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Zusammenfassung

In vielen Mefldaten und paldoklimatischen Aufzeichnungen wird sékulare Klimavariabilitét
beobachtet. Diese extrem langen Schwingungen sind in den verschiedensten Variablen des
Klimasystems zu finden. Vor allem der Ozean zeigt niederfrequente Variationen. Aber auch
atmosphérische Variablen wie Temperatur, Windgeschwindigkeit und der Druck im Meeres-
niveau werden durch Anderungen im darunterliegenden Ozean zu solch langen Oszillationen

angeregt.

Die niederfrequente Variabilitdt wird mit Hilfe eines Atmosphéren - Ozean - Modells unter-
sucht. Dabei zeigt sich ein gekoppelter Stratosphiren und Troposphdrenmode, der mit einer
Periode von etwa 100 Jahren schwingt. Das Aufzeigen der an dieser Oszillation beteiligten
Variablen und der Ursachen fiir die Schwingung ist Aufgabe dieser Arbeit. Besonders der
stratosphérische Wirbel oszilliert mit multidekadischer Periode, ebenso wie das Aléutentief.
Die bodennahe Temperatur zeigt Schwankungen, die von der Groflenordnung her den be-
obachteten Temperaturtrends der letzten Dekaden entsprechen. Der NAO - Index als ein Maf}
fiir die Starke der troposphérische Zirkulation im Bereich des Nordatlantiks zeigt ebenfalls
multidekadische Schwankungen. Als physikalischer Mechanismus, der zum abgeschwéchten
stratosphérischen Wirbel fiihrt, wird eine durch gednderte Meeresoberflichentemperatur be-
dingte anomale tropische Zirkulation und in Verbindung damit eine nach Osten verschobene
Meridionalzirkulation vermutet. Dadurch kann das Aléutentief verstiarkt und dariiber der
Transport planetarer Wellen in die Stratosphére intensiviert werden. Der Ausloser fiir die
Temperaturanderung an der Meereoberfliache ist moglicherweise eine anomale thermohaline
Zirkulation. Die Ursachen der Schwingung koénnen nicht eindeutig gekldrt werden. Aller-
dings deutet ein Wechsel der Periodenldnge der Variabilitdt hin zu kiirzeren Zeitskalen auf

chaotische Prozesse hin, die von modellinternen physikalischen Vorgéngen beeinflufit werden.
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1 Einleitung

Mit zunehmendem anthropogenem Einflul auf das Klimasystem wéchst das Interesse an
den natiirlichen Variabilitdtsmoden des Klimas. Das Verstdndnis dieser natiirlichen Schwan-
kungen ermoglicht das Abschédtzen der Auswirkungen menschlichen Handelns auf die Erde.
AuBlerdem ist dieses Wissen grundlegende Voraussetzung fiir die korrekte Einordnung von
Klimazustdnden und ermdglicht so eine bessere Vorhersagbarkeit. Aus diesen Griinden ist nie-
derfrequente Klimavariabilitidt mit Perioden im Bereich von Dekaden und ldngeren Zeitskalen

ein Thema, das von besonderem Interesse fiir die Klimaforschung ist.

Spricht man von Klimavariabilitdt, so mufl zwischen interner und externer Variabilitdt un-
terschieden werden (von Storch und Hasselmann, 1995): Beispiele fiir die Auswirkungen ex-
ternen, natiirlichen Antriebs auf die Atmosphire sind unter anderem Vulkanismus und der
Milankovitchzyklus. Interne Variabilitdt wird dagegen durch eigene dynamische Prozesse des
Klimasystems verursacht. Die dynamischen Prozesse sind einerseits nichtlineare Wechselwir-
kungen (James et al., 1994) und andererseits langfristige Prozesse, die zum Beispiel durch
die Summation kontinuierlicher zufélliger Anregungen durch kurzperiodische Stérungen der

Atmosphire (meteorologischer Lirm) ausgelost werden (Hasselmann, 1976).

Ein grofler Nachteil bei der Untersuchung langfristiger Variabilitit ist die geringe Zeitspanne,
fiir die instrumentelle meteorologische Beobachtungsdaten vorliegen. Datensitze, die global
verteilt sind, gibt es seit etwa 150 Jahren. Die rAumliche Verteilung der Stationen war zu dieser
Zeit jedoch nicht ausreichend. Die Ozeandaten beschrinkten sich auf Schiffsmeldungen und
vereinzelte Meflpunkte. Erst seit der Mitte des zwanzigsten Jahrhunderts sind Mef3werte iiber
Land und dem Ozean vor allem durch die Fernerkundung in ausreichender Menge verfiigbar.
So ist es duflerst schwierig, wenn nicht gar aussichtslos, anhand dieser maximal 150 Jahre
langen Datensitze, von denen meist nur die letzten 50 Jahre verwendet werden kénnen, eine

Schwingung im Bereich von zum Beispiel 80 Jahren zu identifizieren.

Um diese Probleme zu vermeiden kann man auf Proxydaten, also nichtinstrumentelle Daten,
ausweichen. Dazu gehoéren Untersuchungen von Eisbohrkernen. Hier wird die Anzahl und
Verteilung des Sauerstoffisotops 80 im Verhiltnis zum Sauerstoffisotop %O in den Eisker-
nen iiberpriift. Da schweres Wasser etwas weniger fliichtig ist als leichtes, reichert es sich im
Niederschlag an. In kalten Klimaperioden enthélt der Schnee {iber einer vereisten Landfliche
hauptsachlich leichte Isotope, da die schweren bereits vorher auskondensiert sind (Alley und
Bender, 1998). Die Korrelation der Anomalie des Sauerstoffisotops §'30 mit der Lufttempe-
ratur hingt vom zuriickgelegten Weg eines Wasserpaketes von seiner Bildung (Verdunstung
vom Ozean oder von Land) bis zur Deposition (Ablagerung als Schnee oder Eisschicht) ab.
Daraus lassen sich die Temperaturverhiltnisse und atmosphérischen Zirkulationsmuster in
der ndheren Umgebung des zuriickgelegten Weges rekonstruieren (Stocker und Mysac, 1992).
Johnson et al. (1970) und Dansgaard et al. (1970) untersuchten Eiskerne von Camp Century
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(nordwestliches Gronland). Sie fanden langfristige Schwingungen im Bereich von 78 und 181
Jahren. Stuiver (1980) fand in Eisbohrkernen aus Zentralgronland Maxima der Amplituden
des Energiedichtespektrums bei 100 und 68 Jahren. Thompson und Mosley-Thompson (1989)
registrierten in Kernen der peruanischen Anden Zeitreihen des Sauerstoffisotops 80 und der
Leitfahigkeit mit Variabilitat im interdekadischen Bereich. Die Zeitserie der Partikelkonzen-

tration zeigte eine hundertjéhrige Schwingung.

