dif-
ferenzialoperatoren im Spektralraum und Multiplikationsoperatoren im Ortsraum
ausgewertet werden. Dieses bei Spektralmodellen iibliche Verfahren soll auch zur
DSI-Berechnung benutzt werden. Die erforderlichen Grundlagen und Gleichungen
werden in den folgenden Abschnitten abgeleitet.

3.3.1 Definition der sphirischen Spektraltransformation

Waéhlt man eine beliebige Hohenkoordinate A, so handelt es sich bei den Flidchen A =
konst. ndherungsweise um Kugelschalen. Selbst bei starker Neigung der Fliachen sind
die Abweichungen von der Kugel aufgrund der geringen Hohe der Atmosphére im
Vergleich zum Erdradius gering. Effekte wie die Abplattung der Erde sind ebenfalls
klein und koénnen unberiicksichtigt bleiben. Eine meteorologische Funkionen f auf
einer Fliache A = )¢ ist also in sehr guter Naherung ein Element des Raums der
stetigen Funktionen auf einer Kugeloberfliiche: f € C°(S?).

Im Folgenden bezeichne (wie iiblich) ¢ den Lingengrad, ¢ den Breitengrad und
r den Radius der Kugelschale. Auflerdem sei p = sin 9. Mit

21 1
(f.9) = /0 ” /_ i f6, )50, 1) (3.4)

ist ein Skalarprodukt auf C%(S?) erklirt und damit iiber

1l = (fs f) (3.5)

ebenfalls eine Norm. Auf dem so definierten Raum bilden die Kugelflichenfunktionen
Y™ ein vollstéindiges Orthogonalsystem. Sie sind folgendermafien definiert (geméfl
der meteorologischen Koordinatenkonvention):

Y™ (¢, p) = N P () €™ 1=0,1,2,... m=—l,...,1 (3.6)

mit dem Normierungsfaktor

Ny = vomr (3.7)
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Weiter bezeichnen P/™ die assoziierten Legendre-Polynome, die sich mittels

m m m dm
BY*(1) = (~1)"(1 = )" o Pin) m > 0
(1 —m)! (3.8)
p—m = (—1)™ m
aus den (einfachen) Legendre-Polynomen
Ld 5
Py(p) = 21_Hd—M(M -1 (3.9)

ergeben. Der Normierungsfaktor B) ist so gewihlt, dass die Kugelflichenfunktio-
nen orthonormal sind, dass also

(}/lma le’m’) - 5ll’5mm’ (310)

giltﬂ.

Die assoziierten Legendre-Polynome (B8] sind reele Funktionen der geografischen
Breite. Die Kugelflichenfunktionen (B6) sind demnach das Produkt aus einem kom-
plexen, lingenabhingigen Faktor €™ und einem reellen, breitenabhingigen Faktor
P/™(p). Aufgrund der Vollsténdigkeits- und Orthogonalitétseigenschaft der Y;™ lasst
sich jede Funktion f € CY(S?) nach ihnen entwickeln:

0o l
F@o ) =D fun - Yim(d, 1) (3.11)

=0 m=—1

fim = (. Vi) = / 09 [ (6, 1) - Yio(. 1) (3.12)

Jede Funktion f € CY(S?) wird also eindeutig durch Angabe der (unendlich vielen)
Entwicklungskoeffizienten f,,, definiert. Eine Diskretisierung entsteht durch Angabe
von endlich vielen Entwicklungskoeffizienten. Die Transformation kann aufge-
fasst werden als eine diskrete Fourier-Trasformation in zonaler Richtung und ei-
ne Legendre-Transformation in meridionaler Richtung. Die assoziierten Legendre-
Polynome besitzen auf dem offenen Intervall (—1;1) I — |m/| Nullstellen. Die komple-
xe Exponentialfunktion besitzt |m| Nullstellen auf (0; 27). Die Kugelflichenfunktion
Y™ kann man sich demnach vorstellen als sphérische Funktion mit zonaler Wellen-
zahl |m| und meridionaler Wellenzahl [ — |m|. So sind die ¥, fiir m = 0 meridional
orientiert, die fiir m = =+I sind zonal orientiert. Die Summe aus zonaler und meridio-
naler Wellenzahl ist unabhénging von m gleich . In Abbildung B2 sind beispielhaft

In der Meteorologie, insbesondere im GRIB-Fileformat, wird iiblicherweise statt B ein an-
derer Normierungsfaktor Nlm verwendet, welcher sich zu ]Vlm = 1/\/ENlm ergibt. In dieser Nor-
mierung folgt dann (?lm, ?ym/) = 1/476;11 0, - Fiir die Entwicklungskoeffizienten einer Funktion
f geméB BIZ) gilt entsprechend fim =1 /AT fim. Der Grund fiir die Wahl einer solchen Normie-
rung liegt darin, dass hier der Koeffizient foo dem Mittelwert des Felds f entspricht. Wegen ihrer
theoretischen Vorteile soll jedoch in dieser Arbeit stets die Normierung ([BX) verwendet werden.
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Abbildung 3.2: Realteil einiger Kugelflichenfunktionen gemifi (B8]). Die Funktion Yy
ist konstant und deshalb nicht dargestellt. Ebenfalls nicht dargestellt sind Funktionen mit
negativem m. Sie folgen aus BI3).
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die ersten Kugelflichenfunktionen dargestellt.
Kugelflichenfunktionen mit negativem m lassen sich einfach aus denen mit po-
sitivem m ableiten. Es gilt:
= (C)Y, (3.13)

Ilm*

Wird nach einer reellen Funktion f entwickelt, so ergeben sich aus [BI3]) Zusam-
menhénge zwischen den Entwicklungskoeflizienten:

fim = (=1)"(fi—m)" - (3.14)

Das heif}t, fiir reelle Funktionen geniigt die Kenntnis der Entwicklungskoeffizienten
fiir m > 0. Auflerdem folgt
Im(fy) =0, (3.15)

die Entwicklungskoeffizienten fiir m = 0 sind also reel.

Die Kenntnis der Entwicklungskoeffizienten ([BI2)) einer Funktion f ermdoglicht
eine (rdumliche) spektrale Analyse. Die mathematische Grundlage hierfiir liefert die
Parseval’sche Gleichung:

oo l
[aar =35 lnl (3.16)

1=0 m=-1

Diese Gleichung besagt, dass die Normen im Spektral- und im Ortsraum gleich
sind. Die Norm einer Funktion f ldsst sich also ausdriicken durch die Summe aller
betragsquadrierten Spektralkoeffizienten. Daraus lésst sich erkennen, wie die Koeffi-
zienten mit gleicher Gesamtwellenzahl (also Koeffizienten mit gleichem [) zur Norm
der Funktion beitragen und ermoglicht die Definition einer spektralen Dichte der
Funktion f in Abbh#ngigkeit von der Wellenzahl I:

l
pr(1) =Y il (3.17)

m=-—I

py gibt also an, mit welchem Gewicht die Wellenzahl [ im Feld f vertreten ist. Bei
kleinskaligen Feldern (etwa der horizontalen Divergenz) findet man auch fiir grofle
relevante Beitriage, wihrend bei grofiskaligen Feldern (z.B. Druck oder Temperatur)
die spektrale Dichte rasch abklingt. Auf diese Thematik wird spéter ausfiihrlich
eingegangen werden.

3.3.2 Rechnen im Raum der Kugelflichen-Funktionen

Da es sich bei der Spektraltransformation um eine lineare Transformation handelt,
lassen sich Summationen von Feldern und Multiplikation von Feldern mit einer Kon-
stanten unmittelbar auf die Spektralkoeffizienten iibertragen:

[f + g]lm = fim + Gim,

[cflim = ¢ fim. (3.18)
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Schwieriger wird es bei einem Produkt von zwei Feldern beziehungsweise dem Qua-
drieren eines Felds. Hier sind sdmtliche Koeffizienten miteinander zu verrechnen:

[f . g]lm — Z _Pllélm/l//m” . fl/m/ QUi (319)

l/7m/7l//7m//

m

Pll/m/lum” — /dQ }/z/m/}/z//m//}/l*m. (320)

Die Faktoren P sind zwar unabhéngig von den Koeffizienten der Felder und miissen
nur ein Mal berechnet werden. Dennoch ist die Anzahl der Rechenoperationen sehr
viel hoher als bei der Berechnung eines Produkts im Ortsraum: Kommt man bei
einem Ortsgitter der Gitterpunktzahl N mit O(N?) FlieBkommaoperationen aus, so
bedarf es fiir die Berechnung von I9) O(N*) Rechenoperationen.

Die Motivation fiir die Entwicklung von Spektralmodellen erwuchs aus der Tatsa-
che, dass sich Differenzialoperationen sehr elegant und mit geringem Rechenaufwand
durchfiihren lassen. Die Kugelflichenfunktionen sind Eigenfunktionen des Laplace-
Operators (V?) und des zonalen Gradienten (0s). Entsprechend einfach kann die
Wirkung dieser Operatoren auf ein Feld f im Raum der Kugelflichenfunktionen
berechnet werden:

(V2 Flim = —l(l; D)

[a¢f]lm =1m flm-

Jim (3.21)

Beziiglich der meridionalen Differenziation Jdy stellen die Kugelflichenfunktionen
keine Eigenfunktionen dar. Es gilt jedoch folgende Rekursionsformel.

(1= 120, flim = (L4 21 frstm + (1= D" fi 1 (3.22)
mit )
m 12 —m2\Y?
Wegen
of _Ofdp _ 9 0F 1 4 _ 29f
09 Opdd cos ¥ o cos¥ (1= p )6,u (3:24)

ldsst sich damit der Operator cos® - Jy aus den Spektralkoeffizienten einer Funk-
tion leicht berechnen. Allerdings stellt der Faktor cos® ein gewisses Problem dar.
Auch zu der Ableitung nach ¢ muss noch ein solcher Faktor hinzugefiigt werden,
um letztlich die Ableitung nach x zu erhalten. Multiplikationen sind im Allgemei-
nen im Spektralraum numerisch sehr aufwendig und werden besser im Ortsraum
durchgefiihrt. Es ist daher sinnvoll, zunéchst den Operator G iiber

N
G‘(u—mme> (3.25)
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einzufithren. Die Wirkung dieses Operators auf eine Funktion f kann im Spektral-
raum einfach berechnet werden und ergibt unter Verwendung obiger Relationen:

_ Z."’nfflm
@ﬂm—<a+mﬁdﬂm_u_m¢mh>- (3.26)

Wegen (B2Z4) und (ZI) ergibt sich der horizontale Gradientoperator in lokal-
kartesischen Koordinaterfl am Ursprung zu

0/0x 1
- - .G 2
Vi < 0/0y ) r cos ¥ G (8:27)

Der horizontale Wind ldsst sich zerlegen in einen divergenzfreien und einen ro-
tationsfreien Anteil:

vy, =k x Vi + Vy. (3.28)

1 wird als Stromfunktion, x als Geschwindigkeitspotenzial bezeichnet. Daraus las-
sen sich Divergenz und Vorticity von vy, durch Anwendung des Laplace-Operators
berechnen:

D=V-v=V%,

. 9 (3.29)

¢ =k (V x19)=V=.
Wegen [BZI)) ldsst sich BZ9) fiir I # 0 im Spektralraum leicht invertieren und in
Gleichung ([B:28) einsetzen. Damit ist es moglich v, aus Divergenz und Vorticity zu
berechnen:

_ T —[GaClim + [G1 D],
“““%m‘m+n<[ammﬂ%mm>l*“ (3:30)

wobei Gy, die beiden Komponenten des Operators G bezeichnet. Die fehlenden
Koeffizienten fiir [ = 0 erhélt man aus der Randbedingung vj cosd = 0 fiir ¥ =
+7/2.

3.3.3 Horizontale Diskretisierung

Die oben abgeleiteten Gleichungen und Zusammenhénge sind fiir eine Berechnung
des DSI unter Verwendung von Spektralraumtransformationen der Felder ausrei-
chend. Fiir die Umsetzung in einem Computerprogramm miissen sie noch diskre-
tisiert werden. Dies ist im Spektralraum einfach zu erreichen, da hier wie bereits
erwahnt die Diskretisierung durch Beriicksichtigung von nur endlich vielen Spektral-
koeffizienten entsteht. Das Abbrechen bei hohen Spektralkoeffizienten kann jedoch
auf verschiedene Arten geschehen. Ublicherweise wird bei einem gz abgebrochen,
das heifit es wird

fim =0 fir >l (3.31)

2Der Ubersichtlichkeit wegen soll die Unterscheidung von Ko- und Kontravarianten Kompo-
nenten im Folgenden unterlassen werden. Diese sind in entsprechend gewé&hlten lokal-kartesischen
Koordinaten gleich.
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gesetzt. In einer Im-Tabelle bilden die Koeffizienten dann ein Dreieck, was dieser Art
der Diskretisierung die Bezeichnung , Triangular Truncation“ einbrachte. Sie wird
mit einem T gefolgt von dem Wert fiir l,,,4, abgekiirzt (z.B. T159 fiir das ERA40-
Modell). Diese Diskretisierung fiihrt zu einer isotropen Abbildung der Felder auf
der Kugel, das heifit alle Regionen werden gleichberechtigt abgebildet. Das ECMWF
benutzt fiir seine Modelle ausschliellich diese Diskretisierung. Sie soll auch in dieser
Arbeit verwendet werden.

Ubrig bleibt die Diskretiesierung der Transformation (BI2)). Dazu ist es hilfreich,
ein entsprechendes Ortsgitter zu wahlen, in welchem sich das Integral moglichst
einfach auswerten ldsst. Betrachtet man (BIZ) fiir Linge und Breite getrennt, ist
zunichst eine Fourier-Transformation entlang der Breitenkreise

27 )
fonl) = /0 a6 f($, e~ (3.32)

und anschielend eine Projektion dieser Fourier-Transformierten auf eine assoziierte
Legendrefunktion entlang der Léngenkreise durchzufiihren:

1
fim = Nim / dpt P (1) frn (1) (3.33)

-1

Das Integral ([B32) ldsst sich leicht mit einem Fast-Fourier-Transformations-
algorithmus (FFT) realisieren. Um alle Fourier-Koeffizienten bestimmen zu kénnen,
muss die Funktion f entlang eines Breitenkreises auf mindestens 2[,,,, + 1 dquidi-
stanten Stiitzstellen bekannt sein. Zur Berechnung des zweiten Integrals (B33]) wird
in der Regel die Gaufische Quadraturformel (Bronstein et all, 2008) benutzt. Hier-
bei wird durch gezielte Wahl der Stiitzstellen (Nullstellen der Legendre-Polynome)
eine wesentlich hohere Genauigkeit erreicht als mit Standardquadraturformeln. Die
im Integranten auftretenden assozierten Legendre-Funktionen haben fiir m = 0 ih-
re maximale Anzahl an Nullstellen, diese betrdgt [. Um Spektralkoeffizienten bis
| = lypae berechnen zu konnen, sind also mindestens [,,,; Stiitzstellen erforderlich.

Gegeben sei nun ein Ortsgitter mit Ny, dquidistanten Gitterpunkten entlang der
Breitenkreise und Nj,; gauBschen Gitterpunkten entlang der Langenkreise. Ublicher-
weise wird zusétzlich Ny, = 2Ny gefordert, was eine isotrope Verteilung der Gitter-
punkte am Aquator sicher stellt. Ein solches Ortsgitter wird Gaufigitter genannt. Es
wird iiblicherweise mit einem N, gefolgt von der Anzahl der Gitterpunkte zwischen
Aquator und Pol (also N, /2), bezeichnet. Mochte man Felder auf einem solchen
Gitter bis I = l,,4: spektral transformieren, so muss demnach Ny, > 200, + 1 und
Nigt 2 lmaz gelten. Die Ungleichung

Nlon > 2(lmax + 1) (334)

erfiillt beide Bedingungen. Ist (B34)) hingegen nicht erfiillt, so tritt (lineares) Ali-
asing auf. Das heiflt es entstehen von Null verschiedene Spektralkoeffizienten fiir
grofle Werte von [, die jedoch in dem zugrunde gelegten Ortsgitter iiberhaupt nicht
aufgelost werden konnen.
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Wahlt man Ny, = 2(lnae + 1) fiir Raum- und Spektralauﬂésung, so ergibt sich
im Ortsraum fiir ein reelles Feld f eine Anzahl von N? /2 = 2(lmaz + 1)? reellen
Freiheitsgraden. Transformiert man dieses Feld in den Spektralraum, so erhélt man
(Imaz +1)? komplexe Spektralkoeffizienten fi,,, mit I = 0,1, ..., ljngz; m = —L,...,1. Da
f reell ist, sind jedoch nicht alle Koeffizienten voneinander unabhéingig. Wegen (BI4)
und (BIH) ergeben sich im Spektralraum lediglich (I,,q2 + 1)? reelle Freiheitsgrade,
also genau halb so viele wie im Ortsraum. Die Transformation vom Ortsraum in
den Spektralraum und zuriick, ist also mit einem Verlust an Information verbunden.
Dies ldsst sich dadurch erklidren, dass die Gitterpunkte entlang eines Breitengrades
zum Pol hin immer dichter beieinander liegen, andererseits die Abbruchbedingung
B3T) zu einer isotropen Beschreibung aller Gebiete der Erde fiihrt. Das ECMWF
tragt dieser Tatsache Rechnung, in dem sogenannte reduzierte Gaufigitter verwen-
det werden, bei denen die Anzahl der Gitterpunkte entlang eines Breitenkreises zum
Pol hin immer weiter reduziert wird. Solche Gitter sind aber fiir weitere Auswertun-
gen sehr unhandlich und sollen in dieser Arbeit nicht verwendet werden, zumal der
Gewinn an Speicherplatz und Rechenzeit hier nicht ins Gewicht fallt.

Sei nun ein Feld f auf einem (vollstindigen) GauBigitter mit Ny, = 2N4; gege-
ben. Es sei

F(,7) = f(pisNj); 1 =0,...;Njge —1; j =0, ..., Njgp, — 1 (3.35)

der Gitterpunktswert des Feldes f am Gitterpunkt (7,7) mit ¢; = 27j/Njo, und
p; = sin(¥;) mit Py, (1) = 0. Die Diskretisierung von ([B32) ergibt (m =0, ..., [z )

Nion—

Re (] = 70— Z £ ) cos( Nlmj)
| , Nl(m . _— (3.36a)
W {fn(] = o > £ s ().
on ] 1 on

Das Ergebnis wird anschliefend in die Diskretisierung von ([B33)) eingesetzt:

Nigt—1
Relfun] = D Relfm(@)] - w(i) - Pim (1)

Nzol (3.36h)
Im [fim] = Z Im £ (4)] - w(i) - P (1)

i=0

Hierin bezeichen w(i) die aus der gaufischen Quadraturformel stammenden gau8-
schen Gewichte. Die Diskretisierung der umgekehrten Transformation folgt direkt

aus Gleichung BIT).
3.3.4 Vertikale Diskretisierung

Die Berechnung des DSI mittels (Z30) erfordert aufiderdem noch eine Diskreti-
sierung des Stabilitéitsparameters 00/0p. Wie bereits angedeutet, liegen die vom
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ECMWEF bereitgestellten 6-Flichen zum Teil weit auseinander und ermoglichen kei-
ne ausreichend genaue Berechnung von 96/90p. Dieser Parameter soll daher anhand
von Modellflichen-Daten abgeleitet werden. Die vom ECMWF verwendeten Model-
le benutzen als Vertikaldiskretisierung die in Abschnitt 2] beschriebenen Hybrid-
Flédchen. Es wird zusétzlich zwischen Voll- und Halb-Fléchen unterschieden: Die At-
mosphére wird in Ny, Schichten unterteilt, die durch Angabe des Drucks zwischen
ihnen (den Halb-Fléchen) definiert sind:

Pit1/2 = Apr12 + Begrj2 ps k=0,1,..., Njey (3.37)

Die Ay 412 und By,q/p sind vorgegebene Konstanten, ps ist der Bodendruck. Die
dynamischen Variablen (Divergenz, Vorticity, Temperatur) sind auf den Vollflichen
gegeben. Der Druck auf einer Vollfldche ist durch das arithmetische Mittel des Drucks
auf den sie einschlieBenden Halb-Flichen definiert:

1

Pr = 5(Pk-1/2 + Pryrj2) k=12 Nieo. (3.38)

Sei f eine ebenfalls auf diesen Vollfldchen definierte, beliebige Variable. Thre vertikale
Ableitung nach p auf der Fliche k ldsst sich dann wie folgt berechen:

(fre+1 — fi)/ Apx k=1
0
I =] G- span k=230 N1 G)
k
(fk = fr—1)/Apx k = Niey,

mit

Apk = Pry1/2 — Pr—1/2, (3.40)
der Druckdifferenz zwischen zwei benachbarten Halbfldchen.

Neben der vertikalen Ableitung wird noch eine vertikale Interpolation bendtigt,
um die auf Modellflichen berechneten Stabilitdtsparameter 0,0 auf §-Flichen trans-
formieren zu konnen. Sei 6’ die isentrope Fliche, auf die interpoliert werden soll. Die
Interpolation an einer Stelle (z,y) kann dann einfach durchgefiihrt werden, wenn sich

eindeutig zwei Modellfliichen finden lassen, welche die §’-Fliche einschlieen, es also
genau ein n € {0,1,..., Nje, —1} gibt, sodass

0, <0 < 0,11 (3.41)

gilt. Dabei ist ,, die Potenzielle Temperatur am Punkt (x,y) auf der Vollfliche n.
Lésst sich (BZI) nicht erfiillen, so soll keine Interpolation erfolgen. Dieser Fall wird
im n#chsten Abschnitt noch ausfiihrlich diskutiert. Existiert jedoch ein eindeutiges
n mit (BZT]), so ergibt sich fiir eine zu interpolierende Funktion f:

o' — 0,

f0) = fu+ | farr = fn)- (3.42)
J (fu2 = 12)

Analog zu oben bezeichnet f,, den Wert des Feldes f auf der Vollfliche n am Punkt
(z,y). Durch den geringen Abstand der Modellfléichen liefert diese lineare Interpo-
lation in der Regel eine ausreichende Genauigkeit.

n+1 — Hn
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3.3.5 Algorithmus zur Berechnung des DSI

In den obigen Abschnitten wurden alle fiir die DSI-Berechnung notwendigen ma-
thematischen Grundlagen hergeleitet. Mit ihrer Hilfe lédsst sich nun ein Algorithmus
formulieren, der sich in ein Computerprogramm umsetzen ldsst. Das entsprechende
Flussdiagramm ist in Abbildung gezeigt. Grundlage der Berechnung ist die be-
reits abgeleitete Formel des DSI auf isentropen Flichen ([(Z30). Allerdings ist keines
der bendtigten Felder direkt verfiighar, sodass diese zunichst aus anderen Feldern
abgeleitet werden miissen. Erforderlich sind dazu auf isentropen Flidchen: Divergenz,
Vorticity sowie Montgomery-Potenzial; auf Modellflichen: Temperatur und der Bo-
dendruck. Diese Felder konnen fiir die ERA40-Reanalyse sowie die operationelle
Analyse (auf ERA40-Auflésung reduziert) beim BADC bezogen werden.

Zur Berechnung des vertikalen Gradienten 06/0p wird das Temperaturfeld T
auf Modellflichen verwendet. Es wird in spektraler Form eingelesen und in den
Ortsraum transformiert. Aus dem Bodendruckfeld ps wird zunéchst mittels B37)
und [B3Y)) der Druck auf den Modellflichen berechnet. Daraus folgt mit (CO) die
Potenzielle Temperatur auf den Modellflichen. Anschliefend wird deren Ableitung
nach p auf den Modellflichen durch ([B39) berechnet und auf jene isentropen Flichen
interpoliert, auf denen der DSI berechnet werden soll.

Als né#chste Variable fiir die DSI-Berechnung wird die Potenzielle Vorticity
benotigt. Sie ergibt sich auf 6-Flichen gemif ([Z30) in guter Ndherung zu

00

Hy = I

(C+ 1), (3.43)
mit der relativen Vorticity ¢ und der planetaren Vorticity f. Zusétzlich geht auch
hier der bereits berechnete Stabilitédtsterm 00/0p ein. Die relative Vorticity wird
spektral eingelesen, zwischengespeichert und in den Ortsraum transformiert. Die
planetare Vorticty kann iiber ([ZI0)) im Ortsraum leicht berechnet werden.

Das letzte benotigte Feld, die Bernoulli-Funktion, ist die Summe von spezifischer
kinetischer Energie und Montgomery-Potenzial,

B = Epiy + M, (3.44)

1
Ekin = 5(“’2 + 7}2)7 (345)

wobei der Beitrag des Vertikalwinds vernachléssigt wurde. Das Montgomery-
Potenzial auf isentropen Flidchen wird spektral eingelesen und in den Ortsraum
transformiert. Die horizontalen Windkomponenten lassen sich aus Divergenz und
Vorticity mit Hilfe von B30) rekonstruieren. Da die Vorticity bereits bei der PV
bendtigt wurde, ldsst sich so gegeniiber dem direkten Einlesen von u und v ein
Eingangsfeld einsparen und der Speicherplatzbedarf reduzieren. Zur Rekonstruktion
von v und v wird die Divergenz spektral eingelesen und daraus zusammen mit der
zwischengespeicherten spektralen Vorticity die spektrale Darstellung der horizonta-
len Windkomponenten berechnet. Diese werden in den Ortsraum transformiert und
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Abbildung 3.3: Flussdiagramm des Algorithmus der DSI-Berechnung auf #-Flichen. Bei
runden Boxen liegen die Felder als Spektralkoeffizienten vor, bei eckigen Boxen auf Gauf-
Gitterpunkten. Bei Modellflichen ist die Box rot unterlegt, bei isentropen Fliachen blau und
bei Einzelflichen grau.
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quadriert. Durch Addition zum Montgomery-Potenzial erhilt man die Bernoulli-
Funktion (BZ4).

Nachdem alle in (Z30) eingehenden Felder bereit gestellt sind, kann die eigentli-
che DSI-Berechnung beginnen. Von den Feldern B und II werden horizontale Gradi-
enten bendtigt. Dazu werden sie zunéichst in den Spektralraum zuriick transformiert.
Die horizontalen Gradienten von B und II ergeben sich dort aus (28] und (B27).
Die vier Felder 0, ,B und 0, ,II werden wieder in den Ortsraum transformiert und
zusammen mit dem Stabilitétsterm zum DSI verrechnet. Dieser Algorithmus wurde
erneut mit Hilfe eines C+4-Programms umgesetzt. Fiir die Transformationen zwi-
schen Orts- und Spektralraum wurde dabei auf Routinen der Spherepack-Bibliothek
(Adams und Swarztrauber, [1999; Swarztranber, 2004) zuriickgegriffen, die effiziente
(FFT-)Algorithmen verwendet.

Uber die withrend der DSI-Berechnungen zu verwendenden Auflésungen im Orts-
und Spektralraum wurden bislang noch keine Angaben gemacht. Diese sind im Prin-
zip frei wihlbar, jedoch steigt die Rechenzeit fiir hohere Auflésungen schnell an.
Daher ist eine moglichst geringe Auflésung erstrebenswert. Sdmtliche Eingangsfel-
der liegen spektral auf T159 vor, sowohl fiir die ERA40- als auch die operationellen
Analysen. Bei ERAA4Q ist allerdings T'159 identisch mit der maximalen Auflésung des
Modells, sodass nur Spektralmoden bis T106 frei von Aliasing sind. Es wurden daher
bei der Berechnung des DSI aus ERA40-Daten alle Koeffizienten mit [ > 106 auf
Null gesetzt, sowohl bei den Eingangsfelder, als auch bei Zwischenergebnissen und
somit die Spektralauflosung auf T106 begrenzt. Bei Berechnungen aus operationel-
len Daten wurde dagegen T159 beibehalten. Fiir die Ortsraum-Auflésung wéhrend
der DSI-Berechnung wurde in beiden Féllen N8O gewihlt. Wegen nichtlinearer Ope-
rationen im Ortsraum tritt hier im Prinzip ebenfalls Aliasing auf, insbesondere bei
Beibehaltung der T159 Spektralauflosung fiir das operationelle Modell. Numerische
Experimente mit hoheren Ortsgitterauflosung haben jedoch gezeigt, dass die auftre-
tenden Aliasing-Effekte sehr klein sind und vernachléssigt werden konnen, sodass
die Berechnung auf einem N80-Ortsgitter ausreicht. Entsprechend werden alle DSI-
Felder auch auf einem N80-Ortsgitter ausgegeben.

Nach Formulierung und Programmierung des Algorithmus und Festlegung der
Auflésungen konnte nun der DSI fiir die komplette ERA40-Periode (September 1957
bis August 2002) auf zwolf isentropen Flichen von 300K bis 850K berechnet wer-
den. Insgesamt waren 15 isentrope Flichen verfiigbar. Auf die DSI-Berechnung der
untersten drei Fldchen wurde jedoch verzichtet, da diese nur im Bereich der Po-
le existieren (siche unten). AnschlieBend wurden DSI-Felder fiir die operationellen
Analysen auf den gleichen Fliachen ab Januar 2002 berechnet und laufend bis in die
Gegenwart fortgesetzt. Es ergab sich also ein kleiner Uberlapp von acht Monaten
zwischen ERA40- und operationeller Rechnung, der fiir Vergleiche genutzt werden
kann.

Die Verwendung der Potenziellen Temperatur als Hohenkoordinate ist nur
moglich, wenn 6(z) eine streng monotone Funktion ist. Dies ist nicht immer der
Fall. In stark baroklinen Zonen kann 9,0 < 0 werden und eine bestimmte 6-Fliche
entsprechend mehrmals vorhanden sein. Aulerdem kénnen 6-Fliachen ganz oder teil-
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0-Fliache 300 315 330 350 370 395
erad( | 1.6e-01 1.4e-02 1.2e-03 1.6e-04 3.1e-06 1.4e-06
operat. | 1.7e-01 1.4e-02 9.4e-04 2.9e-04 6.9e-06 2.2e-06

0-Fléche 430 475 530 600 700 850
erad0 | 2.1e-06 0 0 1.6e-06 2.5e-07 1.2e-06
operat. | 7.6e-07 2.1e-07 9.6e-08 4.8e-08 2.8e-07 2.9e-07

Tabelle 3.1: Anteil der ungiiltig markierten DSI-Werte an der Gesamtzahl der DSI-Werte
in Abhingigkeit von der 6-Fliche, jeweils fiir die ERA40-Reanalyse (Zeitraum 09/1957-
08/2002) und die operationelle Analyse (Zeitraum 01,/2002-12/2006).

weise unter dem Erdboden liegen (das heiit 6 < ). Der erste Fall entspricht einer
trocken-labilen Schichtung und ist daher raumlich und zeitlich begrenzt und iiberwie-
gend in warmen Gebieten anzutreffen. Der zweite Fall tritt in den niederen Breiten
(hohes 05 durch hohe Temperatur) und an Gebirgen (hohes 65 durch hohe Orografie)
bei den unteren isentropen Fliachen auf. Beide Fille zeigen sich wihrend der Berech-
nung dadurch, dass die fiir die Interpolation aufgestellte Bedingung (BZ]) nicht
beziehungsweise nicht eindeutig erfiillt werden kann. Um Fantasiewerte des DSI zu
vermeiden soll in diesem Fall auf Extrapolieren oder Auswéhlen verzichtet werden
und der entsprechende Gitterpunktswert als ungiiltig gekennzeichnet werden. Al-
lerdings erfordert die Berechnung von Spektralkoeffizienten zwingend die Existenz
des Feldes auf der gesamten Kugeloberfliche. Um nicht wegen Liicken an einigen
Gitterpunkten die ganze Fliche als ungiiltig kennzeichnen zu miissen wurde das im
Folgenden beschriebene Verfahren verwendet.

Ist die Bedingung (Bl an einem Gitterpunkt nicht erfiillt, so wird dieser
zunéchst in einer Maske als ungiiltig markiert und es wird keine Interpolation durch-
gefithrt. Um die anschlieBende Spektraltransformation des Stabilitdtsparameters 0,0
und somit die weitere Berechnung dieser Flache dennoch zu ermoglichen, wird die
entstandene Liicke voriibergehend durch Werte nahegelegener, giiltiger Gitterpunkt-
werte ersetzt. Es entsteht so ein stetiges, tiberall definiertes Feld, mit dem die Rech-
nung fortgesetzt werden kann. Am Ende werden schliellich anhand der abgespeicher-
ten Maske die entsprechenden Stellen im fertig berechneten DSI-Feld als ungiiltig
gekennzeichnet. Zusétzlich werden auch die unmittelbar benachbarten Gitterpunkte
auf ungiiltig gesetzt.

Der Anteil der Gitterpunkte, die auf diese Art als ungiiltig markiert wurden ist in
TabelleBIlangegeben. Er erreicht nur in den unteren 6-Flachen nenneswerte Grofien-
ordnungen und nimmt nach oben sehr schnell ab. In 300K, der niedrigsten berechne-
ten Fliche, liegt er bei etwa 20%. Ursache hierfiir ist ein grofiflichiges Absinken dieser
Fléche unter den Erdboden. Ungiiltige Werte finden sich daher hauptséchlich in den
Tropen, aufgrund der dort herrschenden hohen Temperaturen (AbbildungB4). Auch
der dquatoriale, pazifische Temperaturgradient finden sich hier wieder. Bei Fliachen
itber 300K tritt das Absinken unter den Erdboden nur noch rdumlich begrenzt an
Gebirgen auf und nimmt mit zunehmender Hohe weiter ab. In hoheren Flichen
findet man auflerdem sehr vereinzelt und ebenfalls vor allem in tropischen Gebie-
ten kurzfristige Uberschreitungen des trocken-adiabatischenTemperaturgradienten.
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Abbildung 3.4: Raumliche Verteilung des Anteils ungiiltiger DSI-Werte der ERA40-
Reanalyse (Zeitraum 09/1957-08/2002), beispielhaft fiir zwei verschiedene Fléchen.

Abbildung B4b zeigt dies beispielhaft fiir die 370K -Fliche.



Kapitel 4

Spektrale Analyse des DSI und
seiner Funktionale

4.1 Spektrale Charakteristik der DSI-Felder

Dass sich die DSI-Felder des ERA40-Modells und des operationellen Modells er-
heblich unterscheiden, ist auf den ersten Blick zu erkennen (Abbildung ETI).
Offensichtlich sind die in der ERA40-Rechnung verworfenden Moden mit [ > 106
in den operationellen Daten besonders stark angeregt. Auch in anderen Variablen
findet man trotz der technisch gleichen Auflésung in der Horizontalen deutliche Un-
terschiede in der spektralen Anregung: Abbildung zeigt die mittlere spektrale
Dichte [BI7) einiger Felder und des DSI, jeweils fiir ERA40 und die operationel-
len Daten. Besonders ausgeprégt ist der Unterschied bei Divergenz und Vorticity,
weniger stark bei Stabilitéit und Montgomery-Potenzial. Generell sind bei den ope-
rationellen Analysen die kleinen Moden deutlich stiarker angeregt. Dies liegt an ihrer
wesentlich hoheren Auflésung, die am Ende auf T159 reduziert wurde, wihrend das
ERA40-Modell selbst bei T159 arbeitet. Die modellinterne Dampfung der kleinen
Moden ist bei ERA40 also bereits sichtbar, wiahrend sie beim operationellen Modell

a) ERA40 b) operationell
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Abbildung 4.1: DSI-Felder in 350K vom 1. Januar 2002, OUT berechnet jeweils fiir das
ERA40-Modell (N80/T106) und das operationelle Modell (N80/T159).
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Abbildung 4.2: Mittlere Spektrale Dichte ([BIM) einiger Felder und des DSI jeweils fiir die
ERA40-Reanalyse (gestrichelt) und die operationelle Reanalyse (durchgezogen). Die Dich-
ten wurden iiber einen Zeitraum von 09/1957-08/2002, beziehungsweise 01,/2002-12/2006

gemittelt.
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weit jenseits von T159 liegt.

Die unterschiedlich starke spektrale Anregung der beiden Modelle tritt folglich
auch im DSI-Feld deutlich hervor (Abbildung FE2f): Dessen mittlere Anregungen bei
[ = 106 unterscheiden sich um etwa 10dB. Danach f#llt die Anregung des ERA40-DSI
steil ab, was an der auf T106 reduzierten Spektralauflosung liegt. Die verbleiben-
den Anregungen sind durch Aliasing entstanden. Bis etwa [ = 50 sind die Spektren
dhnlich, sodass bis dahin das ERA40-Modell als realistisch eingestuft werden kann.
Besonders bemerkenswert ist die Tatsache, dass die DSI-Anregung im operationellen
Modell mit grofler werdender Wellenzahl monoton wichst, was bei keinem anderen
meteorologischen Feld der Fall ist. Groflere Moden werden dadurch von kleinrdumi-
geren {iberdeckt. Wie unten noch im Detail gezeigt wird, ergeben sich daraus wichtige
Konsequenzen und Einschrinkungen fiir die Interpretation des DSI.

4.2 Ein Erklarungsmodell

Die beschriebenen spektralen Eigenschaften des DSI-Felds lassen sich anhand eines
einfachen Modells erkldren. In Abschnitt wurde erldutert, dass der DSI gleich
Null ist, wenn die Felder B und II funktional voneinander abhéngig sind bezie-
hungsweise wenn ihre Gradienten oder Isolinien parallel sind. Von einem spektralen
Blickwinkel aus gesehen bedeutet dies, dass grofie und kleine Moden von B und II
jeweils vergleichbar stark angeregt sein miissen, damit DSI=0 gelten kann. Betrach-
tet man die Verhéltnisse in der realen Atmosphére, so verhalten sich diese beiden
Felder jedoch sehr unterschiedlich: Die Bernoulli-Funktion wird hauptséchlich durch
das Montgomery-Potenzial bestimmt, welches in etwa dem Druckfeld entspricht.
Entsprechend ist sie geprigt von grofiskalige Strukturen (Abbildung EEZk). Die PV
hingegen ist auf isentropen Flidchen proportional zur absoluten Vorticity und zeigt
auf kleineren Skalen im Vergleich zum Montgomery-Potenzial eine deutlich stéirke-
re Anregung (Abbildung EEZh). Das PV-Feld ist also deutlich kleinskaliger als die
Bernoulli-Funktion.

Durch diese unterschiedlichen Eigenschaften wird die Parallelitéit beziehungswei-
se die funktionale Abhéngigkeit von B und II zerstort. Dabei geht die Schere der
spektralen Anregungen der beiden Felder zunéichst immer weiter auseinander, was
in immer grofieren DSI-Amplituden resultiert. Abbildung 3l zeigt dies schematisch.
Geht man zu noch kleineren Skalen {iber, so gelangt man schliefllich in den Bereich,
in dem kiinstliche Ddmpfungen in die Modelle eingebaut sind. Dies geschieht, um ein
unrealistisches Anwachsen der Energie in den kleinen Skalen um die Auflésungsgren-
ze zu vermeiden. Diese Dampfung reduziert die spektralen Anregungen von B und
IT deutlich, wobei die PV allerdings deutlich stéarker von der Dadmpfung betroffen ist
als die ohnehin schwach angeregte Bernoulli-Funktion (Abbildung EE2)). Folge davon
ist, dass sich die Schere wieder schlieit und die DSI-Amplituden wieder abnehmen.
Entsprechend fillt das Maximum der DSI-Anregeung fiir die ERA40-Analysen bei
[ = 40— 50 mit dem Auseinanderlaufen der meteorologischen Felder von ERA40- und
operationellen Analysen zusammen. Da das operationelle Modell in diesem Zusam-
menhang als Realitdt aufgefasst werden kann, ist dies auch der Bereich, ab dem die
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Moden des ERA40-Modells iiberméfig stark geddampft sind. Fiir das operationelle
Modell liegt dieser Bereich weit jenseits der verfiigbaren T159-Auflésung.

Diese Analysen und Uberlegungen offenbaren zwei wichtige, bislang unbekannte
Eigenschaften des DSI:

e Das DSI-Feld wird von kleinen Strukturen dominiert, welche die grifleren
Strukturen in der Amplitude deutlich iibersteigen.

e DSI-Felder sind in extremer Weise abhéingig von der Auflésung des Modells
und der darin verwendeten Dampfung.

Daraus ergeben sich Konsequenzen fiir Analysen des DSI und deren Interpretation.
Die wichtigsten werden im Folgenden erldutert.

4.3 Lineare Funktionale

Die Bezeichung des DSI als ,Index* kann etwas irrefithrend sein, da es sich bei
dem DST um ein Feld handelt, das von vier Parametern (z,y, z,t) abhéngt, wihrend
unter einem Index iiblicherweise eine eindimensionale Zeitreihe verstanden wird. Fiir
meteorologische Fragestellungen ist es oft hilfreich, auch aus dem DSI einen Index
im diesem Sinne, also eine Zeitreihe zu berechnen. Die Erstellung solcher Zeitreihen
aus dem DSI-Feld und deren Eigenschaften sollen im Folgenden betrachtet werden.

Gegeben sei also ein meteorologisches Feld f = f(z,v, z,t), zum Beispiel der DSI.
Daraus soll zunéchst ein horizontales Feld erstellt werden, etwa durch Auswahl einer
Fléche oder durch ein vertikales Integral. Man erhélt also ein Feld g = g(z,y,t). Von
diesem horizontalen Feld g kénnen dann weitere GroBen abgeleitet werden, die nur
noch von der Zeit abhéngig sein sollen, z.B. der Wert von ¢ an einem bestimmten
Ort (zo,y0) oder ein Mittelwert iiber ein bestimmtes Gebiet. Zu jeder Zeit ¢ wird
also ein Feld g = g(z,y) auf eine Zahl abgebildet. In der Mathematik nennt man
solche Abbildungen Funktionale. Sei F ein solches Funktional, das jeder stetigen
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Funktion g = g(x,y) auf der Kugel eine relle Zahl zuordnet:

F:C%S%) —R

g — Flg. )

Da g auch von der Zeit abhéngt, héingt auch das Funktional F[g] von der Zeit ab, ist
also eine Zeitreihe. Entsprechend ist beispielsweise der NAO-Index ein Funktional
des Bodendruckfelds und der NINO3-Index ein Funktional des Feldes der Meeres-
oberflichentemperatur.

Von linearen Funktionalen spricht man, wenn fiir zwei Felder f,g € C°(S?) und
alle o € R gilt:

Flf +9] = F[f] + Flg]

Flaf] = aF (). (42)

Integrale, Mittelwerte oder Gitterpunktswerte eines Feldes sind somit linare Funk-
tionale. Damit sind auch oben genannte Beispiele linear. Beispiele fiir nichtlineare
Funktionale sind Integrale oder Gitterpunktswerte des Betrags oder des Quadrats
eines Feldes.

Im Fall von Linearitét ldsst sich die Wirkung des Funktionals F auf ein Feld g
auf einfache Weise im Spektralraum darstellen:

lym Im

= Z gim - Fim.-
lm

Es geniigt also in diesem Fall die Wirkung des Funktionals auf die Kugelflichenfunk-
tionen zu kennen. Auerdem zeigt (L3]), mit welchen Gewicht die Mode g, in die
Berechnung des Funktionals eingeht. Im Hinblick auf den DSI ist insbesondere von
Interesse, wie wichtig die kleinen Moden von g fiir die Berechnung des Funktionals
sind. Dazu ist es zweckméBig, analog zu ([BI7) die spektrale Dichte des Funktionals
F zu definieren:

(4.3)

l
plFIW) == Y | Fuml. (4.4)
m=-—I
Diese soll nun fiir zwei spezielle Funktionale weiter untersucht werden: Ein Flichen-
Integral (im Folgenden Fliachenfunktional genannt) und ein Gitterpunktswert
(Punktfunktional). Damit sind zahlreiche in der Meteorologie iibliche Funktiona-
le abgedeckt (z.B. NINO3 und NAO). Auch Hauptkomponenten sind das Ergebnis
linearer Funktionale mit speziellen charakteristischen Funktionen (den EOFs).
Sei also G eine Fliche, iiber die das Feld g(x,y) integriert werden soll, so ergibt
sich das Fldchenfunktional zu:

%MZAMWW» (4.5)
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Wegen der Linearitit des Integrals gilt (E3]) und damit folgt:

Fin = [ d02¥i. (4.6)
G

Sei weiter I'¢ die charakteristische Funktion der Fliche G mit

[ 1 falls (z,y) € G
FG($,y) = { 0 falls (x,y) ¢ G’ (47)
womit gilt:
[(Falim = /52 dATcYim = (Ta)im- (4.8)

Die Darstellung des Integrals im Spektralraum ergibt sich also aus der Spektraltrans-
formation der charakteristischen Funktion der zu Grunde liegenden Fliche (komplex
konjugiert) und kann damit iiber die bereits implementierten Transformationsrouti-
nen leicht numerisch berechnet werden. SchlieBlich folgt mit der Definition (E4]) die
spektrale Dichte des Flichenfunktionals zu

!
plFE) = > 1(T6)uml* (4.9)

m=—I

Die zweite Art von Funktionalen die hier betrachtet werden soll, ist der Wert eines
Feldes an einem bestimmten Ort (g, yo):

Fao.y0) 9] = 9(x0, 50)- (4.10)
Auch solche Punktfunktionale sind linear und es gilt [#3) mit
[Fzo.y0))tm = Yim(z0,0), (4.11)

woraus mit einem Additionstheorem der Kugelflichenfunktionen fiir die spektrale
Dichte von F(, ., folgt:

, 241

l
p[]:(xo,yo)](l) = Z |lem(x05y0)| = dr (412)

m=—I

Diese ist also unabhéngig von der Lage des Punktes (x¢,yo) und steigt linear mit {
an. Im Falle der Flichenfunktionale (EH]) hingt die spektrale Dichte allerdings von
der Lage und Grofle der Fliche G ab. Abbildung B4l zeigt sie beispielhaft fiir zwei
Fliachen (Deutschland und Europa) und fiir das Punktfunktional ([IZ2)). Aus der
Abbildung geht hervor, mit welchem Gewicht die verschiedenen Wellenzahlen eines
Felds in die Berechnung des Funktionals eingehen. Es wird anhand der gezeigten
Beispiele deutlich, dass kleinere Moden umso stiarker in das Funktional eingehen,
je kleiner die Fldche ist, iiber die integriert werden soll. Das Punktfunktional kann
dabei als Grenzwert einer unendlich kleinen Fliche aufgefasst Werdenﬂ.

'Das Funktional {@I0) kann auch als Integral iiber eine zweidimensionale Dirac’sche -Funktion
geschrieben werden.
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Abbildung 4.4:

Spektrale Dichte fiir drei verschiedene
lineare Funktionale: Integral iiber Eu-
ropa (10°W-40°0; 35°N-70°N; durch-
gezogene Linie), Integral iiber Deutsch-
. . . land (6°0-15°0; 47°N-55°N; gestrichel-
0 50 100 150 te Linie) sowie ein einzelner Punkt (ge-

Wellenzahl | punktete Linie) gemif3 ([EET2).