Eine weitere, wichtige Aufzeichnung langjdhriger Klimavariationen 1&8t sich durch die Jah-
resringe von Baumen gewinnen. Diese reichen oft weit zuriick (die lingsten Zeitreihen mitt-
lerweile 30.000 Jahre), so zum Beispiel der Lappland - Baumindex (Sirén, 1961; Lamb, 1977),
der die letzten 780 Jahre dokumentiert. Hier wurden maximale Amplituden im Spektrum
bei ungefdhr 70 und 90 Jahren gefunden. Aus Biumen der White Mountains in Nevada
rekonstruierte LaMarche (1974) Variabilitdten im Bereich von 70 und 110 Jahren. Stuiver
und Braziunas (1989) untersuchten die §'*C Konzentration in Biumen an verschiedenen Or-
ten und fanden Schwingungen im sikularen Bereich von etwa 150 bis 420 Jahren. C wird
in der Atmosphére stdndig durch die Reaktion von Stickstoff mit Neutronen gebildet, die
von kosmischer Strahlung erzeugt werden (Graedel und Crutzen, 1994). Die Anderungen
des *C werden auf die verinderliche Intensitit des kosmischen Strahlungsflusses durch die
Sonnenaktivitidt zuriickgefiihrt (Neftel et al., 1981). Der externe Antrieb durch die Sonne

zeigt dementsprechend sédkulare Variabilitét.

Auch die Pollenkonzentration in Meeres - und Seesedimenten gibt Aufschluf} iiber Klima&nde-
rungen. Gajewski (1988) zeigte in Aufzeichnungen der Pollenkonzentration der letzten 2000
Jahre Variationen im Bereich von 95, 125 und 330 Jahren nahe der groflen Seen und der Atlan-
tikkiiste mit einer statistischen Signifikanz von 95%. Baumgartner et al. (1992) untersuchten
anhand von Sedimentfunden im Santa Barbara Becken von Kalifornien eine interdekadische
Fluktuation der Fischpopulation. Die Zeitreihe der Sedimente reicht dabei bis zum Jahr 270
AD zuriick. Es ergab sich eine ca. 60 - jéhrige Oszillation der Sardinenpopulation im 6stlichen
Nordpazifik. Lamb (1977) untersuchte den Islandeisindex. Dieser beschreibt die Wochen des
Jahres, in denen Meereis an der nérdlichen Islandkiiste beobachtet wird. In dieser Zeitreihe

zeigte sich eine interdekadische Variabilitdt im Bereich von 11 bis 27 Jahren.

Bei den instrumentellen Aufzeichnungen ergibt sich das bereits erwdhnte Problem der zu kur-
zen Zeitreihen. Dennoch vermuten eine Reihe von Wissenschaftlern langfristige Schwingungen
in den vorhandenen Mefireihen, so zum Beispiel Aellen (1981), der die Gletscherausbreitung
statistisch auswertete. Er zeigt in den Daten eine Variabilitdt mit einer Periode im Bereich von
60 bis 70 Jahren. Der langste instrumentelle Datensatz von Klimavariationen sind die "Cen-
tral England’ Temperaturaufzeichnungen seit 1659 AD (Manley, 1974; Lamb, 1977; Schonwie-
se, 1978). Die beobachteten Variabilitdten haben Perioden von etwa 24 und 100 Jahren mit
einer statistischen Signifikanz von 99%. In einer 230jihrigen Temperaturaufzeichnung aus

Philadelphia zeigte Lamb (1977) interdekadische Schwingungen. Minobe (1997) beobachtete



eine Variabilitdt iiber dem Nordpazifik und iiber Nordamerika mit Perioden im Bereich von
50-70 Jahren. Historische Aufzeichnungen der Meereisbedeckung, der Wasserstandshéhen
von Seen, der Niederschlige und Tierpopulationen (oftmals Fischvorkommen) geben Hinwei-

se auf erfolgte Verdnderungen des Klimas.

Auch wenn der Nachweis anhand von Beobachtungen oft schwierig ist, ist es sinnvoll, die
niederfrequenten Schwingungen, die in verschiedenen globalen Atmosphéren - und Ozeankli-
mamodellen auftreten, genauer zu untersuchen. Es muf§ sich hierbei nicht zwangslaufig um in
der Natur nicht nachweisbare Eigenschwingungen der Modelle handeln, sondern hier kénnen
auch natiirliche Klimamoden, oder bisher nicht bekannte, langfristige Klimavariabilitat simu-
liert worden sein. Delworth et al. (1993) gekoppeltes Atmosphéren - Ozeanmodell zeigt eine
unregelmiflige Schwankung der thermohalinen Zirkulation im Nordatlantik im Bereich von
ungefahr 50 Jahren. Tett et al. (1997) fanden in ihrem 1000 - jahrigen gekoppelten Kontrollauf
des Hadley Centre (HADCM2-CTL) eine Variabilitat in der Region des nordwestlichen At-

lantiks im Bereich von iiber 50 Jahren.

Bei niederfrequenter Variabilitdt ist es schwierig, von einer Schwingung zu sprechen. Dieser
Begriff 148t eine genau definierbare Periodizitdt vermuten, die gerade in diesen Zeitskalen
nicht gegeben ist. Es handelt sich vielmehr um ein mit einer gewissen Regelméafligkeit wieder-
kehrendes Signal, das jedoch in der Amplitude schwankt und sich nur auf mehrere Dekaden
genau festlegen 148t. Die hier beschriebenen Schwingungen aus Modell - und Proxydaten mit

exakt angegebenen Perioden miissen entsprechend kritisch betrachtet werden.

Die niederfrequenten Schwingungen in Proxydaten, instrumentellen, historischen Aufzeich-
nungen sowie Modellvariabilitdten mit diversen Periodenbereichen zeigen, dafl ein erhShter
Forschungsbedarf in diesem Bereich besteht, zumal die Ursachen der meisten Schwingungen
im langperiodischen Bereich noch nicht geklart werden konnten. Als mégliche Ausléser fiir
langperiodische Klimadnderungen gelten interne Variabilitdt in der thermohalinen Zirkula-
tion der Ozeane (Levitus, 1989; Ghil und Vautard, 1991), Kryosphireninderungen (Mysac
und Power, 1992; Stocker und Mysac, 1992) sowie externer Antrieb. Dazu gehort die verénder-
liche Sonnenaktivitdt sowohl im etwa 11 - jahrigen Sonnenfleckenzyklus als auch im 22 - jahri-
gen 'Hale’ - Zyklus sowie in der 80 bis 90 - jahrigen Einhiillenden des Sonnenfleckenzyklusses,
dem Gleissbergzyklus (Friis-Christensen und Lassen, 1991). Allerdings konnte der Einfluf}
des externen Antriebs der Sonne bisher nicht ausreichend belegt werden. Auch anthropogene
Einfliisse spielen hierbei eine wichtige Rolle. Dabei stehen im Mittelpunkt des allgemeinen
Interesses vor allem die Klimadnderungen, die durch die anthropogenen COs - Emissionen

verursacht werden.

Vom International Panel of Climate Change (IPCC) wurden auf verschiedenen mdglichen
Emissionsentwicklungen basierende Szenarien berechnet. Berechnungsgrundlagen waren ver-

minderte, unveranderte sowie ansteigende CO;- Emissionen. Diese Szenarien wurden auch
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mit dem in dieser Arbeit verwendeten Modell berechnet. Um einen Anhaltspunkt fiir die
Grofle der internen Modellvariabilitdt zu erhalten, werden Temperaturschwankungen mit
berechneten und beobachteten Temperaturtrends verglichen. Dabei zeigt sich auch der ent-
scheidende Einflul des Anfangszeitpunkts des Klimadnderungslaufes fiir das Resultat der

Simulation.
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Abb. 1: Abbildung 3a und 3b aus Cubasch et al. (1994). Abbildung a zeigt die Zeitreihen
der Anderung der globalen mittleren Oberflichentemperatur fiir vier Monte Carlo
Sitmulationen und das Kontrollexperiment. Abbildung b zeigt die zeitliche Entwick-
lung der Anderung der globalen mittleren Oberflichentemperatur fir die vier Monte
Carlo Simulationen, das Mittel tiber die vier Simulationen (durchgezogene Linie),
die 95% Konfidenzintervalle als Querbalken sowie die “beste Schitzung“ des IPCC
Szenarios A nach Houghton et al. (1990)

Cubasch et al. (1994) untersuchten vier Klimadnderungsexperimente, die sich lediglich im
Anfangszeitpunkt der Simulation unterscheiden (Abbildung 1 a). Diese Methode ist als Mon-
te Carlo Simulation bekannt (Brancovic et al., 1990). Die Erwirmungsszenarien wurden auf
einem Kontrollauf des gekoppelten Atmosphiren - Ozeanmodells ECHAM1 / LSG jeweils um
30 Jahre versetzt gestartet. Fiir die Klimadnderung wurde bei allen vier Laufen das IPCC-
Szenario A verwendet. Dies setzt einen unverminderten CO;- Ausstofl voraus. Die Simula-
tionen wurden alle fiir 50 Jahre gerechnet, startend mit dem CO,-Niveau von 1985. Zwi-
schen den Jahren 40 und 70 verringert sich die globale Mitteltemperatur des Kontrollaufes
um 0.3 K. Zwei der Monte Carlo Simulationen wurden vor der Abkiihlung aufgesetzt, eine
wahrenddessen und eine danach in einem weitgehend stabilen Zustand der Temperaturkurve
(Abbildung 1a). Am Ende der Simulation schwanken die globalen Mitteltemperaturen um
bis zu 0.4K (Abbildung 1b). Besonders stark weicht der Endwert der Simulation MC 30
(gestartet im Jahr 30) vom Mittelwert aller vier Simulationen ab. Betrachtet man die An-
fangspunkte der Simulationen (Abbildung 1 a) fallt auf, dafl der Startpunkt des Laufes MC 30
unmittelbar vor einem Temperaturmaximum des Kontrollaufes liegt und dafl die Temperatur
des Kontrollaufes in den folgenden 30 Jahren vom Jahr 40 bis 70 um etwa 0.3 K fallt. Die

anderen drei Simulation wurden jeweils in einem relativ stabilen Zustand der Modelltempe-



ratur gestartet. Die Temperaturabnahme zwischen den Jahren 40 und 70 ist in den beiden
Laufen MC 00 und MC 30 zu erkennen, die vor dem Jahr 40 gestartet wurden. Allerdings ist
der Effekt stérker bei der Simulation MC 30 zu sehen. Der Anfangszeitpunkt unmittelbar vor
dem Temperaturriickgang ist hier das entscheidende Kriterium. Dieses Beispiel zeigt, daf§ eine
vorhandene interne Schwingung des Kontrollaufes besonders bei damit berechneten Klima-
dnderungsszenarien bertiicksichtigt werden muf}, um nicht zu einem verfélschten Ergebnis zu
gelangen. Zu diesem Zweck ist eine genaue Untersuchung der niederfrequenten Variabilitét

im Modell unerlafilich. Dazu leistet diese Arbeit einen Beitrag.

Zunichst wird die Motivation dieser Arbeit erldutert und in die im Modell (siche Anhang
A) gefundene gekoppelte sakulare Schwingung der Troposphére und der Stratosphire ge-
zeigt. Die nédhere Untersuchung der Variabilitét erfordert eine theoretische Betrachtung der
allgemeinen Zirkulation, da sie den Zusammenhang zwischen beiden Sphéren liefert. Als diag-
nostische Grofle der Zirkulation wird der Zonalwind mit statistischen Methoden untersucht.
Auch in der Zeitreihe des zonal gemittelten Zonalwindes der Nordhemisphére zeigt sich die
sdkulare Variation. Es werden Zustdnde anomal starken und anomal schwachen Zonalwindes
selektiert, fiir die dann Composites mit den anderen Klimagréfien gebildet werden, um zu
sehen, welche weiteren Variablen an der Schwingung beteiligt sind. Spéter wird ein Vergleich
mit Proxydaten vorgenommen. Anschliefend wird der tiefe Ozean betrachtet und mogliche

Ursachen fiir die Oszillation werden diskutiert.
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2 Motivation fiir diese Arbeit

Die in der Einleitung vorgestellten Arbeiten zur niederfrequenten Variabilitat zeigen, dafi zu
diesem Thema ein erhShter Forschungsbedarf besteht, zumal {iber die Ursachen noch kontro-
vers diskutiert wird. Interessant ist, ob die in vielen Arbeiten in Beobachtungsdaten gefundene
langperiodische Variabilitdat im Modell nachgewiesen werden kann. Die Modellsimulation hat
den Vorteil, dafl lange Simulationen gerechnet werden kénnen. Gerade bei Oszillationen mit
Perioden im sdkularen Bereich reicht fiir eine genauere statistische Betrachtung oft die Lange
der Beobachtungszeitreihe nicht aus. Zur Untersuchung dieser Variabilitdtsskalen wird das im
Anhang A beschriebene Modell verwendet. Zu Beginn der Arbeit stand von diesem Modell
ein 1000 - jahriger Kontrollauf zur Verfiigung. Mittlerweile ist die Lange des Kontrollaufes auf
iiber 1850 Jahre angewachsen. Die nachfolgend beschriebenen Berechnungen der Composites
werden ausschliellich mit dem 1000 - jéhrigen Lauf durchgefiihrt. Der Grund dafiir ist ein
Wechsel der Variabilitdt im Modell hin zu héherfrequenten Variationen ab dem Jahr 1000.
Auf dieses Thema wird im Kapitel 7.5 eingegangen. Der Kontrollauf des ECHAM 3 / LSG -
Modells wurde bereits in verschiedenen Arbeiten verwendet (Timmermann et al., 1996; Voss
et al., 1997). Bei der Untersuchung von Timmermann et al. (1996) wurde eine interdekadische

Schwankung mit einer Periode von etwa 35 Jahren im Nordatlantik entdeckt.