Geht man nun zuriick zu Gleichung ([3)) so ergibt sich der Wert eines Funktionals
eines Feldes Flg| als Grenzwert einer im Allgemeinen unendlichen Reihe und ist
somit nur dann definiert, wenn diese Reihe konvergiert. Eine notwendige Bedingung
fiir die Konvergenz ist, dass die Summenglieder der [-Summen gegen Null gehen
miissen:

li . =0. 4.13
ll)r& ; 9im -7:lm ( )

Dies ist immer dann der Fall, wenn das Produkt der spektralen Dichten von Feld
und Funktional gegen Null geht (fiir [ — oo):

Tim [py(1) - pr(1)] = 0. (4.14)

Die Bedingungen [EI3) und (EIZ]) sind allerdings nicht #quivalent. Glei-
chung (T4 stellt ein strengeres Kriterium dar, das aber fiir praktische Tests der
Konvergenz besser geeignet ist. Um die Existenz von (3]) zu gewihrleisten, muss
also das spektrale Abklingverhalten von Funktional und Feld gemeinsam betrachtet
werden. Das Produkt aus beiden muss gegen Null gehen beziehungsweise ausrei-
chend stark abklingen. Das heifit umgekehrt, dass bei einem spektral ansteigenden
Funktional wie dem Punktfunktional ein entsprechend stark abklingendes Feld er-
forderlich ist. Bei ansteigenden Feldern sind hingegen abklingende Funktionale wie
z.B. grofiflichige Mittelwerte erforderlich.

Um diesen Zusammenhang weiter zu erldutern sollen beispielhaft die drei Funk-
tionale aus Abbildung B4l sowie zwei Felder mit sehr unterschiedlichen spektralen
Eigenschaften (Montgomery-Potenzial und DSI) betrachtet werden. Die mittleren
spektralen Dichten der Felder sind in Abbildung aufgetragen. Es sollen hier un-
gedampfte, operationelle Daten verwendet werden. Das Montgomery-Potenzial zeigt
eine sehr rasch abklingende spektrale Anregung, wihrend die Spektralkoeffizienten
des DSI, wie oben bereits erldutert, ansteigen. Abbildung zeigt die Produkte
pg(l) - p[F](l) der spektralen Dichten der beiden Felder und der drei Funktiona-
le. Geht das Produkt gegen Null, das heifit klingt es mit wachsendem [ ab, so ist
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a) Montgomery-Potenzial b) DSI
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Abbildung 4.5: Produkt der mittleren Spektralen Dichte des Montgomery-Potenzials (a)
und des DSI (b) mit den spektralen Dichten der Funktionale aus Abbildung Bl

der Funktionalwert F[g] konvergent. Man erkennt, dass bei einem spektral rasch
abklingenden Feld wie dem Montgomery-Potenzial die Berechnung aller drei Bei-
spielfunktionale maoglich ist, da p¢(I) - p#(I) ausreichend schnell gegen Null strebt
(Abbildung EEBh). Ganz anders verhilt es sich beim DSI (Abbildung EZOb): Dieser
erfiillt die Bedingung nur fiir das Europa-Funktional und verletzt sie insbesondere
fiir das Punktfunktional deutlich. Durch seine wachsende spektrale Anregung sind
daher grofie Flichenintegrale erforderlich, um das Gewicht der kleinen Moden so
stark zu reduzieren, dass Konvergenz erreicht werden kann.

Durch die begrenzte Auflssung von Atmosphirenmodellen ist die Reihe (E3])
immer endlich, lduft also nur bis zu einem maximalen [y. Entsprechend ist dann
das Ergebniss der Summe unabhéingig von spektralen Dichten immer wohldefiniert,
sodass man sich die Frage der Konvergenz eigentlich nicht zu stellen braucht. Ist
die Reihe jedoch ausreichend konvergent im Auflosungsbereich I < Iy des Modells,
so stellt die bis [y aufsummierte Reihe eine gute Nidherung der gesamten Reihe dar.
Wiirde man z.B. die Auflésung des Modells verdoppeln, so wiirde sich das Ergebnis
der Reihe nur geringfiigig &ndern. Das Modell liefert demnach eine gute numerische
Approximation der analytisch definierten Grofie (E3]). Abbildung Bk zeigt dies klar
an einem Beispiel.

Konvergiert die Reihe jedoch nicht oder erst jenseits der verfiigharen Model-
lauflosung, so hat der Wert der endlichen Reihe keine iibergeordnete Bedeutung
und kann sich durch Hinzufiigen oder Weglassen von Summengliedern sehr stark
verandern. Dieser Effekt ist in Abbildung sehr deutlich zu erkennen, insbe-
sondere im Vergleich zum Montgomery-Potenzial, dass fiir das Punktfunktional die
Konvergenzbedingung ([EI4) erfiillt. Endliche Summen nicht-konvergenter Funktio-
nalwerte sind also extrem von der Auflésungsgrenze [y abhingige Zwischenergebnisse
ohne iibergeordnete Bedeutung. Im meteorologischen Sprachgebrauch kénnte man
auch sagen: Sie sind stark skalenabhéngig. Sollen solche Funktionalwerte untersucht
werden, so ist es unbedingt erforderlich, die Skala (also zum Beispiel ly) mit anzu-
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a) Montgomery-Potenzial b) DSI
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Abbildung 4.6: Gitterpunktwert (Punktfunktional ELT0) des Montgomery-Potenzials und
des DSI bei Berlin in 350K am 1.1.2004 in Abhéngigkeit der oberen Grenze ly der Summe

&3).

geben, da sie ohne diese keinerlei Aussagekraft besitzen und nicht reproduzierbar
sind. Allerdings erscheint ein hartes Abschneiden der Reihe bei [y fiir praktische
Anwendungen etwas rigoros. Im folgenden Abschnitt werden kontinuierliche Damp-
fungsoperatoren definiert, mit denen Felder mit wachsender Spektralanregung (wie
der DSI) kiinstlich geddmpft werden kénnen, sodass die Konvergenz der Reihe (E3])
auch fiir das Punktfunktional erreicht werden kann. Die Skalenabhéngigkeit des Rei-
henwerts wird dann durch die Parameter der Dampfungsoperatoren ausgedriickt.
Es bliebe die Frage zu kliren, ob sich der Anstieg der spektralen Dichte des
DSI-Felds {iber [ = 159 hinaus weiter fortsetzt beziehungsweise ob und ab wann
auch hier ein Abklingen stattfindet. Dies héingt nach dem oben vorgestellten ,,Scher-
enmodell“ eng mit der Frage zusammen, ob die spektralen Dichten von PV und
Bernoulli-Funktion immer weiter auseinander laufen oder sich auf noch kleineren
Skalen irgendwann wieder anndhern. Sollte letzteres der Fall sein, so kann die Kon-
vergenz von () fiir 1> 159 auch fiir das Punktfunktional noch ,auf natiirlichem
Wege“, also ohne kiinstliche Ddmpfung (intern oder extern), erreicht werden. Um das
zu untersuchen wiren Daten sehr hochaufgeloster Globalmodelle erforderlich, deren
Auflésung die der derzeit verwendeten Lokalmodelle deutlich iibersteigt und die bis
in kleinste Skalen ohne kiinstliche Dampfung auskommen. Solche Modelle sind auf
absehbare Zeit nicht verfiigbar. Allerdings kénnte eine solche Untersuchung auch mit
lokalen Modellen durchgefiihrt werden, sofern sich die Skalen des Lokal- und des Glo-
balmodells iiberlappen, wenn also die kleinste ungeddampfte Skala des Globalmodells
kleiner ist als die grofite Skala des Lokalmodells. DSI-Berechnungen anhand von Lo-
kalmodelldaten wurden bereits durchgefiihrt (Claussnitzer et all, 2008). Auch hier
zeigte der DSI vergleichsweise sehr kleinrdumige Strukturen. Eine spektrale Analy-
se wurde dort allerdings nicht durchgefiihrt. Dennoch kann ein weiteres Anwachsen
der DSI-Spektren bis in die konvektive Skala hinein als wahrscheinlich angesehen
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werden.

4.4 Spektrale Dampfung

Wie im vergangenen Abschnitt gezeigt wurde, steigt die spektrale Dichte des DSI
bis zur verfiigharen Auflésung von T159 an (Abblidung EE2). Insbesongere Git-
terpunktwerte (Punktfunktionale) des DSI sind daher extrem von der Auflosung
abhingig und zeigen bis [ = 159 keine Konvergenz (Abbildung EE6b). Entsprechend
werden Abbildungen des DSI-Felds von den kleinsten Spektralmoden dominiert, sie-
he z.B. Abblidung ETb. Um die grofirdumigeren Strukturen des DSI-Felds erkennen
zu kénnen oder um die Konvergenz von Funktionalen zu erzwingen, kann es deshalb
erforderlich sein, den DSI kiinstlich spektral abzuddmpfen. Um dies zu erreichen,
werde der folgende Dampfungsoperator D durch seine Wirkung auf die Spektralko-
effizienten eines horizontalen Feldes ¢ definiert:

Jim 1<l
D(B,10)[9lim = . (4.15)
Gim - B0 1> o.

Der Dampfungsoperator ({10 ist abhéingig von den beiden Parametern 5 und I,
mit denen die Stérke und das Einsetzen der Dampfung eingestellt werden kann.
lp bezeichnet dabei die Wellenzahl, bis zu der das Feld unveréndert iibernommen
wird. Ab [ > [y werden dann alle folgenden Spektralkoeffizienten mit ansteigenden
Potenzen von g multipliziert, das heifit die Koeffizienten der Wellenzahl l3+41 werden
mit 4 multipilziert, die der Wellenzahl lo+2 mit 32 und so weiter. Um eine Dampfung
zu erreichen, muss daher 0 < g < 1 gewéhlt werden. Die spektrale Dichte des Feldes
g wird also fiir [ > [y bei logarithmischer Auftragung linear geddmpft und zwar
um 2log;, 3 Bel pro Wellenzahl. Fiir § = 1 findet keine Dampfung statt, das heifit
D(1,1p)[g] = g. Im Fall g = 0 ist die Ddmpfung maximal, das bedeutet, dass alle
Moden mit [ > [y abgeschnitten werden.
Der Dampfungsoperator ist (offensichtlich) linear bzgl. des Feldes, es gilt also

D(B,lo)[arf + azg] = a1 D(B,10)[f] + a2D(B,1)[g]- (4.16)

Somit ist es z.B. bei zeitlicher Mittelung nicht von Bedeutung, ob geddmpfte Fel-
der gemittelt werden oder ob erst der Mittelwert gedampft wird. Abbildung E1
zeigt beispielhaft die Wirkung von D auf ein DSI-Feld fiir verschiedene Parame-
terwerte B und lp und die resultierende spektrale Dichte. Die Anwendung solcher
Dampfungsoperatoren sollte immer dann erfolgen, wenn Funktionale betrachtet wer-
den, die bei der Zugrundelegung der ansteigenden spektralen Charakteristik des
DSI gemaf Abbildung nicht konvergent sind. Fiir den Bereich bis T159 sind
dies z.B. Flachenintegrale mit einer Fliche, die deutlich kleiner ist als etwa Europa
(siehe Abbildung EZI). Insbesondere sollten Dampfungsoperatoren auch dann ver-
wendet werden, wenn ein solches Funktional aufgrund von DSI-Feldern konvergiert,
die bereits der kiinstlichen Modelldimpfung unterworfen sind, wie es etwa bei den
ERA40-Daten der Fall ist. Hier fallt die DSI-Anregung ab etwa [ = 40 — 50 wieder
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Abbildung 4.7: Beispiele zur Demonstration der Wirkung des Démpfungsoperators auf
das DSI-Feld des operationellen Modells vom 1.1.2002, OUT in 350K fiir verschiedene Para-
meterwerte. Abbildung a) zeigt das ungeddmpfte Feld. Im rechten Diagramm ist die nach
der Dampfung verbleibende spektrale Dichte aufgetragen (die ungeddmpfte spektrale Dichte
ist gestrichelt).
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Abbildung 4.8: Wie Abbildung Bl jedoch geddmpft mit D[0, 96, 20] gemifl [EIH).

ab. Ein Dampfungsoperator, der etwas vorher einsetzt und sozusagen die kiinstliche
Modelldéampfung vorweg nimmt, kann so diese implizite Dampfung explizit verdeut-
lichen und zumindest teilweise die Vergleichbarkeit mit anderen hochaufgelésteren
Modellen wieder herstellen. Abbildung L8] zeigt nochmals die beiden Felder aus Ab-
bildung EZ] diesmal beide gemé [EIH) mit 5 = 0,96 und Iy = 20 geddmpft. Man
erkennt nun deutliche Gemeinsamkeiten zwischen beiden Abbildungen und hat die
Moglichkeit, beide auf der durch den Operator D definierten Skala zu vergleichen.
Fiir Darstellungen der DSI-Felder in Teil 2 dieser Arbeit werden ebenfalls stets diese
Dampfungsparameter benutzt.

4.5 Zusammenhang rdumlicher und zeitlicher Moden

Im folgenden Abschnitt soll untersucht werden, ob zwischen riaumlichen und zeit-
lichen Spektralkoeffizienten des DSI-Feldes ein Zusammenhang besteht. Solche Zu-
sammenhénge kénnen fiir die oben beschriebene Konvergenzproblematik ebenfalls
wichtig sein. Zu erwarten wire, dass sich rdumlich grofle Moden langsamer veréndern
als rdumlich kleine, das heif3t dass in den zeitlichen Spektren grofierer Moden nied-
rigere Frequenzen dominieren. Ist dies der Fall, so wiirde ein zeitlicher Tiefpassfilter
(etwa die Bildung von Monats- oder Jahresmitteln) gleichzeitig als rdumlicher Filter
wirken und die kleinen Moden zum Teil eliminieren. Die so gewonnene Variable wire
also unabhéingiger von den kleinen DSI-Moden und deren Représtentation durch das
Modell.

Zur Untersuchung moglicher Zusammenhénge miissen zunéchst die Zeitreihen der
komplexen, raumlichen Spektralkoeffizienten einer zeitlichen Fourier-Transformation
unterzogen werden. Die Fourier-Transformierte einer (reellen oder komplexen)
Zeitreihe g(t) mit ¢ € [tq;p] ist gegeben durch

i) = /t it g(t)eX (4.17)

Die Zeitreihe g ist jedoch in der Regel nur an endlich vielen Zeitpunkten bekannt.
Ist der Abstand zwischen diesen Zeitpunkten At, so nennt man v, := 1/At die
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Sampling-Frequenz der Zeitreihe g. Daraus ergibt sich eine obere Grenze fiir die mit
der Fourier-Transformation analysierbaren Frequenzen (Nyquist-Frequenz):

Vmaz = Vs /2. (4.18)

Die untere Grenze der analysierbaren Frequenzen ergibt sich durch das endliche
Zeitintervall, auf dem die Zeitreihe g vorliegt:

Vmin = 1/(tb - ta)' (419)

Vpmin entspricht auflerdem der Schrittweite des Signals, das man nach Transformation
in den Frequenzraum erhilt. Die Diskretisierung von (I1) lautet entsprechend

N-1
Glve) = > glty) - ™MV g =0,1,... N -1 (4.20)
§j=0

mit t; = t, + j - At und v, = k - V4. Analog zur réumlichen Spektralanalyse wird
die spektrale Dichte der Zeitreihe g durch

pg(v) = lg(v)|” (4.21)

definiert. Der Verlauf dieser Funktion gibt Aufschluss iiber die Stirke der Anregung
verschiedener Frequenzen. Um ihn in groben Ziigen quantitativ zu beschreiben, ist

der folgende Ansatz geeignet:
p(v) ~ 7P, (4.22)

Dieser Ansatz beschreibt ein Potenzgesetz, das heifit es wird angenommen, die spek-
trale Dichte ist proportional zu einer Potenz der Frequenz v. Bildet man auf beiden
Seiten den Logarithmus so erhélt man einen linearen Zusammenhang zwischen log p
und log v. Aus den Daten kann dann der Exponent § mit Hilfe der Steigung der Re-
gressionsgeraden ermittelt werden. Dabei bedeutet 5 = 0 weifles Rauschen, da dann
alle Frequenzen mit der gleichen Stérke vertreten sind. Ist § positiv, so liegt rotes
Rauschen vor. Fiir 3 = 1 ergibt sich eine Abnahme von p(r) um 3dB pro Oktave,
fiir 8 = 2 um 6dB pro Oktave. Ist 8 < 0 so spricht man entsprechend von blauem
Rauschen.

Geméif ([20) werden nun also die Spektralkoeffizienten des DSI zeitlich Fourier-
transformiert:

DSI(l,m,t) — DSI(l,m,v). (4.23)

Um eine rdumliche Spektraldichte zu erhalten, werden sie analog zu (BI7) betrags-
quadriert und iiber m summiert. Es ergibt sich eine spektrale Dichtefunktion, die je
von einem rédumlichen (1) und einem zeitlichen (v) Parameter abhingt:

l
posi(l,v) = > |DSI(,m,v)|” (4.24)

m=—1

Fiir jedes [ kann nun die generelle Frequenzcharakteristik der rdumlichen Mode mit
Hilfe des Exponenten  gemifl ([{L22]) wie oben beschrieben ermittelt werden. Man
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Abbildung 4.9: Mittlere Steigung der Regressionsgeraden (/3) des zeitlichen Spektrums
in Abhéngigkeit von der rdumlichen Wellenzahl. Die gepunktete Linie bei Null markiert
die Grenze zwischen rotem (oben) und blauem Rauschen (unten). Es sind jeweils vier ver-
schiedene Flidchen dargestellt: 330K (schwarz), 350K (blau), 370K (rot) und 395K (griin).
Abbildung (a) wurde aus ERA40-Daten (01/1997-12/2001), Abbildung (b) aus operatio-
nellen Analysen (01/2003-12/2007) berechnet. Es wurden jeweils sechsstiindige Zeitreihen
verwendet.

erhiilt also eine Funktion ((I), die die Farbe des Rauschens in Abbhéngigkeit der
rdumlichen Wellenzahl angibt. Abbildung 29 zeigt die mittleren Werte dieser Funk-
tion fiir einen Fiinf-Jahres-Zeitraum, jeweils fiir die ERA40- und die operationelle
Analyse sowie fiir jeweils vier verschiedene Flichen. Man erkennt im Wesentlichen
das erwartete Verhalten: Rdumlich grofle Moden weisen ein deutlich nach rot ver-
schobenes Rauschen auf, unterliegen also einer gewissen zeitlichen Trigheit. Uber-
raschend ist jedoch die Tatsache, dass die Moden um [ = 40 leicht blau rauschen,
wihrend noch kleinere Moden in Richtung der Auflésungsgrenze bei I = 159 im
operationellen Modell nahezu perfektes weiles Rauschen zeigen. Bei ERA40 stei-
gen die Kurven nach rechts hin deutlich an, was auf Aliasingeffekte zuriickzufithren
sein diirfte, die sich aufgrund der generell schwicheren Anregung kleiner Moden
beziehungsweise der kompletten Abdémpfung fiir [ > 106 sehr stark bemerkbar ma-
chen. Der Unterschied zwischen verschieden Fliachen ist gering. Es handelt sich also
offenbar um eine fundamentale Eigenschaft der atmosphérischen Stromung bezie-
hungsweise des DSI.

Durch den in der Abbildung gezeigten Zusammenhang zwischen rdumlichen und
zeitlichen Spektren ergibt sich tatséichlich eine deutliche Abdampfung kleiner raum-
licher Wellen bei zeitlicher Filterung. Abbildung demonstriert das am Beispiel
eines Jahresmittelwerts. Im Spektrum rechts ist zum Vergleich die mittlere spek-
trale Dichte fiir den entsprechenden Zeitraum dargestellt. Sie zeigt das bekannte,
ansteigende Verhalten. Ihr Maximum liegt im rechten Bereich bei [ = 157. Die spek-
trale Dichte des Mittelwerts hingegen besitzt ein Maximum im linken Bereich bei
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Abbildung 4.10: Mittelwert des DSI aus operationellen Daten in 350K fiir das Jahr 2002
(links) und dessen spektrale Dichte (rechts, durchgezogen). Gestrichelt ist zum Vergleich die
mittlere spektrale Dichte fiir das Jahr 2002 eingezeichnet.

I = 4. Allerdings steigt sie nach einem Minimum bei [ ~ 30 nach rechts hin wie-
der an und erreicht ein zweites Maximum im rechten Bereich. Dieser Anstieg steht
offensichtlich im Zusammenhang mit entsprechenden Anstiegen des Parameters
(Abbildung EE9b). Die maximale Ddmpfung der rdumlichen Wellen durch den Jah-
resmittelwert ergibt sich demnach im Bereich von [ = 30—40, wo auch der Parameter
£ sein Minimum erreicht. Damit entschirft eine zeitliche Filterung die Konvergenz-
problematik der linearen Funktionale zwar etwas, durch den verbleibenden Anstieg
des Raumspektrums bleibt sie aber nach wie vor bestehen. Dies zeigt auch das Orts-
raumbild des DSI-Jahresmittelwerts (Abbildung links), das immer noch von
sehr kleinen Moden dominiert wird, auch wenn die groflen Moden hier besser zu er-
kennen sind, als etwa in Abbildung ([@1]). Zeitliche Filter konnen daher die raumliche
Dampfung in der Regel nicht ersetzen.



Kapitel 5

Zusammenfassung, Diskussion
und Ausblick (Teil I)

Der erste Teil der vorliegenden Arbeit befasste sich hauptsichlich mit numerischen
Aspekten der DSI-Berechnung und deren algorithmischer Umsetzung. Zun#chst wur-
de die Definition des DSI angegeben und erldutert. Grundlage hierfiir sind Differenzi-
algleichungen fiir eine stationére, adiabatische Atmosphére, welche die Grundgréfien
Energie (Bernoulli-Funktion), Wirbelgroe (Potenzielle Vorticity) und Entropie (Po-
tenzielle Temperatur) enthalten, (C2ZI))-(C22)). Diese Differenzialgleichungen kénnen
entweder direkt durch Umformungen aus den primitiven Gleichungen der Atmo-
sphiarendynamik abgeleitet (Abschnitt [[T]]) oder auch durch ein Variationsprinzip
basierend auf der Energie-Wirbel-Theorie motiviert werden (Abschnitt [CT2). Der
DSI ergibt sich aus diesen Gleichungen als ein Parameter, der die Abweichungen
einer idealisierten, stationir-adiabatischen Atmosphire von der realen Atmosphére
quantifiziert: Er ist gleich Null, wenn die idealisierte mit der realen Atmosphére
iibereinstimmt.

Einige elementare Eigenschaften des DSI wurden anschliefend erldutert. Definiti-
onsgeméf ergeben sich die DSI-Felder aus der relativen Lage der Bernoulli-Funktion,
der Potenziellen Vorticity und der Potenziellen Temperatur beziehungsweise deren
Gradienten zueinander. Durch Einfiithrung natiirlicher Koordinaten auf einer isen-
tropen Fliche entlang der Stromlinien der Bernoulli-Funktion konnten DSI-Werte
geometrisch interpretiert und die auffillige Organisation des DSI-Felds in Dipolen
erklédrt werden.

Im sich anschliefenden Kapitel wurden Koordinatentransformationen durch-
gefiihrt, um die kartesische Definition des DSI auf meteorologisch {ibliche Koordina-
tensysteme zu iibertragen. Diese Arbeiten stellten die Grundlage fiir eine Berechnung
des DSI aus meteorologischen Daten dar. Mit Hilfe des Einstein’schen Formalismus
wurde zunéchst die Transformation auf Kugel- und lokal-kartesische Koordinaten
und anschlieBend Transformationen der z-Koordinate durchgefiihrt. Zwar wurden
solche Transformationen bereits in fritheren Arbeiten zum DSI verwendet, jedoch
brachte erst diese Rechnung Klarheit {iber das Auftreten kleiner Korrekturterme.
Es stellte sich heraus, dass Gleichung (Z30) abgesehen von der hydrostatischen Ap-
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proximation tatsichlich exakt giiltig ist und im Widerspruch zu fritheren Arbeiten
weitere metrische Korrekturen falsch sind.

Nach einer kurzen Vorstellung der ERA40-Reanalyse wurden zwei numerische
Verfahren zur Berechnung des DSI aus diesen Daten abgeleitet. Das erste Verfahren
verwendete einen Offentlich zugénglichen, reduzierten Datensatz und einfache Dis-
kretisierungen der Gradienten. Konvergenzprobleme dieser Gradienten in z-Richtung
bildeten die Motivation fiir die Entwicklung eines zweiten, komplexeren Verfahrens.
Mit Ausnahme der Interpolation auf isentrope Fliachen, die eine wesentliche struktu-
relle Vereinfachung der DSI-Formel mit sich bringt, sollte die Rechnung ohne weitere
Interpolationen auskommen. Da die Modelle des ECMWF Spektralmodelle sind und
die Daten somit in Form von Spektralkoeffizienten vorliegen, schien es auflerdem na-
heliegend, die Berechnung von Gradienten ebenfalls im Spektralraum durchzufiihren.
Dies erhoht die numerische Genauigkeit gegeniiber Polynom-Interpolationen deut-
lich. Die fiir diese Rechnung notwendigen mathematischen Grundlagen wurden ab-
geleitet und daraus ein Algorithmus formuliert (AbbildungB3]), der schlielich in ein
C++-Programm umgesetzt und fiir die ERA40-Daten und die operationellen Ana-
lysen ausgefiihrt wurde. Die hierfiir benotigten, nicht mehr 6ffentlich zugénglichen
Daten, konnten iiber das BADC beschafft werden.

Die Einbeziehung des Spektralraums brachte jedoch nicht nur numerische Vor-
teile, sondern ermoglichte in einer ersten Analyse der Ergebnisse auch einen neu-
en Blickwinkel auf den DSI. Dadurch konnten bislang unbekannte Eigenschaften
des DSI beziiglich seiner spektralen Charakteristik entdeckt werden. Insbesondere
Analysen der operationellen Daten zeigten, dass das DSI-Feld eine mit steigender
Wellenzahl wachsende Anregung besitzt und sich damit von allen anderen meteorolo-
gischen Feldern unterscheidet, deren Anregung mit der Wellenzahl abnimmt. Diese
Eigenschaft konnte auf unterschiedliche spektrale Charakteristiken der Bernoulli-
Funktion und der Potenziellen Vorticity (und damit letztlich des Geopotenzials und
der Vorticity) zuriickgefithrt werden und wurde als Scherenmodell des DSI formu-
liert: Im stationdren, adiabatischen Limes verlaufen die Isolinien von B und PV
parallel. Entsprechend miissen beide Felder die gleiche spektrale Dichte aufweisen.
In der realen Atmosphire geht die Schere der spektralen Dichte von B und PV je-
doch immer weiter auseinander. Je grofer die Wellenzahl (also je kleiner die Skala),
umso grofler wird der Abstand zwischen der hoch angeregten PV und der deutlich
schwicher angeregten Bernoulli-Funktion. Dadurch wird die ideale Parallelitdt der
beiden Felder in der realen Atmosphére immer stirker zerstort, was sich in immer
starkeren DSI-Amplituden zeigt.

Aus den wachsenden DSI-Amplituden ergeben sich wichtige Konsequenzen, die
untersucht und erldutert wurden. Zum einen machen sich Unterschiede in der Mo-
dellauflésung im DSI-Feld in extremer Form bemerkbar (vergleiche Abbildung ETI).
Dies fiihrt zunichst zu erheblichen Einschrdnkungen in der Vergleichbarkeit von
DSI-Feldern aus verschiedenen Modellen. Im Fall der ERA40-Reanalyse beendet die
in das Modell eingebaute Dampfung das Anwachsen der DSI-Amplituden und lasst
sie wieder abklingen. Im Falle des operationellen Modells findet dieses Abklingen
erst bei deutlich hoheren Wellenzahlen statt. Solche hohen Auflésungen standen fiir
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diese Arbeit jedoch nicht zur Verfiigung. In jedem Fall scheint das Abklingen des
DSI durch kiinstlich in das Modell eingebaute Prozesse hervorgerufen.

Die ansteigende Anregung des DSI im ungeddmpften Bereich kann dazu fiihren,
dass aus dem DSI-Feld abgeleitete GroBen (Funktonale des DSI-Felds) mit steigender
Wellenzahl nicht mehr konvergieren. Insbesondere DSI-Werte an einem bestimmten
Ort (Punktfunktionale) sind davon betroffen. Mit den Gleichungen (EI3]) und (EI4)
wurden Kriterien abgeleitet, anhand derer die Konvergenz iiberpriift werden kann.
Konvergenz kann insbesondere dadurch erreicht werden, dass iiber ausreichend grofie
Fléchen integriert wird. In diesem Fall mitteln sich die kleinen Moden heraus und
der Wert des Integrals wird mafigeblich von den gréfleren Moden bestimmt. Bleibt
ein Funktional jedoch divergent, so muss seine Konvergenz erzwungen werden. Ent-
weder, die modelleigene Dampfung bewirkt diese bereits oder es muss eine kiinstliche
Dampfung der DSI-Felder vorgenommen werden. Geeignete Dampfungsoperatoren
wurden beschrieben. In beiden Fillen bleibt die abgeleitete Grofle sehr stark von
den Parametern der Ddmpfung und damit von der Skala abhéngig.

Ein Defizit im Verstindnis und in der Interpretation von DSI-Felder ist nach
wie vor, dass die idealisierten, stationér-adiabatischen Differenzialgleichungen ((ICZT)-
(C22)) bislang nicht gelost wurden. Unklar ist insbesondere, unter welchen Bedingun-
gen an die meteorologischen Felder eine solche Losung iiberhaupt existiert und wie
viel sie noch mit der tatséchlichen Atmosphéredynamik gemein hat. Die in [Brand
(2002) aus statistischen Eigenschaften abgeleitete Hypothese, dass die stationér-
adiabatische Losung innerhalb der realen Atmosphiére eine ,hohen Stabilitdt® auf-
weist, erscheint unter dem hier dargestellten spektralen Blickwinkel nicht haltbar.
Die Kenntnis von stationdr-adiabatischen Losungen wiirde es ermdoglichen, Abwei-
chungen zur realen Atmosphére im Sinne eines mathematischen Abstandsbegriffs zu
quantifizieren und diese Abstinde mit dem DSI zu vergleichen. Erst solche Unter-
suchungen konnten Klarheit dariiber bringen, in welchem Ausmaf} die Atmosphére
stationédr-adiabatische Zusténde realisiert und wie genau der Zusammenhang zum
DSI-Feld aussieht.

Wie sich die spektrale Charakteristik des DSI der realen Atmosphére iiber viele
Groflenordnungen verhilt, also ob sich die ansteigende Anregung weiter fortsetzt, ist
eine offene Frage. Stellt man die Hypothese auf, dass Bernoulli-Funktion und PV im-
mer weiter auseinander laufen, so setzt sich auch das Anwachsen der DSI-Amplituden
immer weiter fort. Die Kleinskaligkeit der DSI-Felder aus Lokalmodell-Daten in
Claussnitzer et all (2008) ist ein Indiz dafiir. Das wiirde auch bedeuten, dass sich
die Atmosphére in kleineren Skalen immer weiter von einer stationir-adiabatischen
Stromung entfernt, oder umgekehrt, dass stationér-adiabatische Losungen der pri-
mitiven Gleichungen von grofien Skalen dominiert werden. Die néchste Generation
von Lokalmodellen wird erstmals in der Lage sein, die konvektive Skala explizit auf-
zuldsen. Zusammen mit Daten von hochauflésenden Globalmodellen wird es damit
im Prinzip moglich sein, die spektrale Charakteristik des DSI iiber viele Gréflenord-
nungen zu ermitteln. Dabei interessiert vor allem die Frage, ob ab einer gewissen
Wellenzahl eine natiirliche Dadmpfung der DSI-Amplituden einsetzt oder ob sich de-
ren Anstieg fortsetzt oder gar verschirft und welche physikalischen Prozesse jeweils
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dafiir verantwortlich sind.
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Anwendung
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Kapitel 6

ENSO - ein Uberblick

6.1 Das El Nino-Phinomen

6.1.1 Einleitung

Der dquatoriale Pazifik ist geprdgt von einem groflen Unterschied der Meeresober-
flichentemperaturen zwischen der Ostkiiste (Peru und Ecuador) und der Westkiiste
(Indonesien). Angetrieben durch die ostwérts gerichteten Passatwinde kommt es
im Osten zu einem Aufsteigen von kiithlem und nahrstoffreichem Tiefenwasser, wel-
ches zu einem grofien Fisch- und Artenreichtum der amerikanischen Kiistengewésser
fiihrt.

In unregelméfiigen Absténden, im Mittel etwa alle vier Jahre, ungefihr zur Weih-
nachtszeit, bleibt das Auftreiben des Tiefenwassers jedoch aus und es kommt zu einer
deutlichen Erwarmung. Fischschwirme wandern ab und entziehen den dort lebenden
Menschen ihre Nahrungsgrundlage. Daher waren es peruanische Fischer, die diesem
Phédnomen den Namen gaben: El Nino (das Christkind).

Heute wissen wir dank moderner, globaler Beobachtungssysteme, dass El Nifio
weit mehr ist als ein lokales Kiistenphinomen. Die Anomalien der Wassertempera-
tur betreffen fast den gesamten dquatorialen Pazifik und fithren zu grundlegenden
Verénderungen der atmospherischen Stréomungsmuster in den Tropen bis hin zu glo-
bal spiirbaren Auswirkungen.

Die Forschung iiber El Nifio beginnt in den 20er und 30er Jahren des 20. Jahrhun-
derts mit Arbeiten von Sir Gilbert Walker (Walke1, [1927). Er stellte bei der Unter-
suchung des indischen Monsuns eine mit der Luftdruckdifferenz zwischen der west-
lichen und 6stlichen Hemisphére verbundene Klimaanomalie fest, die er ,,Southern
Oscillation“ nannte. Bjerknes (1969) erkannte dann einen sehr engen Zusammen-
hang zwischen Walkers Southern Oscillation und El Nino. Er folgerte, dass beides
verschiedene Aspekte ein und des selben Phianomens sind. Daraus entstand schlief3-
lich das Akronym ENSO: El Nino/Southern Oscillation.

Die anfangs eher geringe Aufmerksamkeit, die Meteorologen dem ENSO-Phéno-
men entgegenbrachten, steigerte sich sprunghaft durch den sehr schweren El Nifo
von 1982/83. Dieser machte die Notwendigkeit deutlich, das ENSO-Phénomen bes-
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ser zu verstehen und somit Vorherzusagen treffen zu kénnen. In der Folge wurde mit
der Installation eines Beobachtungssystems begonnen und zahlreiche theoretische
und diagnostische Studien durchgefiihrt. Darauf aufbauend wurden konzeptionel-
le Modelle entwickelt, wie beispielsweise das Modell von [Zebiak und Cand (1987),
welches als Meilenstein der ENSO-Forschung gilt. In den letzten Jahren gelang es
auch zunehmend mit globalen Zirkulationmodellen ENSO weitgehend realistisch zu
simulieren.

Trotz intensiver Forschung blieben viele grundlegenden Aspekte bis heute un-
geklirt, etwa die Frage nach der Bedeutung von hochfrequentem atmosphérischen
Rauschen oder nach dem Ursprung der dekadischen Variabilitéit. Auch verléssliche
Aussagen iiber die zukiinftige Entwicklung von ENSO in einem sich erwirmenden
Klima sind zur Zeit noch nicht moglich.

6.1.2 Die Phasen von ENSO
Der normale Pazifik

Der Temperaturunterschied zwischen den Tropen und den Polen fiihrt zunéchst zu
einem Aufsteigen warmer Luft iiber dem Aquator, die anschliefend in der Hohe
polwiérts stromt. Im Gegenzug flieft am Boden kiihlere Luft aus den hoheren Brei-
ten nach. Die Erdrotation verhindert jedoch, dass sich ein solches Zirkulationsmuster
iiber den gesamten Globus ausbilden kann. Es muss daher auf die niederen Brei-
ten beschrénkt bleiben. Diese meridionale Konvektionszelle zwischen den Tropen
und den Suptropen wird als Hadley-Zirkulation bezeichnet. Durch die Erdrotation
entstehen auflerdem zonale Stromungskomponenten: Westwinde in der hohen Tro-
posphiire der Subtropen und Ostwinde am Aquator im Bereich der Erdoberfléche.
Diese Ostwinde sind ein wesentlicher Teil des dquatorialen Klimas.

Die vertikale Temperaturverteilung im dquatorialen Pazifik (wie auch generell
in den Meeren) ist gepriigt von einem relativ scharfen Ubergang zwischen warmem
Oberflichenwasser und kaltem Tiefenwasser. Dieser als Thermokline bezeichnete Be-
reich wird nun von den an der Oberfliche vorherrschenden Ostwinden beeinflusst:
Es kommt zu einer Neigung in zonaler Richtung, sodass die Thermokline im Westen
tiefer liegt als im Osten. Da die Ostwinde auflerdem aufwirtsgerichtete Stromun-
gen im Bereich der Wasseroberfliche bewirken, gelangt kaltes Tiefenwasser vor der
amerikanischen Kiiste bis an die Oberfliche und fithrt so zu dem bereits angespro-
chenen zonalen Gradienten der Meeresoberflichentemperatur (SST) zwischen West-
und Ostpazifik (Abbildung [6]]). In Folge der warmen Temperaturen im Westen bil-
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Abbildung 6.2: Schematische Darstellung der beiden ENSO-Phasen El Nino (a) und La
Nifia (b). Gezeigt ist der tropischen Pazifik entlang des Aquator.

det sich dort starke, hochreichende Konvektion und permanenter Niederschlag aus.
Im Osten dagegen herrscht Absinken vor: Hochreichende Konvektion wird unter-
driickt und Niederschldge sind deutlich seltener. Auch im Bodendruck zeigt sich
der SST-Gradient: Dieser ist deutlich tiefer iiber den Inseln im Westen, als an der
amerikanischen Kiiste.

Diesem Grundzustand ist eine unregelméflige Oszillation von Erwérmung und
Abkiihlung im Ostpazifik mit Periodendauern zwischen zwei und sieben Jahren
iiberlagert. Die warme Phase dieser Ostzillation wird, wie in der Einleitung bereits
erwihnt, El Nino genannt. Fiir die gegenteilige Phase hat sich die auf einen Vor-
schlag von [Philander (1990) zuriickgehende Bezeichnung La Nina (das Midchen)
eingebiirgert. Diese beiden Phasen sollen im Folgenden in ihren wesentlichen Merk-
malen schematisch beschrieben werden.

El Nino

Waéhrend eines El Nifio kann sich der Ostpazifik soweit erwdrmen, dass der zona-
le Temperaturunterschied im Pagzifik fast vollstdndig verschwindet. Dies ist auf ein
Ausbleiben der oben beschriebenen Abkiihlungsprozesse zuriickzufiihren: Die Ost-
winde schwichen sich ab und die Neigung der Thermokline verringert sich. Dadurch
liegt sie auch im Osten so tief, dass kein kaltes Tiefenwasser mehr an die Oberfliche
gelangen kann. Die vorher iiber dem Westpazifik und Indonesien konzentriete Zone
starker Konvektion wandert nach Osten und dehnt sich aus. Entsprechend steigt
die Niederschlagsmenge im Ostpazitk und an der amerikanischen Kiiste stark an,
wihrend sie iiber den Inseln im Westen (dem sog. maritimen Kontinent) zuriick geht
(Abbildung E2h). Auch die Druckdifferenz zwischen West- und Ostkiiste ist stark
verringert und kann Werte bis nahe an Null erreichen. El Nifo ist also ein Zustand
der Ausgeglichenheit. Sein Gefahrenpotenzial ergibt sich daher aus der Relation zu
dem oben beschriebenen Normalzustand, der starke zonale Gradienten aufweist.

La Nina

Verdnderungen in die umgekehrte Richtung finden wihrend eines La Nina-
Ereignisses statt: Der Ostwind und der Druckunterschied zwischen West- und
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Ostkiiste verstérken sich und damit ebenso die Neigung der Thermokline. Es kann
mehr und kélteres Tiefenwasser im Ostpazifik an die Oberfliche gelangen und so
den zonalen Temperaturgradient weiter verschéirfen. Die Zone hochreichender Kon-
vektion wird dadurch noch weiter nach Westen abgedringt und intensiviert, was zu
verstéirkten Niederschlidgen iiber dem maritimen Kontinent bis hin zum indischen
Ozean fiihrt.

6.1.3 Wichtige Eigenschaften

ENSO ist eine sehr unregelmiflige Oszillation. Moglicherweise ist es auch gar keine
Oszillation, sondern vielmehr eine Aneinanderreihung von Einzelereignissen (siehe
unten). Unregelméfigkeiten finden sich dabei sowohl in der Amplitude, als auch
in der Periodendauer. Die Amplitude variiert von minimalen Abweichungen vom
Grundzustand bis hin zu El Nifios, bei denen der Temperaturgradient zwischen Ost-
und Westkiiste praktisch vollsténdig verschwunden ist. Letzteres war zum Beispiel
bei den El Ninos von 1982/83 und 1997/98 der Fall. Die Periodendauer liegt in
der Regel zwischen zwei und etwa sieben Jahren. Dieses Zeitintervall wird daher
iiblicherweise als ENSO-Band bezeichnet.

Die Unregelméfigkeit d&uflert sich auch in einer starken dekadischen Variabilitét
von ENSO. So gab es etwa in den 80er und 90er Jahren iiberdurchschnittlich viele
und starke Warmereignisse, wihrend in den 60er und 70er Jahren Kaltereignisse
dominierten. Daneben findet man in den Beobachtungen auch eine generelle Un-
regelméfigkeit beziehungsweise Asymmetrie zwischen El Nifio und La Nina relativ
zueinander: Die El Nifio-Amplituden sind im Mittel deutlich starker als die La Nina-
Amplituden.

Uberraschend ist, dass trotz dieser UnregelméiBigkeiten ENSO stets stark an den
Jahresgang gekoppelt zu sein scheint: Die Hohepunkte der Warm- und Kaltphasen
fallen in der Regel ziemlich genau auf die Zeit um Weihnachten. Diesem, oft als
»phase-locking* bezeichneten Phénomen, verdankt El Nifio seinen Namen.

6.1.4 Indizes

Uber die letzten Jahrzehnte haben sich eine Reihe von Indizes etabliert, mit denen
der Zustand des dquatorialen Pazifiks quantifiziert werden kann. Die geldufigsten
sollen im Folgenden vorgestellt werden. Anschliefend werden Zusammenhénge zwi-
schen ihnen anhand von Daten der letzten 50 Jahre (ERA40-Periode) aufgezeigt.

SST-Indizes

Eine Reihe von ENSO-Indizes ergeben sich aus der Meeresoberflichentemperatur
des Pazifik. Dabei werden verschiedene Gebiete zu Grunde gelegt, iiber die jeweils
gemittelt wird. Gelédufig sind:
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NINO1+2 90°W-80°W  (0°-10°S
NINO3 150°W-90°W  5°N-5°S
NINO3.4  170°-120°W  5°N-5°S
NINO4 160°E-150°W  5°N-5°S

Der NINO1+2-Index kennzeichnet somit die Wassertemperatur unmittelbar vor der
Peruanischen Kiiste. Mit ansteigender Zahl im Indexnamen liegen die Gebiete immer
weiter westlich.

Anstelle der Mittelwerte der SSTs iiber einem bestimmten Gebiet kann auch
die erste Hauptkomponente der monatlichen Anomalien als Index verwendet wer-
den. Da die Hauptkomponenten-Analyse raumliche Korrelationen zusammenfasst,
ist es iiblich, das Gebiet deutlich grofler als bei obigen Indizes zu wéhlen. Meist
wird der gesamte tropische Pazifik verwendet (120°0-60°W, 20°S-20°N), dessen ers-
te Hauptkomponente nach wie vor von ENSO dominiert wird. Sie erkldrt etwa 45%
der Gesamtvarianz (Hoerling et all, 2001)).

Der Southern-Oscillation-Index

Der Southern-Oscillation-Index (SOI) ist ein atmosphérischer Index, der aus den
monatlichen Luftdruckwerten in Meeresspiegelhthe (SLP) von Darwin und Tahiti
berechnet wird. Er geht auf Walker (1925) zuriick. Zu seiner Berechnung werden die
beiden Druckzeitreihen zunéchst seperat standardisiert:

pijzl(t) = (pt/d(t) - ﬁt/d) [o¢)d- (6.1)

Dabei bezeichnet p;/q(t) den SLP in Tahiti/Darwin im Monat ¢, p,/q den mittleren
SLP in Tahiti/Darwin und 0,/ die Standardabweichung von p;/4(t). Anschlieend
wird aus den standardisierten Zeitreihen die Differenz gebildet und diese ebenfalls
standardisiert:

so1(t) = (p” () - 25 (1)) /o (6.2)

Zur Berechnung von Mittelwert und Standardabweichung wird dabei ein Referenz-
zeitraum von 1951 bis 1980 verwendet.

Diese historische Definition von Walker fiihrt zu einer starken Antikorrelation des
SOI mit den SST-Indizes. Der Ubersichtlichkeit halber wird daher oft die umgekehrte
Differenz anstelle von (G2) verwendet, so auch im Rahmen dieser Arbeit.

Der Multivariate-ENSO-Index

Es wurde bereits deutlich, dass neben den Wassertemperaturen und dem Druck zahl-
reiche weitere Variablen in ENSO involviert sind. Somit erfassen SST-Indizes oder
der SOI jeweils nur einen einzigen Aspekt von ENSO. Hier setzt der 1993 entwickel-
te Multivariate-ENSO-Index (MEI) an (Wolter und Timlin, 1993, [1998). Mit Hilfe
einer Hauptkomponenten-Analyse werden die Varianzen von sechs Variablen iiber
dem gesamten #quatorialen Pazifik erfasst und zu einem Index kombiniert. Diese
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Variablen sind neben dem Luftdruck auf Meereshéhe (SLP) und der Meeresober-
flichentemperatur (SST) der zonale und meridionale Wind an der Oberfléche, die
Lufttemperatur an der Oberfliche sowie der Gesamtbedeckungsgrad des Himmels.

Ozeanische Indizes

Tiefenmessungen der Wassertemperaturen ab Anfang der 80er Jahre beziehungswei-
se Ozean-Reanalysen ermdoglichen die Definition von Indizes, welche die Verande-
rungen unterhalb der Meeresoberfliche beriicksichtigen. Ublich sind vor allem der
Wirmegehalt (Heatcontent), das Volumen des warmen Wassers (Warm Water Vo-
lume) und, dquivalent dazu, die Tiefe der Thermokline.

Der Heatcontent (HC) ist definiert als die thermische Energie des Ozeanwassers,
integriert iiber eine Flache A bis zu einer Tiefe zg:

20

HC = / i / d oT(z,y, 2). (6.3)

0 A

Temperatur- sowie Salzgehaltabhéngigkeiten von ¢, werden in der Regel ver-
nachléssigt. Die Grenze zy des HC variiert etwas in der Literatur. Im Folgenden
soll zp = 260m verwendet werden (Sun, 2003).

Das Warm Water Volume (WWYV) ist definiert als das Wasservolumen in einem
Gebiet A, welches eine Referenztemperatur Tp tibersteigt (in der Regel 20°C):

WWV =V |(z,9) € 4; T > TO]. (6.4)

Ein weiteres Maf} fiir den Wirmegehalt des Ozeans ist die Tiefe der Thermokline.
Aufgrund von Beobachtungen wird deren Lage iiblicherweise mit der 20°C-Isotherme
gleichgesetzt und iiber ein bestimmtes Gebiet gemittelt. Man erhélt daher einen zu
B2 gleichwertigen Index. Auch HC und WWYV sind bei &hnlicher Wahl von A hoch
korreliert und unterscheiden sich nur geringfiigig.