2.1 Beobachtete Wintertrends der geopotentiellen H6he

Abb. 2: Beobachtete Wintertrends der geopotentiellen Hohe von 1965-1995 im (a) 50 und
(b) 500 hPa - Niveau (Perlwitz et al., 1997). Gebiete mit 95% -er statistischer Signi-
fikanz sind hell schattiert, dunkle Bereiche weisen 99% Signifikanz auf. Die Kon-
turintervalle sind 30 gpm fir die Stratosphdre und 10 gpm in der Troposphdre.
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Ausgangspunkt fiir die Untersuchung der sédkularen Variabilitdt im Modell ist eine Muster-
korrelation, die von Perlwitz et al. (1996) berechnet wurde. Beobachtete Wintertrends
der geopotentiellen Hohe (Abbildung 2) wurden mit Wintertrends des Kontrollaufes des
ECHAMS3/LSG Modells korreliert. Fiir die Musterkorrelation wurden Wintertrends genom-
men, da zu dieser Jahreszeit ein gekoppelter Mode der stratosphérischen und troposphéri-
schen Zirkulation auftritt (Perlwitz et al., 1997). Dieser Mode beschreibt den Zusammenhang
zwischen der Stérke des stratosphérischen Wirbels und den Westwinden der Troposphére iiber
dem Nordatlantik (Perlwitz und Graf, 1995).

Die beobachteten Trends der geopotentiellen Hohe zeigen in der Stratosphére (50 hPa, Ab-
bildung 2 a) folgende Merkmale:

Wihrend der letzten 30 Jahre hat sich der polare Tiefdruckwirbel verstarkt. Die geopotentielle
Héhe in 50 hPa hat in diesem Bereich um bis zu 240 gpm abgenommen. Uber dem siidli-
chen Europa und Nordafrika ist ein positiver Trend zu erkennen. Auch iiber Russland und
der Mongolei hat die geopotentielle Héhe im 50 hPa- Niveau zugenommen. Das auffilligste
Merkmal des Trends ist die Verstarkung des Druckgradienten zwischen dem starken polaren
Wirbel und den positiven Anomalien iiber der geméafligten Breiten. Die Windenergie wird
durch den gréfleren Druckgradienten verstérkt. Damit wird der Zonalwind, besonders in der

Westwindzone, verstarkt.

In der Troposphire (500 hPa, Abbildung 2b) zeigen die Beobachtungen die folgenden Cha-

rakteristika:

Stidlich von Gronland nahm wéhrend der letzten 30 Jahre die geopotentielle Héhe im 500 hPa -
Niveau um 90 gpm ab. Auch {iber dem Nordwest - Pazifischen Becken zeigen sich negative
Anomalien. Positive Trends treten {iber dem iibrigen Nordamerika und dem westlichen zen-
tralen Atlantik auf. Auch iiber dem Mittelmeerraum sind positive, signifikante Anomalien zu
sehen. Weitere positive Anomalien gibt es {iber Sibirien und China. Auch in der Troposphére
wird der Druckgradient an vielen Stellen der Nordhemisphére gréfier. Besonders iiber dem
Nordatlantik wird die Windenergie verstdrkt. Da hier im Mittel Westwinde vorherrschen,
bedeutet das verstirkte Westwinde in dieser Region. Durch die ausgeprégteren Hoch- und
Tiefdruckgebiete und damit verbundene hohe planetare Wellenaktivitdt wird die Zonalkom-
ponente des Windes iiber Europa und Russland abgeschwécht. Der Druckgradient verstarkt
sich auch tiber dem westlichen Nordpazifik. Auch dies fiihrt zu einer héheren Windgeschwin-
digkeit.
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2.2 Musterkorrelation zwischen beobachteter und modellierter

geopotentieller Hohe

Die Motivation fiir die Berechnung der Musterkorrelation war die Frage, ob die beobach-
teten Wintertrends der geopotentiellen Héhe (Abbildung 2) durch natiirliche Klimavaria-
bilitdt oder durch anthropogenen Einflul verursacht wurden (Perlwitz et al., 1997). Zur
Abschédtzung der natiirlichen Variabilitdt wurden Modellberechnungen eingesetzt. Die ge-
zeigten beobachteten Trends wurden mit den Modelldaten des gekoppelten Atmosphéren -
Ozeanmodells ECHAM3/LSG verglichen. Zu diesem Zweck wurde eine Musterkorrelation
zwischen beobachteter und modellierter geopotentieller Hoéhe in 50 und in 500 hPa erstellt.
Dabei wurden jeweils 40-jihrige Wintertrends der geopotentiellen Héhe des gekoppelten
ECHAM 3 / LSG - Modells (Kontrollauf) mit den beobachteten Trends (Abbildung 2) auf ih-
re Ubereinstimmung iiberpriift. Es ergibt sich eine Zeitreihe der Korrelation, die Aussagen
zuldflt, ob der beobachtete Trend mit positivem oder negativem Vorzeichen im Modell zu

finden ist oder nicht.

Verwendet wurden Beobachtungsdaten (Wintermittel) von 1965 bis 1995. In der Troposphére
stammen die Monatsmittel der geopotentiellen Hohe im 500 hPa - Niveau der Nordhemisphére
von 20° N bis zum Pol aus Analysen des National Meteorological Centre (NMC). Die Stra-
tosphérendaten wurden aus taglichen Radiosondendaten der Freien Universitdt Berlin ent-

nomimern.

-1.0
200 250 300 350 400 450 500 550 600 650
model year

—— 50 hPa Geopotential Height
---- 500 hPa Geopotential Height
500 hPa Geopotential Height (90W-30E)

Abb. 3: Zeitreihe der Musterkorrelationen zwischen beobachteten Wintertrends der geopo-
tentiellen Héhe in Strato - und Troposphdre (1965 -1995) und 40 - jihrigen Modell-
trends des ECHAM 3 /LSG Kontrollaufes im Winter (Perlwitz et al., 1996).