Fiir die Flache A werden je nach Fragestellung verschiedene Gebiete verwendet.
Es wird jedoch meist entweder der gesamte dquatoriale Pazifik, also zonal von etwa
120°0 bis 80°W und meridional von 5°S — 5°N betrachtet oder diese Fliche wird
nocheinmal in Ost- und Westpazifik (meist bei 155°W) unterteilt. Entsprechende
Indizes werden im folgenden mit w und o gekennzeichnet fiir west und ost.

Vergleich der ENSO-Indizes

Der mittlere zeitliche Verlauf der oben genannten Indizes wahrend eines El Nifos ist
in Abbildung gezeigt. Dabei verhalten sich alle SST-Indizes recht &hnlich. Trotz
der Unterschiede im Einzelfall treten ENSO-Ereignisse daher im Mittel zur gleichen
Zeit im gesamten Pazifikgebiet auf. Der MEI zeigt gegeniiber den SST-Indizes ein
etwas spiteres Maximum, da sich die Anomalien mancher atmosphérischer Parame-
ter erst mit einer gewissen Verzdgerung voll ausbilden. Dies zeigt sich auch im SOI,
der sein Maximum Ende Januar erreicht. Die stérksten El Nino-Anomalien finden
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Index—Anomalie (/o)

Jan Apr Jul Okt Jan Apr Jul Okt Jan
Monat

Abbildung 6.3: El Nino-Composites der normierten monatlichen Anomalien einiger In-
dizes: NINO1+2 (schwarz), NINO3 (blau), NINO3.4 (rot), NINO4 (griin), SOI (orange)
und MEI (violett). Gestrichelt dargestellt ist WWYV (schwarz), WWVw (blau) und WWVo
(rot). Die Composites wurden aus den El Nifios von 1972/73, 1982/83, 1986/87, 1991/92
und 1997/98 gebildet, mit Ausnahme der WWV-Indizes, bei denen der El Nino von 1972/73
fehlt.

sich im NINO3- und NINO3.4- sowie im SOI-Index und liegen tiber 2¢. Das westlich
gelegene NINO4-Gebiet wird im Mittel weniger stark von ENSO beeinflusst.

Das WWYV des gesamten #dquatorialen Pazifik erreicht bereits einige Monate vor
der Hochphase des El Nifio sein Maximum und fillt danach stark ab. Noch friither
findet sich das Maximum des westlichen WWYV, wihrend das Maximum des 6stlichen
WWYV etwa mit den SST-Maxima zusammen fillt. Daran lésst sich ein Energiezyklus
von El Nifio erkennen: Zu Beginn besteht eine Warmwasser-Anomalie im Westpa-
zifik. Deren Energie wird zunéchst in den Ostpazifik verlagert und anschliefend an
die angrenzenden Systeme abgegeben (hohere Breiten, Atmosphére). Es wird dabei
wesentlich mehr Energie abgegeben, als der urspriinglichen Anomalie entsprechen
wiirde, sodass eine stark negative Anomalie nach dem El Nifio zuriick bleibt.

Tabelle Bl gibt einen genaueren quantitativen Uberblick iiber die Zusam-
menh#nge zwischen den Indizes anhand der Korrelationskoeffizienten. Im Hinblick
auf weitere Analysen in dieser Arbeit wurde dabei der ERA40-Zeitraum verwendet.
Die NINO-Indizes zeigen recht hohe Korrelationen untereinander und wie bereits
erwahnt praktisch keine Zeitverschiebung. Erwartungsgeméfl findet sich die nied-
rigste Korrelation zwischen dem westlichsten und dem 6stlichsten Index. SOI, MEI
und WWVo zeigen die hochsten Korrelationen zum NINO3.4. WWVw ist antikor-
reliert mit den SST-Indizes, was erneut auf den schon erwihnten Energietransport
vom West- in den Ostpazifik hinweist. Ebenfalls in diesem Zusammenhang stehen
die hohen Zeitdifferenzen von bis zu sechs Monaten, die sich beim WWVw finden
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N1+42 N3 N34 N4 SOI MEI Vw Vo
N1+2 0.78 0.64 0.53 0.50 0.74 -0.68 0.61
(+0) | (1) (+0) | (1) (-1 (-4) (+3)
N3 | 0.78 0.94 0.79 0.63 0.88 -0.77 0.79
(+0) | (+0) | (-1) (-1 (-5) (+2)
N34 | 0.64 0.94 0.91 0.73 0.90 -0.76 0.83
+0) |+ | (-1 (-5) (+1)
N4 | 0.53 0.79 0.91 0.72 0.86 -0.71 0.78
(+1) | (+0) | (-6) (+1)
SOI | 0.48 0.63 0.70 0.70 0.79 -0.66 0.63
(-1 (-4) (+2)
MEI | 0.71 0.87 0.89 0.86 0.76 -0.82 0.81
(-3) (+3)
Vw | -0.59 -0.58 | -0.57 | -0.50 -0.46 -0.70 -0.60
(+10)

Vo | 0.48 0.73 0.80 0.77 0.60 0.69 -0.22

Tabelle 6.1: Monatliche Anomalie-Korrelationen zwischen einigen ENSO-Indizes innerhalb
der ERA40-Periode (1957-2002), dabei steht ,N* fiir NINO und ,,V* fiir WWV. Bei Vw und
Vo wurden Zeitreihen ab 1980 verwendet. Unterhalb der Diagonalen sind die instantanen
Korrelationen aufgetragen, oberhalb die maximale Cross-Korrelation, in Klammern die Ver-
schiebung in Monaten. Negative Werte bedeuten, dass der in der Spalte aufgetragene Index
fiihrt.

lassen. Das macht die Bedeutung des WWVw als ENSO-Vorldufer-Index deutlich
und deutet auf prognostisches Potenzial hin.

Am Beispiel des MEI ist die ENSO-Geschichte der letzten 60 Jahre dargestellt
(Abbildung BE4)). Deutlich treten die beiden ,,Jahrhundert“-El Ninos von 1982/83

1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
55 60 65 70 75 80 85 90 95 00 05
Jahr

Abbildung 6.4: Zeitreihe der monatlichen Werte des Multivariaten ENSO-Index (MEI).

und 1997/98 hervor. Zwischen ihnen ist die bereits angedeutete Periode verstérkter
Warmphasen zu erkennen. Hier finden sich auch der dritt- und viertstérkste El Nifio
der Zeitreihe. Vor den 80er Jahren haben sich hingegen vermehrt Kaltphasen ereignet
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und alle El Ninos dort blieben hinter denen der 80er und 90er Jahre zuriick. Der
stirkste El Nino dieser Periode ereignete sich 1972/73. Die jiingste Vergangenheit
war geprigt von kleinen ENSO-Amplituden seit der Jahrtausendwende. Der aktuelle
La Nifia von 2010/2011 hat allerdings erheblich an Intensitéit gewonnen und erreichte
bislang (Dezember 2010) etwa das Niveau der starken La Ninas der 70er Jahre.

6.1.5 Beobachtungssystem

Einen erheblichen Beitrag zu den Erkenntnissen iiber ENSO in den letzten 20 Jahren
hat zweifelsohne das Beobachtungssystem geliefert, mit dessen Installierung Anfang
der 80er Jahre als Reaktion auf den verheerenden El Nifio von 1982/83 begonnen
wurde. Kernstiick des TOGA (Tropica Ocean Global Atmosphere) genannten Pro-
gramms ist der TAO (Tropical Atmoshere Oceam)-Array, bestehend aus etwa 70 fest
installierten Bojen (Hayes et all, [1991). Die Bojen befinden sich gleichméfig verteilt
iiber den gesamten tropischen Pazifik, zonal im Abstand von 15° und meridional
bei 0°, 2°, 5° und 8°, jeweils nordlich und siidlich des Aquators. Sie sind an der
Oberfliche ausgestattet mir Wind-, Temperatur- und Feuchtesensoren. Weiterhin
verfiigen sie iiber einen SST-Sensor sowie weiterer Temperatursensoren entlang des
Befestigungskabels bis in 500m Tiefe. Der Bojen-Array wurde 1994 fertig gestellt
(McPhaden, 1995).

Weitere Komponenten des ENSO-Beobachtungssystems sind neben diesen fest
installierten Bojen driftende Bojen, spezielle Beobachtungsschiffe, Satelliteninstru-
mente sowie zahlreiche Gezeitenmessstationen an den Kiisten der Kontinente
und der Inseln. Eine ausfiihrliche Beschreibung des Beobachtungssystems geben
McPhaden et _all (1998).

6.2 Konzepte und Modelle

Kernstiick aller ENSO-Theorien ist die erstmals von Bjerkned (1969) formulierte
positive Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére: Die an der Oberfléiche
vorherrschenden Ostwinde bewirken zum einen eine geneigte Thermokline und zum
anderen verstirktes Aufstromen von Tiefenwasser an die Oberfliche. Dies fiihrt zu
den kalten Temperaturen im Osten, dem zonalen Temperaturgradienten und schlief3-
lich einem entsprechenden Druckgradienten. Dieser jedoch treibt die Ostwinde weiter
an, die am Aquator direkt vom hohen zum tiefen Druck strémen, was wiederum die
Thermokline noch stiarker neigt und das kalte Aufstromen weiter verstiarkt. Analog
wiirde ein schwicherer Temperaturgradient schwichere Ostwinde und damit eine
flachere Thermokline bewirken, was wiederum den Ostpazifik weiter erwarmt. Diese
lineare, positive Wechselwirkung beschreibt demnach ein instabiles System, bei dem
sich eine anfingliche Stérung (z.B. eine Kalt- oder Warmanomalie im Ostpazifik)
weiter verstiarkt und theoretisch iiber alle Grenzen exponenziell anwichst.
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6.2.1 Riickkopplungensmechanismen

Um dieses exponenzielle Anwachsen zu verhindern, muss es in der Natur Prozesse
geben, die in die Gegenrichtung auf das System einwirken und es wieder in Richtung
Neutrallage (oder dariiber hinaus) zuriicktreiben. Jedoch wiirde eine unmittelba-
re Wechselwirkung entweder lediglich das exponenziale Wachstum bremsen oder
jede Auslenkung aus der Neutrallage sofort unterdriicken. Um oszillatorisches Ver-
halten zu ermdglichen, miissen solche negativen Riickkopplungen daher entweder
nichtlinearer Natur sein und/oder erst nach einer gewissen Verzogerungszeit auf die
Auslenkung reagieren.

In den folgenden Abschnitten werden verschiedene konzeptionelle Modelle fiir
solche zeitversetzte, negative Riickkopplung mit ihren wesentlichen Ansatzpunk-
ten kurz beschrieben. Einen ausfiihrlicheren Uberblick geben z.B. Wang und Picaut
(2004) oder Dijkstra (200€).

Der Delayed Action Oscillator

Der Delayed Action Oscillator wurde Ende der 80er Jahre von |Suarez und Schopf
(1988) und Battisti (1989) vorgeschlagen. In diesem Modell kommt die negative
Wechselwirkung durch Reflexion von Ozeanwellen zustande. Dabei wird zunéchst
angenommen, dass atmosphérische Kopplungen im Westpazifik gering sind und ver-
nachléssigt werden kénnen. Die El Nifio-artigen SST-Anomalien und die damit ver-
bundenen Windanomalien erzeugen Rossbywellen der Ozean-Thermokline. Diese be-
wegen sich westwérts, werden an der westlichen Grenze reflektiert, um anschlieBend
als Kelvin-Welle wieder zuriick nach Osten zu wandern. Wihrend dieses Transits
ist das Signal von der Atmosphére vollsténdig entkoppelt und im Ozean verborgen.
Durch die flachere Thermokline und die starken SST-Gradienten im Zentralpazi-
fik findet jedoch eine Wiederankopplung der Kelvinwelle an die Atmosphire statt,
welche El Nino beendet und La Nina-artige Anomalien erzeugt.

Suarez und Schopf (1988) beschrieben diesen Mechanismus durch folgende ein-
fache Differenzialgleichung:

AT s T (t —0). (6.5)
dt

Dabei beschreibt T die SST-Anomalie. Der erste Term auf der rechten Seite erzeugt
somit die positive Riickkopplung. Der zweite Term ist ein empirischer, nichtlinearer
Dampfungsterm und der dritte beschreibt die oben beschriebene negative Riickkopp-
lung, die aufgrund der Laufzeiten der Welle mit einer Zeitverzégerung ¢ auftritt.
Koeffizienten vor 7' und 72 wurden durch Reskalierung von Zeit und Temperatur
eliminiert.

Durch numerische Integration von (E3]) konnten Suarez und Schopf (1988) oszil-
lierende Losungen fiir bestimmte Werte von o und ¢ finden. Dazu muss die Kopplung
der verzogerten Kelvin-Welle gro§ genug (o > 1/2) und die Verzogerungszeit lang
genug sein (ad 2 1). Durch geeignete Wahl der Paramter ist das Modell in der Lage,
Ostzillationen im Bereich von 2-4 Jahren zu erzeugen.
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Der Recharge Oscillator

Dieses Modell geht letztlich auf eine Idee von |Cane und Zebiak (1987) sowie Wyrtki
(1985) zuriick. Sie wurde von lIin (19974) in seiner Recharge Oscillator-Theorie auf-
gegriffen, der erstmals eine einfache, konzeptionelle Gleichung daraus ableiten konn-
te. Er erkldrt die zwei Phasen von ENSO mit einem zyklisch ablaufenden Auf- und
Entladeprozess von warmem Wasser unterhalb der Oberfliche. Ostwinde und die
damit verbundenen Vorticity-Anomalien jenseits des Aquators fiihren zu einem Zu-
sammenstréomen von warmem Oberflichenwasser am Aquator (Sverdrup-Transport),
welches in der Folge absinkt, nach Westen gelangt und so den Wéarmegehalt des
Westpazifik zunehmend ansteigen lésst. Ist geniigend warmes Wasser angesammelt,
wandert die Warmwasser-Anomalie ostwérts und erzeugt einen El Nino. Die resul-
tierenden Westwind-Anomalien bewirken nun ein Auseinanderstromen von Ober-
flichenwasser am Aquator und somit ein Entladen des westpazifischen Wirmege-
halts. Diese Kaltwasser-Anomalie wandert ebenfalls westwirts, beendet den El Nifio
und erzeugt ein La Nina-Ereignis.

Als wesentliche Variable fiir ENSO fiihrt (in,[1997a) deshalb neben der ostpazifi-
schen Temperaturanomalie Tr die Anomalie der Thermoklinen-Tiefe im Westpazifik
hw ein und stellt fiir diese beiden Variablen ein gekoppeltes System gewohnlicher
Differenzialgleichungen auf:

dh
d—;V = —rhy — abTg (6.6)
T
—th = RTg + vhw, (6.7)

mit den Kopplungskonstanten r, «, b, R und ~ . Der erste Term der rechten Sei-
te von (7)) beschreibt analog zum Delayed Action Oscillator die Bjerkness’sche
positive Riickkopplung. Eine negative Riickkopplung beziiglich der Temperaturan-
omalie Tg ergibt sich zunéchst fiir die westliche Thermoklinentiefe durch den zwei-
ten Term der rechten Seite von (B.6). So fithrt z.B. eine Warmanomalie durch we-
niger Sverdrup-Transport zu einem Ansteigen der Thermokline. Daneben enthilt
(1) einen Dampfungstherm, der auf Mischungsprozesse und Energieverluste an den
Grenzen des dquatorialen Beckens zuriickgefithrt wird und in (Jin, [1997h) explizit
abgeleitet wird. Uber den zweiten Term der Gleichung wirkt die Thermoklinen-
Anomalie schliefilich wieder positiv auf die SSTs im Ostpazifik zuriick. Damit kann
das System oszillierende Losungen ausfiihren, falls w = y/aby — (r + R)2 /4 reell ist,
das heiflt die Kopplungs- und Dampfungsterme entsprechende Werte annehmen.

Den Auf- und Endlade-Gedanken verfolgte ebenfalls [Sun (2003) in seiner Heat-
Pump-Hypothese, die weiter unten ebenfalls kurz skizziert wird.

Western Pacific- und Advective-Reflective Oscillator

Neben den beiden oben genannten Oszillator-Modellen gibt es noch einige weitere,
von denen zwei noch kurz erwéhnt werden sollen.

Die Theorie des Western Pacific Oscillator (Weisberg und Wang, 1997) vermei-
det Wellenreflexionen im Ozean génzlich. An deren Stelle treten Wechselwirkungen



80 6 ENSO - ein Uberblick

mit der Atmosphéire, welche die bendttige negative sowie eine zusétzliche positive
Riickkopplung erzeugen: Positive SST-Anomalien fithren zu verstirkter Konvekti-
on iiber dem Pazifik und induzieren ein Paar von Zyklonen nordlich und siidlich
des Aquators. Diese Zyklonen erzeugen Westwindanomalien iiber dem #quatoria-
len Pazifik, was wiederum die SST-Anomalie verstiarkt. Gleichzeitig fiihrt das durch
die Zyklonen ausgeldste Ekman-Pumping zu einem Anstieg der Thermokline und
somit zu einem Riickgang der SSTs jenseits des Aquators. Diese Anomalie breitet
sich nach Westen aus, reduziert dort den Bodendruck und fithrt zur Entstehung von
Antizyklonen auBerhalb des Aquators wihrend der El Nifio-Hochphase. Die damit
verbundenen Ostwindanomalien im Westpazifik erzeugen zu El Nino inverse Kel-
vinwellen und beenden damit den El Nino. [McPhaden (1999) und Boulanger et al.
(2003) fanden Hinweise auf diesen Mechanismus anhand von Beobachtungsdaten.

Der Advective-Reflective Oscillator, vorgeschlagen von [Picant et all (1997), sieht
zonale Advektionsprozesse im Ozean als wesentlichen Mechanismus fiir ENSO an.
Die Westwind-Anomalien wihrend eines El Nino-Ereignisses regen demnach im zen-
tralen Pazifik zunéchst westwirts wanderende Rossbywellen und ostwérts wandern-
de Kelvinwellen an, die jeweils an den Réndern des pazifischen Beckens reflektiert
werden. Dabei wandert die Rossbywelle als Kelvinwelle zuriick und umgekehrt. Bei-
de Wellen iiberlagern sich im zentralen Pazifik und erzeugen westwirts gerichtete
Stromungen, die den wihrend El Nino ostwérts verlagerten westpazifische Warm-
pool wieder nach Westen zuriick dréngen und so den El Nino beenden und die
nichste Kaltphase einleiten. Auch fiir diesen Mechanismus konnten Anzeichen in
Beobachtungen und Modellen gefunden werden (Delcroix et all, 2000; [Clarke et all,
200().

Der Unified Oscillator

Alle oben skizzierten konzeptionellen Modelle waren in der Lage, ENSO-artige Oszil-
lationen zu erzeugen. Trotz einiger Hinweise anhand von Beobachtungen ist jedoch
nach wie vor unklar, wie groff die Relevanz dieser einzelnen Prozesse tatséchlich
ist. Moglicherweise spielen sie alle eine Rolle, auflerdem konnte ihre relative Be-
deutung mit der Zeit variieren. Einige Wissenschaftler sehen sie aber als verschie-
dene Auspriagungen der gleichen physikalischen Prozesse an, die im Modell von
Zebiak und Cane (1987) erstmals umfassend formuliert wurden.

Dariiber hinaus konnte [Wang (2001aJb) zeigen, dass sich alle oben beschriebenen
Riickkopplungen in einem einzigen konzeptionellen Modell zusammenfassen lassen,
das auflerdem &quivalent zum Zebiak-Cane-Modell ist. Als zeitabhéngige Parameter
fithrte er dazu die ostpazifische SST-Anomalie T, die westpazifische Thermoklinen-
tiefe h sowie 7, und 7., die zonalen Windstress-Anomalien im westlichen sowie im
zentralen Pazifik ein. IThre zeitlichen Ableitungen sind gegeben durch:

dT
= = ate — bi7e(t — M) + baTy(t — 0) — b7 (t — ) — €T3 (6.8)

dh
i —cte(t — X) — Rph (6.9)
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dr,

S 1
o R.T, (6.10)

ddL;v = eh — Ry (6.11)

Darin sind die Parameter a, by, b, bs, c,d, e Kopplungskonstanten, die Parameter
7,9, 4, A beschreiben Verzogerungszeiten und die Parameter ¢, R, R., R,, Ddmpfun-
gen.

Die ersten Terme der rechten Seite von Gleichung (E8) und (EI0) beschreiben
die bekannte positive Wechselwirkung: Ein hoher Windstress erhoht die Tempera-
tur im Ostpazifik und diese hohere Temperatur verstirkt wiederum den Windstress.
Durch entsprechende Wahl der Parameter kann das Gleichungssystem so verein-
facht werden, dass es jedes der oben erwidhnten Oszillator-Modelle beschreibt. Sie
sind demnach alle in ([E3)-({38) als Spezialfall enthalten. Auch Kombinationen ver-
schiedener Oszillatormodelle lassen sich so realisieren.

Die Heat-Pump-Hypothese

Sun (2003) betrachtet ENSO in seiner Heat-Pump-Hypothese aus einem energe-
tischen Blickwinkel. Dazu analysierte er Beobachtungsdaten zunéchst im Rahmen
einer Fallstudie anhand des 1986 /87-El Nifio (Sun, 2000) unter Verwendung von Da-
ten des Radiation Budget Experiments (ERBE). Spéter weitete er die Analyse mit
NCEP-Daten auf den Zeitraum von 1980 bis 2000 aus (Sun, 2003). Er konnte darin
feststellen, dass der Polwirtstransport von dquatorialer Warme schubweise ablauft
und diese Schiibe sehr gut mit El Nino-Ereignissen korrelliert sind. Er betrachtete
daher El Nino als den wesentlichen Mechanismus, iiber den der dquatoriale Pazifik
Wiérme polwirts abtransportiert.

Dariiber hinaus stellt er fest, dass den schweren El Ninos von 1982/83 und
1997/98 eine ungewdhnlich starke Erwérmung des westpazifischen Warmpools vor-
ausging und dass dieses Ubermaf an thermischer Energie fiir die Stéirke der El Nifios
verantwortlich sein konnte. Das Ansammeln von Wiarme geschieht dabei wihrend
eines La Nina-Zustands: Die Kaltwasserzunge des La Nina fiihrt zu einem erh6hten
Wairmestrom in den Pagzifik, da Verdunstung und fithlbarer Warmefluss reduziert
sind. Der hohe Zonalgradient der SST bewirkt aulerdem verstirkte Ostwinde, die
dafiir sorgen, dass die eingestrahlte Energie in hohem Mafle in tiefere Ozeanschichten
im Westpazifik abgefiihrt und dort akkumuliert wird. Dadurch erfolgt ein allméhli-
ches Ansteigen des westpazifischen Warmegehalts verbunden mit einem Absinken
der Thermokline. Sun vermutet, dass der Ozean dadurch zunehmend an Stabilitét
verliert und es schlielich zu einem El Nino-Ereignis kommt.

6.2.2 Oszillation oder Folge von Einzelereignissen?

Trotz der Fortschritte der letzten Jahrzehnte konnte die grundsétzliche Frage nach
der Natur der (irreguldren) Oszillation des ENSO-Phénomens bis heute nicht ein-
deutig beantwortet werden und ist Gegenstand aktueller Forschung. Vor allem zwei
Szenarien werden diskutiert und spalten die Wissenschaftsgemeinde in zwei Lager:
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In der ersten Sichtweise ist ENSO ein sich selbst-erhaltender, unstabiler Schwin-
gungszustand des gekoppelten Atmosphéiren-Ozean-Systems. In der zweiten Sicht-
weise handelt es sich um eine stabile (das heifit geddmpfte) Mode, die von zufilli-
gem atmosphérischen Rauschen angeregt wird. Es lassen sich Argumente fiir beide
Konzepte finden und die ENSOs dieser beiden Konzepte kénnen sich recht dhnlich
verhalten, was es letztlich so schwierig macht, die Frage zu entscheiden. Dennoch
ergeben sich daraus wichtige Konsequenzen, etwa im Hinblick auf die prinzipielle
Vorhersagbarkeit oder die Moglichkeit von El Nifio-Dauerzustédnden, die etwa im
Zuge der Verdnderungen durch die globalen Erwarmung auftreten kénnten.

Ob das ENSO-System stabil oder instabil ist, ldsst sich auf die Frage nach der
Stérke der Kopplung zwischen Ozean und Atmosphére, der Reflektivitdt an den
Grenzen des pazifischen Beckens (insbesondere im Westen) und der Stérke der Dis-
sipation zuriick fithren. Die heutigen Kenntnisse {iber diese Prozesse, insbesondere
iitber die Dissipation enthalten aber noch zum Teil erhebliche Unsicherheiten. Bei
festen Kopplungskonstanten fiihrt eine hohe Dissipation zu einem stabilen ENSO.
Wird sie klein genug, so wird ENSO instabil. Schitzungen der Dissipation gehen
weit auseinander. Die Impuls-Dissipationszeit wird z.B. von [Thompson und Battisti
(2000) mit etwa 7,5 Monaten, von [Fedorov (2007) mit etwa 2,3 Jahren angegeben.

Die Stabilitdt von ENSO beeinflusst auch die prinzipielle Vorhersagbarkeit: Wire
das System z.B. stabil und in erster Linie von atmosphérischem Rauschen angeregt,
so wire die Vorhersagbarkeit entsprechend eher gering. Der schwere El Nino von
1997/98 gab Anlass zu dieser Annahme: Die damaligen Vorhersagen unterschitzten
ihn deutlich. Zugleich konnten im Vorfeld, vor allem Anfang 1997, starke Westwinde
beobachtet werden, die mit einer ungewohnlich starken Amplitude Madden-Julian-
Osrzillation im Zusammenhang standen. Dies gab Anlass, ein stabiles, stark von at-
mosphérischem Rauschen abhéngiges und schlecht vorhersagbares ENSO zu vermu-
ten (McPhaden, 1999). Spétere Studien relativierten diese Ansicht jedoch zum Teil.
Eisenman et all (2005) argumentierten, dass diese ,, Westerly Windbursts“ (WWB)
bereits die Folge des sich entwickelnden El Nifio waren und weniger seine Ursache.
Chen et all (2004) betrieben ein ENSO-Modell lediglich mit beobachteten bezie-
hungsweise rekonstruktierten SSTs iiber 148 Jahre und konnten damit eine recht
hohe Vorhersagbarkeit von bis zu zwei Jahren feststellen. Sie folgerten daraus, dass
ENSO eine selbst-erhaltende Schwingungsmode ist und atmosphérisches Rauschen
eine eher geringe Rolle spielt. Es ist jedoch eine offene Frage, ob die aktuellen Gren-
zen der ENSO-Vorhersagbarkeit in erster Linie auf Fehler der Modelle und Unsicher-
heiten im Anfangszustand oder auf einen stirkeren Einfluss des atmosphérischen
Rauschen zuriickzufiihren sind.

6.2.3 Globale Zirkulationsmodelle

Neben den oben beschriebenen konzeptionellen Modellen wird ENSO mit wachsen-
dem Erfolg auch mit Hilfe von Globalen Zirkulationsmodellen (GCM) simuliert.
Guilyardi et all (2009) geben hieriiber einen Uberblick.

Die Simulation von ENSO mit GCMs erwies sich lange Zeit als schwierig, da
zunéchst groBe Probleme in der korrekten Simulation des Grundzustands (das heifit
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insbesondere des pazifischen Temperaturgradienten) und des Jahresgangs bestan-
den. Da ENSO in engem Verhiltnis zu beiden steht, scheint das jedoch eine wich-
tige Voraussetzung fiir eine verléssliche ENSO-Simulation zu sein. Einigen Model-
len des vierten Assessment Reports (AR4) des IPCC gelang erstmals eine zufrie-
denstellende Simulation von ENSO sowie des Grundzustands und des Jahresgans
(Van_Oldenborgh_et. all, 2005). Diese Modelle kamen zudem ohne kiinstliche Fluss-
korrekturen aus.

Trotz dieses Erfolgs sind weiterhin ernste systematische Fehler in den Modellen
vorhanden. Probleme liegen hier vor allem in einem ,,zu linearen“ ENSO der Modelle:
Die ENSO-Periode ist oft zu regelméflig, die Kopplung der Kalt- und Warmereignisse
an den Jahresgang (das heifit ihr Hohepunkt im Nordwinter) ist meist entweder gar
nicht vorhanden oder erfolgt zur falschen Zeit und die beobachtete Asymmetrie
zwischen El Nifio und La Nina ist in Modellen oft nicht vorhanden.

6.3 Auswirkungen von ENSO

Die Auswirkungen starker El Nifio- und La Nina-Ereignisse sind sehr vielfiltig und
erfassen den ganzen Globus. Einige Aspekte sollen in den folgenden Abschnitten
kurz angerissen werden.

6.3.1 Niederschlag

Von El Nifno oder La Nina induzierte Niederschlagsanomalien bewirken wahrschein-
lich die groBten Einfliissse auf Menschen und Okosysteme und haben nicht selten zu
verheerenden Diirre- beziehungsweise Uberschwemmungskatastrophen gefiihrt. Als
jiingstes Beispiel kann man hier die Flutkatastrophe in Pakistan im Spétsommer
2010 anfiihren, die im Zusammenhang mit dem starken La Nina stehen diirfte, der
sich ab Juni 2010 im Pazifik entwickelte.

Eine umfassende Untersuchung der mit ENSO verbundenen Niederschlags-
anomalien unter Verwendung von Stationsmessungen iiber Land geben z.B.
Ropelewski und Halpertl (1996) und Dai et all (1997). Globale Anomaliefelder fin-
den sich in [Dai und Wigley (2000), die zunéchst landbasierte Stationsmessungen,
Radarmessungen und Satellitenmessungen iiber den Ozeanen zu einem globalen Nie-
derschlagsdatensatz kombinierten. Dieser Datensatz wurde anschlieBend einer EOF-
Analyse unterzogen, wobei sich eine Korrelation zwischen der 1. Hauptkomponente
und dem SOI von 0,76 ergab.

Der engste Zusammenhang zwischen Niederschlagsanomalien und ENSO besteht
iiber dem tropischen Pazifik selbst und den ihn begrenzenden Kiistenregionen. Wie
schon angedeutet, verschieben sich die Bereiche starker Konvektion und der mit
ihnen verbundene Niederschlag in Abhéngigkeit der ENSO-Phase (Abbildung B.2).
Waéhrend einer Warmphase kommt es dadurch mit sehr hoher Wahrscheinlichkeit zu
ungewothnlich starken Regenfiillen in Peru und Diirren in Indonesien und auf den
Philippinen. Niherungsweise kann man sagen, dass wéihrend einer Kaltphase von
ENSO die umgekehrten Niederschlagsanomalien auftreten.
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AufBlerhalb des Pazifik sind im Bereich der Tropen Warmphasen von ENSO ver-
kniipft mit geringeren Niederschldgen iiber Australien, Indien, Zentral- und Siidafri-
ka sowie dem Westatlantik und dem Amazonasgebiet. Jedoch werden die Verbindun-
gen zu ENSO weniger zuverldssig, je weiter man sich vom Pazifik entfernt. Andere
Einfliisse des Klimasystems machen sich stirker bemerkbar und reduzieren den Ein-
fluss von ENSO. Somit kann ein einfacher Zusammenhang zur Stérke eines El Nifios
nicht immer hergestellt werden (Sarachik und Cand, 201(): Der extreme El Nifio von
1997/98 z.B. brachte etwa nur eine méflige Trockenheit in Australien mit sich, der
indische Monsoon war sogar vom Klimamittel nicht zu unterscheiden. Der weniger
starke El Nino von 1991/92 hingegen bescherte Siidafrika die schlimmste Diirreka-
tastrophe seit 150 Jahren.

Verldasst man die Tropen und geht zu den mittleren Breiten iiber, so sinken die
Einfliisse weiter. Neben dem grofleren Abstand zum tropischen Pazifik reagieren
die chaotischen Regime der mittleren Breiten auch von Natur aus weniger deutlich
auf SST-Felder als die Tropen. Dennoch lassen sich mehr oder weniger signifikante
Zusammenhénge ebenso fiir die mittleren Breiten formulieren, die allerdings mehr
als eine Tendenz zu verstehen sind (siche Abschnitt B3.3)).

6.3.2 Tropische Stiirme

Eine weitere, gut dokumentierte Wechselwirkung besteht zwischen ENSO und der
Intensitdt und Haufigkeit tropischer Wirbelstiirme, sowohl im Pazifik, als auch im
Atlantik.

Uber eine geringere Taifun-Aktivitit im westlichen Pazifik wihrend El Nifio
berichtete zunéchst (Chongyin (1987). Eine umfassendere Untersuchung durch
Elsner und Liu (2003) konnte zeigen, dass ENSO die Zugbahnen der Taifune be-
einflusst. Wéhrend El Ninio-Jahren gibt es signifikant weniger Taifune mit geraden
Zugbahnen, die die Kiisten der Philippinen, Siidchinas oder Vietnam treffen. Statt-
dessen nehmen mehr Taifune eine krumme, meist nach Norden gerichtete Zugbahn
ein, die zudem in Richtung Osten verlagert ist. In der Folge treffen wiahrend El Nifio
deutlich weniger Taifune auf Land als in La Nifia-Jahren.

Fiir den Atlantik konnten [Bove et all (1998) zeigen, dass wéhrend einer La Nifa-
Phase signifikant mehr Hurricanes die US-Amerikanische Kiiste, insbesondere die
Golfregion treffen. Dazu untersuchten sie 97 jahrige Datenreihen ab 1900. So stieg
beispielsweise die Wahrscheinlichkeit, dass zwei oder mehr Hurricanes die Kiiste
erreichten von 28% wihrend einer ENSO-Warmphase auf 66% wihrend einer Kalt-
phase. Ahnliche Ergebnisse fanden sie fiir die Frequenz, mit der besonders schwere
Hurricanes auf Land trafen. Wenig spéater konnten [Pielke Jr und Landsea (1999) die
selben Zusammenhéinge in den Hurricane-Schadenssummen der USA nachweisen.

6.3.3 Telekonnektionen in die mittleren Breiten

Da ENSO-Telekonnektionen in den mittleren Breiten schicher ausgepréigt sind als
in den Tropen, ist es meist schwierig hier eindeutige Anzeichen zu finden. Reanalyse-
Datensétze sind dafiir oft zu kurz und liefern keine statistisch verldsslichen Ergebnis-



6.4 Vergangenheit und Zukunft von ENSO 85

se. Abhilfe kénnen hier Rekonstruktionen oder auch Modell-Simulationen schaffen.

Uber einen Zusammenhang zwischen El Nifio und den sehr strengen europiischen
Wintern Anfang der 40er Jahre berichteten [Brénnimann et all (2004) und legten da-
mit einen moglicherweise entscheidenden Einfluss von El Nino auf den Verlauf des 2.
Weltkriegs nahe. Spéter bestéitigten [Bronnimann et all (2007) derartige Verbindun-
gen zwischen ENSO und dem europiischen Winter anhand rekonstruierter Zeitrei-
hen und Felder sowie alter Stationsmessreihen der letzten 500 Jahre. Sie konnten
damit zeigen, dass in El Nifio-Jahren vor allem im Spéatwinter signifikant verstirkt
negative Phasen der Nordatlantischen Oszillation (NAO) auftreten, verbunden mit
kaltem, eher trockenem Wetter {iber Kontinentaleuropa und Russland. In La Nina-
Jahren kommen symmetrisch dazu vermehrt positive NAO-Phasen mit durchzie-
henden Tiefdruckgebieten, hoheren Temperaturen und Niederschlagsmengen vor.
Der Zusammenhang zwischen NAO und ENSO erwies sich dabei iiber die letzten
300 Jahre als weitgehend konstant, wird allerdings signifikant von den Bedinungen
im Nordpazifik moduliert. Konsistent dazu zeigten Zanchettin et _all (2008), dass der
ENSO-Einfluss auf Europa wihrend einer positiven Phase der Pazifisch Dekadischen
Oszillation (PDO) grofer ist.

6.3.4 Tagesliange

Auch die Tageslinge, das heifit die Winkelgeschwindigkeit der Erde, wird von EN-
SO beeinflusst. Es liefert dabei nach der Quasi-Biennalen Oszillation (QBO) den
starksten atmosphérischen Beitrag zu deren Variation. |Abarca del Rio et all (2000)
untersuchten die Zeitreihe der Tageslinge (LOD) sowie die Zeitreihe des atmo-
sphérischen Drehimpulses (AAM) von 1949-1998 und verglichen sie mit ENSO-
Beobachtungen. Dabei fanden sie eine Korrelation zwischen dem troposphérischen
Drehimpuls (TAAM) und dem SOI von 0,79 im 1,5-5 Jahresband. Die starken El
Ninos von 1982/83 und 1997/98 fiihrten aulerdem zu den stirksten Ausschlégen der
gesamten TA AM-Zeitreihe. Der Zusammenhang lasst sich mit den starken und aus-
gedehnten Anomalien des zonalen Winds erkliaren: Westwind-Anomalien wéhrend El
Nino vergréflern den atmosphérischen Drehimpuls, La Nina-Ostwindanomalien ver-
ringern ihn. Aufgrund der Drehimpulserhaltung muss sich der Drehimpuls der festen
Erde (und somit deren Winkelgeschwindigkeit) entsprechend umgekehrt verhalten.

6.4 Vergangenheit und Zukunft von ENSO

6.4.1 Erkenntnisse der Paldoklimatologie

Historische Messreihen ermoglichen mehr oder weniger genaue Rekonstruktionen der
Meerestemperaturen bis etwa zur Mitte des 19. Jahrhunderts. Will man noch weiter
in die Vergangenheit, so muss man nach Spuren etwa in Baumringen, Sedimenten
oder Eisbohrkernen suchen. Erster Schritt ist dabei die Identifizierung solcher Stell-
vertretergrofien (sogenannter Proxies), die besonders stark auf die Variable reagieren,
fiir die man sich interessiert. Fiir ENSO konnen etwa Korallenfossilien, Baumringe
oder Sedimente als Proxies verwendet werden.
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Entsprechende Untersuchungen ergaben, dass es wahrscheinlich bis wenigstens
130.000 Jahre vor unserer Zeit ENSO im Pazifik gab (Tudhope et all, 2001). Aller-
dings zeigten Sedimente in einem See in Ecuador Anzeichen fiir eine Verdnderung
vor etwa 5.000 Jahren (Rodbell et all, 1999). Diese wurden zunéchst als Abwesenheit
von ENSO im frithen und mittleren Holozén interpretiert (Fedorov und Philander,
2000). Heute ist man allerdings eher der Auffassung, dass ENSO vor 5.000 Jah-
ren deutlich an Stérke zugenommen hat und El Nino-Ereignisse davor schwécher,
aber dennoch vorhanden waren. Zu schwach jedoch, um nachweisbare Spuren im
Sediment des Sees zu hinterlassen.

Hinweise fiir ein Zeitalter ohne ENSO finden sich dagegen im Pliozén, etwa 5 bis
2 Millionen Jahre vor der Gegenwart. Die Proxy-Daten fiir diesen Zeitraum deuten
auf einen permanenten El Nino hin, also einen zeitlich konstanten Zustand ohne we-
sentlichen Ost-West-Temperaturgradienten (Wara et all, 2005). Weiter fanden sich
Hinweise auf eine im Vergleich zu heute wesentlich gréflere Thermoklinen-Tiefe im
Ostpazifik, die vermutlich verhinderte, dass kaltes Tiefenwasser bis an die Oberflache
gelangen konnte und somit den ENSO-Zyklus unterbunden hat.

6.4.2 Globale Erwiarmung

Aussagen iiber die Zukunft von ENSO zu machen, insbesondere seine Entwicklung
im Hinblick auf die globale Erwdrmung ist im Moment schwierig. Die Modelle des
AR4 stimmen in ihrer ENSO-Projektion der verschiedenen Szenarien nicht iiberein
(Meehl et all, 2007). Zwar sagen die meisten Modelle einen im Mittel wirmeren
Ostpazifik und damit einen verringerten Ost-West-Gradienten voraus, die Spanne
der ENSO-Variationen reicht jedoch von deutlich schwécher iiber unveréndert bis
zu deutlich stirker als heute.

Van Oldenborgh et all (2005) bewertete die Modelle beziiglich ihrer ENSO-
Simulationen im gegenwirtigen Klima (20C-Léufe) und stellte dabei erhebliche
Unterschiede zwischen den Modellen fest. Anschliefflend beriicksichtigte er nur die
Projektionen der sechs besten ,ENSO-Modelle“. Dabei zeigte sich eine geringe-
re Evidenz fiir einen generell wiarmeren Pazifik mit vermindertem Zonalgradien-
ten als im Gesamtensemble. Aber auch unter den sechs besten Modellen konnte
Van Oldenborgh et all (2005) keine signifikante Anderung der ENSO-Amplitude in
der Zukunft feststellen. Auch Aussagen iiber die relative Stirke von El Nifio und
La Nina zueinander seien nicht moglich, da dieses Verhéltnis auch im gegenwértigen
Klima nur unbefriedigend simuliert werden konnte. IGuilyardi (200€) stellte aller-
dings unter diesen besten ENSO-Modellen einen signifikanten Trend zu stérkeren
El Nino-Amplituden in Szenarien mit hoher COo-Konzentration fest. Bemerkens-
wert scheint noch, dass keines der AR4-Modelle einen persistenten Warmzustand,
also ein Klima ohne ENSO, simulierte und das auch dann nicht, wenn sie mit ei-
ner etwa 10fachen COs-Konzentration im Vergleich zu heute angetrieben wurden
(Haywood et _all, 2007).

Eine Einschitzung der zukiinftigen ENSO-Entwicklung anhand eines konzeptio-
nellen Modells gibt auch [Sun (1997). Er argumentiert, dass die Stirke von ENSO
im wesentlichen von der Differenz der Strahlungsgleichgewichtstemperatur an der



6.4 Vergangenheit und Zukunft von ENSO 87

Oberfliche T, und die Temperatur des tiefen Ozean in den Tropen T; abhéingt. Je
grofler diese Differenz, um so stirker der SST-Gradient und ENSO. Kurzfristig konn-
te ein durch die globale Erwdrmung bedingtes grofleres T, also zu einer Verstirkung
von ENSO fithren. Léngerfristig erwartet Sun (1997) jedoch einen stirkeren An-
stieg der Temperatur Tj. Diese wird entscheidend von der Temperatur der héheren
Breiten bestimmt, von der ein stirkerer Anstieg erwartet wurde. Dies wiirde zu
schwicheren ENSO-Ereignissen fithren bis hin zu einem vélligen Verschwinden der
ENSO-Oszillation.

Der fiinfte Assessment-Report des IPCC ist zur Zeit in Vorbereitung. Moglicher-
weise werden die Fortschritte in der Modellentwicklung in den letzten Jahren zu
eindeutigeren ENSO-Prognosen fithren und Anhaltspunkte liefern, wie sich ENSO
in den néchsten Jahrzehnten und Jahrhunderten entwickeln kénnte.






Kapitel 7

Ein Dynamischer ENSO-Index

In Teil I der vorliegenden Arbeit wurden DSI-Felder anhand der ERA40-Reanalyse
und der operationellen Analyse des ECMWF berechnet. Mit Hilfe dieser Daten sol-
len im folgenden zweiten Teil Zusammenhénge zwischen dem DSI und ENSO unter-
sucht werden. Dazu wird in diesem Kapitel zunéchst, motiviert durch eine auffallige
Struktur in der Klimatologie, eine Zeitreihe aus dem DSI-Feld abgeleitet. Nach der
Definition dieses ,,Dynamischen ENSO-Index“ werden seine grundlegenden Eigen-
schaften und Zusammenh#nge zu ENSO beschrieben.

7.1 Klimatologie des DSI im ENSO-Gebiet

Betrachtet man die Klimatologien der DSI-Felder iiber dem tropischen Pazifik, so
findet man zunéichst kaum Auffilligkeiten oder geordnete Strukturen. Abbildung [Z1]
demonstriert dies beispielhaft fiir vier verschiedene Flachen. In den tieferen Flachen
ist ein starker Anstieg der Amplitude der DSI-Fluktuationen zu den Polen hin zu
bemerken. Das héngt in erster Linie mit einer entsprechenden Eigenschaft der 6-
Flachen zusammen, die zu den Polen hin ansteigen. Dieses Verhalten zusammen mit
der starken Abhéngigkeit des DSI von der Dichte (L22) fithrt zu den hohen Werten
im Norden und Siiden.

Die Strukturlosigkeit der DSI-Klimatologie &ndert sich, wenn man das Klimamit-
tel zeitlich einschréankt auf bestimmte Termine und Jahreszeiten. Abbildung[Z2 zeigt
das DSI-Klimamittel fiir den OUT-Termin und fiir den Nordwinter von Januar bis
Miirz (JEM). Hier fillt sofort eine klar definierte Dipolstruktur entlang des Aquators
auf, die sich von den verrauschten Mustern der hoheren Breiten abgrenzt: Man findet
positive DSI-Werte iiber dem maritimen Kontinent und dem &dquatorialen Westpazi-
fik sowie negative DSI-Werte iiber dem Zentral- bis Ostpazifik. Vertikal erstreckt sich
diese Struktur von der oberen Troposphére (370K) bis in die Stratosphére hinein.
Diese Dipolstruktur ist Grundlage der nachfolgenden Untersuchungen.
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Abbildung 7.1: Klimamittel des DSI-Felds iiber die geamte ERA40-Periode (September
1957 bis August 2002) auf vier verschiedenen 6-Flichen.
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Abbildung 7.2: Wie Abbildung [l jedoch fiir den Nordwinter (JFM) und den 0UT-
Termin. Auf der 370K-Fldche sind bereits die zur Definition des Dynamischen ENSO Index
benétigten Flichen A und B eingezeichnet, welche den gezeigten Dipol erfassen.
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Abbildung 7.3:

Produkt der spektralen Dichte des DEI
mit der mittleren spektralen Dichte des
DSI in 370K fiir das ERA40 Modell
(durchgezogen) und das operationelle
. Modell (gestrichelt). Die Dezibel-Skala
50 100 150 wurde jeweils am Maximum ausgerich-
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7.2 Definition eines Dynamischen ENSO Index

Ob und in wie weit die Ausprigung des oben beschriebene Dipols im Zusammen-
hang mit ENSO steht, ldsst sich am einfachsten durch desse Abbildung auf einen
eindimensionalen Index feststellen. Dies kann durch die jeweilige Integration iiber
das positive und das negative Gebiet mit anschlieender Differenzbildung erreicht
werden. Dieser Index soll in Anlehnung an den DSI als ,,Dynamischer ENSO Index*
(DEI) bezeichnet werden und wird folgendermaflen definiert:

DEI(t) — /A da DSI(t) — /B da DSI(t), (7.1)

mit den rechteckigen Flichen A und B, die jeweils den positiven und den negativen
Bereich des Dipols einschlieBen. Ihre rdumliche Ausdehnung wird in Anlehnung an
die Klimatologie (Abbildung [[2) wie folgt festgelegt:

A :100°0 — 170°0;15°S — 10°N (72)
B :170°0 — 260°0; 15°S — 10°N. '
Die Flichen wurden bereits in die Abbildung [.2h eingezeichnet.

7.2.1 Konvergenz

Mathematisch gesehen stellt (1) ein lineares Funktional des DSI-Felds in 370K dar.
Durch die in Kapitel Hl erlauterten spektralen Eigenschaften des DSI muss zunéchst
die Frage der Konvergenz von ([ZZ1l) beziiglich hoher Spektralmoden untersucht wer-
den. Dies soll anhand der Konvergenz-Bedingung (1)) geschehen: In Abbildung [
ist das Produkt der spektralen Dichte des DEI-Funktionals ([ZI]) mit der mittleren
spektralen Dichte des DSI in 370K dargestellt. Fiir die Daten der ERA40-Reanalyse
zeigt sich ein deutliches Abklingen, sodass die Konvergenz von ([Il) gesichert ist.
Allerdings ist dieses Abklingen zum Teil durch die Dadmpfung des Modells kiinstlich
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Abbildung 7.4: Zeitreihe des DEI aus téglichen OUT Werten (links, blau) und ihr mittlerer
Jahresgang (rechts). In rot ist zuséchtlich das gleitende Jahresmittel eingezeichnet.

herbeigefiihrt. Deshalb wurde in der Abbildung zusétzlich das spektral deut-
lich starker angeregte operationelle Modell beriicksichtigt, dessen DSI-Spektrum in-
nerhalb der verfiigharen Auflosung als Realitéit gelten kann. Erwartungsgeméf ist
hier das Abklingen zwar schwécher, dennoch sind die hohen Moden noch um et-
wa 10-20dB unterdriickt, sodass auch hier die Konvergenz gesichert ist. Dabei ist
zu beachten, dass (BLI4]) eine sehr strenge Bedingung darstellt und die tatséchliche
Konvergenz noch weitaus besser sein wird.

Aufgrund der sichergestellten Konvergenz ist die Definition ([ZI) skalenun-
abhingig und somit auch weitgehend unabhéngig von der spektralen Auflésung des
Modells und dessen kiinstlicher Dampfung.

7.2.2 Zeitreihen

Die durch (1) definierte tégliche Zeitreihe ist in Abbildung [Z4 zusammen mit
dem mittleren Jahresgang dargestellt. Sie zeigt zun#chst einen hohen Anteil an
hochfrequentem Rauschen und ldsst keine weiteren Details erkennen. Im mittle-
ren Jahresgang hingegen zeigt sich klar die bereits erwdhnte stéirkere Auspriagung
des DSI-Dipols im Nordwinter. Daher soll nun eine jéhrliche Zeitreihe des saisona-
len Mittelwertes von Januar bis Mirz (JFM) des DEI betrachtet werden. Sie ist
zusammen mit dem entsprechend gemittelten Multivariaten ENSO-Index (MEI) in
Abbildung dargestellt. Details zum MEI sind in Abschnitt beschrieben.
El Nino-Jahre sind an hohen Werten des MEI zu erkennen. Da es sich um JFM-
Mittelwerte handelt, ist also z.B. der El Nino von 1982/83 dem Jahr 1983 zugeord-
net. Die Zeireihe lisst fiinf starke El Nifios erkennenll: 1972/73, 1982/83, 1986/87,
1991/92, 1997/98. Als Kriterium fiir einen starken El Nino wurde das obere lo-
Perzentil der MEI-Zeitreihe verwendet (also MEI > 1o0). Diese Klassifikation soll,

'Der El Nifio von 1957/58 soll im Folgenden unberiicksichtigt bleiben, da fiir diesen keine Daten
im Vorfeld vorliegen.
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a) Zeitreihen b) Composites
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Abbildung 7.5: Normierte und standardisierte jahrliche Zeitreihe der JFM-Mittelwerte
des DEI um OUT in 370K (blau) und des MEI (rot) von 1958 bis 2002 (a). Auflerdem
ist ein El Nino-Composite dieser Zeitreihen aus den El Ninos von 1973, 1983, 1987, 1992

und 1998 dargestellt (b). Diese erfiillen das Kriterium MEI > 1o. Die gestrichelten Linien
kennzeichnen das 95%-Signifikanzniveau.
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‘N1+2‘ N3 \ N3.4 \ N4 \ SOI \ MEI ‘WWVW‘ WWVo

mtl | -0.33 -0.36 -0.36 -0.28 -0.29 -0.31 0.35 -0.23
JFEM | -0.40 -0.65 -0.68 -0.53 -0.60 -0.61 0.86 -0.37
JFM* | -0.11 -0.48 -0.51 -0.31 -0.43 -0.41 0.77 0.09

Tabelle 7.1: Spearman-Korrelationskoeffizienten des DEI mit verschiedenen ENSO-Indizes
(ERA40-Periode). Mtl steht fiir monatliche Zeitreihen (mittlerer Jahresgang wurde entfernt),
JFM fiir jahrlichen Zeitreihen des Mittelwerts von Januar bis Mérz. JEM* entsprechend,
jedoch wurden hier alle Jahre, in denen der MEI-Wert 1o iiberschritt, entfernt. Fiir die
WWYV-Korrelationen wurden Zeitreihen ab 1980 verwendet.

solange nicht anders angegeben, wihrend dieser Arbeit beibehalten werden.

Der DEI zeigt wahrend El Nino entgegengesetzt zum MEI starke negative Aus-
schlige. Das bedeutet, dass der klimatologisch beobachtete DSI-Dipol wihrend El
Nino reduziert beziehungsweise umgekehrt gepolt ist. Ein Blick auf die nichtnor-
mierte DEI-Zeitreihe zeigt jedoch stets positive Werte des DEI, wobei der kleinste
Wert 1998 erreicht wurde und nur noch knapp iiber Null liegt. Eine Umpolung fin-
det also, ganz analog zu den SSTs, nicht statt. Vor allem durch diese Schwichung
des Dipols wihrend El Nifio kommt eine starke Antikorrelation zwischen dem DEI
und dem MEI zustande. Sie betrigt —0,61 bei Verwendung des Spearman’schen
Rangkorrelationskoeffizienten. Korrelationen zu weiteren ENSO-Indizes auf Basis
verschiedener Zeitreihen sind in Tabelle [l aufgetragen. Zusétzlich zu der jahrli-
chen JFM-Zeitreihe wurden Korrelationen der monatlichen Anomalien angegeben.
AuBlerdem wurden Korrelationen der JEM-Zeitreihen berechnet, nachdem Jahre mit
starken El Nino-Ereignissen entfernt wurden. Dies soll Zusammenhénge jenseits die-
ses Einflusses sichtbar machen.

Lasst man die WWV-Indizes erst einmal aufler acht, so finden sich eher geringe
Unterschiede der Korrelationen innerhalb einer Zeile. Die monatlichen Korrelationen
liegen bei Werten um —0,3 und sind somit deutlich kleiner als die jahrlichen Kor-
relationen. Die Unterschiede diirften auf unkorreliertes, atmosphérisches Rauschen
zuriick zu fiithren sein. Bei den jdhrlichen Zeitreihen findet man die grofiten Korre-
lationen zwischen DEI und NINO3.4. Nach El Nino-Entfernung reduzieren sich die
Werte deutlich, was obige Vermutung bestétigt, dass die starke Reaktion des DEI
auf El Nino ein wesentlicher Teil der Korrelation ist.

Auffillig sind die sehr hohen Korrelationen des WWVw bei Verwendung von
jéhrlichen Zeitreihen. Allerdings muss hier der kiirzere Zeitraum im Hinterkopf be-
halten werden. Der WWVw geht den Standard-ENSO-Indizes um etwa ein halbes
Jahr voraus, besitzt also ein hohes prognostisches Potenzial (Tabelle G1J). Die hohen
Korrelationen deuten ein solches auch beim DEI an, was im folgenden Abschnitt
néher untersucht werden soll.

7.2.3 Prognostisches Potenzial

Lenkt man die Aufmerksamkeit auf La Nina (negative MEI-Werte), so féllt ein un-
einheitliches Verhalten des DEI auf: Nicht jedes La Nifa-Ereignis fiithrt zu einem
positiven DEI-Ausschlag. Viel mehr scheint es so zu sein, dass starke positive Aus-
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schldge des DEI stets im Vorfeld eines El Ninos stattfinden, weitgehend unabhéngig
von der Stérke des La Nina. In drei Féllen folgt auf zwei deutlich erhhte DEI-Werte
im dritten Jahr ein El Nino (1971-73, 1981-83, 1996-98). Dem El Nino von 1986/87
geht ein DEI-Peak voraus. Bei dem El Nino von 1991/92 finden sich wieder zwei
DEI-Peaks, allerdings gefolgt von einer Liicke im Jahr 1991. Aufiderdem findet man
auch umgekehrt keinen DEI-Ausschlag iiber dem Wert von etwa 1o, der nicht in
zeitlicher Ndhe zu einem El Nino-Ereignis steht.

Dieser Anstieg der DEI-Werte vor schweren El Nifos ldsst sich weiter verdeutli-
chen durch Bildung eines Composites aus den oben erwiahnten Ereignissen, das heifit
Ubereinanderlegen dieser El Nifios (Abbildung [Z5b). Die sehr hohen DEI-Werte ein
und zwei Jahre vor El Nino sind klar zu erkennen und iibersteigen die MEI-Werte
in der Amplitude deutlich. Ebenso iibersteigen sie das 95%-Signifikanzniveau (ge-
strichelte Linie). Im Zusammenhang mit diesen Anstiegen féllt auch eine deutliche
zeitliche Asymmetrie im DEI-Composite auf: Vor El Nino finden sich hohe positi-
ve Werte, nach El Nifio dagegen liegen die Werte um Null. Im Gegensatz dazu ist
das Verhalten des MEI (und weiteren ENSO-Indizes) weitgehend symmetrisch: El
Nino entsteht im Mittel aus méafligen bis schwachen La Nina-Bedingungen und geht
anschliefend auch wieder in diese iiber.

Auch zwischen der Stirke der DEI-Ausschldge im Vorfeld und der Stérke des
El Nino selbst lidsst sich ein enger Zusammenhang finden: Akkumuliert man die
DEI-Werte iiber einen Zeitraum von einem bis drei Jahre vor einem El Nino-Jahr

(ten)a
ten—1

Spei(ten) == Y DEI(t), (7.3)
3

t=ten—

und trigt die Werte iiber der Stéirke der El Ninos auf (gemessen durch den entspre-
chenden MEI-Wert), so erhélt man in sehr guter Niherung einen linearen Zusam-
menhang (Abbildung [Z6).

Diese bemerkenswerten Eigenschaften sind Hinweise auf ein erhebliches progno-
stisches Potenzial, das bei einem atmosphérischen Index in der hohen Troposphére
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nicht zu erwarten gewesen ist. Ursprung, Relevanz und Verbindungen dieser Zeitreihe
genauer zu untersuchen, ist daher das Ziel der verbleibenden Kapitel dieser Arbeit.
Dazu sollen die beschriebenen Eigenschaften zunéchst durch Parameter quantifiziert
werden, die dann fiir Vergleiche herangezogen werden kénnen. Neben den iiblichen
Korrelationen sollen folgende Eigenschaften quantifiziert werden:

1. Die Index-Werte vor einem El Nifio sind hoher als die Werte nachher (Asym-
metrie).

2. Es besteht ein linarer Zusammenhang zwischen der Stidrke des El Nino und
den Index-Ausschlidgen im Vorfeld (Linearitét).

3. Es finden sich keine starken Index-Ausschlige, die nicht in zeitlicher Nihe zu
einem El Nino stehen (Eindeutigkeit).

Die Asymmetrie eines Index ¢(t) beziiglich El Nino werde durch den Parameter
a beschrieben. a sei die statistische Signifikanz dafiir, dass Composite-Differenz der
zwei Jahre vor El Nino und der zwei Jahre nach El Nino von Null verschieden ist:

a=3 (g(t ) gt —1) —g(t+1) — gt + 2)) - ag. (7.4)
teN

Hierin ist ¢ die Zeit in Jahren, N die Menge der El Nifio-Jahre und a, ein Faktor, der
von |[N] und Varianzen der Zeitreihe g(t) abhéingt. Details zur Berechnung des Signi-
fikanzniveaus von Composite-Differenzen sind in Kapitel M0 oder in [Taubenheim
(1969) zu finden. Gemafl ([Z4) ist a € (—1,1). Null bedeutet, es gibt keinen Un-
terschied zwischen vor und nach El Nino, 0,95 bedeutet, die Differenz zwischen vor
und nach El Nino ist auf 95%igem Signifikanzniveau von Null verschieden und vorher
grofler als nachher. Bei —0, 95 entsprechend vorher kleiner als nachher.

Fiir die oben erwéihnten fiinf starken El Ninos und den DEI findet man a =
0,9996, fiir den MEI hingegen lediglich a = 0,5917. Ebenso erreicht kein weiterer
Standard-ENSO-Index beziiglich der Asymmetrie das 95%-Signifikanzniveau. Somit
ist der Anstieg der DEI-Werte vor El Nifio sowohl bezogen auf die Grundgesamtheit
(Abbildung[Z0b), als auch relativ zu den Werten nach El Nifo, statistisch signifikant
mit weniger als 5% beziehungsweise 0, 1% Irrtumswahrscheinlichkeit.

Die Linearitét kann iiber die Steigung der bereits in Abbildung [CH eingezeich-
neten Regressionsgerade quantifiziert werden. Fast wichtiger ist jedoch, auf wel-
chem Signifikanz-Niveau diese Steigung von Null verschieden ist. Dieses Niveau ldsst
sich aus der Verteilungfunktion der Steigung m ableiten, die einer Studentschen t-
Verteilung geniigt (Taubenheim), 1969) und wird im Folgenden mit s bezeichnet. Fiir
die DEI-Zeitreihe ergeben sich m = 1,01 und s = 1,00 (auf zwei Stellen gerundet).
Damit ist die Steigung m mit weniger als 1%-Irrtumswahrscheinlichkeit von Null
verschieden.

Ein Parameter fiir die Eindeutigkeit ergibt sich durch Aufsummieren hoher
Index-Werte, die nicht vor einem EIl Nino aufgetreten sind: Es sei P die Menge
aller Jahre fiir die der Index gegeben ist, die nicht in die Berechnung von Xppg;
eingegangen sind, also alle Jahre, auf die spétestens nach drei Jahren ein starker El
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Nino folgt. Liegt in einem Jahr j der Menge P der Index-Wert iiber einer Schwelle b,
so wird die Differenz g(j) — b zu einer Grofie f aufsummiert und anschlieBend durch
die Lénge der Zeitreihe At in Jahren geteiltd:

1
fo =3¢ 2|9t —1]. (75)
JjeP
9(3)>b
Der Faktor 100 wurde lediglich eingefiihrt, um handliche Werte zu erhalten. f; ist so-
mit als Summe nichtnegativer Summanden ebenfalls nichtnegativ und umso grofer,
je zahlreicher und je stérker hohe DEI-Ausreifler auftreten, die nicht zu einer Vor-El
Nifio-Periode zéhlen. Abbildung zeigt, dass in der DEI-Zeitreihe der kritische
Bereich bei ca. 1o liegt: Werte dariiber stehen immer im Zusammenhang mit einem
El Nino, daraus folgt f; = 0. Werte darunter erscheinen eher verrauscht und zufillig.
Um aber den Bereich um 1o ebenfalls zu erfassen, erscheint es zweckméafig, b = 0,75
zu wihlen. Hieraus ergibt sich fiir die DEI-Zeitreihe fo 75 = 1,03.
Fiir f; kann unter der Annahme zufillig gauiverteilter Werte der Zeitreihe ein
Erwartungswert berechnet werden. Mit n, der Anzahl der El Nifios in der Periode
At ergibt sich:

1 4 &
E(fy) = \/LQ% . <1 - KZ) -/b dx (x —b) e /2, (7.6)
Der Faktor 4n bewirkt, dass ebenfalls das El Nino-Jahr selbst aus dem Referenzzeit-
raum entfernt wird. Fiir b = 0, 75, fiinf El Nifios und die 45 Jahre der ERA40-Periode
folgt daraus ein Wert von E(fo75) = 7,29. Der oben angegebene Wert fiir die DEI-
Zeitreihe liegt somit deutlich darunter.

Der DEI wurde hier auf der 370K-Fliche aus den OUT-Werten und fiir die Jahres-
zeit JEM berechnet. Nach einer kurzen statistischen Analyse werden weitere Fléchen,
Termine und Jahreszeiten betrachtet und anhand dieser und weiterer Parameter ver-
glichen.

7.3 Statistische Analyse

Brand (2002) untersuchte, welcher statistischen Verteilungsfunktion die DSI-Werte
geniigen. Er benutzte dazu auf isentrope Fliachen interpolierte Daten iiber Europa
von 1990 bis 2001. In diesem Datensatz stellte er eine starke Abweichung von der
Normalverteilung fest und zeigte, dass die DSI-Werte néherungsweise einer asym-
metrischen Pareto-Verteilung geniigen.

Analog dazu nach einer statistischen Verteilungsfunktion des DSI-Werte fiir
ERA40 zu suchen, erscheint wenig sinnvoll. Der DSI wird von zahlreichen Prozes-
sen beeinflusst, die rdumlich und zeitlich sehr unterschiedlich stark ausgeprégt sein
konnen. Die isentropen Fliachen sind geneigt und iiberstreichen grofie Hohendiffe-
renzen, was die Amplitude der DSI-Ausschlige stark beeinflusst. Aulerdem kommt

Dies geschieht, da spéter unterschiedlich lange Zeitreihen betrachtet werden.
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hinzu, dass DSI-Werte an einzelnen Gitterpunkten keine sinnvoll definierten Varia-
blen im Sinne von (I4) sind und daher extrem von der spektralen Auflsung des
Modells abhingen. All diese Faktoren modifizieren die Verteilung und lassen kei-
ne elementare Verteilungsfunktion erwarten. Die Interpretierbarkeit einer solchen
erscheint zudem sehr eingeschrankt.

Es soll statt dessen die statistische Verteilung der Werte der DEI-Zeitreihe fiir
verschiedene zeitliche Auflésungen untersucht werden. Im Vordergrund steht hierbei
die Frage, wie grof} die Abweichungen von der Normalverteilung sind. Einige Analy-
semethoden (etwa Korrelationskoeffizienten nach Pearson oder Signifikanztests) set-
zen normalverteilte Daten voraus und kénnen bei zu starker Abweichung davon nicht
verwendet werden. Auch die bereits durchgefithrte Normierung der DEI-Zeitreihe
mit der Standardabweichung erscheint fragwiirdig, wenn die Daten zu stark von
der Normalverteilung abweichen. Um diese Abweichungen zu quantifizieren, bietet
sich eine Entwicklung der Zeitreihen in zentrale statistische Momente an. Die ersten
Momente dieser Entwicklung kénnen anschliefflend mit denen der Normalverteilung
verglichen werden.

Das zentrale statistische Moment kter Ordnung einer Wahrscheinlichkeitsdichte
f(x) ist gegeben durch

pg 2= /_OO dz (x — p)* f(z). (7.7)

Hierbei ist pu der Erwartungswert von f. Um skalierungsunabhingige Groflen zu
erhalten, ist es iiblich, die Momente mit der k. Potenz der Standardabweichung o
ZU normieren:

fiy, = px/o". (7.8)

Die ersten beiden Momente sind dann unabhéngig von f festgelegt:

pp=0; g =1 (7.9)

AuBerdem folgt aus () fiir alle symmetrischen Verteilungen f und fiir ungera-
des k: pp = 0. Die restlichen Momente der Normalverteilung lassen sich analytisch
berechnen. Es gilt:

0 k ungerade

T, = 1

ik 2 k/2. % k gerade. (7.10)
Das dritte normierte Moment wird iiblicherweise als Schiefe bezeichnet und kann als
Maf} dafiir angesehen werden, wie stark asymmetrisch die Verteilung ist. Das vierte
normierte Moment wird Woélbung oder Exzess genannt und bringt zum Ausdruck,
wie stark sich die Werte um den Mittelwert konzentrieren. Je gréfier diese Wélbung,
desto spitzer ist die Verteilungsfunktion. Fiir die Normalverteilung ergibt sich @, =
3.

Aus einer gegebenen Zeitreihe (hier dem DEI) ldsst sich die Verteilungsfunk-
tion und daraus die gendherte Dichtefunktion mit Hilfe eines Histogramms empi-
risch abschétzen. Nach numerischer Integration folgen die zentralen statistischen
Momente der Verteilung. Tabelle zeigt die zentralen Momente drei bis sechs der
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Moment: 3 4
Normalverteilung 0 3
DEI (6h) | 0,49 4,57
DEI (tgl) | 0,72 4,90
DEI (mtl) | 1,04 4,34
DEI-Annomalie (mtl) 0,51 4,26
DEI (jéhrl. JFM) 0,11 2,48
a)
2000
£ 1500
S
5
S
N 1000
<
©
500
0
-1
c)
4000
Q
S 3000
5
<
g
£ 2000
®
1000
0
-2 0 2 4
DEI X 10—4

Tabelle 7.2:

Normierte, zentrale statistische Momen-
te der DEI-Zeitreihen in verschiedener
zeitlicher Auflosung. Monatliche DEI-
Annomalie bedeutet, dass der mittlere
Jahresgang entfernt wurde. Die Werte fiir
die Normalverteilung in Zeile eins ergeben

sich aus ([[ZI0).

b)
4000
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rel. Anzahldichte
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-4
DEI % 10
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Abbildung 7.7: Histogramme der DEI-Zeitreihe (blau). a) Tégliche DEI-Zeitreihe, b) mo-
natliche DEI-Zeitreihe, ¢) monatliche DEI-Zeitreihe nach Entfernung des Jahresgang, d)
jahrliche JFM-Zeitreihe. Aufgetragen ist die Anzahl in einer Klasse, dividiert durch die
Gesamtanzahl, multipliziert mit der Klassenbreite. In rot ist die jeweils angepasste Normal-

verteilung gezeichnet.

DEI-Zeitreihen in verschiedenen zeitlichen Auflésungen. Die entsprechenden Histo-

gramme sind in Abbildung [ gezeigt.

Bei keiner der dargestellten Zeitreihen finden sich ausgeprigte Abweichungen
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Abbildung 7.8: Mittlere vertikale Lage der isentropen Flichen im Nordwinter (JFM).
Gemittelt wurde zonal von 100°0 bis 100°W (DEI-Gebiet) und zeitlich von 1958-2002.
Die 370K-Fliche, auf welcher der DEI definiert wurde, ist dick gezeichnet. In der rechten
Abbildung ist die Stabilitit d7'/dz im Aquatorbereich (15°S-10°N) aufgetragen. Vertikale,
gestrichelte Linien markieren links das DEI-Gebiet und rechts die Tropopausen-Definition
der WMO. Die horizontal gestrichelte Linie gibt die Hohe der 370K-Fliche im DEI-Gebiet
an.

von der Normalverteilung. [Brand (2002) z.B. hatte fiir Gitterpunktswerte seiner
DSI-Felder eine Woélbung (4. Moment) von 11,14 berechnet. Schiefe und Woélbung
werden umso kleiner, je grober die zeitliche Auflosung der DEI-Reihe wird. Die jihr-
liche JFM-Zeitreihe zeigt die geringsten Abweichungen von der Normalverteilung.
Bemerkenswert ist auch die Tatsache, dass die Schiefe der monatlichen Zeitreihe
erheblich abnimmt, nachdem der Jahresgang entfernt wurde.

Die Ergebnisse zeigen, dass die Normalverteilung die DEI-Verteilung gut be-
schreibt und somit die Verwendung von entsprechenden verteilungsabhingigen
Kennzahlen in zukiinfigen Untersuchungen gerechtfertigt erscheint.

7.4 Ré&aumliche Eigenschaften

Nachdem die DEI-Zeitreihe der 370K-Flache ausfiihrlich beschrieben wurde, soll
nun zundchst untersucht werden, in welcher Hohe diese Fléche genau liegt und wie
sie in den vertikalen Aufbau der Atmosphére einzuordnen ist. Anschliefend sollen
DEI-Zeitreihen weiterer isentroper Fldchen untersucht werden.

7.4.1 Vertikale Lage der isentropen Flichen

Einen Uberblick iiber den vertikalen Verlauf der isentropen Flichen in meridionaler
Richtung gibt Abbildung[[8 Es wurden alle #-Flichen (bis 600K) eingezeichnet, auf
denen der DSI berechnet wurde. Der rechte Teil der Abbildung zeigt den mittleren
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Abbildung 7.9: ERA40-Klimatologie (JFM, OUT) des Stabilitétsparameters 07/9z (a)
und der Hohe z (b) fiir § = 370K.

Verlauf der Stabilitéit und die ungefihre z-Koordinate. Die Mittelwerte beziehen
sich auf das DEI-Gebiet und den Zeitraum Januar bis Mérz, entsprechend der DEI-
Zeitreihe.

Im Mittel kommt demnach die 370K-Fldche in den Tropen bei ziemlich genau
100h Pa zu liegen, was einer Hohe von ca. 16km entspricht. Dies ist auch etwa knapp
unterhalb des Bereichs, in dem die Stabilitéit (d7'/dz) ihr Vorzeichen dndert. Betrach-
tet man ihre Lage relativ zu den héheren Breiten, so kehren sich hier die Verhéltnisse
der unteren Troposphére bereits um: Die Temperatur der Tropen ist niedriger als die
Temperatur der Pole. Die Fléche darunter (350K) kann diesbeziiglich als neutrale
Flidche betrachtet werden. Diese Eigenschaft fiihrt zu einem sehr grofien vertikalen
Abstand der Flichen 330K bis 370K in den Tropen.

Die Frage, ob die 370K-Fldche im DEI-Gebiet zur Troposphére oder zur Strato-
sphére gehort, ist nicht einfach zu beantworten und auflerdem definitionsabhéngig.
Verschiedene Definitionen der Tropopause werden in der Meteorologie verwendet und
diskutiert. Einen Uberblick gibt z.B. Hoinkd (@) Diese Definitionen lassen sich
grob in thermische, dynamische und chemische unterteilen. Dynamische Methoden
nutzen die Potenzielle Vorticity und sind wegen des Vorzeichenwechsels der plante-
taren Vorticity am Aquator in den Tropen nicht anwendbar. Chemische Definitionen
benutzen meist vertikale Konzentrationsverteilungen von Ozon.

Die World Meteorological Organization (WMO) gibt eine aus dem Tempera-
turgradienten abgeleitete thermische Definition der Tropopause, basierend auf dem
Wert von —2K/km (m, M) Einige weitere Kriterien sollen lokales und zeit-
lich beschrénktes Unterschreiten dieses Gradienten in der Troposphére ausschliefen.
Der Schnittpunkt der Linien im rechten Teil der Abbildung zeigt, dass auf der
370K-Fliache im DEI-Gebiet dieser Wert sehr genau getroffen wird. Um das genauer
zu untersuchen, ist 97/9z auf der 370K-Isentrope iiber dem DEI-Gebiet dargestellt
(Abbildung [[9h). Die Farbskala wurde so gewihlt, dass die WMO-Tropopause von
—2K/km genau zwischen den blauen und roten Farbténen liegt. Somit gehoren
rot dargestellte Bereiche im Mittel zur Stratosphére, der blau dargestellte zur Tro-
posphére. Damit schneidet die WMO-Tropopause das DEI-Gebiet in zwei Hélften.
Die Grenze liegt bei etwa 150°W. Das Gebiet A gehort im Mittel komplett zur
Stratosphire, das Gebiet B im Westen zur Stratosphire und im Osten zur Tro-
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posphére. Abbildung [Z9b zeigt zusétzlich die Hohe der 370K-Flache. Man erkennt,
dass die 370K-Fliache entsprechend geneigt ist und so die waagerechtere Tropopause
schneidet. Seidel et_all (2001) bemerkten, dass obige thermische Definition der Tro-
popause in den Tropen am geeignetsten sei und bestimmten deren Héhe anhand von
Radiosonden-Daten. Nach ihren Ergebnissen liegt sie etwa 200m hoher als in den
ERA40-Reanalysen.

Eine weitere, iibliche Definition der thermischen Tropopause stellt die Fliache der
tiefsten Temperatur dar (also bei 9T /0z = 0). Diese Tropopause liegt somit etwas
hoher. Abbildung zeigt, dass diesem Fall die 370K-Flédche praktisch vollstdndig
in der Troposphire liegen wiirde. Aufgrund der Schwierigkeiten, in den Tropen eine
eindeutige Tropopause zu definieren, schlagen einige Autoren vor, stattdessen von
ciner Ubergangsschicht anstelle eine scharfen Grenze zu sprechen (Fueglistaler et all,
2009). Diese Ubergangsschicht wird als Tropical Tropopause Layer (TTL) bezeich-
net. Wahrend die normale Konvektion diese Schicht nicht erreicht und unter ihr
zuriickbleibt, konnen besonders starke, iiberschieflende Konvektionsprozesse den-
noch in sie vordringen. Die 370K-Fliche liegt gem#f (Fueglistaler et all, 2009) etwa
in der Mitte dieser Schicht.

Das Antreffen der Quasi-Biennalen Oszillation (QBO) des Zonalwindes kann
ein weiterer Anhaltspunkt fiir die vertikale Einordnung sein. Um zu untersuchen,
ob die QBO die 370K-Isentrope in den ERA40-Daten erreicht oder nicht, wurde
ein Bandpass-Filter auf den zonalen Wind im DEI-Gebiet (meridional auf 5°S bis
5°N reduziert) dieser und weiterer Flichen angewendet. Abbildung zeigt den
zwischen 2,2 und 2,4 Jahren liegenden Anteil an der Gesamtvarianz. Demnach ist ein
Einfluss der QBO im betrachteten Gebiet auf der 370K-Fliche fast nicht vorhanden.
Die niichst hohere Fliache (395K) hingegen zeigt schon einen deutlichen QBO-Anteil
an der Gesamtvarianz. Dieses Ergebnis wiirde nahelegen, die 370K-Fliche eher zur
Troposphére zu rechnen.

Zusammenfassend lassen die genannten Argumente keine eindeutige Zuordnung
des DEI-Gebiets zur Troposphére oder Stratosphére zu. Es erscheint daher angemes-
sen, sie der Tropopause oder der Tropopausen-Schicht (TTL) selbst zuzuordnen. Dies
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330K -0.5055 -0.01 0.03 6.77
350K 0.4452 0.09 0.07 6.68
370K 0.9996 1.01 | 1.00 1.03
395K 0.9999 0.29 0.93 0.45
430K 0.9998 0.17 0.71 3.10
475K 0.9970 0.02 0.07 4.64

Tabelle 7.3:

Vergleichsmafle aus Abschnitt fiir
die DEI-Indizes (JFM, 0UT) einiger 6-
Fléchen.

zeichnet die 370K-Fliche gegeniiber den anderen betrachteten isentropen Flichen
aus: Sie ist die einzige, die weder eindeutig zur Troposphére, noch eindeutig zur
Stratosphére zahlt.

7.4.2 Vertikale Ausdehnung

Nach der Einordnung der 370K-Isentrope in die vertikale Struktur der Atmosphére
soll nun untersucht werden, wie stark sich die DEI-Zeitreihen benachbarter Flachen
unterscheiden beziehungsweise wie weit insbesondere das Vorhersagepotenzial ver-
tikal ausgedehnt ist. Dazu wurde zunéchst die jéhrliche Zeitreihe aus den JFM-
Mittelwerten auf allen verfiigbaren isentropen Fliachen gebildet und mit der Zeitrei-
he in 370K korreliert, was einer Art rdumlicher Autokorrelation entspricht (Ab-
bildung [[TT]). Zusétzlich wurde ein zweiter Satz von Korrelationen gerechnet, in
welchem die starken El Ninos aus den Zeitreihen herausgenommen wurden. Tabel-
le listet auBlerdem fiir einige isentrope Flichen die Parameter aus Abschnitt
auf.

Der hochste Korrelationskoeffizient findet sich mit 0,88 (beziehungsweise 0,85
ohne El Ninos) in der néchst hoheren Fliche (395K). Alle weiteren Flidchen zeigen
deutlich geringere Werte. Insbesondere nach unten fillt der Korrelationskoeffizient
stark ab, was zum Teil auf den schon angesprochenen groflen Abstand der entspre-
chenden Isentropen zuriick geht.

Die Tabelle zeigt ein dhnliches Bild: Die beiden tieferen Flichen unterscheiden
sich in allen Parametern von der 370K-Fliche deutlich. Die Asymmetrie ist nicht
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Termin a ‘ m ‘ $ ‘ Jo.s
OUT | 0.9996 1.01 1.00 1.03 Tabelle 7.4:

6UT 0.2414 -0.06 0.18 7.12 Vergleichsmafle aus Abschnitt fiir

12UT | 0.9792 | 017 | 0.43 | 0.16 die DEL-Indizes (JFM, 370K) verschie-
18SUT | 02702 | 0.10 | 0.35 | 6.88

dener Termine.

mehr signifikant oder sogar umgekehrt, die Steigung m liegt fast genau bei Null und
der Wert fiir fo 75 ist in der Groflenordnung seines Erwartungswerts fiir zufillige
Werte. Bei den Fliachen oberhalb sind hingegen d&hnliche Werte wie in 370K zu finden.
Die Asymmetrie liegt z.B. noch hoher. Die Linearitdt nimmt mit zunehmender Hohe
deutlich ab, bei gleichzeitig zunehmendem fj 75.

Das prognostische Potenzial der DEI-Zeitreihe geht also vollig verloren, sobald
man auch nur eine Fliache weiter nach unten geht. In den dariiber liegenden Fliachen
ist es hingegen noch deutlich erkennbar. Seine Qualitét nimmt jedoch mit steigendem

Abstand zur 370K-Flache ab.

7.5 Zeitliche Eigenschaften

Die bisherige Analyse der DEI-Zeitreihe beruhte ausschlieflich auf Daten um 0UT,
was in etwa 12 Uhr Ortszeit im Zentralpazifik entspricht. Auflerdem wurde eine
bestimmte Jahreszeit ausgewéhlt (Januar bis Mérz). In den folgenden beiden Ab-
schnitten soll die Analyse zunéchst auf die anderen Termine und anschlieend auf
die anderen Jahreszeiten ausgeweitet werden.

7.5.1 Termine

Die in den Abbildungen [Tl und [[2 gezeigten Klimatologien lassen bereits vermuten,
dass sich fiir die anderen Termine und/oder die anderen Jahreszeiten Anderungen
ergeben. Betrachtet man die JFM-Klimatologie der verschiedenen Termine so finden
sich in der Tat deutliche Unterschiede (Abbildung [[T2)). Die beiden Haupt- und die
beiden Nebentermine zeigen jeweils dhnliche Strukturen. Zwischen ihnen besteht
jedoch ein grofler Unterschied: Insbesondere der charakteristische Dipol ist bei den
Nebenterminen deutlich schwéicher ausgeprigt beziehungsweise verschoben. So ist
das positive Gebiet schwicher und nach Osten ausgedehnt. Das negative Gebiet
ist auf seinen Ostlichsten Teil zusammengeschrumpft. Dies wirkt sich in analoger
Weise auf die entsprechenden Autokorrelationen der entsprechenden DEI-Zeitreihen
(Abbildung [[T3)) und Vergleichsparameter (Tabelle [[4) aus.

Die Haupttermine sind untereinander hoch korreliert, wiahrend die Korrelation
der Nebentermine zum QUT-Termin stark absinkt, insbesondere wenn die El Nino-
Jahre ausgelassen werden. Genauso verhalten sich die Parameter der Tabelle: Ahn-
liche Werte wie um OUT sind um 12UT zu finden, wihrend sich die Werte um 6UT
und 18UT stark unterscheiden. Keine der drei Eigenschaften Asymmetrie, Linea-
ritdt und Eindeutigkeit sind dort noch vorhanden. Um 12UT ist hingegen nur die
Linearitat deutlich geringer als um OUT.
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Abbildung 7.12: ERA40-Klimamittel (JEM, 370K) des DSI-Felds zu den vier verschiedene
Terminen.
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Abbildung 7.14: El Nino-Composites der jéhrlichen Zeitreihe (JFM, 370K) des DEI (a)
sowie der DEI-N&herung ([Z28), die lediglich vom Montgomery-Potenzial abhéingt (b), fiir
alle vier Termine. Die durchgezogenen Linien zeigen die Mittelwerte der Zeitreihen, die
gestrichelten Linien das 95%-Signifikanzniveau.

Diese Ergbnisse deuten auf eine 12h-Oszillation im DSI-Feld und in der DEI-
Zeitreihe hin. Um ihren Urprung weiter zu untersuchen, soll an dieser Stelle schon
eine Niéherungformel fiir den DEI vorweggenommen werden, welche lediglich das
Montgomery-Potenzial enthilt [Z2]]). Wie spéter noch ausfiihrlich dargestellt wird,
ist das Montgomery-Potenzial maflgeblich fiir die beobachtete Dipolstruktur des DSI
und fiir dessen Varianz verantwortlich. Abbildung [ZT4l zeigt noch einmal explizit die
El Nifio-Composites des DEI und der Niherung (Z28)). Aufgrund der grofien Ahnlich-
keit erkennt man sofort, dass sich die Unterschiede im DEI zwischen den Terminen
auf ebensolche Unterschiede in Montgomery-Potenzial zuriickfiihren lassen. Somit
zeigt das Montgomery-Potenzial (also letzlich das Druckfeld) ebenfalls eine 12h-
Oszillation. Es geniigt daher im Folgenden, M diesbeziiglich néher zu betrachten.
Es werden zwei mégliche Ursachen untersucht: Die verénderte Beobachtungssituati-
on zwischen Haupt- und Nebenterminen sowie die atmosphérischen Gezeiten.

Beobachtungssituation

Der Unterschied zwischen Haupt- und Nebenterminen konnte auf die unterschiedli-
che Anzahl an Beobachtungen, die in die jeweilige Analyse einflieflen, zuriickgehen.
Waéhrend der Haupttermine liegen deutlich mehr Beobachtungen vor, da viele syn-
optische Stationen nur zweimal, einmal oder noch seltener pro Tag messen. Dies gilt
insbesondere auch fiir Radiosondenaufstiege iiber dem Pazifik, die hauptséchlich zu
den Hauptterminen durchgefiihrt werden (Seidel et all, 2001). Ob sich solche Diffe-
renzen hier bemerkbar machen, lisst sich am einfachsten durch die Verwendung der
6h-Vorhersage-Felder und deren Vergleich mit den Analyse-Feldern untersuchen. Al-
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Abbildung 7.15: Vergleich von Analyse (durchgezogene Linie) und 6h-Vorhersage (gestri-
chelte Linie) des Montgomery-Potenzials fiir Januar 1985 in 370K. Die Zeitangaben beziehen
sich auf die Analyse beziehungsweise die Giiltigkeit der Vorhersage. Dargestellt ist der Aus-
schnitt des DEI-Gebiets in zonaler Richtung. Meridional wurde entsprechend von 15°S bis
10°N gemittelt.

lerdings sind 6h-Vorhersagen der ERA40-Reanalyse im Archiv des BADC nur sehr
begrenzt vorhanden. Es gibt sie lediglich zu Testzwecken fiir Januar und Juli 1985.
Der Vergleich soll daher fiir den Januar 1985 durchgefiihrt werden, da Juli in eine
andere Jahreszeit fallt. Der zonale Verlauf des Montgomery-Potenziale in 370K aus
Analyse und Vorhersage jeweils fiir die vier Termine ist in Abbildung [ TH dargestellt.

Obwohl es sich hier lediglich um Daten aus einen Monat handelt, lassen sich
die oben fiir die Analyse beschriebenen Eigenschaften wiederfinden: Haupt- und
Nebentermine gleichen sich untereinander und sind relativ zu einander unterschied-
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lich. Schaut man sich die entsprechenden 6h-Vorhersagefelder an, findet man zwar
kleinere Abweichung von der Analyse, aber dennoch im Wesentlichen das gleiche
Bild. Hétten die Beobachtungen einen entscheidenden Einfluss, so miisste z.B. die
an einem Nebentermin gestartete Vorhersage eher der Analyse zum Nebentermin
entsprechen. Dies ist jedoch eindeutig nicht der Fall. Die unterschiedliche Beobach-
tungssituation zwischen Haupt- und Nebenterminen ist daher als Ursache fiir die
12h-Oszillation im DEI unwahrscheinlich.

Atmosphirische Gezeiten

Eine natiirliche Ursache fiir eine 12h-Ostzillation findet sich in den als atmosphérische
Gezeiten bekannten Phanomenen. Darunter versteht man in Anlehnung an die Mee-
resgezeiten bestdndige Variationen atmosphérischer Variablen auf Zeitskalen von bis
zu einem Tag. Solche Variationen zeigen sich demnach auch in langjdhrigen Klima-
mitteln deutlich. Ein triviales Beispiel hierfiir ist der Tagesgang der Temperatur.
Weniger offensichtlich ist ein lange bekanntes Phidnomen in den Bodenluftdruck-
zeitreihen vor allem tropischer Stationen. Diese Zeitreihen zeigen analog zum DEI
eine deutliche 12h-Osrzillation (auch semidiurnale Oszillation genannt), welche die
24h-Oszillation in der Amplitude oft iibersteigt.

Einen Uberblick iiber das Phinomen der atmosphirischen Gezeiten geben
Hagan et all (2002). Dabei wird zunéchst zwischen Sonnen- und Mondgezeiten un-
terschieden: Darunter werden Oszillationen mit Perioden ganzer Bruchteile des
Sonnen- oder des Mondtags verstanden. Im Kontext dieser Arbeit sind lediglich
die Sonnengezeiten interessant. Sie werden iiblicherweise mit ,,Sz* bezeichnet, wo-
bei x die Anzahl der Perioden pro Tag angibt. Somit steht S1 fiir den Tagesgang
und S2 fiir die halbtégliche (semidiurnale) Oszillation.

Gezeiten sind allgemein Schwingungen in Raum und Zeit und kénnen somit durch
eine Wellengleichung beschrieben werden:

a(¢,t) = agcos(s¢p — wt + a). (7.11)

Hierin ist ¢ die geographische Linge, s die rdumliche Wellenzahl, w die Winkelge-
schwindigkeit (Frequenz) der Welle und « eine Phasenverschiebung. a bezeichnet
eine beliebige atmosphirische Variable. Bei solaren Gezeiten ist es sinnvoll, den
Zeitparameter durch die Ortszeit (Sonnenzeit) zu ersetzen. Dies ergibt:
_ ¢
to(t,¢) =t——, (7.12)
wp
wobei wp die Winkelgeschwindigkeit der Erde (bzgl. des Sonnentags) bezeichnet.
Einsetzen liefert die Wellengleichung in Abhéngigkeit der Ortszeit tr,:

a(¢p,tr) = agcos[(s — :}—E)qﬁ —wtr, + al. (7.13)

Aus dieser Gleichung ergibt sich eine wichtige Untergruppe atmosphérischer Gezei-
ten: Fiir
s =w/wg (7.14)
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ist ([CI3) von der geographischen Lénge unabhingig. Dies sind die sogenannten
wandernden Gezeiten, die exakt dem Sonnenstand folgen. Uber (1) sind réiumliche
und zeitliche Oszillation fiir diese Art von Wellen fest miteinander verkniipft. Somit
ist die rdumliche Welle ein Abbild der zeitlichen und umgekehrt.

Beide Formen, wandernde und nicht-wandernde Gezeiten, kommen in der At-
mosphére vor. IDai und Wang (1999) fiihrten eine umfassende Analyse des Boden-
druckfelds aus Stationsdaten im Hinblick auf die S1- und S2-Wellen durch. Dem-
nach iibersteigt die S2-Amplitude die S1-Amplitude im Bereich der Tropen deutlich,
mit Ausnahme des afrikanischen Festlands. Vor allem iiber den tropischen Ozea-
nen finden sich sehr dominante S2-Amplituden. Auflerdem wurde gezeigt, dass es
sich bei den S2-Wellen hauptséchlich um wandernde Gezeiten handelt, wihrend
die S1-Wellen dominante, nicht-wandernde Anteile enthalten. Ein Vergleich mit
NCEP-Reanalysedaten wurde ebenfalls durchgefiihrt. Eine detailliertere Analyse der
Gezeiten in NCEP-Daten geben [Van den Dool et all (1997). Auch fiir die ERA40-
Reanalyse wurde eine solche Untersuchung durchgefiihrt, z.B. (Hoinka, 2007). Aller-
dings beziehen sich alle genannten Arbeiten ausschlielich auf die Bodendruckfelder.

Eine Untersuchung der Gezeiten in Reanalyse-Daten wird durch die vergleichs-
weise geringe zeitliche Auflésung von 6h erschwert: Bereits fiir die S2-Welle fallt diese
mit der Nyquist-Frequenz zusammen und es treten Aliasing-Effekte auf. Dieses Pro-
blem lésst sich entschéirfen, wenn man sich auf wandernde Gezeiten beschrinkt. Da
hier Raum- und Zeitkoordinate iiber ([[LI2) zusammenhingen kann die vergleichs-
weise viel hohere rdumliche Auflésung zur Analyse der Wellen verwendet werden.
Eine solche Analyse soll im Folgenden fiir das Montgomery-Potenzial in 370K durch-
gefiihrt werden. Abbildung [T zeigt zunéichst die Klimatologie von M zu den vier
verschiedenen Terminen. Der Mittelwert {iber alle Termine wurde jeweils entfernt.
Deutlich zu erkennen ist die S2-Welle, die mit der Sonne nach Westen wandert.
Es scheint auflerdem noch eine S1-Welle iiberlagert. Abbildung [ZT1 zeigt aufer-
dem noch einen Mittelwert dieser vier Termin-Anomalien, wobei auf der z-Achse
die Ortszeit anstelle der geografischen Linge aufgetragen ist. Die Abbildung stellt
sozusagen ein Tagesmittel aus Sicht der Sonne dar und macht so sédmtliche mit der
Sonne mitlaufenden Wellen erkennbar. Die spektrale Dichte dieses Feldes bestétigt
die deutliche Anregung einer S1- und S2-Welle, wobei letztere stirker angeregt ist.
Dies ist vollig analog zu dem von [Dai und Wang (1999) beschriebenen Eigenschaf-
ten des Bodendruckfelds. Fiir Wellen jenseits von S2 finden sich keine nennenswerten
Anregung mehr.

Ein Blick auf die DEI-Ndherung (28]) macht deutlich, dass die relative Lage der
Gezeitenwellen zum Integrationsgebiet einen entscheidenden Einfluss auf den Beitrag
der Welle zum DEI hat. Diese ist in Abbildung [[.T]] fiir die S1- und S2-Welle jeweils
zu den vier Terminen gezeigt. Zusétzlich wurde der Mittelwert iiber alle Termine
und die Grenzen der DEI-Gebiete eingezeichnet. Gemaf ([L28) wird der DEI umso
grofler, je groBer der Wert von M an der Grenze zwischen den Gebieten A und B ist
und je kleiner der Wert am westlichen Rand von A und am 6stlichen Rand von B
ist. Diesbeziiglich weist die S1-Welle zu den Hauptterminen eine neutrale Lage auf,
zum 6UT-Termin liegt sie leicht konstruktiv, zum 18UT-Termin leicht destruktiv.
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Abbildung 7.16: Anomalie der JEM-Mittelwerte des Montgomery-Potenzial in 370K um

0, 6, 12 und 18UT. Anomalie bedeutet hier, dass der téglichen Mittelwert jeweils entfernt
wurde.
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Abbildung 7.17: Mittelwert der Anomalien aus Abbildung [LTH beziiglich der Ortszeit
anstelle der georafischen Breite (a) und dessen Spektrale Dichte (b).
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Abbildung 7.18: Zonaler Verlauf von Tagesmittel und Gezeitenwellen des Montgomery-
Potenzials in 370K (JFM). Meridional wurde von 15°S bis 10°N gemittelt (DEI-Gebiet). Die
schwarze durchgezogenen Linie zeigt die Klimatologie von M fiir alle Termine. Abbildung (a)
zeigt die S1-Wellen, Abbildung (b) die S2-Wellen der vier Tageszeitanomalien um OUT
(blau), 12UT (rot), 6UT (blau gestrichelt) und 18UT (rot gestrichelt). Die gepunkteten
vertikalen Linien markieren die zonalen Grenzen der DEI-Gebiete.