Die Musterkorrelation (Abbildung 3) zeigt eine interdekadische Variabilitdt zwischen Jahren
sehr guter Ubereinstimmung der Muster und Jahren negativer Korrelation. Besonders stark
ausgepragt ist die Korrelation in der Stratosphére. Hier werden Extremwerte des Korrelati-

onskoeffizienten von 0.9, beziehungsweise - 0.9 erreicht.
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Die Troposphére schwingt nicht immer gleichzeitig mit der Stratosphdre. Im Modellauf
schwingt sie vom Jahr 270 bis zum Jahr 290 gegenphasig, zwischen den Jahren 470 und
600 fiihrt sie vor der Stratosphére und zwischen Jahr 610 und 630 schwingt sie zeitlich leicht

nach hinten versetzt.

Die Troposphére zeigt niedrigere Korrelationswerte. Die grofiten Werte liegen nur etwa zwi-
schen 0.5 und -0.5. In der Troposphére gibt es im Vergleich zur Stratosphédre mehr Wel-
lenaktivitit und barokline Stérungen, die die Korrelation beeinflussen. Eine bessere Uber-
einstimmung der beiden Muster in der Troposphéare zeigt sich im Bereich des Nordatlantik
von 90° W bis 30° E. Die maximalen Korrelationswerte liegen hier zwischen 0.7 und - 0.7. Die
Starke der Westwinde iiber dem Nordatlantik ist wihrend der Wintermonate mit der Stérke
des stratosphérischen Polarnachtstrahlstroms gekoppelt (Perlwitz und Graf, 1995). Damit ist
ein Zusammenhang zwischen dem stratosphérischen Wirbel und der Nordatlantikoszillation
gegeben und daraus folgt die gute Ubereinstimmung der stratosphirischen Zeitreihe und der

der Troposphére fiir den Nordatlantikraum.

Die Periode der multidekadischen Variabilitdt schwankt im Bereich von etwa 70 bis 100
Jahren. Es handelt sich hier also nicht um eine Schwingung mit fester Periode. Vielmehr
zeigen sich in der Zeitreihe im multidekadischen Abstand auftretende Bereiche grofier Am-
plitude, die fiir zwei oder drei Dekaden die groflen Amplituden beibehalten und dann den
Zustand entgegengesetzten Vorzeichens annehmen. Da 30- j&hrige beobachtete Trends mit
40 - jahrigen Modelltrends korreliert wurden, bedeuten Bereiche groflier Amplitude fiir zwei
oder drei Dekaden, daf der gleiche Trend fiir 60 bis 70 Jahre auftritt. Zwischendurch gibt es
Zeitraume, in denen die Schwingung nur schwach ausgepragt ist. Diese Variabilitdt kénnte
durchaus eine natiirliche Schwingung sein. Selbst wenn sie nur modellintern auftritt, ist ih-
re Beriicksichtigung besonders fiir auf dem Kontrollauf aufgesetzte Klimadnderungsszenarien
wichtig. Besonders im Hinblick auf die bodennahe Temperatur, die bei Klimadnderungsszena-
rien bevorzugt untersucht wird, kann der Anfangszeitpunkt der Simulation entscheidend sein.
Gepriift werden muf}, ob die Schwingung in der Natur beobachtet werden kann. Zu diesem
Zweck werden Proxydaten genommen. Dazu wird in Kapitel 6 eine Arbeit von Appenzel-
ler (1998a) vorgestellt. Fiir den Fall, da§ in der Natur @hnlich niederfrequente Variabilitat
im Ozean und in der Atmosphére auftritt, ist es von Bedeutung, an welchem Punkt der
Schwingung das System am Anfang der Industrialisierung stand. So kann eventuell die ak-
tuelle Position des Klimasystems in der Zeitreihe der niederfrequenten Variabilitdt bestimmt
werden und so liefle sich die Abschédtzung des Klimas auf langen Zeitskalen entscheidend

verbessern.

Da die Schwingung des Modells in der Stratosphire und auch in der Troposphére auftritt
(Abbildung 3) ist es sinnvoll, eine Grofle zu betrachten, die den Zusammenhang zwischen
beiden Schichten beschreibt und so die sdkulare Variabilitdt im Modell représentiert. Diese

Verbindung wird durch die allgemeine Zirkulation hergestellt.
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3 Die Zirkulation

Die einfallende Sonnenstrahlung ist der grundlegende Antrieb der allgemeinen Zirkulation.
Die Strahlung wird reflektiert, gestreut und von der Atmosphére und dem Boden absorbiert.
Dies bewirkt Temperaturdnderungen und damit verbundene gednderte langwellige Ausstrah-
lung. In den Tropen ist die Strahlungsbilanz positiv, wahrend sie in den mittleren und polaren
Breiten negativ ist. Dadurch wird ein Temperaturgradient ausgebildet. Zum Energieausgleich
flihrt die allgemeine Zirkulation der atmosphérischen und ozeanischen Stromungen den hohen
Breiten Warme aus den Tropen zu. Die Atmosphire wirkt so als grofle, wenn auch ineffiziente,

Warmekraftmaschine.

Die resultierende meridionale Bewegung wiirde so in den bodennahen Schichten vom Pol zum
Aquator gerichtet sein und in gréSerer Hohe in umgekehrter Richtung laufen. Allerdings muf
hier noch die Erdrotation und die damit verbundene Corioliskraft beriicksichtigt werden.
Die Corioliskraft sorgt auf der Nordhalbkugel fiir die Ablenkung der vom Pol zum Aquator
stromenden Luftmassen nach Westen und verursacht so die Passate. In den Beobachtungen
sieht man eine Zelle, die aus aufsteigender Luft am Aquator und absinkender Luft iiber den
subtropischen Hochdruckzellen besteht. Diese nach George Hadley benannte Zelle kénnte rein
theoretisch vom Aquator zum Pol ausgedehnt sein. Auf der Erde kann jedoch bei der beste-
henden Konstellation zwischen dem meridionalen Temperaturgradienten und der Erdrotation
der Temperaturausgleich zwischen beiden Gebieten alleine durch eine Hadleyzirkulation nicht
erreicht werden. Vor allem in den mittleren Breiten wird der meridionale Temperaturgradient
so grof}, dafl im zonalen Grundstrom barokline Instabilitdt ausgebildet wird. Die entstehen-
den Hoch- und Tiefdruckgebiete kénnen einen meridionalen Warmetransport hervorrufen und
so den meridionalen Temperaturgradienten verringern. Durch die iiberkritsche Baroklinitét
kommt es in mittleren Breiten zu einem Zusammenbruch der Hadleyzirkulation und hier
iibernehmen die Zyklonen und Antizyklonen den Wirmetransport vom Aquator zum Pol
(Etling, 1996). Der Wirmeausgleich zwischen Aquator und Pol geschieht durch den EinfluB

der Erdrotation insgesamt wesentlich langsamer.