Die kleinere und stédrker angeregte S2-Welle bewirkt noch stérkere Unterschie-
de: Sie liegt zu den Hauptterminen fast maximal konstruktiv, wihrend sie zu den
Nebenterminen fast maximal destruktiv angeordnet ist. Damit lassen sich die Beob-
achtungen aus Abbildung [LTdim Detail erkldren: Die destruktive Lage der S2-Welle
zu den Nebenterminen senkt den DEI-Wert hier im Vergleich zu den Hauptterminen
erheblich ab. Die um 6UT leicht konstruktiv liegende S1-Welle hebt den Wert zu
diesem Termin wieder leicht an, wihrend sie um 18UT leicht destruktiv liegt und
ihn nochmals absenkt. Auch die Korrelationen der Abbildung lassen sich so
erkldaren: Nimmt man an, dass sich die hier relevante zeitliche Varianz von M (und
somit des DSI) auf das Tagesmittel und die Gezeitenwellen verteilt, so kommt es zu
konstruktiven Inteferenzen an den Hauptterminen und zu destruktiven Inteferenzen
an den Nebenterminen, die die Varianz dort entsprechend absenken.

Damit konnte die Ursache der 12h-Oszillation des DEI eindeutig auf das Phéno-
men der atmosphérischen Gezeiten zuriickgefiithrt werden, insbesondere auf die do-
minante S2-Welle. Die Amplitude der Gezeitenwellen nimmt wegen der geringer
werdenden Dichte mit der Hohe stark zu und erreicht auf der 370K-Fléche bereits
betrachtliche Werte. Als Ursache fiir atmosphérische Gezeiten kommen prinzipiell
sdmtliche Anregungen der Atmosphire auf der téglichen Zeitskala in Betracht. Dies
sind die Gravitationseinfliisse von Sonne und Mond, die Erwérmung der Atmosphére
durch die strahlungsbedingte Erwdrmung des Erdbodens und die Erwarmung der
Atmosphére durch Strahlungsabsorption, insbesondere von Wasserdampf und Ozon.
Die Gravitationsanregungen sind dabei sehr klein. Die des Mondes kommt wegen ih-
rer abweichenden Periode hier nicht in Betracht, die der Sonne ist synchron mit den
thermischen Anregungen und deshalb von diesen nicht unterscheidbar. Die thermi-
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Abbildung 7.19: Klimamittel des DSI-Felds (OUT, 370K) zu den vier verschiedenen Jah-
reszeiten.

sche Anregung durch den Erdboden ist stark unterschiedlich {iber Wasser und Land.
Sie fithrt daher vor allem zu nichtwandernden téglichen Gezeiten m,

). Wichtig fiir die wandernden Gezeitenwellen sind in erster Linie die thermi-
schen Anregungen durch Absorption (Chapman und Lindzerl, 1970). Aufgrund des
zonalen und meridionalen Verlaufs der Anregungsfunktion wird eine atmosphéri-
sche Antwort generiert, die dominant mit der doppelten Wellenzahl und Frequenz
oszilliert. Man konnte die S2-Gezeiten daher auch als die 1. Oberschwingung be-
zeichnen.

7.5.2 Jahreszeiten

Nach der Untersuchung der Gezeitenschwingung bleibt nun die Analyse des Jah-
resgangs, also der anderen Jahreszeiten. Der mittlere Jahresgang der DEI-Zeitreihe
(OUT, 370K) wurde bereits kurz diskutiert (Abbildung [[4]). Das Maximum der
DEI-Werte fillt auf Ende Januar, das Minimum auf Anfang Juni. Der Dipol des
DSI-Felds ist also im Januar am stédrksten und im Juni stark vermindert und beina-
he nicht mehr vorhanden. Er baut sich in den folgenden Monaten langsam wieder
auf (Abbildung [LT9I).

Analog zu den vergangenen Abschnitten wurden Autokorrelationen (Abbil-
dung [Z20) und Vergleichsparameter (Tabelle [[H]) berechnet. Die Korrelationswerte
zeigen ein anndhernd symmetrisches Abfallen nach beiden Seiten. Demnach sind
DEI-Werte zwei Jahreszeiten spéter oder frither nicht mehr nennenswert mit dem
JEM-Wert korreliert. Ab drei Jahreszeiten sind die Korrelationen nicht mehr sta-
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S Zeitreihe in 370K fiir OUT und die
0.2 ERA40-Periode. Basis ist die JFM-
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Jahreszeiten, rel. zu JFM Rangkorrelationkoeffizient verwendet.
JZ a m s fo,75

JAS- 0.9999 0.14 0.51 4.57
OND 0.9098 0.41 0.82 2.46
JFM | 0.9996 1.00 1.00 1.03
AMJ 0.8679 0.21 0.62 6.84
JAS+ 0.9929 0.18 0.79 0.42

Tabelle 7.5:

Vergleichsmafle aus Abschnitt fiir
die DEI-Indizes (OUT, 370K) zu ver-
schiedenen Jahreszeiten.

tistisch signifikant. Bei den Vergleichsparametern ist zu beachten, dass die MEI-
Zeitreihe unverdndert belassen wurde, also nicht auf die anderen Jahreszeiten iibert-
ragen wurde. Dies erschien wenig sinnvoll, da El Nino in der Regel im Nordwinter
seinen Hohepunkt erreicht und die anderen Jahreszeiten somit eine wesentlich nied-
rigere ENSO-Varianz aufweisen. DEI- und MEI-Zeitreihen sind also zueinander ver-
schoben und zwar um sechs Monate bei fiihrendem DEI in der ersten Zeile von
Tabelle bis hin zu sechs Monaten bei fiihrenden MEI in der letzten Zeile.

Auffallend ist, dass die Symmetrie in allen Jahreszeiten erhalten bleibt, wéhrend
sich die anderen Parameter im Vergleich zu JFM deutlich verschlechtern. Fiir die
Zeitreihe JAS+ findet man allerdings einen iiberraschend niedrigen Wert fiir fo 7s.
Sieht man sich die entsprechende Zeitreihe selbst an (nicht gezeigt), so stellt man
sehr hohe Werte in den Jahren 1980-1982 fest. Diese Ausreifler erhohen die Vari-
anz insgeamt und fiihren dazu, dass praktisch kein weiterer Wert 0,75 iibersteigt.
Die Zeitreihe hiitte somit lediglich auf den El Nino von 1982/83 hingewiesen. Das
Vorhersagepotenzial ist somit deutlich geringer als der Parameter vermuten ldsst.

Davon abgesehen bestéitigen die Vergleichsparameter das Bild der Autokorre-
lation, wonach das prognostische Potenzial im Wesentlichen auf den Nordwinter
beschrénkt bleibt. Dies erscheint allerdings sehr plausibel: Zum einen ist das El
Nino-Phénomen selbst in gleicher Weise an den Jahresgang gekoppelt. Zum anderen
zeigen zahlreiche weitere, mit ENSO zusammenhéngende Phanomene und Telekon-
nektionen dieses saisonale Verhalten, etwa die Madden-Julian Oszillation oder die
Pazifische Dekadische Oszillation.
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Abbildung 7.21:

Spektrale Dichte (p) des DEI in
Abhéngigkeit der Frequenz, doppelt lo-
garithmisch aufgetragen. In rot ist die
Regressionsgerade eingezeichnet. IThr y-
Achsenabschnitt wurde als 0dB festge-
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Frequenz [2*/Jahre] legt.

7.5.3 Fourier- und Wavelet-Analyse

Nach der Untersuchung der semidiurnalen und saisonalen Variabilitdt der DEI-
Zeitreihe sollen nun allegemeine spektrale Eigenschaften mit Hilfe von Fourier- und
Wavelet-Analysen abgeleitet werden. Im Gegensatz zu den rdumlichen Spektralana-
lysen mit Kugelflichenfunktionen in Kapitel Bl geht es nun also um Spektralanalysen
von Zeitreihen.

Die Fourier-Transformation wurde bereits durch (EIT) beziehungsweise (E20)
definiert. Diese wurde fiir die 6h-DEI-Zeitreihe durchgefiihrt und die spektrale Dich-
te geméf (ELZI]) berechnet. Das Ergebnis ist in Abbildung [LZ1] dargestellt. Es sind
jeweils vier scharfe Peaks zu erkennen: Der erste bei v = 1a™! ist der Jahresgang, ge-
folgt von einem weiteren bei v = 2a~!. Dieser Halbjahresgang lisst sich auf die am
Aquator vorhandenen zwei Strahlungsmaxima pro Jahr zuriickfithren. Der dritte
Peak bei etwa z = 8.5 markiert den Tagesgang. Der vierte Peak ganz am rech-
ten Rand zeigt nochmals die oben untersuchte 12h-Oszillation. Er fallt mit vy,
beziehungsweise der Nyquist-Frequenz zusammen, stellt also die obere Grenze des
analysierbaren Frequenzbereichs dar.

AuBler diesen Spitzen scheinen keine weiteren Frequenzbereiche besonders aus-
gezeichnet. Man erkennt allerdings eine deutliche Abnahme der Amplituden mit
zunehmender Frequenz, also rotes Rauschen. Fiir den durch ([22)) definierten Ex-
ponenten 3 ergibt sich ein Wert von Opgr = 0, 88. Er ist damit konsistent mit den
Untersuchungen in Abschnitt EB: Da grofie Moden rotes Rauschen zeigen und der
DEI mafigeblich von diesen grofien Moden bestimmt wird, muss auch er rotes Rau-
schen aufweisen.

Trotz der beschriebenen Zusammenhénge zu ENSO fillt weiter auf, dass sich im
Spektrum keine erkennbare Anregung im Bereich der ENSO-Bandes findet (etwa
x = —3 bis ¢ = —1 in der Abbildung [L21]). Moglicherweise fithren Phasenver-
schiebungen (das heiit die UnregelméBigkeit von ENSO) dazu, dass sich die Anre-
gungen verschiedener Zeitfenster wegheben. Daher soll die Zeitreihe auflerdem noch
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einer Wavelet-Analyse unterzogen werden, die die Moglichkeit bietet Anregungen
bestimmter Frequenzen in ihrem zeitlichen Verlauf zu beurteilen.

Wie bei der Fourier-Analyse werden auch bei der Wavelet-Analyse Skalarproduk-
te der Zeitreihe mit den Analysefunktionen gebildet. Die Wavelet- Analysefunktionen
kéonnen wie Sinus und Cosinus gestaucht und gestreckt, also in ihrer Frequenz
verdndert werden. Im Gegensatz zu diesen haben sie jedoch eine begrenzte zeitliche
Ausdehnung und decken so nur einen Teil des Zeitintervalls ab. Sie kénnen deshalb
entlang der Zeitachse verschoben werden. Die Wavelet-Analyse einer Zeitreihe f(¢)
héngt daher von zwei reellen Parametern ab:

Wit) = [ de1(e) - i, o). (7.15)

Hierbei ist ¢/, (t') eine Menge von im Allgemeinen komplexen Analyse-Funktionen,
im Folgenden Wavelet-Basis genannt. Die Wavelet-Basis wiederum ergibt sich aus
einer einzigen, von einem dimensionslosen Zeitparameter 7 abhingigen Ausgangs-
funktion (1), dem Mother-Wavelet. Das Mother-Wavelet wird so gestreckt und
verschoben, dass sein Schwerpunkt bei ¢ und sein Maximum im Frequenzraum bei
v liegt:

Yo (1) — Y (t). (7.16)

Um eine sinnvoll definierte und umkehrbare Wavelet-Analyse zu erhalten, muss
die Funktion v bestimmte Kriterien erfiillen. Ebenso ist (ZTH) auf geeignete Weise
zu diskretisieren. Niheres dazu ist z.B. in [Torrence und Compa (1998) zu finden.

Abbildung [[22 zeigt das Wavelet-Diagramm (dargestellt ist das Betragsquadrat
von [LTH)) der tdglichen DEI-Zeitreihe (370K, OUT) fiir zwei verschiedene Mother-
Wavelets (Morlet und Paul). Diese sind in Abbildung ebenfalls dargestellt.
Analog zur Fourier-Transformation sind auch die Wavelet-Transformationen einer
Unschérferelation zwischen Zeit und Frequenz unterworfen: Das Morlet ist im Fre-
quenzraum konzentriert und erlaubt eine in der Frequenz scharfe Wavelet-Analyse,
wéhrend Paul im Zeitraum konzentriert ist und damit eine entlang der Zeitach-
se scharfe Wavelet-Analyse liefert. Dieser Effekt ist in Abbildung deutlich zu
erkennen.

Die mit dem Morlet durchgefiihrte Analyse zeigt deutlich den Jahres- und Halb-
jahresgang, der bereits in der Fourier-Analyse zu sehen war. Beide erscheinen jedoch
im zeitlichen Verlauf unterschiedlich stark angeregt. Im Gegensatz zum Fourier-
Spektrum ist nun aber im Wavelet-Diagramm eine deutliche Anregung im ENSO-
Band, das heif3t im Frequenzbereich von etwa 2-7 Jahren zu erkennen. Die zeitlich
fokussierte Analyse mit dem Paul-Wavelet zeigt auflerdem eine Variation der Anre-
gung auf der dekadischen Zeitskala: Besonders in den 80er und 90er Jahren findet
man hohe Anregungen, in Ubereinstimmung mit der besonders starken El Nifio-
Aktivitét in dieser Zeit. Die starken El Ninos von 1982/82 und 1997/98 lassen sich
sogar einzeln erkennen. Dies wird noch deutlicher, wenn man iiber die Anregungen
im 2-7 Jahresband integriert und iiber der Zeit auftragt (Abbildung [L23]).
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a) Mother=Morlet ﬂ/\m\/»

Periode (Jahre)

1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995

Zeit (Jahr)
b) Mother=Paul —\A/—

2000

Periode (Jahre)

1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995
Zeit (Jahr)

2000

Abbildung 7.22: Wavelet-Analyse der taglichen DEI-Zeitreihe mit dem Mother-Wavelets
Morlet (a) und Paul (b). Dargestellt ist das Betragsquadrat von ([ZIH).
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Abbildung 7.23: Mittlere relative Anregung der DEI-Wavelet- Analyse aus Abbildung [Z22
zwischen 2 und 7 Jahren iiber der Zeit. Die gestrichelte Linie gibt das 95%-Signifikanzlevel
an. Die Zeitreihen wurden jeweils damit normiert.

7.6 Néiherungen

Bei den beschriebenen Eigenschaften der DEI-Zeitreihe im Zusammenhang mit EN-
SO handelt es sich zunéchst um ein rein empirisches Ergebnis, das im obigen Kapitel
beziiglich seiner rdumlichen, zeitlichen und statistischen Eigenschaften ausfiihrlich
untersucht wurde. Die Frage nach einer Erkldrung beziehungsweise Theorie kann
aber aufgrund dieser Untersuchungen noch nicht beantwortet werden. Dazu erscheint
es erst notwendig zu versuchen, den komplexen und viele Felder beinhaltenden DSI
auf einen moglichst einfachen Ausdruck zu reduzieren, ohne dabei die wesentlichen
Eigenschaften der DEI-Zeitreihe zu verlieren. In den folgenden Abschnitten sollen
eine Reihe von N#herungen abgeleitet und mit der urspriinglichen DEI-Zeitreihe
verglichen werden. Dadurch wird klar werden, welche Felder wesentlich zu dem im
DEI beobachteten prognostischen Potenzial beitragen.

Eine weitere wichtige Aufgabe solcher Nidherungen wird sein, Vergleiche mit an-
deren Datensétzen (Reanalysen und Klimamodellen) zu erméglichen. Die allgemeine
Datenverfiigbarkeit ist generell sehr eingeschréankt, sodass eine DSI-Berechnung gar
nicht oder nicht in ausreichender Genauigkeit moglich ist. Einfache Naherungen, die
Standardfelder auf Druckflichen enthalten, machen Vergleiche dennoch méglich.

Fiir die Vergleiche der Nidherungen sollen erneut Korrelationen und die Parame-
ter aus Abschnitt verwendet werden. Der Korrelationskoeffizient der téglichen
Zeitreihe (OUT) soll dabei mit 74, der der jéhrlichen Zeitreihe (JEM, OUT) mit r;
und der der jéhrlichen Zeitreihe ohne starke El Ninos mit r;,g bezeichnet werden.
Zusétzlich soll die mittlere quadratische Abweichung der gendherten Zeitreihe vom
DEI (JFM, OUT) berechnet werden:

d= \/% 3 (DEI(N) - DEI)Z. (7.17)
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Néherung Ttgl ] TjoE d a m s fors
0 1.00 1.00 1.00 0.00 0.9996 1.01 1.00 1.03
1 0.73 0.98 0.97 0.22 0.9967 1.75 1.00 1.55
2 0.73 0.97 0.95 0.27 0.9950 1.65 0.94 2.01
3 0.72 0.96 0.94 0.30 0.9994 0.90 1.00 2.76
4 0.70 0.84 0.78 0.57 0.9992 0.36 0.92 1.13
5 0.71 0.88 0.82 0.48 0.9869 0.22 0.88 0.33
6 0.63 0.85 0.79 0.49 0.8614 0.12 0.39 3.44
7 0.70 0.82 0.75 0.59 0.9984 0.32 0.95 1.11

Tabelle 7.6: Vergleichsparameter fiir verschiedene N&herungen des DEI. Die Ndherung 0
bezeichnet hier die originale DEI-Zeitreihe. Die Vergleichsparameter sind am Beginn des
Kapitels beziehungsweise in definiert.

7.6.1 Néiherungen auf isentropen Flichen

Als erster Schritt hin zu Naherungen des DEI erwies es sich als hilfreich, den DSI
zunéchst in einen statischen und einen dynamischen Anteil aufzuteilen: Mit stati-
schen Feldern sind all jene Felder gemeint, die weder die Stromungsgeschwindigkeit
v der Luft noch davon abgeleitete Groflen enthalten. Fiir den DSI auf isentropen
Fléchen sind dies die Stabilitdt 00/0p (im Folgenden mit a abgekiirzt) und das
Montgomery-Potenzial M. Dynamische Felder, die in den DSI eingehen sind ent-
sprechend die Vorticity und die kinetische Energie.

Der DSI ldsst sich nun zerlegen in einen Summand, welcher ausschliefilich sta-
tische Felder enthilt und einen Summand, welcher sowohl statische und als auch
dynamische Felder enthélt (im Folgenden Residuum genannt):

DSI =: DSIyq[ct, M] + DSLyes[ct, M, ¢, Eginl. (7.18)

Die Abspaltung eines Terms, der ausschliefilich dynamische Felder enthélt, ist nicht
moglich. Anwendung von ([ZI8) auf ([Z30) ergibt (mit der planetaren Vorticity f):

DSly = g*ak - [VM x V (af)], (7.19)

sowie

DSL.es = g?ak - [VB x V(aC) + VEgin x V (af)]. (7.20)
Die Aufteilung ([ZI8) erlaubt nun eine erste Nidherung des DSI, indem

DSIV = DSIq (7.21)

gesetzt wird. Mit Hilfe der Definition ([T]) folgt daraus eine entsprechende Néherung
fiir den DEI. Die so gewonnene Zeitreihe ist mit dem urspriinglichen DEI noch hoch
korreliert: Die Korrelation der téglichen Zeitreihen betrégt 0, 73 (siche Tabelle [LH]),
die entsprechende Korrelation des Residuums mit dem DSI dagegen nur —0,07.
Die Korrelation steigt weiter, wenn man die jahrlichen JEM-Zeitreihen betrachtet.
Daraus geht eindeutig hervor, dass der entscheidende Beitrag von den statischen
Feldern kommt. Dies gilt jedoch nur fiir den DSI in dem betrachteten Gebiet und
ldsst sich nicht verallgemeinern, insbesondere nicht auf die mittleren Breiten.
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Abbildung 7.24: El Nifio-Composites der DEI-Zeitreihe wie in Abbildung [[3b fiir ver-
schiedene Néherungen. Die 0. Ndherung bezeichnet dabei die exakte DEI-Zeitreihe.

Das prognostische Potenzial wird ebenfalls gut wiedergegeben. Dies wird auch
im El Nino-Composite nochmals deutlich (Abbildung [[24]). Die Asymmetrie bleibt
hochsignifikant (a). Die Anstiege vor El Nino sind jedoch im Allgemeinen etwas
geringer ausgeprigt, was sich sich in einem héheren Wert fiir m widerspiegelt. Aus-
reiffer kommen etwas héufiger vor, da fo 75 leicht angestiegen ist.

Um weitere Niherungen zu erhalten, soll ab jetzt nur noch der statische Anteil
des DSI ([ZT19) betrachtet und weiter vereinfacht werden. Ausfithren von Summe und
Produktregel liefert zunéchst mit 0, f = 0:

Die Klimatologie der Felder « und M in 370K und Nordwinter zeigt eine Spiegel-
symmetrie beziiglich des Aquators. Gradienten in y-Richtung diirften daher verhélt-
nisméBig klein sein und sollen vernachldssigt werden. Dies vereinfacht den Ausdruck
erheblich und ergibt mit d, f = 2Q/rg - cos ¢ die zweite Niherung des DSI:

2
pgi® — 29 2 %—M, (7.23)
TE X

mit der Winkelgeschwindigkeit €2 und dem Radius rg der Erde. Der mit dieser
Niherung berechnete DEI®) zeigt trotz der starken Vereinfachung in der Tat recht
geringe Anderungen gegeniiber der Niherung 1. Die Vergleichsparameter haben sich
nur geringfiigig verandert.
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Eine weitere Ndherung erhéilt man, indem man auch die vergleichsweise geringe
Variation von « in a-Richtung ausnutzt: Nach Einsetzen von ([ZZ3) in die DEI-
Definition ([ZI]) kann « als konstant angenommen (das heifit durch seinen rdumlichen
Mittelwert ersetzt werden) und aus dem Integral gezogen werden. Es lisst sich dann
die Integration iiber 9, M in z-Richtung analytisch ausfiihren. Man erhélt

DEI® = 24°Q Ad o2 [mwm) — M(¢y) — M(¢,) (7.24)

mit dem meridionalen Mittelwert iiber Nord-Siid-Erstreckung des DEI-Gebiets

In
M(¢) = Aiﬁ/a dd M (¢, 9) (7.25)

und AY = 19,, — 9, wobei

G = 100°0; ¢, = 170°0; ¢, = 260°0

(7.26)
¥ = 15°S; 9, = 10°N

die Begrenzungen der DEI-Gebiete A und B aus (1)) sind und

— 1
a? = 7/ da o® 7.27
FIAUB) Jas (727

den Mittelwert der Stabilitdt iiber beide Gebiete bezeichnet. Auch diese Zeitrei-
he bleibt mit dem urspriinglichen DEI hoch korreliert. Gegeniiber der Néherung 2
sind die Korrelationskoeffizienten nur minimal kleiner. Eine gewisse Verdnderung
ergibt sich in den restlichen Parametern. Die Steigung der Regressionsgerade m ist
deutlich kleiner geworden und die lineare Anpassung gleichzeitig besser als bei N2.
Allerdings finden sich mehr unerwiinschte Ausreifler. Die Asymmetrie bleibt auch
hier hochsignifikant.

Eine vierte Naherung erhélt man, wenn man auch zeitliche Variationen der Sta-
bilitdt vernachléssigt, diese also durch eine Konstante erstetzt:

DRI = ¢ [23(6,0) ~ M(0w) ~ M(6,) (7.28)
it 20°QAY [z
_ 49 ’
€= to —t1 /t1 & o, (7:29)

wobei der genaue Wert der Konstanten wegen der durchzufiihrenden Normierung
ohne Interesse ist. Das bedeutet, dass « in diese Ndherung nicht mehr eingeht und
M als einziges Feld verbleibt. Gleichung (ZZJ) ist die einfachste mégliche Nihe-
rung des DEI auf isentropen Flichen. Hier zeigt sich nun allerdings ein deutlicher
Riickgang der Korrelationen sowie eine deutliche Zunahme der Streuung um die Re-
gressionsgerade. Die Stérke der Ausreifler nimmt hingegen etwas ab. Dennoch kann
die westentliche Figenschaft der DEI-Zeitreihe auch mit dieser einfachen Naherung
wiedergegeben werden. Entsprechend zeigt die Darstellung der Composites in Ab-
bildung kaum Unterschiede zwischen den Ndherungen.
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7.6.2 Néiherungen auf Druckflichen

Nach den N#herungen auf isentropen Fliachen soll untersucht werden, ob und wie gut
sich die DEI-Zeitreihe auch mit Felder auf Druckflichen reproduzieren lasst. Dies
ist wichtig, da in vielen meteorologischen Datensétzen Interpolationen auf isentrope
Fléchen nicht vorhanden oder nicht verfiigbar sind. Die 370K-Fléche entspricht dabei
ziemlich genau der 100hPa-Fliche (siche Abbildung[[H). Es soll daher diese Flidche
fiir die folgenden Rechnungen verwendet werden.

Am Beginn dieser Arbeit wurde ein Algorithmus fiir die DSI-Berechnung auf
Druckfléchen beschrieben und durchgefiihrt (Abschnitt B2)). Durch Verwendung die-
ser Daten ldsst sich mit (I]) ein DEI auf Druckflichen berechnen:

DEI®) = / da DST,, — / da DSI,,. (7.30)
A B

Dies stellt noch keine Niaherung im eigentlichen Sinne da, lediglich eine geringe
raumliche Verschiebung auf die 100hPa-Fliche. Dennoch sind die Korrelationen zum
originalen DEI recht gering (Tabelle [CH). Erstmals fillt hier auch der Asymmetrie-
Parameter unter das 99%-Signifikanzniveau. Die schlechten Vergleichswerte diirften
zum Grofiteil auf den numerisch weniger aufwendigen und fehleranfilligen Berech-
nungsalgorithmus unter Verwendung bereits interpolierter und reduzierter Daten
zuriickzufiihren sein.

Weitere Naherungen auf Druckflichen kénnen analog zu den Néherung 3 und 4
abgeleitet werden. Dabei wird das Montgomery-Potenzial durch das Geopotenzial
ersetzt. Man erhélt somit

DEI(G) =c- ? [26(¢m) - $(¢w) - $(¢o)] (7'31)
und
DEID = ¢ [28(¢n) — (o) — B(0,)| (7.32)
mit
In
D(p) = Aiﬁ/ﬂ do ®(o,0). (7.33)

Die Konstanten ¢’ und ¢” sind ohne Interesse und wurden lediglich zur Bewahrung
der Dimension angeschrieben. Der Stabilitdtsparameter « in (Z31]) wurde mittels
der Temperatur auf den Druckflichen 100hPa und 150hPa als einfacher Differenzen-
quotient erster Ordnung berechnet. Die Korrelationen dieser beiden Néherungen mit
der Originalzeitreihe haben sich erwartungsgeméifl gegeniiber N5 weiter verringert.
In Niherung 6 ist die Asymmetrie zudem nicht mehr signifikant. Uberraschender-
weise schneidet die Ndherung 7 jedoch in den Parametern a, s und f deutlich besser
ab als die Ndherung 6, obwohl sie o nicht mehr enthélt. Dies konnte daran liegen,
dass die Lage von isentropen Flichen und Druckflichen zueinander ebenfalls von «
abhingt und es somit in Ndherung 7 indirekt bereits in ausreichendem Mafle eingeht.

Die guten Vergleichswerte der sehr einfachen Naherung 7 sind ein wichtiges und
niitzliches Ergebnis. Diese Ndherung ist somit sehr gut fiir Vergleiche mit anderen
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Datensétzen geeignet. Sie gibt das im DEI beobachtete Phénomen befriedigend wie-
der und zu ihrer Berechnung wird lediglich das Geopotenzialfeld in 100hPa benotigt.
Die Néherung 7 soll daher zur sprachlichen Vereinfachung im Folgenden als Geopo-
tenzieller ENSO-Index (GEI) bezeichnet werden:

GEI := 26(¢m) - 6(‘;510) - 6((}50) (7'34)

AuBlerdem liefert [[34] eine erste Erklarung fiir die hohen DEI-Werte: Demnach
wird der DEI-Wert umso gréfier, je hoher das Geopotenzial zwischen den Teilgebieten
A und B im Vergleich zum Geopotenzial an den westlichen und 6stlichen Randern des
Gesamtgebiets auf der 100hPa-Fliche ist. Man kann auch sagen, der DEI entspricht
ungeféhr der zweiten Ableitung (Kriimmung) des Geopotenzials in zonaler Richtung

bei ¢, = 170°0.

7.7 Fortsetzung der Zeitreihe

Die ERA40-Reanalyse wurde fiir einen Zeitraum von September 1957 bis August
2002 gerechnet. Entsprechend endete die DEI-Zeitreihe bisher im Jahr 2002. Eine
Fortsetzung der Zeitreihe erscheint dennoch wiinschenswert, um das gefundene pro-
gnostische Potenzial nutzbar machen zu kénnen. Auflerdem konnte so der jiingste El
Nino von 2009/10 erfasst werden und damit die Statistik um ein Ereignis mittlerer
Stérke erweitert werden. Da die ERA40-Reanalyse nicht fortgefiihrt wird, muss dazu
auf andere Modelle ausgewichen werden. In Betracht kommen hierfiir die operatio-
nellen Analysen, deren DSI-Felder bereits in Teil I berechnet und untersucht wurden
und die ERA-Interim-Analyse, die laufend fortgefiihrt wird und ab Januar 1989 zur
Verfiigung steht.

7.7.1 Operationelle Analysen

Durch die Reduzierung der operationellen Analysen auf die ERA40-Auflésung sei-
tens des BADC koénnen die fiir ERA40 benutzten Algorithmen einfach iibernommen
werden. Wie bereits beschrieben, zeigt das operationelle Modell wesentlich hohe-
re DSI-Anregungen in den hoheren Moden. Es wurde jedoch bereits gezeigt, dass
diese nicht wesentlich in den DEI eingehen (Abbildung [[3]). Die Fortsetzung der
DEI-Zeitreihe aus operationellen Daten ist also sehr einfach mdoglich.

Abbildung [[25h zeigt die iibliche DEI-Zeitreihe (370K, JEM, OUT) zusammen
mit dem MEI bis 2010. Ab 2003 wurde sie durch operationelle Analsyen fortgesetzt.
Diese erscheint zunéchst bis zum Jahr 2007 plausibel. Danach zeigt sich zwar qua-
litativ die typische El Nino-Struktur im DEI: Zwei Ausschlige nach oben gefolgt
von einem starken Ausschlag nach unten im El Nino-Jahr. Die Amplituden dieser
Ausschlige erscheinen jedoch unrealistisch hoch: In 2008 betrug der normierte DEI
3,20, in 2009 2,00.

Betrachtet man die Varianz der téglichen DEI-Zeitreihe jeweils wahrend der Mo-
nate Januar bis Mérz eines Jahres, so findet man noch extremere Werte in den
Jahren 2008 und 2009: Die Varianz in JEM 2008 ist etwa vier mal so grof} als das
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Abbildung 7.25: Jihrliche JEM-Zeitreihe des DEI (blau) und des MEI (rot), bis zum Jahr
2010 durch operationelle Daten fortgesetzt.

bisherige Maximum in 1997. In 2009 ist sie nur unwesentlich kleiner. Es scheint hier
also eine Diskontinuitidt vorzuliegen. Wahrscheinlich wurde im Zeitraum von April
2007 bis Dezember 2007 eine Verdnderung des Modells vorgenommen, die sich auf
den DEI entscheidend auswirkt und somit die Vergleichbarkeit zu fritheren Modell-
versionen und zu ERA40 nicht mehr gegeben ist. Die Internetseite des ECMWEF gibt
eine Uberblick iiber die Versionsgeschichte der operationellen Modelle. Demnach lie-
gen zwei Updates des Modells in dem kritischen Zeitraum. Interessant sind die mit
der Version 32r3 am 6. November 2007 eingefiihrten Anderungen: Dort wurden die
Modellphysik und insbesondere das Konvektionsschema signifikant modifiziert. Die
Auswirkungen seien global, jedoch in den Tropen besonders stark.

Betrachtet man beide Dipolgebiete A und B getrennt, so ist festzustellen, dass
hauptséchlich das positive, westliche Gebiet A fiir die extremen Werte verantwort-
lich ist. Schaut man sich weiter die einzelnen Variablen an, so zeigt sich, dass sich vor
allem der Stabilitdtsparameter 06/0p entscheidend verédndert hat. Diese Anderung
wirkt sich auch deshalb besonders stark auf den DSI aus, da 00/0p gemaf ([L24)
niherungsweise quadratisch eingeht. Abbildung [[20) zeigt jeweils ein 3-Jahresmittel
des Parameters 07'/0z vor und nach der verddchtigen Modellumstellung. Wéhrend
das Feld vorher weitgehend dem ERA40-Feld entspricht (vergleiche Abbildung [L9),
findet man danach wesentlich héhere Werte fiir 9T/0z am Aquator, vor allem west-
lich von 180°, also im Gebiet A. Die Atmosphére ist also in diesem Bereich stabiler
als vorher und die Tropopause entsprechend tiefer und stérker in Ostwest-Richtung
geneigt. Entsprechend ist 90/0p mehr negativ, also betragsméBig grofer. Abbil-
dung zeigt das im zeitlichen Verlauf von (06/0p)?, gemittelt iiber jeweils die
Gebiete A und B, deutlich.
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a) 2005-2007 b) 2008-2010
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Abbildung 7.26: JFM-Mittelwert des Stabilititsparameters 07'/9z in 370K fiir zwei ver-
schiedene 3-Jahreszeitrdume.

Abbildung 7.27:

Zeitlicher Verlauf von o? = (90/0p)?,
gemittelt jeweils iiber die Monate Ja-
nuar bis Mérz sowie iiber die Gebie-
te A (rot) und B (blau). Die hori-
zontalen Linien kennzeichnen die zeit-
- lichen Mittelwerte (ausgenommen El
60 65 70 75 80 85 90 95 00 05 10 Nifnio-Jahre) von 1958-2007 beziehungs-
Jahr weise von 2008-2010 fiir das Gebiet A.
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Abbildung 7.28: Wie Abbildung[2H jedoch ab 2008 mit korrigiertem DEI-Werten geméf
(Z33).

Basierend auf der Néherung ([L24) soll versucht werden, die DEI-Werte ab 2008
durch einen geeigneten Faktor zu korrigieren. Dieser soll sich nur auf das positive
Gebiet beziehen. Es sei also fiir den Zeitraum ab 2008:

DElopy = fa - / da DSI — / da DSL (7.35)
A B

Der Korrekturfaktor f4 sei zeitlich konstant und wird iiber den sprunghaften Anstieg
des Parameters (90/0p)? (im Folgenden als a? bezeichnet) bestimmt. Er wird aus
dem Quotienten der Mittelwerte von o vor und nach der Modellumstellung berech-
net. El Nifio-Jahre sollen wegen ihrer klimatologischen Besonderheit ausgenommen
werden. Damit folgt:

fa = mean(a?,t < 2007)/mean(a?,t > 2008), t # El Niiio. (7.36)

ai ist der raumliche Mittelwert von o im Gebiet A. Die beiden Mittelwerte aus
Gleichung ([Z36]) sind in Abbildung als horizontale Linien eingezeichnet. Der
Korrekturfaktor f4 holt sozusagen die rechte Linie auf das Niveau der linken Linie
herunter, sodass dann die Mittelwerte zueinander passen.

Der geméf ([Z30)) korrigierte DEI ist in Abbildung gezeigt. Die DEI-Werte
der Jahre 2008 und 2009 sind nun erheblich kleiner als vor der Korrektur, aller-
dings erscheinen sie im Vergleich zur restlichen Zeitreihe immer noch sehr hoch.
Sie wiirden einen El Nino erwarten lassen, der etwa in der Gréfenordnung der El
Ninos von 1982/83 und 1997/98 liegt. Tatséchlich war er aber deutlich schwiicher.
Dariiber hinaus erscheint der negative DEI-Ausschlag in 2010 nach der Korrektur zu
stark. Die intrasaisonale Varianz bestétigt den Verdacht, dass die Korrektur nicht
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vollstindig gelungen ist: Sie ist in 2008 bis 2010 auch in der korrigieren Zeitreihe
stark erhoht und liegt deutlich {iber dem bisherigen Maximum. Die Diskontinuitéten,
die durch Verénderungen des operationellen Modells in 2007 hervorgerufen wurden,
lassen sich also durch eine solch einfache Prozedur nur unvollsténdig beseitigen. Eine
sinnvolle Weiterfithrung der Zeitreihe scheint daher trotz Korrektur nicht moglich.
Allerdings soll noch bemerkt werden, dass die DEI-Ausschldge vor 2010 zwar zu
stark sind, aber qualitativ dennoch sehr gut ins Bild passen. Wie in den Jahren
1971-73, 1981-83 und 1996-98 zeigen sich zwei DEI-Peaks gefolgt von einem El Nifio
mit entsprechend negativem Ausschlag.

7.7.2 ERA-Interim Reanalyse

Da auch iiber das Ende von ERA40 hinaus ein grofles Interesse an homogen re-
analysierten Daten bestand, entschied sich das ECMWF dazu, mit ERA-Interim
eine weitere Reanalyse zu produzieren. Wie im Namen schon angedeutet ist sie als
Ubergangslosung gedacht, bis das niichste umfassende Reanalyseprojekt verwirklicht
werden kann. Dieses soll dann ERA40 und ERA-Interim ersetzen. Auflierdem sollen
mit ERA-Interim gewonnene Erfahrungen in dieses zukiinftige Projekt einflielen
(Simmons et all, 20074). Die ERA-Interim Reanalyse beginnt im Januar 1989 und
wird laufend fortgefiihrt. Erste Daten waren im Jahr 2007 verfiigbar (Simmons et all,
2007H).

Bislang existiert keine umfassende Dokumentation zu den ERA-Interim-Daten.
Laut Internetseite des ECMWF ist ein solches Papier allerdings in Vorbereitung.
Einige Aspekte dieser Reanalysen wurden jedoch in den Newslettern des ECMWF
(Simmons et. all, 20074; Uppala._et. all, 2008) beschrieben und diskutiert. Uber daten-
technische Fragen und verfiighare Variablen gibt [Berrisford et all (2009) Auskunft.

Die entscheidenden Verinderungen gegeniiber der ERA40-Reanalyse liegen in
der Verwendung einer moderneren Version des IFS (Cy29rl), der Erhshung der
Auflésung von T159 auf T255 und vor allem in der Verwendung des 4D-Var Assimi-
lationsschemas anstelle von 3D-Var. Auflerdem wurde speziell das Feuchteanalyse-
Schema und die entsprechende Modellphysik verbessert, sodass einer der wichtigsten
Schwachstellen der ERA40-Reanalyse, der iiberméiflige Regen iiber tropischen Ozea-
nen, beseitigt werden konnte. Die Niederschlags-/Verdunstungsbilanz verbesserte
sich ebenfalls deutlich. Daneben konnte die Homogenitidt des Datensatzes durch
moderne Korrekturverfahren systematischer Beobachtungsfehler gegeniiber ERA40
gesteigert werden.

Da das ERA-Interim-Reanalyse-Projekt laufend fortgefiithrt wird und somit Da-
ten bis in die Gegenwart vorliegen, bietet es eine weitere Moglichkeit, die DEI-
Zeitreihe fortzusetzen. Dariiber hinaus besteht ein Uberlapp zu ERA40 von etwa
13 Jahren, der fiir einen direkten Vergleich genutzt werden kann (Kapitel B). Das
Datenarchiv des BADC, {iber welches die Daten bezogen wurden, fiihrte allerdings
zu einem Problem: Hier fehlen die Datensétze auf Modellflichen. Damit kann der
fiir ERA40 benutzte Berechnungsalgorithmus nicht unveréindert iibernommen wer-
den, was wiederum Inkonsistenzen erzeugt. Leider muss damit (ausgerechnet) der
Parameter 06/0p, der sich im obigen Abschnitt als besonders kritisch herausgestellt
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Abbildung 7.29: DEI-Zeitreihe (370K, JFM, OUT) verschiedener DEI-Versionen. Die
Zeitreihen wurden nicht normiert und diesmal als Linie anstatt als Balken dargestellt.
Schwarz zeigt den ERA40-DEI, blau den DEI aus ERA-Interim-Daten und rot den DEI
aus operationellen Daten.

hatte, auf andere Weise berechnet werden.

Anhand der verfiigbaren Felder ergeben sich dafiir zwei Moglichkeiten: Berech-
nung anhand des Druckfelds auf isentropen Flichen oder anhand des Temperatur-
felds auf Druckflichen mit anschliefender Interpolation. Beide Methoden haben ent-
scheidende Nachteile. Die zur 370K-Fliche benachbarten isentropen Flédchen liegen
rdumlich recht weit weg, insbesondere die untere. Sie liegen auflerdem im Bereich
der Tropopause, in dem sich der Parameter 06/0p stark vertikal &ndert. Bei der
Verwendung des Temperaturfelds auf Druckflichen kommen Unsicherheiten durch
eine weitere Interpolation dazu. Allerdings liegen die bereitgestellten Druckflichen
um 100hPa sehr dicht mit Abstdnden von 25-30hPa. Daher ist diese Berechnungs-
methode der ersten klar vorzuziehen, insbesondere wenn man bedenkt, dass der
Abstand der 6-Flachen 370K und 350K etwa 100hPa betréigt.

Der Parameter 00/0p fliet gemiaf (BZ3]) zudem in die Berechnung der Potenzi-
ellen Vorticity ein. Dieses Problem kann jedoch umgangen werden, da die PV selbst
auf isentropen Fliachen erhéltlich ist. Auf ein Einlesen von ¢ und D kann somit
verzichtet werden. Statt dessen koénnen M, PV, u und v benutzt werden. Damit
lasst sich der DSI bis auf den Faktor 00/0p berechnen. Dieser wird dann aus dem
Temperaturfeld auf Druckflichen anhand einer Lagrange-Interpolation 2. Ordnung
bestimmt und anschlieBend auf 370K interpoliert.

Abbildung zeigt den entsprechend berechneten DEI aus ERA-Interim-
Daten. Auflerdem sind die ERA40-Zeitreihe und die operationelle Zeitreihe mit ein-
gezeichnet. Der Ubersichtlichkeit halber wurde nun ein Linien-Plot verwendet. Es
finden sich zunéchst recht groBie Unterschiede zwischen ERA-Interim und ERA40 im
Uberlapp-Zeitraum. Der ERA-Interim-DEI liegt um einiges iiber dem ERA40-DEL
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Darauf wird im kommenden Kapitel néher eingegangen werden. Weiter fallt auf,
dass ab der Umstellung des operationellen Modells in 2007 der operationelle DEI
und der ERA-Interim-DEI sehr gut iibereinstimmen. Daraus kann man folgern, dass
auch die Stabilitdtsparameter dhnliche Werte annehmen, was wiederum nahelegt,
dass auch ERA-Interim bereits die neue Modellkomponente enthélt. Aufgrund der
bislang knappen Veroffentlichungen zu ERA-Interim Idsst sich diese jedoch nicht
néher identifizieren. Wie oben erldutert, gibt es Hinweise, dass es sich um das Kon-
vektionsschema handelt.

Aus diesen Griinden l&sst sich die ERA40-Zeitreihe des DEI auch nicht durch
ERA-Interim konsistent fortsetzen. Wegen der grofien Unterschiede im Uberlapp-
Intervall erscheinen auch Mittelwert-Anpassungen analog zu oben wenig erfolgver-
sprechend.



Kapitel 8

Vergleich mit anderen
Datensatzen

Die bisher abgeleiteten Erkenntnisse beruhen fast ausschliefSlich auf reanalysierten
Beobachtungsdaten durch das ERA40-Projekt des ECMWE. Im folgenden Kapi-
tel sollen weitere Datensétze hinzugezogen werden: Zunéchst weitere Reanalysen
(ERA-Interim, NCEP/NCAR, CFSR, JRA-25) und anschliefilend freie Léufe einiger
Klimamodelle, basierend auf vorindustriellen Anfangsbedingungen und beobachte-
ten Antrieben (20C-Léufe). Dabei soll vor allem die Frage untersucht werden, in wie
weit die bislang beschriebenen Eigenschaften des aus ERA40-Daten berechneten DEI
auch auf andere Datensétze zutreffen.

Der naheliegendste Vergleich wére fiir jeden Datensatz eine DEI-Zeitreihe zu er-
zeugen. Dies ist jedoch mit Ausnahme von ERA-Interim (siche Abschnitt [Z7Z2) nicht
durchfithrbar: Die fiir eine Berechnung des DSI nach dem in Abschnitt beschrie-
benen Verfahren notwendigen Felder auf isentropen Flichen sind entweder nicht in
vollem Umfang vorhanden oder nicht frei verfiighar. Eine Berechnung des DSI auf
Druckflachen (Abschnitt B2) scheitert in der Regel ebenfalls an fehlenden Variablen
oder der geringen, bereitgestellten Auflésung. Um Vergleiche dennoch durchfiihren
zu konnen soll auf die Ndherung (Z34) des DEI zuriickgegriffen werden. Fiir diese
wird lediglich das Geopotenzial auf der 100hPa-Fliache benétigt. Dieser Geopotenzi-
elle ENSO Index (GEI) erméglicht Untersuchungen verschiedener Datenséitze ohne
zusétzliche numerische Inhomogenitéten bei der Indexberechnung.

In Gleichung ([Z34)) koénnten im Prinzip bereits die JFM-Mittelwerte des Geopo-
tenzials eingesetzt werden. Aufgrund des dominanten semidiurnalen Zyklus’ muss
der Vergleich jedoch ausschliefilich anhand der OUT-Daten durchgefiihrt werden. Da
die von Datenprojekten angebotenen monatlichen Felder normalerweise auf allen
Terminen basieren, ist in der Regel trotzdem eine Datenverfiigbarkeit auf 6h-Basis
erforderlich. Diese ist fiir ERA-Interim, NCEP/NCAR, CFSR, JRA-25 und ECHAM
gegeben. Fiir weitere Modelle des AR4 jedoch nicht (siehe unten).

Bei den folgenden Analysen sollen insbesondere die folgenden Fragestellungen
untersucht werden:

1. Zeigt das Klimamittel (um OUT) des Geopotenzials in 100hPa iiber dem Pazifik

129
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die fiir den DSI-Dipol verantwortliche Struktur? Gibt es also zwei Minima
im Bereich der Kiisten und ein Maximum iiber dem zentralen Pazifik? Dies
héngt eng mit der Frage zusammen, ob der diurnale und semidiurnale Zyklus
im Druckfeld mit dem der ERA40-Reanalyse vergleichbar ist. Nach Terminen
separierte Klimatologien kénnen hieriiber Aufschluss geben.

2. Zeigt das Geopotenzialfeld eine direkte Reaktion auf El Nino? In den ERA40-
Daten sind die zonalen Gradienten des Geopotenzials wiahrend El Nino deutlich
abgeschwécht. Entsprechend ergeben sich hohe Korrelationen zwischen dem
DEI und den ENSO-Indizes (Abschnitt [LZ2). Das Modell transportiert dem-
nach iiber die Konvektion SST-Variationen bis in die Tropopause und untere
Stratosphére. Geschieht dies bei anderen Modellen auf vergleichbare Weise?
Dies ldsst sich mit einem El Nifio-Composite des GEI analog zu Abbildung[C.0b
oder anhand der Korrelationen zum NINO3.4 feststellen.

3. Die wichtigste Frage ist jedoch, ob sich das in ERA40 beobachtete progno-
stische Potenzial in anderen Datensiitzen ebenfalls wiederfinden ldsst. Auch
hierzu kann zunéchst ein Composite betrachtet werden. Aufferdem kénnen die
in Abschnitt beschriebenen Vergleichsparamter berechnet werden. Bei
den Reanalysen ist es zudem moglich, die Zeitreihen direkt zu vergleichen.

Die Einbeziehung freier Modellldufe in den Vergleich macht die Generierung ei-
nes Standard-ENSO-Index aus den Modelldaten notwendig. Der bislang verwendete
Multivariate ENSO-Index (MEI) ist hierfiir zu komplex, da er fiinf verschiedene
meteorologische Felder beriicksichtigt, die einer aufwendigen Hauptkomponenten-
Analyse unterzogen werden miissen. Er soll daher durch einen geeigneten, einfachen
SST-Index ersetzt werden. Hier bietet sich der NINO3.4-Index an, da er im ERA40-
Zeitraum die hochste Korrelation mit dem MEI aufwies (Tabelle BEl). Um einen
moglichst einheitlichen Vergleich aller Datensétze zu ermoglichen, soll von nun an
auch bei den Reanalysen der NINO3.4 anstelle des MEI verwendet werden. Da-
mit die Anzahl der beriicksichtigten starken El Ninios im Zeitraum von 1958-2002
unverdndert bleibt, wurde der Schwellenwert von 1o auf 1,1c angehoben. Ein El
Nino-Jahr liegt im Folgenden (fiir alle Datensétze einheitlich) also genau dann vor,
wenn der JFM-Mittelwert des NINO3.4 1, 1o iibersteigt.

Die so gewonnenen Vergleichsdaten der verschiedenen Datensétze werden in den
folgenden Abschnitten ausfiihrlich diskutiert.

8.1 Reanalysen

Es werden im Folgenden vier Reanalyse-Projekte verwendet und mit ERA40 vergli-
chen. Dies sind neben der schon angesprochenen ERA-Interim-Reanalyse des ECM-
WF (Abschnitt [LZ2) die sehr hiufig verwendete US-amerikanische Reanalyse der
National Centers for Environmental Prediction und des National Center for Atmos-
pheric Research (NCEP/NCAR), die Reanalyse (JRA-25) der Japan Meteorological
Agency (JMA) sowie die erst kiirzlich fertiggestellte Reanalyse CFSR, die ebenfalls
von NCEP und dem National Weather Service der USA (NOAA) produziert wurde.
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Name Land | Zeitraum Auflésung | Assimilation
ERA40 UK 1957 - 2002 | T159L60 | 3D-Var
ERA-Interim | UK 1989 - Gw. | T255L60 | 4D-Var
NCEP/NCAR | USA 1948 - Gw. | T62L28 3D-Var
JRA-25 Japan | 1979 - Gw. | T106L40 | 3D-Var
CFSR USA 1979 - Gw. | T382L64 | mod. 3D-Var

Tabelle 8.1: Ubersicht iiber die Basisdaten der in diesem Abschnitt behandelten Reanaly-
sen. Gw steht fiir Gegenwart.

| ERA40 | ERA-Int | NCEP | GFSR | JRA-25
ERA40 0.68 0.56 0.70 0.64
ERA-Int 0.68 0.57 0.85 0.78
NCEP 0.41 0.42 0.67 0.54
GFSR 0.66 0.77 0.63 0.80
JRA-25 0.66 0.85 0.56 0.83

Tabelle 8.2: Korrelationsmatrix der jahrlichen JEM-Zeitreihen des GEI fiir fiinf Reanaly-
sen. Die Werte oberhalb der Diagonalen beziehen sich auf den maximal moglichen paarweisen
Uberlapp-Zeitraum. Die Werte unterhalb der Diagonalen beziehen sich auf den gemeinsamen
Uberlapp-Zeitraum aller Reanalysen (1989-2002).

Die NCEP/NCAR-Reanalyse gibt es bereits seit 1996 und war die erste globale
Reanalyse, die die komplette zweite Hélfte des 20. Jahrhunderts (ab 1948) abdeckt.
Sie wird zudem bis in die Gegenwart fortgefiihrt. Eine ausfiihrliche Beschreibung
dieser Reanalyse geben [Kalnay et all (1996) oder [Kistler et all (2001). Aufgrund
ihres Alters ist sie die Reanalyse mit der geringsten Auflosung (Tabelle BI).

Die Climate Forecast System Reanalyse (CFSR) ist die modernste hier be-
trachtete Reanalyse. Sie wurde 2010 fertig gestellt und besitzt mit Abstand die
hochste Auflosung der hier untersuchten Modelle. Im Unterschied zu allen anderen
Reanalyse-Modellen ist bei CFSR, auch ein Ozean-, Land- und Seeeismodell inte-
griert. Es sind Daten ab 1979 verfiighar. CFSR wird inSaha et all (2010) ausfiihrlich
beschrieben. Auch diese Reanalyse wird laufend fortgefiihrt. Allerdings sind tégliche
Geopotenzialwerte in 100hPa im Moment nicht frei verfiigbar. Sie konnten jedoch
auf Anfrage um 0UT von 1979 bis 2009 beschafft werden.

Die Japanische Reanalyse JRA-25 wurde 2005 fertig gestellt und somit etwa zwei
Jahre spéter als ERA40. Sie liefert Daten ab 1979 und wird wie die NCEP/NCAR-
Reanalyse unter der Bezeichnung JMA Climate Data Assimilation System (JCDAS)
laufend fortgefiihrt. Thre Auflésung liegt etwas unter der von ERA40. Details hierzu
sind in [Onogi et all (2007) zu finden.

Einen ersten Uberblick iiber Unterschiede und Gemeinsamkeiten der Reanaly-
sen im Hinblick auf die genannten Fragestellungen geben die paarweisen Korre-
lationen der jéhrlichen GEI-Zeitreihen (Tabelle BZ). Diese wurden jeweils sowohl
fiir den paarweisen als auch fiir den gemeinsamen Uberlapp-Zeitraum berechnet.
Die Zeitreihen selbst sind in Abbildung Bl aufgetragen. Es fillt sofort auf, dass
zum Teil erhebliche Unterschiede bestehen und die Korrelationskoeffizienten generell
nicht besonders hoch sind. Dies ist sicher der spérlichen und schwierigen Beobach-
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Abbildung 8.1: Zeitreihen der JFM-Mittelwerte (OUT) des GEI fiir fiinf verschiede-
ne Reanalysen (schwarz=ERA40, blau=ERA-Interim, rot=NCEP/NCAR, violett=CFSR,
griin=JRA-25).

tungssituation in dem betrachteten Gebiet geschuldet. Die Modelle sind dort kaum
an Beobachtungen gebunden, sodass sich Unterschiede zwischen ihnen besonders
stark bemerkbar machen und zu grofien Unsicherheiten fithren kénnen. Allerdings
zeigen die moderneren Reanalysen (ERA-Interim, CFSR und JRA-25) untereinan-
der vergleichsweise hohe Korrelationen, wihrend die dltere NCEP /NCAR-Reanalyse
die geringsten Korrelationen aufweist. Der Abbildung ist auflerdem zu entneh-
men, dass die Differenzen offenbar in den letzten zehn Jahren kleiner geworden sind.
Grund diirfte die verbesserte Beobachtunssituation durch moderne Satellitentechnik
sein, wodurch die Ausbildung eines modellspezifischen Klimas weitgehend unterbun-
den wird.

Die zonale Struktur und die Stérke des diurnalen und semidiurnalen Zyklus des
100hPa-Geopotenzials zeigt Abbildung B2 Die mittlere Hohe der 100hPa-Fléiche un-
terscheidet sich etwas zwischen den Reanalysen: Sie ist etwa gleich fiir ERA-Interim
und JRA-25 und liegt um etwa 20m hoher bei ERA40 und um etwa 50m hoher bei
NCEP/NCAR. Bei CFSR liegt sie etwa 20m tiefer. Dieser Unterschied wurde in Ab-
bildung B2 zur besseren Vergleichbarkeit der zonalen Gradienten entfernt. Dariiber
hinaus zeigen alle Reanalysen die Gezeitenschwingung in vergleichbarer Auspragung.
Die NCEP-Reanalyse unterscheidet sich dabei am deutlichsten von den anderen drei,
insbesondere zu den Nebenterminen. Um QU'T findet sich bei allen Reanalysen die fiir
den DSI-Dipol verantwortliche Tief-Hoch-Tief-Struktur. Diese ist bei den ECMWF-
Reanalysen etwas stirker ausgepréigt als bei den anderen beiden. Insgesamt sind
die Unterschiede jedoch recht gering, sodass man unterschiedliche Auspragung be-
ziehungsweise Modellierung der atmosphérischen Gezeiten als Ursache fiir die teils
erheblichen Differenzen der Reanalysen ausschlieflen kann.

Nach dieser ersten Einordnungen und dem Vergleich der semidiurnalen Oszillati-
on soll nun das Augenmerk auf die ENSO-bezogene Variation der Zeitreihen gelegt
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Abbildung 8.2: Klimatologie der zonalen Geopotenzialanomalie in 100hPa zu den
vier verschiedenen Terminen fiir die Reanalysen ERA40 (schwarz), ERA-Interim (blau),
NCEP/NCAR (rot) und JRA-25 (griin). Fiir die CFSR-Reanalyse (violett) lagen nur Daten
fiir OUT vor. Gemittelt wurde iiber die Monate JFM und den gemeinsamen Zeitraum von
1989 bis 2002 sowie meridional von 15°S bis 10oN.
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Abbildung 8.3: El Nifio-Composites (wie Abbildung[[Hb) fiir fiinf verschiedene Reanalysen
(ERA40-, ERA-Interim, NCEP/NCAR, CFSR, JRA-25) und drei verschiede ECHAM5-20C
Laufe. Dargestellt ist die normierte Anomalie der jahrlichen JEM-Werte des NINO3.4-Index
in rot und des GEI ([Z34) in blau. Die Composites wurden aus El Nino-Jahren gebildet,
in denen der NINO3.4-Wert iiber 1.10 lag. Anzahl der sich ergebenden El Nifio-Ereignisse
und deren mittlerer zeitlicher Abstand sind im oberen Teil der Abbildung vermerkt. Bei
den Reanalysen wurde der maximal verfiighare Zeitraum verwendet (bei NCEP ab 1958).
Der Zeitraum der ECHAM-L&ufe ist 1861-1999. Die gestrichelten Linien geben das jeweilige
95%-Signifikanzniveau an.

Datensatz At n 5 TjoE d €j a m s fo,75
ERA40 45 5 1.00 1.00 0.00 -0.34 0.9980 0.23 0.92 1.11
ERA-Int 22 3 0.68 0.49 0.51 -0.74 0.9723 0.23 0.76 2.03
NCEP/NCAR 53 6 0.56 0.43 0.96 -0.51 | -0.4802 0.34 0.97 10.31
CFSR 31 4 0.70 0.48 0.64 | -0.73 | -0.0425 0.39 0.70 5.73
JRA-25 32 5 0.64 0.39 0.63 -0.56 0.8597 | -0.10 0.25 3.06
ECH20C1 140 20 - - - 0.10 0.9947 0.12 0.61 5.75
ECH20C2 140 18 - - - 0.02 0.9994 0.06 0.34 4.06
ECH20C3 140 18 - - - -0.04 0.9683 | -0.02 0.68 5.72

Tabelle 8.3: Vergleichsparameter fiir den GEI [Z34]) aus verschiedenen Datensétzen. Die
Vergleichsparameter sind in Abschnitt und [Z8 definiert. Als Referenz-ENSO-Index
wurde hier der NINO3.4 verwendet. Zusédtzlich wurde hier noch jeweils die Spearman-
Korrelation zwischen dem GEI und dem NINO3.4 (e;) berechnet. At bezeichnet die jeweilige
Lange der Zeitreihe in Jahren, n gibt die Anzahl der beriicksichtigten El Nifios an. Die Para-
meter r; bis d wurden anhand des jeweiligen, paarweisen Uberlapp-Zeitintervalls mit ERA40
berechnet, die restlichen Parameter jeweils fiir die Gesamtlinge der Zeitreihe.

werden. Abbildung B3 zeigt dazu die tiblichen El Nino-Composites. Auflerdem wur-
den Korrelationen mit dem NINO3.4-Index berechnet (Parameter e; in Tabelle B3).
Die Composites lassen bei allen Reanalysen ein deutliches Absinken des GEI in El
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Nino-Jahren erkennen. Bei NCEP ist dieses Signal minimal schwécher, bei ERA-
Interim, CFSR und JRA-25 etwas stéirker als bei ERA40. Diese stérkere Reaktion
auf El Nifio diirfte auch ein Grund fiir die betragsméflig hoheren Korrelation dieser
drei Reanalysen zum NINO3.4 sein (e;). Erstaunlicherweise zeigt ERA40 in diesem
Parameter mit Abstand den niedrigsten Wert. Bei allen anderen Reanalysen ist der
GEI demnach viel stéirker an die SSTs gekoppelt als bei ERA40.

Waéhrend die Reaktion des GEI auf El Nino-Ereignisse also bei den Reanaly-
sen zumindest qualitativ {ibereinstimmt, findet man im Hinblick auf das Vorher-
sagepotenzial erneut grofie Unterschiede. Schon ein kurzer Blick auf die Zeitreihen
selbst (Abbildung BTl) ldsst erkennen, dass keine weitere Reanalyse die ERA40-
Anstiege vor den El Ninos aufweist. Composites und Vergleichsparameter liefern
das gleiche Bild: Die Asymmetrie a erreicht nur noch bei ERA-Interim das 95%-
Signifikanzniveau. Auch bei JRA-25 findet man mit 0,86 noch einen recht hohen
Wert. Dagegen zeigen CFSR eine leichte und NCEP eine stiarkere Asymmetrie in
die umgekehrte Richtung. Hier sind also die GEI-Werte nach El Nino grofler als
vorher. Die Linearitét ist bei ERA-Interim, CFSR und JRA-25 nicht signifikant. Bei
letzt genannter Reanalyse findet sich sogar ein umgekehrtes Vorzeichen in der Stei-
gung m. NCEP /NCAR zeigt zwar eine signifikante Linearitét, diese ist jedoch wegen
des extrem hohen Werts fiir fq 75, der sogar deutlich iiber dem Erwartungswert der
Nullhypothese liegt, nicht nutzbar. Auch bei den anderen Reanalysen finden sich
hier deutlich hohere Werte als fiir ERA40. Lediglich ERA-Interim kommt noch in
die Ndhe der ERA40-Werte, enthilt nur zwei der auch in ERA40 vorkommenden El
Ninos.

Diese Untersuchungen zeigen eindeutig, dass die Anstiege des GEI beziehungs-
weise DEI vor El Nino und das damit verbundene prognostische Potenzial eine Ei-
genschaft ist, die so nur in der ERA40-Reanalyse vorkommt. ERA-Interim erscheint
allerdings wegen der Kiirze der Zeitreihe diesbeziiglich nicht abschlielend bewertbar.
CFSR, JRA-25 und vor allem NCEP/NCAR weisen grofie Differenzen zur ERA40-

Zeitreihe auf.

8.2 Klimamodellldufe

8.2.1 ECHAMS5-Modell

Im vergangenen Abschnitt wurden grofie Unterschiede zwischen den fiinf unter-
suchten Reanalysen im Bereich der tropischen Tropopause deutlich. Eine weitere,
unabhéngige Vergleichsmoglichkeit stellen Klimamodell-Léaufe dar. Im Rahmen der
vierten Assessment-Reports (AR4) des IPCC wurden Klimavorhersagen mit einer
Vielzahl globaler, gekoppelter Atmosphéren- und Ozeanmodelle durchgefiihrt. In
diesem Zusammenhang sind dabei weniger die Extrapolationen in die Zukunft von
Interesse als vielmehr Rekonstruktionen der nahen Vergangenheit und Gegenwart.
Solche mit 20C3M bezeichneten Modelllaufe werden {iblicherweise von vorindustri-
ellen Anfangsbedingungen aus gestartet und nach einer Einschwingphase mit be-
obachteten oder rekonstruierten antropogenen und natiirlichen Antrieben versehen.
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Dabei handet es sich etwa um die Sonnenaktivitit und deren Variationen oder die
Verénderung von Spurengaskonzentrationen (z.B. Treibhausgase) oder Aerosolkon-
zentrationen (z.B. durch Vulkanausbriiche). Deshalb stellen diese Klimaldufe eine
Art ,Klima-Reanalyse“ dar. Sie dienen dazu festzustellen, ob und wie gut die Mo-
delle in der Lage sind, das aktuelle Klima wiederzugeben.

Klimamodelle unterscheiden sich oft erheblich in der Giite, mit der sie be-
stimmte meteorologische Phidnomene simulieren koénnen. Beziiglich ENSO fiihr-
ten Van Oldenborgh et all (2005) einen Vergleich fiir 19 der 26 Modellexperi-
mente des AR4 durch. Dabei zeigte das gekoppelte ECHAMS5/MPI-OM-Modell
(Roeckner et _all, 2003) des Max-Planck-Instituts fiir Meteorologie (MPI-M) weitge-
hend gute Ubereinstimmung mit den Beobachtungen beziiglich Muster, Periode und
Amplitude der SST-Anomalie. Problematisch ist jedoch die unzureichende Asym-
metrie zwischen El Nino und La Nina, das heifit negative SST-Anomalien sind im
Modell dhnlich stark ausgeprigt wie positive, was in der Natur nicht der Fall ist.
Dennoch gehért ECHAMS5 im Hinblick auf die ENSO-Simulation zu den besten Mo-
dellen des AR4. Es ist auflerdem das einzige Modell des AR4, fiir das sechs-stiindlich
aufgeloste Daten in 100hPa verfiigbar waren. Dies ermdglicht die Berechnung des
GEI und die direkte Einbeziehung dieses Modells in den obigen Vergleich der Re-
analysen. Weitere Modelle des AR4 werden im néchsten Abschnitt betrachtet und
miissen mit einer anderen Methode verglichen werden.

Da Klimamodellldufe frei sind (nicht an Beobachtungen assimiliert wurden), ist
die Berechnung von Korrelationen und der direkte Vergleich der Zeitreihen mit den
Reanalysen nicht sinnvoll. Es soll daher zunéchst die nach Terminen unterteilte
Klimatologie des 100hPa-Geopotenzials der Monate JFM zwischen 15°S und 10°N
betrachtet werden (Abbildung BZ)). Fiir das ECHAM-Modell wurden drei 20C3M-
Léufe produziert, die einzeln beriicksichtigt wurden (Roeckner, 2005a)d)€). Es zeigt
sich zunéchst, dass die drei Léufe sehr dicht beieinander liegen und sich nur um
Nuancen unterscheiden. Allerdings liegt bei den ECHAM-Léufen die 100hPa-Fliache
ca. 100m unterhalb der von ERA40. Wie auch bei den Reanalysen wurde dieser
Offset in der Abbildung entfernt. Abgesehen davon stimmen die Modelldaten
sehr gut mit der Reanalyse iiberein. Sowohl die Hoch-Tief-Struktur um OUT als auch
der semidiurnale Zyklus sind fast identisch ausgeprigt. Die Abweichungen zwischen
ERA40 und ECHAM sind bis auf den Offset sogar kleiner als die zwischen ERA40
und den anderen Reanalysen. Dies zeigt zum einen den gemeinsamen Ursprung der
beiden Modelleﬂ, zum anderen wie wenig die Reanalysen im betreffenden Gebiet
offenbar von Beobachtungen beeinflusst wurden.

Trotz dieser Ubereinstimmung im Klimamittel zeigen sich groie Unterschiede in
der auf ENSO bezogenen zeitlichen Varation: El Nino-Composites (Abbildung R3]
fassen die Reaktion des GEI auf die modellierten El Nino-Ereignisse zusammen.
Der NINO3.4-Index, berechnet aus [Roeckner (2005b,d)), zeigt zunéchst ein recht
dhnliches Verhalten im Vergleich zu den Reanalysen. Dies bestétigt, dass ENSO im
ECHAM-Modell recht gut simuliert wird. Der Geopotenzial-Index reagiert wie schon

'Das ECHAM-Modell wurde aus dem Globalmodell des ECMWE heraus entwickelt und zum
Zwecke der Klimaforschung angepasst. Entsprechend steht ECHAM fiir ECMWF-Hamburg.
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Abbildung 8.4: Zonaler Verlauf des Geopotenzials in 100hPa zu den vier verschiedenen Ter-
minen, gemittelt iber JEM von 1958-2002 (ERA40) beziehungsweise 1860-1999 (ECHAM)
sowie von 15°S bis 10°N fiir die ERA40-Reanalyse (schwarz) und die ECHAM5/MPI-OM
20C3M-Laufe (1. rot, 2. griin, 3. blau). Es wurde jeweils der Mittelwert iiber die Lénge und
alle Termine, bei ECHAM zusétzlich alle Laufe entfernt.
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Name Land Auflosung Liufe | Jahre/Lauf
ECHAMS5 Deutschland | T63L31 3 140
MIROC3.2 Japan T421.20 3 151
HadCM3 UK 3,75 x 2,5°L19 2 140
HadGEM1 UK 1,875 x 1,25°L38 | 2 140
GFDL-CM2.1 | USA 2,5 x 2°L24 3 140

Tabelle 8.4: Ubersicht iiber die in diesem Abschnitt untersuchten 20C3M-
Modellexperimente. Bezeichnungen und Aufldsung beziehen sich auf das entsprechende
Atmosphéren-Modell.

bei den Reanalysen deutlich auf die El Nifio-Ereignisse. Es finden sich signifikante,
negative Ausschlige. Dennoch unterscheiden sich die Korrelationen zum NINO3.4
(Parameter e; in Tabelle B3) erheblich: Sie liegen sehr nahe bei Null und erreichen
keine statistische Signifikanz. Dies ist jedoch nicht auf eine schwache Kopplung der
SSTs und der hohen Atmosphére in diesem Modell zuriickzufiihren, sondern auf eine
sichelférmige Verteilung der Datenpunkte im Scatter-Plot (nicht gezeigt). Demnach
treiben starke El Nifio- und starke La Nina-Ereignisse den GEI des ECHAM-Modells
in die gleiche Richtung, wodurch die (lineare) Korrelation verschwindet.

Die Parameter m, s und fo 75 zeigen ebenfalls deutlich andere Werte als bei
ERA40 und lassen keinerlei Vorhersagepotenzial des GEI bei ECHAM erkennen.
Uberraschend ist allerdings, dass dennoch die Asymmetrie hohe Werte annimmt
und statistische Signifikanz erreicht. Dies ist auch in den Composites deutlich zu
erkennen. Die Ursache hierfiir diirfte jedoch eine andere sein als bei ERA40: Der
NINO3.4-Index des ECHAM-Modells zeigt selbst eine hohe und statistisch signifi-
kante Asymmetrie, im Gegensatz zum beobachteten NINO3.4. Die Asymmetrie des
GEI entsteht demnach offensichtlich dadurch.

Zusammenfassend ldsst sich also sagen, dass auch das ECHAM-Modell die cha-
rakterischtischen Eigenschaften des DEI beziehungsweise GEI bei ERA40 nicht
bestéitigen kann. Allerdings unterscheidet es sich zudem deutlich von gemeinsamen
Eigenschaften aller Reanalysen (z.B. im Parameter e;).

8.2.2 Weitere Modelle des IPCC-AR4

Der vierte Assessment-Report des IPCC beinhaltet insgesamt Daten von 26 ver-
schiedenen Modellen. Wie oben bereits erwéhnt, sind nicht alle dieser Modelle
in der Lage, ENSO befriedigend zu simulieren. Neben dem bereits untersuchten
ECHAMS5-Modell zeigten nach [Van Oldenborgh et all (2005) vier weitere Modelle
gute Ubereinstimmung mit den beobachteten ENSO-Charakteristiken. Dies sind:
GFDL-CM2.1 (GFDL_contactl, 2007aJb)d), MIROC3.2 (Nozawa, 2005ajb,i), Had-
CM3 (Lowse, 2005a,5) und HadGEM1 (Lowe, 20084 H). Die angegebenen Referenzen
beziehen sich jeweils auf die 20C3M-Experimente, die auch hier verwendet werden
sollen. Die wichtigsten Parameter dieser Modelle sind in Tabelle aufgefiihrt.
Die Daten der AR4-Modelle wurden iiber den CERA-Datenserver beschafft. Da-
bei standen deutlich weniger Felder zur Verfiigung, als dies bei ECHAM oder den
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Reanalysen der Fall war. Ein Vergleich analog zum vorangegangen Kapitel anhand
des 100hPa-Geopotenzials um OUT war daher nicht moglich. Zum einen liegt die
hochste verfiigbare Flache bei 200hPa, zum anderen sind lediglich Monatsmittel
erhiiltlich, die alle Termine einschlielen. Daher kann der semidiurnale Zyklus nicht
aufgelost werden, was aber aufgrund seiner Dominanz fiir einen konsistenten Ver-
gleich geméfl obigem Abschnitt unerlésslich wire.

Ein konsistenter Vergleich der fiinf Modelle aus Tabelle muss sich daher auf
die 200hPa-Fliche oder tiefere Flichen beschrinken. Dennoch lassen sich hieraus
generelle Informationen gewinnen, in welchem Ausmafi die ENSO-Variationen der
Wassertemperatur durch die einzelnen Modelle in die hohe Troposphére transpor-
tiert werden. Die Berechnung des GEI in 200hPa aus den Monatsmitteln der Mo-
dellldufe ist zwar im Prinzip moglich, erscheint jedoch fiir den angestrebten Vergleich
wenig sinnvoll. Der GEI wurde als Néherung des DEI entwickelt und ist somit an die
spezifische Struktur und Variation des Geopotenzials in 100hPa um OUT angepasst.
200hPa-Monantsmittel aller Termine werden eine vollig andere Struktur zeigen.

Aus diesem Grund soll ein Index fiir die 200hPa-Fliche und den darunter liegen-
den, verfiigbaren Flichen (500hPa und 850hPa) auf empirischem Wege mit Hilfe ei-
ner Hauptkomponentenanalyse berechnet werden. Dazu wurden die jahrlichen JFM-
Zeitreihen aller Gitterpunkte eines Modelllaufs, die innerhalb von 60°O und 60°W
sowie 30°N und 30°S liegen, einer Hauptkomponentenanalyse unterzogen. Standen
zu einem Modell mehrere 20C3M-Léufe zur Verfiigung, so wurden die Zeitreihen
hintereinander gehingt. Die Reanalysen wurden auf die gleiche Art und Weise be-
handelt, um auch sie in den Vergleich einbeziehen zu kénnen. Hier wurde der jeweils
maximal verfiigbare Zeitraum verwendet. Damit ergaben sich Langen der Zeitreihen
von 22 Werten (Jahren) fiir ERA-Interim bis hinzu 453 Werten fiir MIROC3.2. Die
Hauptkomponentenanalyse liefert neue Zeitreihen, die sich als Linearkombination
der alten ergeben. Die neuen Zeitreihen sind paarweise unkorreliert und nach ihrer
Varianz absteigend geordnet. Die erste Hauptkomponente gibt demnach die Haupt-
information aller urspriinglichen Zeitreihen wieder. Mathematisch handelt es sich bei
der Hauptkomponentenanalyse um eine Hauptachsentransformation der Kovarianz-
Matrix. Néheres dazu ist z.B. in [Wilks (1995) oder Navarra und Simoncini (2010)
zu finden.

Wichtige Parameter der durchgefiihrten Hauptkomponenten-Analyse sind die
erkldrte Varianz der ersten Hauptkomponente sowie deren Korrelation mit dem
NINO3.4. Diese Grofen sind in Abbildung als Funktion der Hohe fiir die ver-
schiedenen Modelle dargestellt. Zur Ergénzung wurden die entsprechenden Gréfien
der zweiten Hauptkomponente ebenfalls angefiigt. Die erklirte Varianz der ersten
Hauptkomponente zeigt zunéchst eine generelle Zunahme mit der Hohe. Dies bedeu-
tet, dass die rdumliche Auto-Korrelation mit zunehmender Hohe grofier wird. Grund
sind die grofiriumigeren Stromungsverhéltnisse in der hheren Atmosphére. In allen
Hohen finden sich recht grofie Streuungen unter den Modellen. Auch die Reanalysen
sind untereinander erneut recht verschieden. Bei ERA-Interim kénnte die sehr kurze
Zeitreihe ein Grund dafiir sein, aber auch zwischen ERA40 und NCEP/NCAR zei-
gen sich grofie Unterschiede selbst in niedirigen Hohen. JRA-25 und CFSR stimmen
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Abbildung 8.5: Erkliarte Varianz und Korrelation zum NINO3.4 der
ersten und zweiten Hauptkomponente des Geopotenzials fiir verschiedene
Modelle und Reanalysen in drei verschiedenen Druckflachen. Es wurden
alle Gitterpunkte die zwischen 60°O und 60°W sowie 30°N und 30°S
in die Hauptkomponentenanalyse einbezogen. Es wurden jahrliche JFM-
Zeitreihen verwendet, die alle Termine enthalten. Es wurde auflerdem
jeweils der maximal verflighare Zeitraum zu Grunde gelegt.
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hingegen gut mit ERA-Interim iiberein. Von den Klimamodellen kommt HadCM3
ERA40 am nichsten. Auch ECHAM zeigt gute Ubereinstimmung, allerdings sind in
der besonders interessanten 200hPa-Fliche die Unterschiede in der erklédrten Varianz
doch verhaltnisméfig grofl.

Bei den Korrelationen der ersten Hauptkomponente mit dem NINO3.4 ver-
groBern sich die Differenzen weiter: Zwei Modelle (HadGEM und MIROC) schei-
nen hier komplett aus dem Rahmen zu fallen. Das schlechte Abschneiden dieser
Modelle lasst sich auf erhthte Varianzen am noérdlichen und siidlichen Rand des
Gebiets zuriickfithren, welche die Hauptkomponenten-Analyse stark beeinflussen,
jedoch nicht im Zusammenhang mit ENSO stehen. Auch die Reanalysen zeigen
in der Korrelation erneut massive Differenzen. Diese sind deutlich grofler als zwi-
schen den verbleibenden drei Modellen des AR4, besonders bei CFSR. ERA40 und
ECHAM liegen sehr dicht beieinander, auch HadCM3 zeigt gute Ubereinstimmung
mit ERA40, vor allem in der oberen Atmosphére.

Die zweite Hauptkomponenete ist vor allem wegen CFSR interessant. Hier findet
man die hochste erklédrte Varianz und die héchste Korrelation aller Modelle in 500hPa
und 200hPa. Die fehlenden NINO3.4-Korrelationen der ersten Hauptkomponente
werden damit sozusagen wieder ausgeglichen. Der Grund fiir dieses abweichende
Verhalten ist vermutlich die im Vergleich wesentlich hohere Auflosung von GFSR.
Damit werden kleinskaligere Prozesse simuliert, die fiir ein erhéhtes hochfrequentes
Rauschen sorgen und die niederfrequenten SST-Korrelationen gewissermaflen in die
zweite Reihe verweisen.

Neben den Hauptkomponenten enthélt auch der erste Eigenvektor der Kovarianz-
Matrix wichtige Informationen und erméglicht Untersuchungen der rdumlichen
Struktur. Er liefert die Linearfaktoren, mit denen man die erste Hauptkomponente
aus den Zeitreihen der Gitterpunkte erhélt. Diese Linearfaktoren sind in Abbil-
dung Bl fiir die 200hPa-Fliache dargestellt. Sie werden in der Meteorologie iiblicher-
weise als Empirische Orthogonalfunktionen (EOF) bezeichnet. Hier findet sich nun
eine relativ gute Ubereinstimmung der Reanalysen untereinander. Lediglich ERA-
Interim zeigt schwichere Amplituden, was erneut auf die kurze zeitliche Abdeckung
zuriickzufithren sein konnte. JRA-25 und ERA40 stimmen besonders gut iiberein.
Bei den AR4-Modellen findet man bei HadCM3 die gréfite Ahnlichkeit mit ERA40,
gefolgt von MIROC und GFDL. ECHAM und besonders HadGEM unterscheiden
sich recht deutlich.

Betrachtet man alle drei gezeigten Groflen (erklérte Varianz, Korrelation und
EOF) zusammen, so findet sich lediglich bei HadCM3 eine durchgehend gute Uber-
einstimmung mit ERA40. Selbst die anderen Reanalysen weichen zum Teil erheblich
starker ab. Das ECHAM-Modell stimmt gut mit ERA40 {iberein in der Korrelation,
dafiir finden sich recht grofie Differenzen in der rdumlichen Struktur des 200hPa-
Geopotenzials.

Zusammenfassend zeichnen die dargestellten Ergebnisse ein Bild von groflen Un-
sicherheiten in der betreffenden Region: Zunéchst konnten weder bei den Reanalysen
noch beim ECHAM-Modell wesentliche der fiir ERA40 beschriebenen Eigenschaf-
ten wiedergefunden werden. Dariiber hinaus zeigten auch weitere Modelle des AR4
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a) ERA40 b) Era-Interim

BOE OOE 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W BOE 90E 120E 150E 180 150W 120W QOW 6OW

¢) NCEP d) CFSR

308 30S T v
60E  90E 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W 60E 90E 120E 150E
e) JRA-25 f) ECHAM

—

BOE 90E 120E 150F

g) MIROC h) HADCM3

60E  90E 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W
i) HADGEM

305 4—————— ; ; S . | 305 . y ; ; ;
BOE OOE 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W BOE 90E 120E 150E 180 150W 120W QOW 6OW
-4 3 2 -1 0 1 2 3 4 x10°

Abbildung 8.6: Empirische Orthogonalfunktion der ersten Hauptkomponenten (1.EOF)
aus Abbildung in 200hPa.
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grofle Streuungen im Bereich der 200hPa-Fliche und darunter. Noch einmal be-
merkt sei, dass lediglich Modelle mit guter ENSO-Simulation beriicksichtigt wurden.
Die im vorangegangenen Kapitel beschriebenen Veréinderungen des DEI durch ei-
ne neue Modellversion des operationellen ECMWF-Modells unterstreichen ebenfalls
die grofle Unsicherheit. Offensichtlich ist die Entwicklung der Wetter- und Klimamo-
dellierung noch nicht weit genug fortgeschritten, um in den betrachteten Gebieten
und Variablen verldssliche Bedingungen zu simulieren. Die Frage, ob die beschrie-
benen Eigenschaften der DEI- oder GEI-Zeitreihe der Realitéit entsprechen, kann
daher nicht abschliefend beantwortet werden. Der Mangel an Beobachtungen in
der betreffenden Region und Hohe begiinstigt die Entstehung eines Modellklimas,
welches entsprechend stark vom verwendeten Modell abhéingt. Die Tatsache, dass
Unterschiede zwischen Reanalysen vergleichbar grof3 sind wie zwischen frei laufenden
Klimamodellen, unterstreicht diesen Punkt.






Kapitel 9

Korrelationsanalysen

Nach den negativen Ergebnissen der Vergleiche aus Kapitel [ soll im Folgenden
der Zusammenhang der DEI-Zeitreihe zu weiteren Feldern innerhalb der ERA40-
Reanalyse genauer untersucht werden. Durch die in Abschnitt [8 abgeleiteten DEI-
Naherungen wurden bereits erste Zusammenhénge zu einigen meteorologischen Fel-
dern deutlich. Solche Untersuchungen sollen nun auf die gesamte tropische Atmo-
sphére und den Ozean ausgeweitet Werdenﬂ. Der Schwerpunkt soll dabei erneut nicht
auf den Einfluss der El Nino-Ereignisse selbst gelegt werden. Die Auswirkungen von
El Nino auf die atmosphérische und ozeanische Zirkulation ist bereits intensiv unter-
sucht und beschrieben worden, siehe z.B. Sarachik und Cand (2010). Vielmehr soll
geklirt werden, mit welchen Variablen und Regionen der beobachtete starke Anstieg
des DEI im Vorfeld von El Nifo in Zusammenhang steht. Dazu werden in diesem
Kapitel zunéchst Korrelationen untersucht. Die darauf folgenden Kapitel betrach-
ten anschliefend Composite-Differenzen und schliefllich explizit einige ausgewéhlte
meteorologische Phénomene.

9.1 Methode

Zusammenhinge zwischen DEI und weiteren Variablen sollen zunéchst anhand von
Korrelationsfeldern studiert werden. Entsprechend der beobachteten zeitlichen Ei-
genschaften des DEI sollen dabei monatlichen Zeitreihen der ERA40-Periode ver-
wendet werden, die allerdings nur aus den Monaten Januar bis Mérz bestehen. Der
Jahresgang der monatlichen DEI-Zeitreihe wurde dabei entfernt. Ebenfalls entfernt
wurden die Jahre, in denen ein starkes El Nino-Ereignis auftrat, das heifit dass der
MEI-Wert fiir JEM iiber 1o lag. Dies war innerhalb der ERA40-Periode 1958, 1973,
1983, 1987, 1992 und 1998 der Fall. Der direkte Einfluss von El Nifios auf die Kor-
relationen soll dadurch vermindert werden. Bei Korrelationen mit Ozeanvariablen
wurden die jéhrlichen JFM-Zeitreihen des DEI anstelle der monatlichen verwendet,
da im Ozean nur geringe intrasaisonale Varianz anzutreffen ist. Diese Zeitreihen
beginnen auflderdem erst 1980. Als Korrelationsparameter wurde der Spearman-

!'Da ERA40 kein Ozeanmodell besitzt, wird hierzu auf einen anderen Datensatz zuriickgegriffen.
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Rangkorrelationskoeffizient verwendet. Dies soll Unabhéngigkeit von der jeweiligen
statistischen Verteilung der Grofien sicherstellen. Dennoch zeigten Kontrollrechnun-
gen mit dem Pearson-Korrellationskoeffizient keine nennenswerten Unterschiede.

Die Frage der einflieenden Termine wurde je nach betrachteter Variable unter-
schiedlich gehandhabt: Bei der DEI-Zeitreihe wurden wie iiblich generell nur OUT-
Termine beriicksichtigt. Bei den korrelierten Feldern wurde ebenso verfahren, wenn
dort ebenfalls eine starke semidiurnale Oszillation zu erwarten war. In Boden- und
Ozeandaten wurden daher alle Termine einbezogen. Gegebenenfalls wurden die Fel-
der iiber den Tag integriert (z.B. die Bodenfliisse). Es wurden neben gitterpunkt-
weisen horizontalen Korrelationsfeldern, auch meridionale Schnitte sowie vertikal
integrierte Felder korrelliert.

Bei allen Korrelationsfeldern wurden zudem Signifikanz-Tests durchgefiihrt. Ge-
testet wurde gegen die Nullhypothese, dass kein Zusammenhang besteht. Das Si-
gnifikanzniveau wurde wie allgemein iiblich einheitlich auf 95% festgelegt, das heif3t
Korrelationen werden als signifikant angesehen, wenn die Wahrscheinlichkeit eines a-
Fehlers (auch Fehler 1. Art oder Irrtumswahrscheinlichkeit) unter 5% liegt. Dies gilt
fiir alle Korrelationskoefizienten r eines Diagramms, die betragsméflig grofler sind
als ein dem Signifikanzniveau entsprechendes rg. Der Wert fiir rg hidngt aufler vom
Signifikanzniveau entscheidend von der Anzahl n der Zeitschritte ab. Durch die je
nach verwendetem Datensatz unterschiedliche zeitliche Abdeckung und Auflésung
ergeben sich so auch unterschiedliche Signifikanz-Niveaus: Fiir ERA40-Daten und
monatlichen JFM-Zeitreihen liegt es bei rg = 0,17, fiir Ozeandaten mit jahrlichen
JFM-Zeitreihen bei rg = 0,44. In allen folgenden Abbildungen sind Korrelationen
unterhalb des Signifikanzniveaus grau dargestellt.

Um die Korrelationen besser beurteilen zu kénnen, ist im Folgenden fiir jedes
Feld zusétzlich das entsprechende Klimamittel dargestellt, das heifit es wurde iiber
alle in die Berechnung der Korrelationen einflieBenden Werte gemittelt.

9.2 Atmosphire

9.2.1 Tropopause (100hPa)

Die Variablen der Tropopause, also jener Region in welcher der DEI selbst berech-
net wird, waren z.T. bereits Gegenstand bei der Entwicklung der DEI-Ndherungen
in Abschnitt Um diese nochmal zu bestétigen, sollen sie in die Korrelations-
analyse mit einbezogen werden. Insgesammt wurden sechs Variablen in 100hPa un-
tersucht: Geopotenzial, zonaler und meridionaler Wind, Stabilitéit, Potenzielle Vor-
ticity und relative Feuchte (Abbildung und [@2). Hierfiir wurden monatliche
JFM-Zeitreihen benutzt. Aufgrund des dominanten semidiurnalen Zyklus in dieser
Region wurde ausschliellich der OUT-Termin beriicksichtigt.

Das Klimamittel des Geopotenzials zeigt die bereits ausfiihrlich besprochene Tief-
Hoch-Tief-Struktur. Das Korrelationsfeld zeigt entsprechend die Verstédrkung dieser
Struktur bei hohen DEI-Werten. Da die Korrelationen sdmtlich negativ sind, scheint
diese hauptséchlich durch eine Vertiefung der Tiefdruckgebiete im Westen und Osten
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Abbildung 9.1: Klimatologie (linke Spalte) und Spearman-Korrelation (rechte Spalte) des
Geopotenzial und der horizontalen Windkomponenten mit der Annomalie der monatlichen
DEI-Zeitreihe (OUT), beschrinkt auf die Monate JEM, ausgenommen El Nino-Jahre. Die
grauen Bereiche zeigen Korrelationswerte unterhalb des 95%-Signifikanz-Niveaus. Fiir obige
Abbildungen liegt es bei +0, 17.
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a) Potenzielle Vorticity, PV(100hPa)
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Abbildung 9.2: Wie Abbildung [l jedoch fiir die Felder Potenzielle Vorticity, 9.6 und

relative Feuchte.
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zustande zu kommen. Aufgrund der geringen Erdvorticity erfihrt die Stromung im
betrachteten Gebiet kaum Ablenkung durch die Coriolis-Kraft und reagiert direkt
auf das Druckfeld: Das Klimamittel des zonalen Windes zeigt deutlich das Aus-
stromen aus dem Hoch, die Korrelation eine Verstirkung dieser Ausstrémung bei
hohen DEI-Werten, entsprechend dem verdnderten Druckgradienten.

Der meridionale Wind konvergiert im Klimamittel im Bereich 180°0O bis 120°W
(also iiber dem negativen DEI-Gebiet) am Aquator. Der Korrelationsplot zeigt eben-
falls eine Verstiarkung dieser Konvergenz bei hohen DEI- beziehungsweise niedrigen
Geopotenzialwerten in diesem Gebiet. Es handelt sich hierbei also vor allem um
meridionales Einstromen in das ostliche Tief. Damit korrelliert ist offensichtlich ein
Bereich mit meridionalem Ausstromen noch weiter ostlich. Im westlichen Gebiet
(iiber dem maritimen Kontinent) sind meridionale Stromungen hingegen weniger
stark ausgeprigt und ebenfalls weniger stark mit dem DEI korreliert.

Dieses Stromungsmuster bildet sich entsprechend in der Potenziellen Vorticity
ab: Durch den hohen meridionalen Gradienten der Erdvorticity ist ihr Klimamittel
zwar weitgehend Breitenkreis-parallel. Dennoch erkennt man erhohte positive Vor-
ticity im Nordosten und erhohte negative Vorticity im Siidosten des DEI-Gebiets.
Im Korrelationsdiagramm ist die DEI-synchrone Verstdrkung dieser beiden Wirbel
sehr deutlich zu sehen.

Die Stabilitdt (hier 00/0z) zeigt im Klimamittel relativ hohe Werte iiber dem
maritimen Kontinent bis hin zum Zentralpazifik. Im Ostpazifik schliefit sich ein Ge-
biet relativ niedriger Stabilitdt an. Diese Struktur wurde bereits im Zusammenhang
mit der Untersuchung zur Tropopausenhthe in Abschnitt [LZT] diskutiert. Hohe DEI-
Werte sind korreliert mit einer weiteren Zunahme der Stabilitéit, vor allem {iber dem
positiven DEI-Gebiet, was einem Absinken der Tropopause dort entspricht. Dies
leuchtet aufgrund der Néherungen ([LZ4 [L28, [[3T]) auch unmittelbar ein: Im Li-
mes kleiner rdumlicher Gradienten von 00 /0p tritt dieser Parameter quadratisch als
globaler Faktor in der DSI-Formel auf und amplifiziert so den durch die Geopoten-
zialstruktur bedingten Dipol.

Die relative Feuchte in 100hPa bildet im Klimamittel deutlich die innertropische
Konvergenzzone sowie den zonalen SST-Gradienten im Pazifik ab: Je wérmer die
Erdoberfliche, umso mehr Feuchtigkeit kann bis in die Tropopause transportiert
werden. Korrelationen mit dem DEI sind hier ausschlieflich im 6stlichen Gebiet
ausgepragt. Bei hohen DEI-Werten nimmt die Feuchte dort signifikant ab.

9.2.2 Erdoberflache

Im Hinblick auf mégliche urséchlichen Zusammenhénge zwischen dem DEI und EN-
SO wurden vier Variablen ausgewihlt, welche fiir die Wechselwirkungen zwischen
Atmosphére und Ozean besonders wichtig sind: Der zonale und meridionale Wind,
die kurzwellige Einstrahlung und der Bodenwérmestrom (Abbildung [13)). Die bei-
den letzten Groflen stammen aus dem 24h-Vorhersagelauf und wurden iiber diesen
integriert. Die Angaben beziechen sich auf die entsprechende mittlere Leistung pro
Flédche. Fliisse in Richtung Erdmittelpunkt sind positiv definiert. Erwartungsgem#fl
dominieren im Klimamittel iiber dem Pazifik Ostwinde als Reaktion auf den starken
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Abbildung 9.3: Wie Abbildung @1l jedoch fiir folgende Variablen der Erdoberfliche: Ho-
rizontaler Wind in 10m, kurzwellige Einstrahlung und Bodenwérmestrom. Séamtliche Daten
stammen von der ERA40-Analyse und -Vorhersage. Abbildung (a) und (b) enthalten alle vier
Termine, Abbildungen (c) und (d) sind iiber den um QUT gestarteten 24h-Vorhersagelauf

integriert.
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Gradienten der Meeresoberflichentemperaturen zwischen West- und Ostpazifik. Im
Bereich des maritimen Kontinents herrschen schwache Westwinde vor. Uber dem
zentralen Pazifik finden sich besonders hohe Korrelationen zum DEI, das heifit die
oberflichlichen Ostwinde sind besonders stark wihrend positiver DEI-Phasen. Die
Westwinde im Westen sind ebenfalls verstarkt. Dies ist vor allem durch die gemeinsa-
me Kopplung von DEI und Oberflichenwind an die Meeresoberflichentemperaturen
zu erkldren (siehe auch folgende Abschnitte).