Eine Hadleyzelle hat ihren aufsteigenden Ast bei der grofiten Temperatur und den absteigen-
den beim Temperaturminimum. Eine solche Zelle wird thermisch direkte Zelle genannt; in ihr
wird kinetische Energie produziert. Im Nordwinter ist die Hadleyzelle der Nordhemisphére be-
sonders stark ausgepragt, wéahrend die Hadleyzelle der Siidhalbkugel abgeschwécht wird. Die
klassische Theorie der drei- Zellen - Struktur beschreibt eine weitere thermisch direkte Zelle
in den polaren Regionen beider Hemisphéiren, wobei diese Hadleyzelle schwécher ausgepriagt
ist als die nahe am Aquator. In den Hadleyzellen treten in den unteren Atmosphirenschichten
Ostwinde auf, die Passate. Die verbleibende Zelle in den mittleren Breiten wird durch die
dufleren zwei Zellen bestimmt. Hier wird kiihle bodennahe Luft in hohen Breiten zum Auf-

steigen und warme Luft {iber den Tropen zum Absinken gezwungen. Insofern wird kinetische
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Energie vernichtet. Diese sogenannte Ferrelzelle der geméfligten Breiten wird als thermisch
indirekte Zelle bezeichnet. Die Vertikalzirkulation ist jedoch nur schwach ausgepriagt und
der hauptsichliche Warmetransport erfolgt {iber die Zyklonen und Antikzyklonen, die in der
zonalen Grundstromung auftreten. Die Westwinde werden durch die kinetische Energie, die
die Hoch- und Tiefdruckgebiete in ihrem Auflésestadium an die Grundstrémung abgeben,
aufrechterhalten (Etling, 1996).

Die Stréomungen der Troposphére konnen in meridionale und zonale Zirkulationen unterschie-
den werden (Liljequist und Cehak, 1990). Dafiir ist die Auspragung der planetaren Wellen
mafligebend. Im Falle meridionaler Zirkulation herrschen stark ausgepragte Hoch-und Tief-
druckgebiete vor, die die Zonalkomponente des Windes abschwichen. Dies ist eine Zirkulation
mit geringer Luftdruckdifferenz zwischen Aquator und hohen Breiten (niedriger Rossbyin-
dex). Bei schwacher Wellenaktivitdt dominiert dagegen die Zonalkomponente. Dann ist die
Luftdruckdifferenz zwischen hohen und niederen Breiten hoch. Diese Strémungsform wird

Zirkulation mit hohem Index genannt.

Windgetriebene Ozeanstréomungen erzeugen Anomalien der Meeresoberflachentemperatur.
Entlang des Aquators kommt es zu ungleichmiBigen diabatischen Erwirmungsmustern. Es
entsteht eine zonal asymmetrische atmosphérische Zirkulation, die aus mehreren Zellen
entlang des Aquators besteht (Holton, 1992). Hervorgerufen werden sie durch diabatische
Erwarmung iiber dem afrikanischen, dem amerikanischen und dem maritimen Kontinent.
Die dadurch entstehende Zirkulation wird nach G. T. Walker die Walkerzirkulation genannt.
Uber dem zentralen Pazifik tritt die grofte und am stérksten ausgepriagte Zelle auf. Der zu-
gehorige Bodendruck ist niedrig tiber dem westlichen und hoch iiber dem &stlichen Pazifik.
Die Folge sind bodennahe Ostwinde und westliche Winde im 200 hPa Niveau iiber dem zentra-
len Pazifik. Eine unmittelbare Auswirkung der Windschubspannung, die von den ostlichen
Bodenwinde auf den Pazifik ausgeiibt wird, ist die Advektion warmen Oberflichenwassers
in den westlichen Pazifik und damit verbundenes Aufsteigen kélteren Wassers aus tieferen

Schichten vor der amerikanischen Kiiste.

Die Erwarmungs- und Abkiihlungsprozesse stellen die verfiighare potentielle Energie zur
Verfiigung. Sie ist drei- bis viermal gréfler als die die aus ihr resultierende kinetische Energie.
Nur durch den stdndigen Energienachschub in Form von Strahlung kann das Energiegleich-
gewicht aufrechterhalten werden.

Der Energiezyklus der Umformung potentieller Energie der Grundstrémung in kinetische
Energie der grofien Wirbel wurde von Lorenz beschrieben (Riegel, 1992):

Die differentielle Erwiarmung zwischen dem Aquator und den Polen erzeugt die verfiigba-
re potentielle Energie. Von dieser Grundenergie geht ein Anteil durch Diffusion verloren.
Dadurch wird der Temperaturgradient verringert, der sich in der Nord- Siid - Ebene durch
die Strahlungsprozesse aufgebaut hat. Auflerdem wird ein geringer Teil der verfiigbaren po-

tentiellen Energie iiber die Hadleyzirkulation direkt dem zonalen Grundstrom zugefiihrt. Der
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weitaus grofiere Teil der potentiellen Energie des Grundstroms wird durch barokline Entwick-
lungen in den mittleren Breiten in die potentielle Energie der Stérungen transformiert. Auch
hier kommt es zum Energieverlust durch Diffusion, die von Wirbelstérungen hervorgerufen
wird. Die potentielle Energie der Stérungen wird iiber aufsteigende Warmluft an der Vorder-
seite von Trégen beziehungsweise iiber absinkende Kaltluft hinter den Trogen in kinetische
Energie der Wirbel transformiert. Ein Teil der kinetischen Energie geht durch interne Wir-
belviskositdt und Reibung verloren. Die kinetische Energie der Stérungen wird zuletzt durch
die Zyklolyse (Hoch- und Tiefdruckgebiete geben ihre kinetische Energie in ihrem Auflose-
stadium an die Grundstromung ab) in die kinetische Energie der zonalen Grundstromung
tiberfithrt (Etling, 1996). Die Dissipation der kinetischen Energie geschieht hauptsachlich in

den Wirbeln und nur in geringem Mafle im Grundstrom durch Reibungsprozesse.

Die vorgestellten Prozesse gelten in der Troposphére. In der unteren Stratosphére jedoch ist
der dquatoriale Bereich kilter als der subpolare und durch diese negative Korrelation zwi-
schen Temperatur und Strahlung wird Energie vernichtet. Warme, polwirts flieBende Luft
sinkt ab und in der unteren Stratosphire werden kalte Luftmassen, die in Richtung Aquator
stromen, angehoben. Die kinetische Energie der grofien Wirbel wird in verfiigbare potenti-
elle Energie umgeformt. Damit die kinetische Energie bereitgestellt werden kann, muf eine
Energiezufuhr aus der Troposphére und der oberen Stratosphére erfolgen. Dieser Transport
geschieht vorrangig in Form von Wellenenergie, die in der Troposphére von den Wellen mit
Wellenzahl 1 -4 bereitgestellt wird. Diese Energiezufuhr ist am gréfiten im Nordwinter iiber
den nordlichen mittleren Breiten, wenn die turbulente Aktivitdt der unteren Stratosphére

maximal ist.

3.1 Strahlstrome

Strahlstrome entstehen in Gebieten mit besonders grofiem horizontalem Temperaturgra-
dienten. In solchen Gegenden gibt es einen starken thermischen Wind. In der gesamten
Troposphére hat der meridionale Temperaturgradient anndhernd dieselbe Richtung. Dies
ermdglicht eine Stréomung mit hohen Windgeschwindigkeiten in héheren Schichten. Ab der
Tropopause dndert der Temperaturgradient seine Richtung und der thermische Wind nimmt
eine entgegengesetzte Richtung an. Die Stromung verliert mit der Hohe entsprechend an Ge-
schwindigkeit. Das Resultat ist ein starker Strahlstrom, der zwischen schwéicheren Strémun-

gen liegt.

Es gibt den &quatorialen Strahlstrom, den Subtropenstrahlstrom (im Folgenden aus dem
Englischen sub - tropical jet als STJ abgekiirzt), den Polarfrontstrahlstrom und im Winter
den arktischen und antarktischen Polarnachtstrahlstrom. Bei allen dreien handelt es sich
um westliche Stromungen. Auflerdem gibt es den 6stlichen Strahlstrom der Tropen, der im

Sommer uber Indien und Nordafrika auftritt.
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Besonders im Nordwinter ist der STJ ausgeprédgt. Er tritt mit einer mittleren Geschwindig-
keit von 50 “* iiber den subtropischen Hochdruckgebieten &quatorseitig von 30°N in etwa
12 km Hohe auf (Liljequist und Cehak, 1990). Auch der Polarfrontstrahlstrom erreicht im
Nordwinter seine grofiten Werte. Er liegt dann niher am Aquator als im Nordsommer. Im
Mittel liegt er in 9 km Hohe dicht unterhalb der Tropopause. Die Polarnachtstrahlstrome
entstehen durch den aufgrund der unterschiedlich einfallenden Strahlung bedingten meridio-
nalen Temperaturgradienten im Zusammenhang mit der ablenkenden Corioliskraft. So bilden
sich jeweils einzelne zyklonale Wirbel in der Stratosphére in beiden Hemisphéren, die nahe-
zu symmetrisch beziiglich der Pole liegen. Der Polarnachtstrahlstrom der Nordhemisphére
liegt im Mittel bei 65° N in einer Hohe von ungefdhr 25 km. Im Folgenden wird der Polar-
nachtstrahlstrom abgekiirzt (aus dem Englischen polar night jet) als PNJ bezeichnet. Der
ostliche Strahlstrom der Tropen hat eine mittlere Geschwindigkeit von etwa 25 * in 200 hPa.
Er entsteht im Sommer, ausgelést durch die nach Norden verschobene intertropische Kon-

vergenzzone im Zusammenhang mit dem siidasiatischen und afrikanischen Sommermonsun

(Reiter, 1963).

Da die Strahlstrome in ihrer rdumlichen Lage variieren und je nach Druckgradient entstehen
und verschwinden, ist im Zonalmittel nicht ein einzelner Strahlstrom sondern nur ein Bereich
zu sehen, in dem der Strahlstrom mit hoher Wahrscheinlichkeit auftritt. Strahlstrome, die
allzu stark ihre Lage wechseln, wie der Polarfrontstrahlstrom, sind in der Darstellung des
Wintermittels daher nicht ersichtlich.

3.2 Auswirkungen der Strahlstrome

An der Tropopause vollzieht sich der Ubergang hin zu extrem stabiler Schichtung, in der
nahezu die gesamte barokline Instabilitdt unterdriickt wird. Diese Schichtung wirkt wie ein
Tiefpafifilter, der die kurzen Wellenldngen nicht durchldfit. Das Charney - Drazin Theorem
besagt, dafl sich quasi- geostrophische, troposphérisch angeregte Rossbywellen nur bei west-
lichen Winden, die eine kritische Geschwindigkeit nicht {iberschreiten, vertikal ausbreiten

konnen:
0<@<p[(k*+ 1*)+ f2/(4N*HH)] ' = U, (1)

mit U, als kritischer Rossbygeschwindigkeit, 7 als zonaler Grundstrémung, § als Anderung
des Coriolisparameters mit der geographischen Breite, k und 1 als zonaler und meridionaler
Wellenzahl, f, als Coriolisparameter, N als Viisdla- Frequenz und H der Skalenhdhe. Das
Theorem ist unter anderem in Holton (1975) beschrieben. Die kritische Geschwindigkeit wird
bei kiirzer werdenden Wellenldngen geringer. Kurzwellige Stérungen sind deshalb auf die

Troposphére beschriankt.
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Als direkte Auswirkung der Storungsfilterung wird das Druckfeld von der Tropopause, in der
es zahlreiche Tiefdruckgebieten gibt, hin zur Stratosphédre immer symmetrischer bis schlief3-
lich in der Hohe der 30 hPa Fliche ein zentraler Wirbel iiber dem Pol zu sehen ist. Dieser
Wirbel ist im Vertikalschnitt als PNJ zu erkennen. Die Zyklone ist leicht nach Nordeuro-
pa ausgedehnt. Die Deformation entsteht durch den Einflul der Wellen, die an den Rocky
Mountains und dem ostsibirischen Bergland angeregt werden. Uber dem Nordpazifik zeigt
sich auflerdem ein schwaches Hochdruckgebiet. Der PNJ entsteht im Nordwinter durch den
starken Temperaturgradienten, der sich in der Nédhe der Sonnenlichtgrenze bei 66° N aufbaut.
Nordlich dieser Breite treten sehr kalte Temperaturen auf. Proportional zum thermischen
Gleichgewicht mit diesem Temperaturgradienten nimmt der zonale Wind in hohen Breiten
mit der Hohe zu und bildet so den Strahlstrom.
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4 Der Zonalwind in Beobachtung und Modell

Zur genauen Untersuchung der im ECHAM 3/ LSG Modell entdeckten langperiodischen Os-

zillation wird zunachst der Zonalwind betrachtet.