Der meridionale Wind zeigt im Klimamittel Konvergenz im Bereich der ameri-
kanischen Kiiste. Im Rest des Pazifiks herrschen Nordwinde vor. Das ist offensicht-
lich auf die betrachtete Jahreszeit zuriickzufithren (Nordwinter). Die innertropische
Konvergenzzone liegt also siidlich des Aquators. Die Korrelationen zeigen bei hohen
DEI-Werten eine leicht verstirkte Konvergenz im Ostpazifik, der eine Divergenz im
Westen gegeniiber steht.

Das Klimadiagramm der kurzwelligen Einstrahlung ist ebenfalls in erster Linie
eine Folge der betrachteten Jahreszeit. Sie zeigt ein deutliches Siid-Nord-Gefille.
Erhohte Einstrahlung findet sich auflderdem im Ostpazifik entsprechend der durch
die geringen Wassertemperaturen unterdriickten Konvektion. Entsprechend &hnlich
verhélt sich das Klimadiagramm des Bodenwéarmestroms. Die Korrelationsfelder bei-
der Groflen zeigen einen positiven Bereich iiber dem zentralen Pazifik. Somit geht
mit einem erhohten DEI-Wert eine erhéhte solare Auftheizung des zentralen Pazi-
fik am Aquator einher. Im Westen, nérdlich und siidlich des Aquators finden sich
Gebiete mit geringerer Aufheizung bei hohem DEI.

9.2.3 Bedeckungsgrad

Zur Untersuchung der Bewodlkung wurden ebenfalls Daten der ERA40-Reanalyse
verwendet. Zur Verfiigung steht der relative Bedeckungsgrad in drei Schichten (tief,
mittel, hoch). Klimadiagramm und Korrelationen sind in Abbildung [T aufgetra-
gen. Im Klimamittel zeigt sich iiber dem gesamten dquatorialen Pazifik nur recht
wenig tiefe und mittelhohe Bewdlkung. Hohe Bewdlkung ist dagegen erheblich mehr
vorhanden, insbesondere tiber dem Westpazifik und dem maritimen Kontinent. Kor-
relationen mit dem DEI finden sich ebenfalls vor allem in der hohen Bewdlkung:
Hier ist ein DEI-Anstieg mit einem Riickgang der Bewotlkung iiber dem zentralen
dquatorialen Pazifik verbunden, eingerahmt von einem Anstieg im Nordwesten und
Stiden. Auch die mittelhohe Bewolkung zeigt noch einen leichten Riickgang {iber
dem Zentralpazifik. Konsistent dazu ist die oben gezeigte erhohte Einstrahlung am
Erdboden zu erkléren: Bekanntermaflen wird die Strahlungsbilanz am Boden zum
Grofiteil durch ausgedehnte hohe Bewdtlkung beeinflusst. Die Korrelationsfelder der
kurzwelligen Einstrahlung und des Bodenwérmestroms (Abbildung @3k und d) sind
entsprechend weitgehend invers zum Korrelationsfeld der hohen Bewdlkung.
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Abbildung 9.4: Wie Abbildung @] hier fiir die Bedeckungsgrade mit tiefen, mittelhohen
und hohen Wolken. Es wurden ERA40-Daten um QUT verwendet.
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9.3 O0Ozean

Der folgende Abschnitt untersucht Zusammenhénge zwischen dem DEI und einigen
Variablen des Ozeans. Da in das El Niio-Phdnomen in hohem Mafle auch unter der
Ozeanoberfléche liegenden Schichten involviert sind (Kapitel @), sollten auch diese
mit einbezogen werden. Aufler den SSTs stellen die ERA40-Reanalysen allerdings
keine weiteren Ozeanfelder zur Verfiigung. Es wurde daher auf Daten des Global
Ocean Data Assimilation System (GODAS) zuriickgegriffen. Es stehen monatliche
Daten ab Januar 1980 zur Verfiigung. Die SST-Felder wurden der ERA40-Reanalyse
entnommen. Fiir die Korrelationen wurden hier jdhrliche JFM-Zeitreihen benutzt,
da die intrasaisonale Varianz im Ozean sehr viel kleiner ist als in der Atmosphére.
Abbildung zeigt Klima und Korrelation der Oberflichentemperatur, der Tem-
peratur in 205m Tiefe, der Tiefe der 20°C-Isotherme sowie dem Heatcontent (HC)
der Wassersdule bis 260m Tiefe. Die Wasseroberfldchentemperaturen zeigen neben
dem meridionalen Gradienten erwartungsgeméf einen starken zonalen Gradienten
zwischen West- und Ostpazifik. Dieser Gradient erscheint verstirkt wéihrend einer
positiven DEI-Phase entsprechend der bereits in Abschnitt untersuchten Kor-
relation des DEI mit den ENSO-Indizes. Allerdings sind die negativen Korrelationen
auf den zentralen Pazifik beschrankt. Die amerikanischen Kiiste ist nicht beteiligt.

Noch stéirkere Temperaturgradienten als an der Wasseroberfliche finden sich in
205m Tiefe. Auch hier ist der Ostpazifik kalt und der Westpazifik deutlich warmer.
Allerdings umgeben von noch wirmerem Wasser nérdlich und vor allem siidlich des
Aquators. Die Felder 20°C-Isothermentiefe und Wirmegehalt zeigen eine ganz &hn-
liche Struktur und beinhalten im Wesentlichen die gleiche Information. Auch die
Korrelationen dieser drei Felder mit dem DEI unterscheiden sich nur minimal von-
einander: Es lassen sich iibereinstimmend hohe positive Korrelationen im Westpa-
zifik erkennen. Bereits in Tabelle [Tl war ein hoher Korrelationskoeffizient zwischen
dem DEI und dem WWVw aufgefallen. Der DEI scheint also hochkorrelliert mit
dem Wirmegehalt des Westpazifischen Warmpools, der wiederum mit starken El
Nino-Ereignissen in Verbindung gebracht wurde (Sun, 2003).

9.4 Zonale Vertikalschnitte

Zum besseren Verstédndnis der dreidimensionalen Stromungsmuster iiber dem tro-
pischen Pazifik und deren mit dem DEI verbundenen Anderungen sollen zusétzlich
Vertikalschnitte einiger Variablen entlang des Aquators betrachtet werden. Es han-
delt sich dabei nicht um einen Schnitt durch den Aquator im engeren Sinne, sondern
um meridionale Mittelwerte der entsprechenden Variablen von 5°S-5°N in der Atmo-
sphére beziehungsweise von 3°S-3°N im Ozean. Korrelationen wurden nach Bildung
dieser Mittelwerte berechnet, analog zum in Abschnit 1] beschriebenen Verfahren.
Abbildung 0.6l und @71 geben zunéichst Klima und DEI-Korrelationen sechs verschie-
dener atmosphiérischer Variablen an. Abbildung 8 zeigt das Temperaturfeld fiir die
Atmosphére und den Ozean. Bei den Variablen Geopotenzial, Stabilitdt und Tem-
peratur wurde auflerdem in der Klimatologie der zonale Mittelwert entfernt. Der
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Abbildung 9.5: Wie Abbildung [I1] jedoch fiir vier verschiedene Ozean-Felder. Korrelatio-
nen wurden anhand jahrlicher JEM-Zeitreihen berechnet. Die SSTs stammen von ERA40,
fiir die Abbildungen b-d wurden GODAS-Daten verwendet. Das 95%-Signifikanz-Niveau
liegt hier bei £0, 30 fiir Abbildung a und bei +0,44 fiir Abbildung b-d.
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a) Geopotenzial (P)
50

120E 180 120W 120E 180 120W

-400 -300 -200 100 O 100 200 300 400  x m?/s? -0,9 -0,7 -05 -0,3 -0,17 0,17 03 05 07 0,9

b) Stabilitit (5.6)
50

100
200 } TN
a4

300
500

- .
1000 e e & : . 1000 ? = ; T

120E 180 120W 120E 180 120w
. " IEEEEEEEN 4
-16 -12 -8 -4 0 4 8 12 16 x 107 K/m -09 -0,7 -0.5 -0,3 -0,27 0,27 0,3 05 0,7 09

c) relative Feuchte (f)

50 50

100 1001

200
300

500

2001
3001

500

‘-

1000 1000 ——— =
180 120€ 120W
I T [ [ [ ] [ [ (.
0 10 20 30 40 x % -09 -0,7 -05 -0,3 -0,17 0,17 0,3 05 0,7 0,9

Abbildung 9.6: Vertikalschnitt des Klimamittel (links) und der Spearman-Korrelation
mit der monatlichen Anomalie der JFM-Zeitreihe des DEI (rechts), ausgenommen El Nifo-
Jahre. Dabei wurde iiber einen Bereich von 5°S-5°N gemittelt. Es wurden OUT-Felder der
ERA40-Reanalyse verwendet. In Geopotenzial und Stabilitdt wurde in jeder Fliche der
zonale Mittelwert entfernt.

starke vertikale Gradient dieser Variablen wiirde sonst die Darstellung dominieren.
Beim meridionalen Wind wurde die Konvergenz in den 5°S-5°N-Streifen anstelle
des Mittelwerts betrachtet. Im Klimamittel des Geopotenzial zeigt sich erneut die
bereits beschriebene Tief-Hoch-Tief-Struktur. Die maximalen Gradienten sind bei
etwa 200hPa zu finden. Die Korrelationsfelder zeigen ebenfalls eine Verstiarkung die-
ser Struktur bei steigendem DEI in 100hPa an, welche sich hauptséchlich durch
Vertiefen der Tiefdruckgebiete vollzieht (vergleiche Abbildung [@T]). Diese Korrelati-
on nimmt, entsprechend der Ergebnisse aus Abschnitt [LZ2, sowohl nach unten als
auch nach oben schnell ab. Im Stabilitétsfeld erkennt man deutlich die schon be-
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Abbildung 9.7: Wie Abbildung L8, jedoch fiir den zonalen sowie den vertikalen Wind und
die meridionale Konvergenz.

schriebene nach Osten ansteigende Neigung der Tropopause und deren Verstarkung
bei hohen DEI-Werten. Die relative Feuchte spiegelt im Klimamittel erneut den zo-
nalen Temperaturgradient des Ozeans wieder: Im Westen finden sich héhere Werte
als im Osten. Die Korrelation zeigt eine markante Abnahme der relativen Feuchte
bei hohen DEI {iber einen groflen Hohenbereich bei ca. 180°0. Dies ist konsistent
zu der entsprechenden Abnahme der mittelhohen und hohen Bewolkung und der
entsprechenden Zunahme der kurzwelligen Einstrahlung am Boden.

Abbildung @7 zeigt Klima und Korrelation der drei Komponenten der Wind-
geschwindigkeit. Aufgrund der nicht vorhandenen (horizontalen) Coriolis-Kraft am
Aquator, folgt der zonale Wind weitgehend dem Geopotenzialfeld. Dies gilt ebenso
fiir die Korrelation: Die mit hohen Druckgradienten verbundenen hohen DEI-Werte
duferen sich in verstdrktem Ausstromen aus dem zentralen Hoch in 100hPa. Auch
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Abbildung 9.8: Wie Abbildung[8 jedoch fiir die Temperatur von Atmosphére und Ozean.
Die y-Ache gibt den Druck in hPa beziehungsweise die Tiefe in Metern an. Die obere Farbs-
kala bezieht sich auf die Atmosphire, die untere auf den Ozean. Es wurde auf jeder Fliche
der zonale Mittelwert entfernt.

die hohe Korrelation zu bodennahen Ostwinden ist klar erkennbar. Eng mit dem
zonalen Wind verbunden sind die Muster der meridionalen Konvergenz, die sich im
Wesentlichen aus der Kontinuitdtsgleichung ergeben. Man findet in der Hohe me-
ridionales Zusammenstromen bei etwa 180°0O und dessen Verstédrkung bei hohem
DEI. Die Klimatologie des Vertikalwindes ist geprigt durch Aufwinde im Bereich
des warmen Westpazifik und des maritimen Kontinents. Die Korrelation zeigt eine
leichte Verstarkung dieser Aufwinde synchron zum DEI an. Deutlicher ist jedoch
ein vermindertes Aufsteigen beziehungsweise Absinken bei hohem DEI im Bereich
von 180°0. Es zeigt sich ein sehr dhnliches Muster wie bei der relativen Feuchte.
Dieses Absinken und die mit ihm verbundene adiabatische Erwidrmung diirfte so-
mit die dynamische Erkldrung fiir die geringere relative Feuchte und Bewdlkung
bei hohen DEI-Werten in diesem Gebiet sein. Daraus resultiert wiederum der oben
beschriebene Anstieg der solaren Einstrahlung und des Bodenwirmestrom.
Abschlieflend zeigt Abbildung das Vertikalprofil der Temperatur, sowohl fiir
die Atmosphire, also auch fiir den Ozean. Die Ozeanfelder stammen aus Ozean-
Reanalysen des NCEP Global Ocean Data Assimilation System (GODAS). Eine
Beschreibung dieser Daten, die ab 1980 zur Verfiigung stehen, ist in[B_e_th_uge_ﬂ (IZQ_OJ)
zu finden. Die Klimatologie der Atmosphérentemperatur zeigt ein komplexes Mus-
ter. Erkennbar ist am Boden der West-Ost-Gradient, der bis etwa 200hPa bestehen
bleibt und sich dann umkehrt. Den gleichen Gradienten findet man im Ozean, wobei
dessen Amplitude mit der Tiefe erheblich zunimmt und in etwa 100m Tiefe ihr Ma-
ximum erreicht. In der Atmosphére lassen sich die Ursachen fiir die beiden Tiefs an
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den Réndern des DEI-Gebiets erkennen: Kalte Luft sowohl im Ostpazifik als auch im
Westen iiber dem maritimen Kontinent. Im Zentrum des Pazifik ist die Korrelation
mit der Temperatur dagegen gering, entsprechend der geringen Korrelation von DEI
und Geopotenzial dort. Im Ozean findet man an der Oberfliche negative Korrela-
tionen, die die bekannte Verbindung hoher DEI-Werte mit La Nina wiederspiegeln.
Erneut findet man in tieferen Ozeanschichten wesentlich hohere Korrelationen als an
der Oberflache: Positive Korrelationen zeigen sich vor allem im Westpazifik (Warm-
pool) mit einem zungenartigen Ausldufer bis 6stlich von 180°0O.

9.5 Eine erweiterte Heat-Pump-Hypothese

Die Korrelationsanalysen der vorangegangenen Abschnitte liefern ein umfassendes
Bild der mit dem DEI gekoppelten Stromungsmuster (Abbildung B9): Hohe Wer-
te des DEI sind hoch korreliert mit hohem Luftdruck iiber dem zentralen Pazifik
und tiefem Luftdruck tiber dem West- beziehungsweise Ostpazifik im Tropopau-
senbereich. Damit verbunden ist eine Ddmpfung insbesondere der hochreichenden
Konvektion in diesem Gebiet, was an der negativen Korrelation des DEI zum Be-
deckungsgrad mit hohen Wolken, als auch zum Vertikalwind erkennbar ist. Da ins-
besondere hohe, ausgedehnte Bewotlkung einen erheblichen Anteil des Sonnenlichts
in den Weltraum reflektiert, zeigt sich eine entsprechende positive Korrelation mit
der Sonneneinstrahlung am Erdboden und dem Bodenwéarmestrom. In Jahren mit
hohen DEI-Werten gelangt also mehr Wérme in den Zentralpazifik als sonst. Der
Bodenwérmestrom wird also nicht nur durch die Oberflichentemperatur des Ozean
bestimmt, sondern es kommt eine von der Atmosphére verursachte Variabilitdt hin-
Zu.

Dariiber hinaus besteht eine starke Korrelation zum zonalen Wind am Erdbo-
den: Hohe DEI-Werte sind verbunden mit stirkerem Aufsteigen iiber dem maritimen
Kontinent und Absinken iiber dem zentralen Pazifik, was zu Ostwind-Anomalien
fithrt. Damit verbundene dynamische Prozesse im Ozean kénnten auflerdem bewir-
ken, dass mehr warmes Oberflichenwasser in die Tiefe gelangt, nach Westen stréomt
und diese Wirme sich schliellich im Westpazifik, hauptsichlich unterhalb der Ober-
flaiche, akkumuliert wird.

Diese Prozesse decken sich im Wesentlichen mit den in Kapitel ] beschriebenen
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ozean. ozean. Abbildung 9.10:
La Nifia —p La Nifia Schematische Darstellung einer erweiterten
Heat-Pump-Hypothese.

Zirkulationsmustern eines La Nina-Ereignisses und mit der in [Sun (2003) vorge-
schlagenen Heat-Pump-Hypothese (siehe auch Abschnitt E2Z1)): Das Ansammeln
von Wirme wihrend La Nina destabilisiert den Pazifik zunehmend und verursacht
schlieBlich ein El Nino-Ereignis, bei dem die gespeicherte Energie wieder freigesetzt
und in Richtung Pole abtransportiert wird. Die Ergebnisse legen nahe, dass der DEI
ein Indikator fiir diese Wérmeakkumulation sein konnte. Wéhrend Sun (2003) die
Wairmeakkumulation jedoch an die La Nina-artigen SST-Anomalien kniipft, lassen
die hier gewonnenen Erkenntnisse eine groflere ,,Selbststéindigkeit® der Atmosphére
vermuten, insbesondere in héheren Schichten.

In der Tat ldsst sich kein Zusammenhang zwischen der Stérke eines La Ninas und
der Stirke des darauffolgenden El Ninos herstellen (vergleiche z.B. Abbildung [64]).
Die verheerenden El Ninos von 1997/98 und insbesondere 1982/83 entstanden aus
schwachen Kaltanomalien beziehungsweise neutralen Verhéltnissen. Dies legt eine
erweiterte Heat-Pump-Hypothese nahe, die zwischen ozeanischem und atmosphéri-
schem La Nina unterscheidet: Beide hdngen zwar eng zusammen, konnen aber un-
terschiedlich stark ausgeprégt sein. Wihrend die Standard-ENSO-Indizes die Stirke
des ozeanischen La Ninas wiedergeben, ist der DEI ein guter Index fiir den atmo-
sphérischen Anteil. Es scheint vor allem das atmosphérische La Nifia zu sein, das fiir
die Warmeakkumulation verantwortlich ist und das vor El Nifio-Ereignissen stark
ausgepragt ist. Nach diesen El Ninos hingegen ist dann vor allem das ozeanische La
Nifia stark. Diese Hypothese ist in Abbildung schematisch dargestellt.

9.6 Vergleich mit ENSO-Mustern

Um die oben aufgestellte Hypothese einer selbststdndigeren Atmosphére zu iiber-
priifen, sollen die wichtigsten der oben gezeigten DEI-Korrelationsfelder nochmals
erstellt werden, diesmal jedoch anhand eines Standard-ENSO-Index anstelle des
DEIL. Zur grofitmoglichen Vergleichbarkeit soll der SOI als Standard-ENSO-Index
verwendet werdent], da auch er ein atmosphérischer Index ist und sich hier gewisse
Analogien zum DEI finden lassen: Der SOI beschreibt einen zonalen Druckgradien-
ten am Erdboden, also am unteren Rand der Troposphére, wihrend der DEI geméf3
Niaherung ([C34)) als zonale Druckkriimmung am oberen Rand der Troposphére auf-
gefasst werden kann. Andererseits ist der SOI wesentlich stiarker an die SST's gekop-
pelt (Tabellen und [T]): Seine monatliche Anomalie-Korrelation zum NINO3.4

2Damit SOI und DEI gleichgerichtet auf ENSO reagieren, wird der SOI hier nicht wie sonst
iiblich mit -1 multipliziert.
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Abbildung 9.11: Korrelationsfelder wie Abbildung @1k, @3k, d, @k, @5h, d, jedoch wur-
den die Variablen jeweils mit dem SOI anstelle des DEI korreliert. Der SOI wurde nicht wie
sonst iiblich mit -1 multipliziert.

betrégt -0,70, wihrend der DEI lediglich einen Wert von -0,36 erreicht. Gibt es also
eine von den SSTs unabhéngigere, hohe Atmosphére und stehen diese unabhéingi-
gen Variationen in Zusammenhang mit den beschriebenen Aufladeprozessen iiber die
Strahlung, so miissten sich in den entprechenden SOI-Korrelationsfeldern deutlich
niedrigere Werte finden, als dies bei DEI der Fall war. Die maflgeblichen Felder sind
in Abbildung gezeigt.

Es fillt sofort eine weitgehende Ahnlichkeit der SOI-Korrelationsfelder mit den
DEI-Korrelationsfeldern auf. Die SOI-Korrelationen erreichen in der Regel noch
etwas hohere Werte, insbesondere auch bei der hohen Bewdlkung und dem Bo-
denwéirmestrom. Daraus kann gefolgert werden, dass die oben mit dem DEI assozi-
ierten Stromungsmuster in erster Linie mit La Nina zusammenhéngen und erst in
zweiter Linie mit dem DEI und zwar indirekt durch dessen Korrelation mit ENSO.
Hinweise auf von den SSTs unabhéngige atmosphérische Variationen, insbesondere
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im Hinblick auf das oben vermutete ,,atmosphérische La Nina“, finden sich demnach
nicht. Damit bleibt auch weiter unklar, wodurch die hohen DEI-Werte letztlich her-
vor gerufen werden, da obige Untersuchungen lediglich die Prozesse gezeigt haben,
die den DEI an ENSO koppeln.






Kapitel 10

Composite-Analysen

Die Korrelationsmuster meteorologischer Variablen mit dem DEI waren den Kor-
relationsmustern mit dem SOI in weiten Teilen &hnlich. Entsprechend konnte die
Frage nach Ursachen und Folgen hoher DEI-Werte mit Hilfe der Korrelationsanaly-
sen nicht zufriedenstellend beantwortet werden. Diese Frage soll daher im folgenden
Kapitel anhand von Composites erneut untersucht werden.

10.1 Methode

Grundlage der folgenden Analysen sind jihrliche JFM-Zeitreichen der ERA40-
Periode (1958-2002). Sei G die Menge all dieser 45 Jahre. Ausgehend von G werden
zundchst zwei Teilmengen G712 C G anhand von noch zu definierenden Kriterien
gebildet. Diese beiden Teilmengen definieren dann zwei Composites 7172 einer me-
teorologischen Variable f:

?1,2 = . Z f@)s (10.1)

n
1,2 j€G12

mit ny 9 = |Gy 2]. Die Composites ?1,2 werden anschlielend subtrahiert und bilden
eine Composite-Differenz:

Afi=TF—Ta (10.2)
Die Grofle Af gibt also den Unterschied zwischen dem Mittelwert der Variable f in
den Jahren G; und dem Mittelwert von f in den Jahren Gy an.

Wie bei der Korrelationsanalyse ist auch hier ein Signifikanz-Test erforder-
lich, das heifit eine Beurteilung der Wahrscheinlichkeit, mit der eine bestimmte
Composite-Differenz zufillig zustande gekommen sein konnte. Die entsprechende
Nullhypothese lautet: Die Elemente der Mengen f(G1) und f(G3) stammen aus der
gleichen Grundgesamtheit. Anders ausgedriickt: Es gibt keinen Zusammenhang zwi-
schen den Merkmalen, nach denen die Menge G unterteilt wurde und der Variable
f selbst. Bei Giiltigkeit der Nullhypothese geniigt die Testgrofie

_ Af ninz
SA ny + na

t

(10.3)

163
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einer Studentschen Verteilung (Taubenheim, [1969). Dabei ist sa die entsprechend
gewichtete mittlere Streuung:

(n1 —1)s7 + (ny —1)s3

10.4
ny+ng —2 ( )

sA =

Uberschreitet der Betrag der Grofie ¢ einen bestimmten Wert, welcher von der Anzahl
der Freiheitsgrade (n1 + ne — 2) und dem Signifikanzniveau abhéngt, so kann die
Nullhypothese mit entsprechender Wahrscheinlichkeit verworfen werden.

Zur Bildung von Composite-Differenzen ist nun noch eine Definition der Men-
gen G o erforderlich. Die Einteilung soll dabei so erfolgen, dass einerseits die hohen
DEI-Ausschlidge vor El Nifio von den iibrigen Werten getrennt werden, aber ande-
rerseits nicht erneut lediglich die ENSO-Muster sichtbar werden, wie das bei den
Korrelationsanalysen des vorangegangenen Kapitels der Fall war. Es sollen daher
folgende Einteilungen zunéchst daraufhin untersucht werden:

1. Fiir die betrachteten fiinf El Ninos mit MEI > 1o sollen jeweils die beiden
Jahre vor dem El Nino Gruppe 1 und die beiden Jahre nachher Gruppe 2
zugeordnet werden. Die Gruppen bestehen also aus jeweils 10 Elementen, wobei
ein Jahr (1985) in beiden Gruppen vorkommt. Diese Methode entspricht der
Berechnung des Asymmetrie-Parameters a ([Z4).

2. Alle Jahre mit starken DEI-Ausschligen (> 1o) werden Gruppe 1 zugeordnet.
Alle Jahre mit La Nina-artigem Zustand (MEI < 0), die nicht in Gruppe 1
fallen, werden Gruppe 2 zugeordnet.

3. Die Regressionsgerade zwischen den DEI- und MEI-Werten trennt die Jahre
in zwei Gruppen: Gruppe 1 sind alle Jahre oberhalb der Gerade, Gruppe 2
sind alle Jahre unterhalb der Gerade.

4. Einteilung wie in 3, jedoch werden davon nur Jahre mit La Nina-artigem Zu-
stand (MEI < 0) berticksichtig.

5. Einteilung wie in 3, jedoch werden davon nur Jahre mit starkem DEI-Peak
(DEI > 1) beriicksichtigt.

6. Alle Jahre mit DEI > 1o werden in werden in zwei gleichgrole Gruppen mit
jeweils vier Elementen geteilt. Gruppe 1 enthilt die Jahre mit den niedrigen
MEI-Werten, Gruppe 2 die Jahre mit den héchsten MEI-Werten.

Tabelle [Tl fithrt die Elemente der Mengen G2 dieser Einteilungen explizit auf.
Ob und mit welcher Methode die oben formulierten Ziele am besten erreicht werden
konnen, ldsst sich anhand der sich ergebenden Composite-Differenzen von DEI und
MEI selbst feststellen. Diese sind ebenfalls in der Tabelle angegeben, zusammen
mit dem jeweiligen Signifikanzniveau. Auflerdem sind die Composite-Differenzen der
SSTs fiir die sechs Methoden in Abbildung [0l dargestellt.
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Abbildung 10.1: Composite-Differenzen (CD) gemif (2 fiir die obenstehenden sechs
Einteilungen und f = SST. Die schwarzen Linien gebe die Grenze des 95%-Signifikanzniveaus
an.
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Nr | n1 | no | ADEI | AMEI | Elemente G; Elemente G2
1 10 | 10 1,07 0,20 71, 72, 81, 82, 85, 86, 90, 91, | 74, 75, 84, 85, 88, 89, 93, 94,
(>99) (45) | 96, 97 99, 00
2 8 | 17 1,32 0,30 71, 81, 82, 86, 89, 90, 96, 97 | 60, 61, 62, 63, 65, 67, 68, 72,
(>99) (81) 74, 75, 76, 84, 85, 99, 00, 01,
02

3 | 25|20 | —0.15 | 1,32 | 58,65, 66, 69, 70, 73, 77, 78, | 59, 60, 61, 62, 63, 64, 67, 68,
(37) | (>99) | 79, 80, 81, 82, 83, 86, 87, 88, | 71, 72, 74, 75, 76, 84, 85, 89,
90, 91, 92, 93, 95, 96, 97, 98, | 94, 99, 00, 01

02
4 | 7] 17| L,11 | 0,59 | 65, 81,82, 86, 96, 97, 02 60, 61, 62, 63, 67, 68, 71, 72,
(>99) | (>99) 74, 75, 76, 84, 85, 89, 99, 00,
01
5 ] 6] 2| 0,05 | 1,21 | 81,82, 86,90, 96, 97 71, 89
(14) (99)
6 | 4] 4| —0,07 ] 0,93 | 81,82, 86, 90 71, 89, 96, 97
(20) (97)

Tabelle 10.1: Tabelle zur Definition der Composite-Differenzen anhand der oben stehenden
Kriterien. Die Spalten ADEI und AMEI geben die Composite-Differenz des normierten
DEI beziehungsweise MEI geméf (2) an. In Klammern ist das entsprechende Signifikanz-
Niveau in Procent angegeben. Die beiden rechten Spalten geben die in den Mengen G und
G- enthaltenen Jahre explizit an.

Aus Tabelle M0 und Abbildung M0 geht klar hervor, dass die Methoden 3,
5 und 6 zur Bildung der Composites im Hinblick auf die oben formulierte Frage-
stellung vollig ungeeignet sind. Solche Composites wiirden lediglich erneut ENSO-
Variationen reproduzieren. Methode 4 scheint bedingt geeignet, Methode 1 und 2
erfiillen den beabsichtigten Zweck: Sie liefern signifikante Differenzen im DEI und
kleine, nicht signifikante Differenzen im MEI. Auch die SST-Felder zeigen im ENSO-
Gebiet entsprechend kleine Ausschldge. Methode 1 und 2 unterscheiden sich jedoch
in einem wesentlichen Punkt: Bei Methode 1 erfolgt die Einteilung lediglich auf
Grundlage des MEI, wihrend der DEI hier nicht vorkommt. Méchte man jedoch er-
neut Vergleiche z.B. mit den anderen Reanalysen anhand der DEI-Ndherung ([Z34])
durchfiihren, so ist man auf die zweite Methode angewiesen. Sie soll deshalb im
Folgenden verwendet werden.

Abgesehen von den ENSO-Mustern féllt in allen sechs Abbildungen [Tl ein
praktisch gleiches Muster im Nordpazifik auf: Ein ovales, negatives Gebiet iiber dem
zentralen Nordpazifik ist halbkreisformig umrandet von positiven Werten nérdlich,
ostlich und siidlich davon. Trotz unterschiedlicher Auspriagung in den Absolutwerten
iibersteigt diese Struktur in fiinf von sechs Fillen das 95%-Signifikanzniveau. Diese
Struktur zeigt grofie Ahnlichkeit mit der 1. EOF der SSTs im Nordpazifik. Da diese
eine ausgeprigte Variationen auf der dekadischen Zeitskala besitzt, ist sie als Pa-
zifisch Dekadische Oszillation (PDO) bezeichnet worden (Mantua et all, [1997). Ein
moglicher Zusammenhang zwischen PDO und DEI wird in Abschnitt [T genauer
untersucht.



10.2 ERA40-Composites 167

a) Geopotenzial, ®(100hPa) b) zonaler Wind, w(10m)
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Abbildung 10.2: Composite-Differenzen vier meteorologischer Felder gem&fl der Methode 2
aus Abschnitt [Tl Die schwarzen Linien kennzeichnen das 95%-Signifikanzniveau.

10.2 ERAA40-Composites

Im Hinblick auf die in Abschnitt formulierte erweiterte Heat-Pump-Hypothese
sollen die Felder der Abbildung erneut, diesmal mit der oben beschriebe-
nen Composite-Differenzmethode untersucht werden. Die Ergebnisse sind in Ab-
bildung dargestellt.

Die Composites-Differenzen zeigen wenig Ahnlichkeit mit den Korrelationen aus
Kapitel @l Das Geopotenzial in 100hPa ist in gewisser Weise sogar invers zum Kor-
relationsfeld: Wihrend sich dort negative Korrelationen an den beiden Réndern des
Gebiets ergaben, finden sich im Composite positive Differenzen in der Mitte. Beides
fithrt jedoch wegen (IZ34]) gleichermafBen zu hohen DEI-Werten, sodass auch hier
der starke Zusammenhang des DEI zur Geopotenzialkriimmung bestétigt wird. Die
Vertiefung der Tiefs scheint aber ein mit ENSO verbundener Effekt zu sein, wéhrend
die Erhohung des Hochs davon unabhéngig zu hohen DEI-Werten beitragt.

Der zonale Wind unterscheidet sich ebenfalls von der Korrelationsanalyse (Abbil-
dung @3)). Auffillig sind vor allem positive Differenzen iiber dem Westpazifik, die in
Verbindung mit der MJO und den Westerly Wind Bursts stehen kénnten. Allerdings
erreichen sich nicht die 95%-Signifikanzschwelle. Ein méglicher Zusammenhang zur
MJO wird unten noch ausfiihrlicher diskutiert (Abschnitt [T3]).

Im Bodenwérmestrom ldsst sich ein schwacher Rest der positiven Korrelation
iiber dem zentralen Pazifik wieder finden. Trotz recht kleiner Absolutwerte erreicht er
die Grenze der statistischen Signifikanz. Ebenfalls wiederfinden lassen sich negative
Werte iiber dem Pazifischen Warmpool. Im Unterschied zum Korrelationsdiagramm
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zeigen sich nordlich des Aquators starke negative Anomalien. In etwa dem gleichen
Gebiet finden sich auch die bereits angesprochenen negativen SST-Differenzen (Ab-
bildung [LTb).

Bereiche geringer hoher Bewo6lkung scheinen nach Osten bis an die amerikanische
Kiiste hin verschoben. Im Bereich des restlichen Pazifik finden sich nun erhohte
Werte an hoher Bewolkung, die im Westpazifik statistische Signifikanz erreichen und
fiir die dortigen negativen Differenzen im Bodenwérmestrom verantwortlich gemacht
werden koénnen.

Im Hinblick auf die oben aufgestellt Hypothese (Abbildung [II0) liefern also
auch die Composite-Differenzen keine zwingenden Hinweise. Es konnte lediglich eine
leichte Erhchung des Bodenwéarmestroms im dquatorialen Zentral-Pazifik in Zusam-
menhang mit hohen DEI-Werten festgestellt werden. Auflerdem zeigte sich keine
entsprechende Anomalie in der hohen Bewdlkung. Die Composite-Differenzen schei-
nen vielmehr aulertropische Gebiete im Nordpazifik ins Spiel zu bringen: Sowohl fiir
die SSTs als auch fiir den Bodenwéarmestrom ergaben sich starke negative und si-
gnifikante Anomalien. Hohe DEI-Werte stehen also offenbar im Zusammenhang mit
einer verstirkten Abkiihlung des ohnehin kalten Nordpazifik im Bereich von etwa
30°N.

10.3 Composites aus weiteren Reanalysen

Nachdem sich in den Composites anhand des DEI bei ERA40 signifikante Differenzen
im Nordpazifik ergaben liegt die Vermutung nahe, dass diese im Zusammenhang
mit dem beobachteten prognostischen Potenzial stehen. Da die anderen Reanalysen
dieses nicht zeigten, sollten sich auch ihre Composites deutlich unterscheiden. Das
soll im Folgenden untersucht werden. Dazu wird wie in Kapitel Bl der Geopotenzial-
Index in 100hPa (GEI) als DEI-Ndherung und die Methode 2 aus Abschnitt [Tl
zur Bildung der Composite-Differenzen verwendet: Gruppe 1 enthélt also alle Jahre
mit GEI > 1, Gruppe 2 alle Jahre mit MEI < 0, die nicht in Gruppe 1 sind. Da
sich die GEI-Zeitreihen der Reanalysen unterscheiden, ergeben sich entsprechend fiir
jede Reanalyse andere Gruppierungen. Die Mittelwerte der SST's der beiden Gruppen
wurden jeweils voneinander abgezogen und auf Signifikanz tiberpriift. Abbildung 3]
zeigt das Ergenis, das sich fiir die fiinf Reanalysen ergibt, wenn man jeweils den
maximal verfiigharen Zeitraum zugrunde legt. Die SST-Felder stammen dabei alle
einheitlich aus dem ,, Extended Reconstructed Sea Surface Temperature“-Projekt der
NOAA (Smith et all, 2008).

Zunéchst ist festzustellen, dass fiir ERA40 das Composite anhand der GEI (Ab-
bildung [[I3h) und das anhand des DEI (Abbildung [IIb) gut iibereinstimmt. Dies
bestétigt erneut, dass der GEI die wesentlichen Eigenschaften des DEI wiedergibt
und rechtfertigt den hier durchgefiihrten Vergleich. Die Composites der anderen Re-
analysen zeigen hingegen deutliche Unterschiede (Abbildung [3b-e). Diese sind
vor allem im Bereich des Nordpazifik zu finden: Die bei ERA40 dort festgestellte
Struktur ist bei keiner der anderen Reanalysen wiederzufinden. ERA-Interim zeigt
sehr geringe Differenzen im Nordpazifik, dafiir eine stirkere ENSO-Beteiligung. Bei
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Abbildung 10.3: Composite-Differenzen (CD) gemafl (TLZ) die Version 2 und bei den fiinf
verschiedenen Reanalysen. Die schwarzen Linien gebe die Grenze des 95%-Signifikanzniveaus

arl.
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Abbildung 10.4: Wie Abbildung I4 jedoch beschrinkt auf den Zeitraum von 1979-2002.
Die ERA-Interim-Reanalyse ist nicht mehr dargestellt.

NCEP/NCAR, CFSR und JRA-25 findet man gar zu ERA40 inverse Muster, wobei
NCEP/NCAR als einzige weitere Reanalyse im Nordpazifik statistische Signifikanz
erreicht. Im Siidpazifik dagegen ergeben sich bei allen Reanalysen &hnliche Muster,
jedoch generell schwécher und weniger signifikant.

Zu beachten ist allerding, dass Abbildung den maximal verfiigharen Zeit-
raum der jeweiligen Reanalyse verwendet. Der zeitliche Umfang der Daten ist ent-
sprechend stark unterschiedlich, von 22 Jahren bei ERA-Interim bis zu 53 Jahren bei
NCEP. Um auszuschlieflen, dass die Differenzen in Abbildung[[0.3llediglich dadurch
entstehen, wurde eine weitere Abbildung (I4]) erzeugt. Hier wurde ein einheitlicher
Zeitraum von 1979 bis 2002 verwendet. Die ERA-Interim-Reanalyse blieb unberitick-
sichtigt, da sie als einzige erst 1989 beginnt. Trotz einiger kleinerer Verdnderungen
der Amplituden und der Signifikanzen ergeben sich keine wesentlichen Unterschiede
durch die Begrenzung des Zeitraums im Vergleich zu Abbildung [03l Das heifit, die
Diskrepanzen zwischen den Reanalysen bleiben auch hier bestehen und sind somit
grundlegender Natur.

Neben Hinweisen auf die Entstehung hoher DEI-Werte bei ERA40 liefert der
Nordpazifik also auch Anhaltspunkte fiir das unterschiedliche Verhalten der ande-
ren Reanalysen: Die verschiedenen Modelle, die wie gesagt im DEI-Gebiet kaum
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an Beobachtungen gebunden sind, generieren dort offensichtlich eine unterschiedli-
che Antwort auf die nordpazifischen SST-Felder. Das ERA40-Modell scheint dabei
am stérksten auf den Nordpazifik zu reagieren, dafiir weniger stark auf die ENSO-
Anomalien. NCEP /NCAR reagiert ebenfalls stark auf den Nordpazifik, allerdings in
ziemlich genau entgegengesetzter Weise. Damit lassen sich die besonders geringen
Ubereinstimmungen zwischen diesen beiden Reanalysen erkliren, die dennoch eine
geringe ENSO-Korrelation gemeinsam haben (Tabelle B3). CFSR und JRA-25 rea-
gieren dagegen stéirker auf ENSO und weniger stark auf die pazifischen SSTs, dort
allerdings ebenfalls invers zu ERA40.






Kapitel 11

Spezielle Phinomene

Die bisherigen Arbeiten haben nahegelegt, noch einige spezielle meteorologische
Phénomene auf mogliche Zusammenhénge zum DEI zu untersuchen. Dies soll zum
Abschluss dieser Arbeit im folgenden Kapitel geschehen.

11.1 UbermiBiger ERA40-Niederschlag

In Abschnitt wurde bereits auf eine wesentliche Schwachstelle der ERA40-
Reanalyse hingewiesen: Uber tropischen Ozeanen gelangt aufgrund eines Assimila-
tionsproblems mit Satellitendaten zu viel Feuchtigkeit in das Modell, was dort zu
iiberméBigen Niederschlagssummen fiihrt. Das Niederschlags-/Verdunstungsverhlt-
nis gerdt ebenfalls aus dem Gleichgewicht und kiinstliche Verstéarkungen der tropi-
schen Zirkulation durch zu hohe Mengen latenter Warme werden fiir moéglich gehal-
ten (Andersson et all, 2005). Zwar zeigten Vergleiche mit der spiteren ERA-Interim-
Reanalyse und JRA-25, dass die Uberschiitzung der Niederschlige durch das ERA40-
Modell raumlich und zeitlich isotrop entlang des Aquators auftritt (Uppala et all,
2008). Ein Zusammenhang zwischen diesem Fehler und den nur bei ERA40 beob-
achteten DEI-Eigenschaften kann dennoch nicht ausgeschlossen und soll hier néher
untersucht werden.

Wiirden sich fehlerhafte Assimilation und damit verbundene Niederschlige auf
die DEI-Zeitreihe auswirken und insbesondere die Anstiege dieses Index vor El Nifio
verursachen, so wiirde man umgekehrt erwarten, dass auch die Groéfle der Nieder-
schlagsfehler in der Zeit entsprechend variiert. Das wiirde also bedeuten, dass bei
DEI-Anstiegen vor El Nino auch die Feuchteassimilation und damit die Nieder-
schlagsberechnung besonders fehlerhaft war. Wenn das der Fall ist miissten sich deut-
liche und signifikante Muster in der Composite-Differenz des ERA40-Niederschlags
zeigen. Diese ist in Abbildung [TTh dargestellt. Es wurde ein Zeitraum von 1979
bis 2002 gewihlt, da die Niederschlagsfehler einerseits durch Satellitenmessungen
verursacht wurden und andererseits fiir diesen Zeitraum ein direkter Vergleich mit
Niederschlagsdaten des Global Precipitation Climatology Project (GPCP) méglich
ist (Abbildung [TIb). Im Rahmen dieses Projekts wurden Niederschlagsbeobach-
tungen von Satelliten {iber See und Radarmessungen iiber Land zu einem globalen,

173



174 11 Spezielle Phénomene

30S A

180 1200 120E 180 120W 60W

-8 6 -4 -2 0 2 4 6 8 x mm/d -4 -3 -2 -1 O 1 2 3 4 x mm/d

Abbildung 11.1: Composite-Differenz nach Methode 2 aus Abschnitt [0 des mittleren
téglichen Niederschlags aus ERA40- (a) und GPCP-Daten (b). Die Niederschlagsmengen
von ERA40 stammen aus dem 24h-Vorhersagelauf. Es wurde ein Zeitraum von 1979-2002
verwendet.

gegitterten Datensatz zusammengefasst (Huffman et all, [1997; |Adler et all, 2003).

Man erkennt zunéchst, dass die Absolutwerte der Composite-Differenzen bei
ERA40 tatséchlich etwa doppelt so hoch sind als bei GPCP. Dies zeigt in der Tat
verstiarkte Niederschlagsampliduten, jedoch finden sich auch bei weiteren Reanaly-
sen generell hohere Niederschlagswerte in den Tropen als bei GPCP (Uppala_et.all,
2008). Neben den Amplituden unterscheiden sich auch die Muster nicht unerheb-
lich voneinander. Beide Datensétze zeigen jedoch iibereinstimmend positive Werte
iiber dem westlichen dquatorialen Pazifik und negative Werte westlich davon. Be-
sonders wichtig im Hinblick auf die Fragestellung dieses Abschnittes sind jedoch die
Signifikanz-Niveaus. Danach sind die Differenzen des ERA40-Niederschlags im Aqua-
torbereich nur an ganz wenigen Stellen signifikant von Null verschieden (im #qua-
torialen Westpazifik und etwas siidlicher im Zentralpazifik) und an diesen Stellen
konform mit den GPCP-Daten, die dort ebenfalls signifikante Differenzen zeigen. Es
erscheint daher unwahrscheinlich, dass die Fehler in den ERA40-Niederschlagsfeldern
mit hohen DEI-Werten urséchlich in Verbindung stehen.

11.2 Quasi-Biennale Oszillation

Die isentrope Fliche, auf welcher der DEI berechnet wurde, ist geméafl Abschnitt 4T
der Tropopause zuzuordnen. Allerdings wurde bislang lediglich nach Wechselwirkun-
gen zwischen dem DEI und der Troposphére beziehungsweise des Ozeans gesucht.
Die Frage nach Einfliissen aus der Stratosphére soll in diesem Abschnitt behandelt
werden. Da die tropische Stratosphére von der Quasi-Biennalen Oszillation (QBO)
gepragt ist, geht es hier speziell um deren Einfluss auf den DEI.

In der Literatur finden sich einige Arbeiten zu moglichen Kopplungen von ENSO
und der Stratosphére: [Angell (1992) spekulierte iiber einen Zusammenhang zwi-
schen El Nino und der QBO-Ostphase. Aufgrund der unterschiedlichen Frequenzen
der beiden Phdnomene miissen jedoch Phasenspriinge auftreten, welche einem be-
stimmten Muster folgen. (Gray et _all (1992) beschrieben einen Mechanismus, wonach
die QBO auf die meridionale Verteilung der tiefen Konvektion in der westpazifi-
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schen Warmpool-Region Einfluss nimmt und dariiber Wechselwirkungen zu ENSO
zustande kommen. Demnach wiirden QBO-Ostphasen die Entstehung von El Nino
begiinstigen. [Collimore_et. all (2003) untersuchten ebenfalls den Zusammenhang zwi-
schen der QBO und der tiefen Konvektion. Sie benutzten dazu Satellitenmessungen
(vor allem OLR) als Konvektionsmafl und konnten hier das QBO-Signal klar wieder-
finden. Eine Verbindung zwischen ENSO-artigen Variationen der Konvektion und
dem QBO-Signal konnten sie jedoch nicht nachweisen. Die Autoren nennen aufler-
dem drei mogliche Prozesse iiber welche die QBO die tiefe Konvektion beeinflussen
konnte: a) Modulation der Tropopausenhshe, b) Modulation der Windscherung und
¢) Modulation der relativen Vorticity. Diese Prozesse konnten auch die DEI-Werte
beeinflussen.

In Abschnitt [[4] wurde zur Einordung der Lage der 370K-Fliache bereits kurz
auf die QBO eingeganen. Dort wurde untersucht, wie stark die Anregung des Zo-
nalwindes im QBO-Band auf den verschiedenen #-Fléchen ist. Im Windfeld in 370K
konnte dabei nur noch ein duflerst kleiner Einfluss der QBO festgestellt werden (Ab-
bildung [CT0). Betrachtet man das Spektrum der DEI-Zeitreihe (Abbildung [Z2T]),
so lasst sich mit bloBem Auge ebenfalls keine verstirkte Anregung im QBO-Band
erkennen. Eine vergroflerde Darstellung dieses Bandes zeigt Abbildung [[T.2], jedoch
ist auch hier keine verstiarkte Anregung zu sehen.

Zur weiteren Analyse wurden in Abbildung die jahrlichen JFM-Zeitreihen
von QBO und DEI direkt iibereinander gelegt. Die QBO-Zeitreihe wurde dabei aus
dem zonalen Wind der ERA40-Reanalyse in 70hPa bestimmt. Es wurde in zona-
ler Richtung iiber das gesamte DEI-Gebiet gemittelt. Die meridionale Ausdehnung
wurde aber auf +5° beschrinkt. Es wurde die 70hPa-Fliche ausgewihlt, da sie die
tiefste ist, in der die QBO noch deutlich hervortritt und somit am néchsten an der
370K-Fliache des DEI liegt.

Die Abbildung liasst ebenfalls keinen einfachen Zusammenhang zwischen DEI
und QBO erkennen: Hohe DEI-Werte kommen sowohl zusammen mit starken West-
winden (etwa 1996), als auch mit starken Ostwinden (etwa 1971) vor. Treten zwei
DEI-Peaks hintereinander auf, so findet ein Wechsel der QBO-Phase zwischen ih-
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Abbildung 11.3: Aufgetragen ist die bekannte DEI-Zeitreihe (JFM, 0UT) zusammen mit
der QBO. Bei den QBO-Werten handelt es sich ebenfalls um JFM-Werte des zonalen Winds
in 70hPa, gemittelt iiber 100°W bis 260°W und 5°S bis 5°N. Die DEI-Zeitreihe wurde
gemifl der QBO-Phase eingefirbt (rot=west, blau=ost). Die QBO selbst ist durch griine
Kreise dargestellt.

nen statt. Der erste Peak fillt dabei in drei Féllen auf die Westphase (1981, 1989,
1996), in einem Fall auf die Ostphase (1971). Zur weiteren Untersuchung wurde aus
den beiden Zeitreihen ein Scatter-Plot sowie das iibliche El Nino-Composite erstellt
(Abbildung [T4l). Der Scatter-Plot zeigt eine recht gleichméfiige Verteilung der Da-
tenpunkte. Es fillt hier eine gewisse Haufung in der rechten oberen Ecke auf, das
heifit positive DEI-Werte scheinen hiufiger mit QBO-West verbunden zu sein. Bei
den interessanten DEI-Werten iiber 1o bleibt das Bild jedoch uneinheitlich. Auch
das Composite bestétigt diesen Eindruck: Weder im El Nino-Jahr selbst, noch in den
Jahren davor lassen sich Besonderheiten im QBO-Index erkennen. Alle Ergebnisse
sind mit der Nullhypothese, dass kein Zusammenhang besteht vertraglich.

Ein Grund fiir den scheinbar nicht vorhandenen Einfluss der QBO auf den DEI
konnte dessen Konstruktion als Differenz zweier Flichenintegrale sein. Der Ein-
fluss der zonal isotropen QBO koénnte daher bei der Differenzbildung herausfallen
beziehungsweise unterdriickt werden: Hohe DEI-Werte sind verbunden mit einem
verstiarkten zonalen Ausstromen aus dem zentralen Hoch, was zu verstirkten West-
winden im Osten und verstéirkten Ostwinden im Westen fithrt (Abbildung B7h). Je
nach QBO-Phase ist dann jeweils in einem Gebiet die Scherspannung verstérkt, in
dem anderen Gebiet abgeschwécht.

Modulationen der TropopausenhShe wurden oben ebenfalls als mogliche Einfluss-
faktoren der QBO genannt, da auch das Temperaturfeld der Stratosphére quasi-
biennale Oszillationen zeigt. Da der Stabilitdtsparameter 06/0p auerdem néhe-
rungsweise quadratisch in den DEI eingeht (Gleichung [[24]), sollten sich solch Effekte
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Abbildung 11.4: Scatter-Plot (links) und El Nino-Composite (rechts) der DEI- und QBO-
Zeitreihen aus Abbildung

der QBO auf dessen Amplitude auswirken und als erhdhte Anregung im QBO-Band
sichtbar sein. Dies ist jedoch nicht der Fall (Abbildung [T2]).

Zusammenfassend scheint also ein direkter Einfluss der QBO auf den DEI
nicht zu bestehen. Selbstverstindlich sind Einfliisse in hoheren Ordnungen dennoch
denkbar, die mit den hier durchgefiihrten, einfachen Analysen nicht erfasst wer-
den konnen. Allerdings scheint klar, dass die wesentlichen Eigenschaften der DEI-
Zeitreihe, insbesondere das beobachtete prognostische Potenzial, mit grofler Wahr-
scheinlichkeit nicht aus der Stratosphére kommen kénnen.

11.3 Madden-Julian Oszillation

Die Bedeutung von intrasaisonaler Variabilitédt, insbesondere auch der Madden-
Julian-Oszillation (MJO) fiir das ENSO-Phénomen wurde und wird in der Meteo-
rologie kontrovers diskutiert (Kapitel Bl). In diesem Abschnitt soll eine mégliche
Beziehung zwischen der MJO und dem DEI untersucht werden.

Die Madden-Julian Oszillation (Madden und Julian, [1972) ist die dominante
Komponente der intrasaisonalen Varabilitdt in den Tropen. Sie beeinflusst jene Be-
reiche des Indischen und Pazifischen Ozeans, in denen die Wassertemperaturen hoch
sind, also den Westpazifik und den Ostindik. In unregelméfligen Perioden von etwa
30-90 Tagen verlagert sich das Zentrum der hochreichenden Konvektion vom ma-
ritimen Kontinent zunéchst nach Osten bis in den Bereich des Ostpazifik. Dabei
wird es gleichzeitig immer schwécher, wihrend sich ein neues Konvektionszentrum
iiber dem Ostindik aufbaut. Dieses wandert ebenfalls ostwirts und verstérkt sich
dabei, bis es seinerseits den maritimen Kontinent erreicht und den Zyklus der MJO
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schlieft. Einen umfassenden Uberblick iiber diese Oszillation gibt z.B. Zhangd (2005).

Die MJO léisst sich in fast allen Variablen der Tropen wiederfinden. Besonders
deutlich zeigt sie sich z.B. im zonalen Wind am Erdboden. Dessen Verhiltnis zum
DEI wurde bereits untersucht (Abbildung [I3]). Diese Korrelationsanalysen scheinen
aber im Hinblick auf die MJO nicht besonders geeignet, da sie auf monatlichen oder
jéhrlichen Zeitreihen beruhen, die MJO jedoch eine Periodendauer von nur ca. 30-90
Tagen aufweist. Somit liegt in der fiir die DEI-Zeitreihe gew#hlten Jahreszeit (JEM)
immer mindestens eine volle MJO-Periode.

Als Ma$ fiir die MJO kann der von[Wheeler und Hendon (2004) entwickelte Index
herangezogen werden: Dieser basiert auf einer EOF-Analyse des zonalen Windfelds
in 850hPa und 200hPa sowie der abgehenden langwelligen Strahlung (OLR). Die
Strahlungsdaten stammen aus Satellitenbeobachtungen, die Windfelder stammen
aus der NCEP/NCAR-Reanalyse. Wheeler und Hendon stellen fest, dass die ersten
beiden Hauptkomponenten dieser Variablen (im Folgenden RMM1 und RMM2 ge-
nannt) etwa die gleiche Varianz aufweisen und zusammen 25% der Gesamtvarianz
erkldren. Thr Spektrum zeigt starke Anregungen im Bereich von 30-80 Tagen. Ana-
log zu Real- und Imaginérteil in der komplexen Ebene werden RMM1 und RMM2
in einem rechtwinkligen Koordinatensystem iibereinander aufgetragen, woraus sich
Phase und Amplitude der MJO bestimmen lisst. Ublich ist, zwischen acht verschie-
denen Phasen zu unterscheiden. Der Moment, in dem sich die Konvektion im Westen
iiber dem Indischen Ozean aufzubauen beginnt wird als Phase 1 bezeichnet. Entspre-
chend liegt in Phase 4-5 das Konvektionszentrum iiber dem maritimen Kontinent.
Der 1. Oktand im RMM1/RMM2-Diagramm entspricht Phase 5.

Um Zusammenhiinge zwischen dem DEI und der MJO zu analysieren soll
zunéchst das Spektrum des DEI im Bereich der MJO-Zeitskala genauer betrach-
tet werden (Abbildung[[TDh). Es zeigt sich in der Tat eine verstéirkte Anregung des
DEI im Bereich zwischen 30 und 80 Tagen im Vergleich zu den unmittelbar benach-
barten Frequenzen. Allerdings ist diese Verstdrkung recht schwach ausgeprigt. Ein
deutlicher, statistisch signifikanter Zusammenhang findet sich im DEI-Composite,
eingeteilt nach MJO-Phasen (Abbildung [THb): Demnach zeigen sich wéhrend der
MJO-Phasen 4, 5 und 6 signifikant hohere DEI-Werte, wéhrend der Phasen 8, 1
und 2 signifikant niedrigere. Diese Kopplung ldsst sich anhand der Windanoma-
liemuster der oberen Troposphére, die mit MJO und DEI verbunden sind leicht
erkldren: In den Phasen 4-6, wenn das Zentrum der verstidrkten Konvektion iiber
dem maritimen Kontinent und dem Westpazifik liegt, zeigen sich positive Anomali-
en des zonalen Winds in 200hPa 6stlich von etwa 180° und negative westlich davon
(Hendon und Salby, 1994; Waliser et all, 2003; Wheeler und Hendon, 2004). Dies
entspricht exakt der mit hohen DEI-Werten verbundenen Windanomalie in 100hPa
(Abbildung @Ib). Fiir die Phasen 8, 1 und 2 kehren sich die Verhéltnisse gerade um.
Hier liegt der Bereich verstéirkter Konvektion im Indischen Ozean.

Obwohl diese Zusammenhénge zwischen der MJO und dem DEI statistisch hoch
signifikant sind, so ist die mit der MJO verbundene Variabilitit des DEI im Vergleich
zu seiner Gesamtvariabilitit eher gering. Hinzu kommt, dass stets mindestens ein
voller MJO-Zyklus in der Jahreszeit JEM durchlaufen wird, sodass sich positive und
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Abbildung 11.5: a) DEI-Spektrum im Bereich der MJO-Zeitskala (blau). Die rote Linie
gibt den gleitenden Mittelwert aus 50 Datenpunkten an. b) Composite der téiglichen Werte
des DEI (1979-2002, JFM, 0UT) nach MJO-Phasen gemifl Wheeler und Hendon (2004).
Die gestrichelten Linien markieren das 95%-Signifikanz-Niveau. Die iiblichen El Nifio-Jahre
wurden entfernt.

negative Anomalien zum Grofiteil wieder aufheben. Ein Zusammenhang zwischen
der MJO und den starken Anstiegen des DEI vor El Nifio kénnte aber z.B. dadurch
entstehen, dass die Phase 4-6 der MJO besonders stark ausgeprigt sind oder dass
die MJO besonders lange in diesen Phasen verweilt. Um dies zu untersuchen wurden
tégliche Werte von RMM1 und RMM?2 im Zeitraum von 1979 bis 2002 und fiir die
Jahreszeit JFM in das (RMM1, RMM2)-Phasenraumdiagramm eingetragen (Abbil-
dung [[TH). Es ist quasi analog zur Abbildung 7 in [Wheeler und Hendon (2004).
In diesem Diagramm wurden nun die Jahre, in denen der DEI Werte von iiber 1o
erreichte farbig markiert, wobei jedem Jahr eine andere Farbe zugewiesen wurde.
Zwei aufeinander folgende Jahre habe jeweils den gleichen Grundfarbton, wobei das
spatere Jahr dunkler dargestellt ist.

Auf den ersten Blick scheinen die farbigen Datenpunkte recht gleichverteilt. Es
fallt jedoch auf, dass unter diesen viele extreme MJO-Zyklen zu finden sind. Insbe-
sondere im Jahr 1997 zeigen sich extreme Ausschlige der MJO von Phase 6 bis Phase
2. Diese Extrema und der darauffolgende schwere El Nino von 1997/98 lielen Spe-
kulationen iiber mogliche Zusammenhénge zwischen der MJO beziehungsweise den
mit ihr verbundenen Westerly Wind Bursts und ENSO entstehen (Abschnitt B22).
Einen #hnlichen Verlauf findet man im Jahr 1981, der El Nino ereignete sich hier
jedoch erst ein Jahr spéter. In den Jahren 1986 und 1989 findet man recht grofe
Ausschldge der MJO in den Phasen 3 bis 5. Eine Bevorzugung der Phasen 4-6,
wie es die Composites nahelegen, ist jedoch generell nicht zu finden. Im Gegenteil:
Der Schwerpunkt der farbigen Datenpunkte ist gegeniiber dem Schwerpunkt aller
Datenpunkte nach links-oben in Richtung Phase 8 verschoben, jener Phase, die im
Composite am stérksten mit negativen Ausschligen verkniipft ist.
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Abbildung 11.6: (RMM1,RMM2)-Phasenraum-Punkte fiir alle Tage der JFM-Jahreszeit
von 1979 bis 2002, ausgenommen El Ninio-Jahre. Punkte in Jahren mit DEI-Werten iiber
1o sind farbig dargestellt. Im einzelnen sind dies: 1981 (hellblau), 1982 (dunkelblau), 1986
(violett), 1989 (hellgriin), 1990 (dunkelgriin), 1996 (hellrot) und 1997 (dunkelrot). Das blaue

Kreuz im Zentrum markiert den Schwerpunkt der farbigen Datenpunkte, das schwarze Kreuz
den Schwerpunkt aller Datenpunkte.
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Unter diesem Blickwinkel erscheint ein Zusammenhang zwischen starken DEI-
Ausschldgen vor El Nino und der MJO unwahrscheinlich. Der DEI wird zwar signi-
fikant von der MJO moduliert, innerhalb einer Jahreszeit heben sich diese Einfliisse
wegen der hohen Frequenz der MJO allerdings auf und konnen nicht fiir starke
saisonale Anstiege des DEI verantwortlich gemacht werden.

11.4 Pazifische Dekadische Oszillation

Die Pazifische Dekadische Oszillation (PDO) wurde zuerst von Mantua._et all (1997)
beschrieben als ein besténdiges Muster ozeanischer und atmosphérischer Klima-
variabilitit iiber dem Nordpazifik der mittleren Breiten. Die Autoren fiithrten ei-
ne Hauptkomponenten-Analyse der monatlichen nordpazifischen SST-Anaomalien
(nordlich von 20°N) durch und definierten die erste Hauptkomponente als PDO-
Index. Dieser zeigt insbesondere irreguélre Variationen auf jéhrlichen bis hin zu
dekadischen Zeitskalen.

Untersuchungen der SST's des gesamten 20. Jahrhunders ergaben eine Perioden-
dauer der PDO von etwa 15-25 Jahren. Dieser Oszillation ist moglicherweise eine
weitere, 50-70 jahrige Oszillation {iberlagert (Mantua und Hard,2002). Demnach gab
es nur zwei vollstdndige PDO-Zyklen im 20. Jahrhundert: Kalte PDO-Bedingungen
bestanden von 1890-1924 und von 1947-1976, wihrend von 1925-1946 und von 1977
bis etwa zur Jahrtausendwende warme Bedingungen vorherrschten.

Neben Auswirkungen auf die Fischbestdnde vor Alaska und der amerikanischen
Westkiiste (Mantua et all, 1997) sind Zustandsinderungen der PDO vor allem in
Nordamerika zu spiiren (Mantua, [1999): Die Warmphase der PDO fiihrt beispiels-
weise im Westen der USA zu wéirmen Wintern mit weniger Niederschlag, wihrend
sich im Stidosten umgekehrte Anomalien zeigen. Abbildung [[T.1 zeigt ein Composite
der mit der PDO-Warmphase verbundenen SST-Anomalien im Pazifik.

Neben diesen Telekonnektionen findet man enge Wechselbeziehungen auch zu
ENSO: Nach [Newman et all (2003) besteht eine Verbindung zwischen der PDO und
ENSO auf allen Zeitskalen, wobei sich der PDO-Index zu grofien Teilen durch ein
einfaches, statistisches Modell beschreiben ldsst. Danach setzt sich dieser zusammen
aus einem Persistenzsterm (PDO-Index vom Vorjahr), einem simultanen ENSO-
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Abbildung 11.8: El Nino-Composites analog zu Abbildung [[Ib fiir fiinf verschiedene
Indizes (siehe Text). Zur besseren Ubersicht ist das El Nifio-Jahr selbst rot markiert. Am
unteren Rand der Abbildung ist auflerdem der Asymmetriparameter a ([Z4]) angegeben.

Term und weilem Rauschen. Unter diesem Blickwinkel ist die dekadische Variabilitét
im Nordpazifik in erster Linie eine Folge der entsprechenden dekadischen Variabi-
litéit von ENSO. Allerdings gibt es umgekehrt auch Anzeichen fiir Einfliisse ozeani-
scher und atmosphérischer Variabilitédt im Nordpazifik auf ENSO, zum Beispiel bei
Vimont. et_all (2003).

Es wurde bereits erwéhnt, dass die SST-Muster der positiven PDO-Phase (Abbil-
dung [[T7) und die SST-Composites (L)) insbesondere iiber dem Nordpazifik sehr
dhnlich sind: Die ovale, negative Anomalie iiber dem zentralen Nordpazifik, welche
halbmondartig von einer positiven Anomalie umgeben ist, findet sich iibereinstim-
mend in allen Composites. Es soll daher im folgenden Abschnitt zum Abschluss
dieser Arbeit untersucht werden, ob mit der PDO verbundene SST-Variationen im
Nordpazifik in Verbindung mit den beschriebenen Eigenschaften des DEI gebracht
werden konnen. Dazu kann zunéchst wie iiblich ein El Nifio-Composite des PDO-
Index betrachtet werden (Abbildung [[TH). Hier ist zwar der ENSO-Anteil der PDO
klar zu erkennen, aber sowohl vor als auch nach El Nino finden sich unauffillige
Werte. Entsprechend ist keine nennenswerte Asymmetrie zu erkennen. Der Parame-
ter a ergibt sich zu —0, 16 und hat damit nicht einmal das zu den Abbildungen [[{LT]
passende Vorzeichen.

Eine mogliche Erklarung fiir dieses negative Ergebnis konnte der simultane
ENSO-Anteil sein, der im PDO-Index enthalten ist. Um ihn vom ENSO-Term zu
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isolieren, soll eine lineare Dekorrelation mit dem MEI durchgefiihrt werden. Sei also
PDO*(t) := PDO(t) + aMEI(t) (11.1)

ein modifizierter PDO-Index mit der Zeit ¢ in Jahren und wie iiblich normierten und
standardisierten JFM-Zeitreihen. Der Parameter o wird nun so bestimmt, dass die
Korrelation zwischen PDO* und MEI fiir die ERA40-Periode Null wird. Dies ist bei
a = —0,52 der Fall, was dem Wert von [Newman et _all (2003) ungefihrt entspricht.
Im EI Nino-Composite zeigt sich die ENSO-Dekorrelation des modifizierten PDO-
Index im Vergleich zur originalen PDO deutlich: Wihrend eines El Nifio-Jahres liegt
der Wert nun fast bei Null. Auch die Asymmetrie ist etwas grofler geworden, die
Veranderung geht jedoch in die falsche Richtung. Sie ist durch den negativen Wert
fiir o, also die negative Korrelation zwischen PDO und MEI sowie durch die leichte,
positive Asymmetrie des MEI zu erkldren. Die Diskrepanz zu den Abbildungen [T
ist also nach der ENSO-Dekorrelation scheinbar noch etwas grofier geworden.

Sieht man sich aber das PDO-Muster (Abbildung IT7) und die Composite-
Differenzen (Abbildung [[(.1]) etwas genauer an, so stellt man fest, dass die negativen
Bereiche, die sich jeweils iiber dem zentralen Nordpazifik finden raumlich gegenein-
ander verschoben sind: Bei dem PDO-Muster liegt dieser Bereich etwas weiter im
Osten und Norden. Ob dieser Unterschied relevant ist kann ein SST-Index zeigen, der
im Zentrum der negativen Struktur der Composite-Differenz aus Abbildung [ Tb
angesiedelt werden soll. Er soll die Bezeichnung ZNPI erhalten (Zentral-Nordpazifik-
Index) und sei die Zeitreihe der mittleren SSTs von 190°0-200°0 und 25°N-35°N,
multipliziert mit —1.

Die Abbildung bestétigt, dass sich die El Nino-Composites dieses Index
deutlich von denen des PDO-Index und des modifizierten PDO-Index unterscheiden.
Auch die Asymmetrie ist nun sehr deutlich ausgepréigt und statistisch signifikant.
Verschiebt man allerdings das kleine Gebiet des ZNPI um nur 10° nach Osten und
5° nach Norden, so sinkt die Asymmetrie deutlich auf nichtsignifikante 0,42, bei
gleichzeitig steigender Korrelation zum PDO-Index von 0,60 auf 0,85. Daraus wird
deutlich, dass die Muster zwar &dhnlich sind und rdumlich nahe beieinander liegen,
dass aber nicht die PDO als ganzes, sondern insbesondere eine Temperaturanomalie
im zentralen Nordpazifik mit dem DEI in Verbindung gebracht werden kann.

Aus diesem Grund erscheint es naheliegend, noch weitere Hauptkomponenten der
nordpazifischen SSTs zu betrachten. Da die hoheren Hauptkomponenten der PDO
nicht erhéltlich sind, musste die Hauptkomponentenanalyse selbst durchgefiihrt wer-
den. Die PDO musste also ,nachgebaut® werden. Dies gelang mit einer Korrelati-
on von 0,95 (JEM-Zeitreihen). Unterschiede sind vermutlich auf verschiedene SST-
Datensétze zuriickzufithren. Hier wurde wie schon in Abschnitt der erweiterte
SST-Datensatz der NOAA (Smith et all, 2008) verwendet.

Die El Nino-Composites der so gewonnenen zweiten und dritten Hauptkom-
ponente (im Folgenden als PHK2 und PHK3 bezeichnet) sind ebenfalls in Abbil-
dung [T§ dargestellt. Die Asymmetrie-Werte verfehlen zwar knapp das Signifikanz-
niveau, sind aber deutlich hoher als bei der ersten Hauptkomponente (dem PDO-
Index). Ein Vergleich der zweiten und dritten Hauptkomponente mit dem ZNPI
zeigt auflerdem, das letzterer von den ersten beiden mafigeblich bestimmt wird.
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| PDO | PDO* | ZNPI | PHK2 | PHK3
ERA40 | 0.13 (19) | -0.17 (23) | 1.67 (97) | 1.14 (95) | 1.36 (99)
NCEP | -0.69 (80) | -0.73 (84) | -1.63 (95) | -1.37 (97) | -0.12 (16)
CFSR | -0.51 (59) | -0.45 (54) | -1.09 (72) | -0.16 (16) | -0.21 (23)
JRA-25 | -0.41 (44) | -0.77 (68) | -0.80 (52) | -0.19 (17) | -0.73 (66)

Tabelle 11.1: Composite-Differenzen verschiedener Indizes (Spalten) beziiglich der Metho-
de 2 aus Abschnitt [MTlanhand des GEI der vier verschiedenen Reanalysen (Zeilen) von 1979
bis 2002. Alle Indizes wurden zuvor normiert und standardisiert. Die Zahl in Klammern gibt
das Signifikanz-Niveau in Prozent an.
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Auch im Vergleich von ERA40 mit den anderen Reanalysen wird die Bedeutung
der hoheren Hauptkomponenten fiir den DEI beziehungsweise den GEI deutlich:
Fiir die Indizes der Abbildung wurden die Composite-Differenzen geméfl der
Methode 2 aus Abschnitt [ anhand des GEI fiir weitere Reanalysen berechnet
(Tabelle [[TTl). Zunéchst zeigen sich wie erwartet positive, signifikante Werte bei
der ERA40-Reanalyse und den Indizes ZNPI, PHK2 und PHKS3. Daneben findet
man, in Ubereinstimmung zu den Abbildugen [L4] bei ERA40 eine zu den anderen
drei Reanalysen umgekehrte Reaktion auf diese Indizes: ERA40 zeigt durchgehend
signifikante, positive Werte. Die NCEP-Reanalyse weist ebenfalls signifikante Werte
fiir ZNPI und PHK2 auf, die allerdings negativ sind. CFSR und JRA-25 reagieren
ebenfalls negativ und nicht signifikant. Es féllt auflerdem auf, dass die Unterschiede
in Bezug auf die 1. Hauptkomponente der SSTs (PDO und PDO*) deutlich kleiner
sind.

Aufgrund dieser Untersuchungen scheint nun weitgehend klar, wodurch die ho-
hen DEI-Werte der ERA40-Reanalyse entstehen (Abbildung [[T9): Sie ergeben sich
durch gleichzeitiges Auftreten von Kaltanomalien im Ostpazifik (La Nina) und im
zentralen Nordpazifik. Der folgende El Nino bewirkt nun zum einen iiber die in Ab-
schnitt 2Tl beschriebenen Riickkopplungen, dass sich der Ostpazifik ein Jahr spater
in der Regel wieder in einem Kaltzustand befindet. Im Nordpazifik hingegen blei-
ben die Spuren des El Nifio deutlich linger bestehen und fithren dort zu signifikant
hoheren Temperaturen als vorher (Abbildung [[LTh). Bei den anderen Reanalysen
finden sich nun einerseits stirkere Reaktionen des GEI auf die tropischen SST's, dafiir
weniger starke und umgekehrte Reanktionen auf die nordpazifischen SSTs, was die
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Unterschiede zu ERA40 und das Fehlen eines prognostischen Potenzials erklart.

Offen bleibt allerdings, welche atmosphiérischen Prozesse die SST-Information
vom Nordpagzifik in die tropische Tropopause bringen und vor allem, ob diese Pro-
zesse in der Natur tatséichlich zu finden sind. Damit in Zusammenhang steht auch
die generelle Frage nach Einfliissen auflertropischer Variabilitdt auf ENSO. In der Li-
teratur sind einige Ankniipfungspunkte fiir weitere Forschungsarbeiten zu finden: So
beschreibt beispielsweise [Sun et all (2004) einen verstirkenden Effekt auf El Nifo
durch subtropische Abkiihlung mittels eines ,,Ozean-Tunnels“. Matei et all (2008)
fanden iiber die Atmosphéire vermittelte Wechselwirkungen zwischen ENSO und
den Subtropen, allerdings deutlich stérker auf der Siidhalbkugel. Einen sehr inter-
essanten Beitrag liefern auch [Vimont. et all (2003): Sie beschreiben einen ,,Seasonalen
Footprinting“-Mechanismus (SFM), durch den die mittleren Breiten, insbesondere
der Nordpazifik, ENSO effektiv beeinflussen konnten.






Kapitel 12

Zusammenfassung, Diskussion
und Ausblick (Teil IT)

Im zweiten Teil dieser Arbeit wurden die in Teil I berechneten DSI-Felder im Hinblick
auf eine mit ENSO in Verbindung stehende Variabilitét hin untersucht, die besonders
deutlich auf der 370K-Fliche beobachtet werden konnte: Die Klimatologie des DSI-
Felds im Nordwinter (JFM) und um OUT zeigte eine markante Dipolstruktur entlang
des Aquators mit positiven Werten iiber dem maritimen Kontinent und Westpazi-
fik und negativen Werten iiber dem Zentral- und Ostpazifik (Abbildung [[Z). Um
die zeitliche Variation dieses Dipols zu untersuchen, wurde jeweils iiber das posi-
tive und negative Gebiet integriert und anschlieend die Differenz gebildet. Die so
entstandene Zeitreihe wurde als Dynamischer ENSO-Index (DEI) bezeichnet.

Dieser Index zeigte ein deutliches ENSO-Signal: Die jahrliche Nordwinter-
Zeitreihe (JFM) ist stark antikorreliert mit ENSO-Standardindizes. Die grofiten
Werte und die grofite Varianz finden sich ebenfalls in dieser Jahreszeit. El Nino-
Ereignisse schwichen die Ausprigung des DSI-Dipols ab und lassen den Wert des
DEI entsprechend absinken. Besonders bemerkenswert an der DEI-Zeitreihe sind
jedoch starke Anstiege ein bis drei Jahre vor jedem stérkeren El Nino-Ereignis in
der ERA40-Periode (Abbildung[ZH). Insbesondere vor den beiden ,,Jahrhundert“-El
Ninos von 1982/83 und 1997/98 konnten sehr hohe DEI-Werte festgestellt werden.
Teil II dieser Arbeit handelt davon, dieses Ergebnis niher zu untersuchen und zu
bewerten.

Eine statistische Analyse konnte zunéchst zeigen, dass die DEI-Werte, insbe-
sondere bei jihrlichen Zeitreihen, in guter Naherung einer Gaufiverteilung geniigen.
Anschliefend wurden rdumliche und zeitliche Eigenschaften des Index betrachtet.
Die 370K-Isentrope, auf welcher dieser berechnet wurde, liegt in einer Hohe von
rund 16km und konnte weder eindeutig der Troposphire, noch der Stratosphére
zugeordnet werden. Legt man die Definition der WMO zugrunde, so verlduft die
mittlere Tropopause von West nach Ost ansteigend mitten durch das DEI-Gebiet.
Korrelationen mit entsprechenden Indizes in benachbarten Flachen nehmen schnell
ab, insbesondere, wenn die El Nino-Jahre selbst aus den Zeitreihen herausgenommen
werden. Autokorrelationen mit vergangenen und zukiinftigen Jahreszeiten nehmen
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ebenfalls schnell ab und sind ab drei Jahreszeiten nicht mehr signifikant von Null
verschieden. Korrelationen der JFM-Zeitreihe um OUT zu den anderen drei syn-
optischen Terminen liefern sehr hohe Werte zu 12UT, jedoch wesentlich geringere
zu 6UT und vor allem 18UT. Sie geben Hinweise auf eine semidiurnale Oszillation.
Die im Druckfeld dominierende, wandernde solare Gezeitenwelle der Wellenzahl zwei
(S2) konnte als Ursache hierfiir identifiziert werden: Sie liegt zu den Hauptterminen
konstruktiv, zu den Nebenterminen destruktiv zum DEI-Gebiet. Daher heben sich
im letzteren Fall die ENSO-Variationen zum Teil heraus. Insgesamt sind die be-
schriebenen Eigenschaften des DEI, insbesondere sein prognostisches Potenzial, also
auf einen rdumlich und zeitlich engen Bereich beschriankt.

Aufgrund systematischer Unterschiede der DEI-Zeitreihen von ERA40 und ERA-
Interim sowie der operationellen Analysen ab Ende 2007 gelang es leider nicht, den
DEI iiber das Ende von ERA40 in 2002 hinaus konsistent fortsetzen. Dies machte es
leider auch unmoglich, das beschriebene prognostische Potenzial praktisch zu nutzen.

Um hinter den beobachteten Phinomenen stehende Prozesse identifizieren zu
konnen und um Vergleiche iiber die ERA40-Reanalyse hinaus zu ermoglichen,
wurden Naherungen des DEI abgeleitet. Diese sollten moglichst einfach sein und
moglichst wenige Felder beinhalten, aber dennoch vor allem das prognostische Po-
tenzial der urspriinglichen Zeitreihe wiedergeben. Eine Reihe von quantitativen Ver-
gleichsparametern wurde zu diesem Zweck definiert, die dann fiir sieben verschie-
dene Ndherungen ausgewertet wurden. Es stellte sich heraus, dass insbesondere ein
sehr einfacher Index anhand des 100hPa-Geopotenzialfeldes die urspriingliche DEI-
Zeitreihe befriedigend wiedergeben kann. Dieser Index beschreibt in etwa die zweite
Ableitung (Kriimmung) des Geopotenzials in zonaler Richtung bei 170°0 am Aqua-
tor und wurde als Geopotenzieller ENSO-Index (GEI) bezeichnet.

Fiir vier weitere Reanalysen (ERA-Interim, NCEP/NCAR, CFSR und JRA-25)
wurde der GEI berechnet und mit der ERA40-Reanalyse verglichen. Dabei stellte
sich heraus, dass die beschriebenen prognostischen Eigenschaften ausschliellich bei
der ERA40-Reanalyse zu finden sind. In einigen Parametern zeigte ERA-Interim
zwar #hnliche Werte, wegen des kurzen Uberlapp-Zeitraums zu ERA40 ist eine
endgiiltige Bewertung jedoch schwierig. Die verbleibenden drei Reanalysen waren
beziiglich des GEI stéirker an die ENSO-Indizes und damit an die dquatorialen SSTs
gekoppelt. Sie zeigten keinerlei prognostisches Potenzial.

Die 20C3M-Laufe des ECHAMS5/MPI-OM-Modells, die fiir den vierten
Assessment-Report (AR4) des IPCC erstellt worden waren, konnten ebenfalls in
den Vergleich mit einbezogen werden. Auch hier fanden sich keine Hinweise auf Vor-
hersagepotenzial. Fiir weitere, im AR4 zusammengestellte Klimamodelle konnten die
erforderlichen Daten fiir obigen Vergleich nicht beschafft werden. Fiir diese wurde
daher, zusammen mit den Reanalysen und dem ECHAM-Modell, ein Vergleich an-
hand der Geopotenzialfelder in 850, 500 und 200hPa durchgefiihrt. Dabei wurde mit
Hilfe einer Hauptkomponentenanalyse untersucht, wie stark die Kopplung des Geo-
potenzials an die SST's generell ist und wie diese Kopplung mit der Héhe variiert. Es
wurden grofie Streuungen festgestellt, insbesondere auch unter den Reanalysen. Dies
ist ein Hinweis, dass insbesondere in hoheren Schichten die Reanalysen nur schwach
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an die (wenigen) Beobachtungen gebunden werden und weitgehend ungestort ein
Modellklima entwickeln kénnen. Auch , Verwandschaften“ unter den Modellen wa-
ren erkennbar (ERA40/ECHAM, NCEP/CFSR) und bestétigten diese Vermutung.

Im Anschluss wurde nach weiteren Ursachen fiir das Zustandekommen hoher
DEI-Werte innerhalb der ERA40-Reanalyse und dariiber hinaus gesucht. Die zen-
trale Frage dabei war, wie der DEI mit anderen meteorologischen Feldern aufer-
halb der Tropopause zusammenhéngt. Dazu wurden Korrelationen und Composite-
Differenzen betrachtet. Entsprechend der bisherigen Erkenntnisse konnten zunéchst
hohe Korrelationen zwischen dem DEI und der Druckverteilung der hohen tropi-
schen Tropopause festgestellt werden. Hohe DEI-Werte sind demnach verbunden
mit verstiarkten Differenzen zwischen einem Hoch iiber dem zentralen Pazifik relativ
zu zwei Tiefs westlich und 6stlich davon iiber dem maritimen Kontinent und dem
Ostpaczifik. Das zonale Windfeld folgt dieser Druckverteilung und weht verstéirkt aus
dem Hoch in die Tiefs. Auch an der Erdoberfléiche lassen sich hohe Korrelationen zum
Zonalwind finden. Dieser weht verstidrkt aus Ost bei hohem DEI. Gleichzeitig fin-
det man verstirktes grofifiichiges Absinken iiber dem Zentralpazifik, verbunden mit
geringerer hoher und mittlere Bewolkung und einer Verstarkung des Bodenwirme-
stroms in den Pazifik.

Basierend auf den Korrelationsfeldern, die im Wesentlichen den La Nina-
Stromungsmustern entsprechen, wurde aufbauend auf ISun (2003) eine erweiter-
te Heat-Pump-Hypothese aufgestellt (Abbildung [II0): Nach dieser sind La Nina-
Zustande in Ozean und Atmosphére zwar eng miteinander verbunden, kénnen aber
unterschiedlich stark ausgeprégt sein. Vor einem El Nino ist vor allem das atmo-
sphérische La Nina stark, nach dem El Nino vor allem das ozeanische. Fiihrt man
die Korrelationen allerdings erneut mit dem SOI anstelle des DEI durch, so ergeben
sich #hnliche, in der Regel sogar stéirkere Zusammenhinge, obwohl der SOI kein
entsprechendes Vorhersagepotenzial und keine nennenswerte Asymmetrie beziiglich
El Nino aufweist. Die Korrelationen meteorologischer Variablen mit dem DEI sind
also im Wesentlichen durch dessen Korrelation mit ENSO zu erkléren.

Um Prozesse hinter dieser ENSO-Korrelation aufzuspiiren, wurden anschlieflend
Composite-Differenzen berechnet und auf statistische Signifikanz hin untersucht. Die
Differenzen wurden aus dem Mittelwert aller Jahre mit hohen DEI-Werten und dem
Mittelwert aller Jahre mit La Nifia-artigen Bedingungen ohne hohe DEI-Werte ge-
bildet. Es wurde gezeigt, dass damit der ENSO-Einfluss weitgehend beseitigt werden
kann. Diese Composite-Differenzen der oben untersuchten Felder zeigten wie vermu-
tet ein etwas anderes Bild als die Korrelationen. So konnte z.B. nur noch eine leichte
Verstirkung des dquatorialen Bodenwérmestroms ostlich von etwa 180° festgestellt
werden. Dafiir eine starke Verringerung desselben in den nérdlichen Subtropen bei
etwa 30°N. Im gleichen Bereich ergaben sich stark negative und signifikante Diffe-
renzen in den SSTs, umgeben von einem halbmondférmigen Bereich positiver Diffe-
renzen im Norden, Osten und Siiden. Diese Struktur dhnelt dem raumlichen Muster
der Pazifischen Dekadischen Oszillation (PDO).

Ersetzt man erneut den DEI durch den GEI, so sind auch Vergleiche mit den
anderen Reanalysen anhand der Composite-Differenzen moglich. Diese ergaben ent-
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scheidende Unterschiede zu ERA40: Mit Ausnahme von ERA-Interim zeigten die
drei anderen Reanalysen ein entgegengesetztes Muster in den nordpazifischen SSTs.
Vor allem NCEP wies stark entgegengesetzte Differenzen auf, die signifikant waren.
Die Differenzen von CFSR und JRA-25 blieben unterhalb des Signifikanzniveaus.
Damit konnten unterschiedliche Reaktionen der Reanalyse-Modelle auf die SSTs,
insbesondere am Aquator und im Nordpazifik als wahrscheinliche Ursache fiir die
Unterschiede in den GEI-Zeitreihen identifiziert werden. In ERA40 erscheint die At-
mosphiére der tropischen Tropopause schwicher an die ENSO-SSTs und stirker an
die nordpazifischen SSTs gekoppelt zu sein. Im NCEP-Modell ist es dhnlich, jedoch
reagiert dieses umgekehrt auf die nordpazifischen Variationen. CFSR und JRA-25
zeigen wesentlich stérkere ENSO-Kopplungen und werden entsprechend weniger vom
Nordpazifik beeinflusst.

Zum Abschluss der Arbeit wurden noch einige ausgewihlte Phinomene gesondert
untersucht; zunéchst die Frage, ob die starken DEI-Ausschlige in Verbindung mit
einer Schwachstelle in der Feuchteassimilation der ERA40-Reanalyse stehen. Diese
duflert sich vor allem in iiberméffigem Niederschlag iiber den tropischen Ozeanen.
Ein Vergleich der Composite-Differenzen des ERA40-Niederschlags mit dem GPCP-
Niederschlag erbrachte aber aufler generell hoheren Amplituden keine besonderen
Auffilligkeiten. Eine kurze Analyse moglicher Zusammenhénge zur Stratosphire,
insbesondere zur Quasi-Biennalen Oszillation (QBO), wurde im Anschluss durch-
gefiihrt. Einfache Beziehungen ergaben sich dabei nicht. Es wurde dargelegt, dass
selbst eventuell vorhandene Einfliisse der QBO auf die Troposphére im DEI heraus
fallen, bedingt durch dessen Definition als Differenz.

Um die Frage nach der Bedeutung hochfrequenter atmosphérischer Variantio-
nen fiir ENSO aufzugreifen, wurde untersucht, ob ein Zusammenhang zwischen der
Madden-Julian Oszillation (MJO) und dem DEI besteht. Ein solcher konnte eindeu-
tig nachgewiesen werden, sowohl im Spektrum des DEIL, als auch in MJO-Phasen
Composites. Demnach treten in der MJO-Phase sechs, in welcher das Zentrum der
Konvektion iiber dem Westpazifik liegt, tendenziell die héchsten DEI-Werte auf.
Allerdings fiihrt die Kiirze der MJO-Periode dazu, dass sich die Einfliisse wéhrend
einer Jahreszeit weitgehend aufheben.

Als letzter Punkt wurde das Verhiltnis von DEI und PDO analysiert.
Oben beschriebene Composite-Muster hatten einen Zusammenhang nahegelegt.
Im PDO-Index selbst konnte jedoch kein signifikanter Zusammenhang zu den
DEI-Eigenschaften hergestellt werden, insbesondere wies dieser keine nennenswerte
Asymmetrie auf. Dafiir fanden sich solche Zusammenhénge in Variationen héherer
Ordnung (insbesondere in der zweiten und dritten Hauptkomponente der nordpazi-
fischen SSTs) sowie in einem Teilbereich des zentralen Nordpazifiks.

Abbildung [[2T] fasst die untersuchten Wechselbeziehung zwischen dem DEI und
dem Klimasystem schematisch zusammen. Hieraus ergeben sich zahlreiche Ansatz-
punkte fiir weitergehende Forschungsarbeiten, die im Folgenden diskutiert werden
sollen.

Die entscheidende Frage scheint dabei zu sein, inwiefern die in ERA40 beobach-
teten Variationen des DSI oder auch des Geopotenzials Realitdt sind oder nicht.
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Abbildung 12.1: Schema iiber die in dieser Arbeit untersuchten Wechselbeziehungen des
DEI. Durchgestrichene Pfeile bedeuten, dass ein Zusammenhang unwahrscheinlich ist.

Eine einfache und schnelle Beantwortung dieser Frage ist im Moment nicht moglich.
Aus dem Blickwinkel der negativen Ergebnisse der anderen Reanalysen beziiglich
des Vorhersagepotenzials erscheinen die ERA40-Ergebnisse eher unrealistisch. Al-
lerdings sind die ECMWEF-Modelle nachweislich von hoher Qualitdt und zéhlen
im Bereich der Wettervorhersage zu den besten weltweit. Vergleiche mit moder-
neren ECMWF-Modellversionen wiren daher wiinschenswert, sind im Moment aber
schwierig: Die ERA-Interim-Reanalyse liefert zwar teilweise &hnliche Vergleichspa-
rameter, erscheint aber zu kurz fiir eine abschlieende Beurteilung. Zukiinftige Re-
analyseprojekte des ECMWEF konnten bald hiertiber Klarheit bringen.

Auch unabhingig davon legen die Untersuchungen einen moéglichen Einfluss der
Subtropen, insbesondere des Nordpazifik, auf ENSO nahe. Solche Effekte kénnen
durchaus Realitét sein, auch wenn sie vom Modell nur teilweise richtig wiedergege-
ben werden. Sollten zukiinftige Reanalysen die hier beschriebenen Eigenschaften der
DEI-Zeitreihe widerlegen, so kénnten diese dennoch ein (falscher) Teilaspekt eines
realen Prozesses sein. Zahlreiche mogliche Einfliisse der Subtropen auf ENSO sind
bereits in der Literatur beschrieben worden. Ein zu dem hier beschriebenen Phéno-
menen gut passender Ansatz kénnte der Seasonal Footprinting-Mechanismus (SFM)
sein (Vimont et all, 2003). Danach wirken SST-Anomalien im Nordpazifik, die durch
atmosphérische Variabilitédt im Zusammenhang mit der Nordpazifischen Oszillation
(NPO) entstehen, verstérkend auf El Nino zuriick. Diese Anomalien stimmen réum-
lich gut mit den hier gezeigten Composite-Differenzen iiberein (Abbildung [01b).
Ein moglicher Mechanismus fiir eine solche Wechselwirkung kénnte die im Rahmen
der erweiterten Heat-Pump-Hypothese beschriebene erhohte Einstrahlung iiber dem
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dquatorialen Pazifik sein. Klare Indizien dafiir konnten allerdings in den ERA40-
Daten nicht gefunden werden.

Auflerdem konnte gezeigt werden, dass die Symmetrie der Kaltphasen vor und
nach El Nino im Nordpazifik gebrochen wird: Im Anschluss an El Nino ist der zen-
trale Nordpazifik signifikant wirmer als vorher (Abbildung [[(IT]). Diese Asymmetrie
ist sehr wahrscheinlich fiir die entsprechende Asymmetrie im DEI verantwortlich.
Auflertropische Einfliisse auf ENSO koénnten so eine regelméfiige El Nino-La Nina-
Kette durchbrechen: Die Warmanomalie im Nordpazifik muss zunéchst wieder ab-
gebaut werden, um die Voraussetzungen fiir das néchste (starke) El Nino-Ereignis
zu schaffen. Das Fehlen solcher Prozesse in Modellen kénnte ein Grund fiir deren zu
regelméfiges ENSO sein. Entsprechende Fortschritte im Verstéindnis und der Mo-
dellierung aufertropischer Wechselwirkungen kénnen daher ein wichtiger Schritt hin
zu besseren ENSO-Modellen sein (Sarachik und Cand, 2010).
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Im Folgenden werden die wichtigsten in dieser Arbeit verwendeten Symbole und
Abkiirzungen tabellarisch zusammengefasst und kurz erlautert.

Mathematische Symbole
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Potenzielle Vorticity
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relative Vorticity (CI0)
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U zonale Windgeschwindigkeit
v meridionale Windgeschwindigkeit
v Dreidimensionaler Windvektor
w vertikale Windgeschwindigkeit
x zonale Liangenkoordinate
Yy meridionale Léngenkoordinate
Yim Kugelflichenfunktion (BH)
z Hohe iiber der Erdoberfliache
Abkiirzungen
AR4 Vierter Assessment-Report des IPCC
BADC British Atmospheric Data Centre
CD Composite-Differenz
CFSR Climate Forecast System Reanalysis
DSI Dynamic State Index, Dynamischer Zustandsindex ()
DSIY) N. Niherung des DSI (siehe Abschnitt [ZT)
DEI Dynamischer Enso Index (1))
DEI™ N. Niherung des DEI (sieche Abschnitt [ZH)
ECHAM ECMWF-Hamburg, Atmosphédrenmodell des MPI fiir Meteorologie
ECMWF European Centre for Medium-range Weather Forecasts
ENSO El Nifio/Southern Oscillation
ERA40 Reanalyse-Projekt des ECMWF

ERA-Interim
GEI
GODAS
GPCP
HC
IPCC
JCDAS
JMA
JRA-25
MEI
MJO
MPI-M
NCAR
NCEP
NINOx
NOAA
OLR
PDO
QBO
SFM
SOI
SST
TTL
UT
WMO
WwWV
WWVo
WWVw

Reanalyse-Projekt des ECMWEF

Geopotenzial ENSO Index ([Z34)

Global Ocean Data Assimilation System

Global Precipitation Climatology Project
Heatcontent (E3)

Intergovernmental Panel on Climate Change

JMA Climate Data Assimilation System

Japan Meteorological Agency

JMA Reanalyse

Multivariater ENSO Index
Madden-Julian-Oszillation

Max-Planck-Institut fiir Meteorologie

National Center for Atmospheric Research (USA)
National Centers for Environmental Prediction (USA)
SST-basierte ENSO-Indizes (siehe Abschnitt BT
National Oceanic and Atmospheric Administration (USA)
Outgoing Longwave Radiation

Pazifische Dekadische Oszillatione

Quasi Bienale Oszillation

Seasonal Footprinting Mechanismus

Southern Oscillation Index
Meeresoberflichentemperatur

Tropical Tropopause Layer

Universal Timecode

World Meteorological Organization

Warm Water Volume (B2

WWYV 6stlich von 155°W

WWYV westlich von 155°W
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