Die Musterkorrelation zwischen beobachteten und modellierten Werten der geopotentiellen
Hohe (Abbildung 3) zeigt Variabilitit in der Troposphére und in der Stratosphare. Im Winter
beschreibt der Zonalwind den Zusammenhang zwischen troposphérischer und stratosphiri-
scher Zirkulation (Kodera et al., 1991; Nigam, 1990; Perlwitz und Graf, 1995). Daher ist er
eine geeignete Grofle, um einen ersten Eindruck von der im Modell gefundenen sdkularen

Variabilitdt der Moden des Zonalwindes (siehe Abbildung 2) zu erhalten.
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Abb. 4: Beobachteter Zonalwind [%* | (NMC- CAC - Daten) a) DJF Abbildung 7a aus Man-
zini und Bengtsson (1994) und b) JJA Abbildung 8 a aus Manzini und Bengtsson
(1995).

Der Zonalwind wird durch die allgemeine Zirkulation bestimmt. An Gebirgsziigen wird
aus der zonalen Strémung die quasi- stationdre Wellenbildung angeregt. Zur Wellenbildung
kommt es auch durch Temperaturunterschiede zwischen Ozeanen und Kontinenten sowie
durch diabatische Warmequellen. Auflerdem werden durch vertikale und horizontale Sche-
rungsinstabilitdten des zonal gemittelten Zonalwindes barokline sowie barotrope Stérungen
hervorgerufen. Die grofirdumige Struktur der atmosphérischen Bewegungen &dndert sich am
schnellsten in vertikaler und am langsamsten in zonaler Richtung. Bei der Bildung des Zo-

nalmittels treten die entscheidenden vertikalen und meridionalen Anderungen hervor.

Manzini und Bengtsson (1994) zeigen Beobachtungen (NMC - CAC - Daten) des Zonalwindes
im Wintermittel (Manzini und Bengtsson, 1995, Sommermittel: ) (Abbildung 4a: DJF,b:
JJA). In der Nordhemisphire des Wintermittels (a) fillt vor allem eine Zone maximaler
Westwinde bei 30°N in einer Hohe zwischen etwa 12 und 15km auf. Dieser strahlstromar-
tige Kernbereich wird durch die zonale Mittelwertsbildung iiber den Subtropenstrahlstrom
verursacht, der in dieser geographischen Breite relativ ortsfest ist und nur {iber den Ozeanen

starker maandriert. Auflerdem ist der untere Bereich des PNJ zu erkennen. Im Nordwinter
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herrschen in der Troposphire und in der Stratosphiire Westwinde vor, nur am Aquator sowie
in den Polarregionen treten Ostwinde in niedriger Héhe auf (Abbildung 4). Im Winter ist
der meridionale Temperaturgradient wesentlich grofer ist als im Sommer und somit sind der
thermische Wind und damit die Strahlstrome starker ausgepriagt. Da im Sommer Ostwinde
in der Stratosphére dominieren, ist dann kein Austausch zwischen Tropo- und Stratosphéare
moglich (siehe Charney - Drazin - Theorem, Kapitel 3.2). Aus diesen Griinden wird fiir die
nachfolgenden Berechnungen hauptsichlich der Winter betrachtet.

Im Nordsommer (b) ist der STJ aufgrund des geringeren Temperaturgradienten deutlich
schwicher als im Winter. Die Westwindzone beschrénkt sich im Sommer auf eine vertikale
Ausdehnung bis unterhalb von etwa 20km. Hier erfolgt der Ubergang zu den sommerlichen
stratosphérischen Ostwinden. Es kommt im Sommer zu einer volligen Umkehr des im Winter
auftretenden zyklonalen planetarischen Westwindwirbels und es entsteht ein antizyklonaler
Ostwindwirbel.

Der Zonalwind im ECHAMS3/LSG - Modell

100 1 100

200 1 200 1

300 1 300 1

400 +

500 1

600
700

400 +

500 1

600 1
700 1

800 1 800 1
900 ™ 900
1000 T T T 7 T T 1000 T T T T T T
20N 30N 40N 50N 60N 70N 80N 90N 20N 30N 40N 50N 60N 70N 80N 90N

a b

Abb. 5: Meridionalschnitt des modellierten zonal gemittelten Zonalwindes [ ] der Nordhe-
misphdre (a) DJF; (b)JJA von 20° N bis 90° N in einer Hohe von 1000hPa bis
30 hPa. Das Konturintervall betrigt 5%. Auf der y- Achse ist die Hohe [hPa] loga-
rithmisch aufgetragen. Die - Achse zeigt die geographische Breite.

Der zonal gemittelte Zonalwind (Abbildung 5a) der Nordhalbkugel im Nordwinter zeigt

deutlich den STJ mit seinem Zentrum in einer Hohe von 190 hPa bei 35° N mit einer Starke
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Abb. 6: Meridionalschnitt der mittleren Standardabweichung [**] des modellierten zonal ge-
mittelten Zonalwindes der Nordhemisphire (a) DJF; (b)JJA von 20° N bis 90° N
in einer Héhe von 1000 hPa bis 30 hPa. Die Konturintervalle betragen (a) 0,5 und
(b)0,27.

von 40 %*. Die Modellberechnungen liegen hier im Bereich der mittleren Beobachtungen (sie-
he Abbildung4 a). Die Polarfront unterliegt grofien interannualen Verlagerungen. Daher ist
aufgrund der Mittelwertsbildung der Wintermonate der Polarfrontstrahlstrom an der Tropo-
pause in dieser Abbildung nicht erkennbar. Auflerdem ist zwischen 50 und 30 hPa bei 65° N
der untere Bereich des PNJ der Stratosphére zu sehen. Die modellierten Werte sind hier 5 =*
grofler als die Beobachtungen (Abbildung 4 a).

Im Sommermittel (Abbildung 5b) ist der PNJ verschwunden, der STJ ist bis 40° N weiter
nach Norden gewandert und zeigt sich in einer H6he von 180 hPa im Vergleich zum Winter
deutlich abgeschwicht. Der STJ entspricht im Modell in Lage und Stérke den Beobachtungen
(sieche Abbildung4b).

Die Variabilitidt (Abbildung 6 a) nimmt auf der Nordhalbkugel im Winter in Richtung PNJ zu.
Am grofiten ist die Standardabweichung am nérdlichen Rand des PNJ bei 75° N im 30 hPa-
Niveau. Hier unterliegt der PNJ den gréften Variationen in der Windgeschwindigkeit. Im
Bereich des STJs betrdgt die Variabilitdt in 200 hPa 1.5 .

Auch im Sommer ist die Standardabweichung (Abbildung 6b) in der N&he des STJs grofi.
Nérdlich des STJs zwischen 50 und 55° N werden Werte bis zu 1.4 7 erreicht, genauso wie
bei etwa 83° N an der Tropopause. Auflerdem ist ein kleiner Bereich von mehr als 1.6 2* bei

75° N im 30 hPa- Niveau zu erkennen.
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Zur genaueren Betrachtung des Zonalwindes im Winter wird die Nordhemisphére bis etwa
20° N selektiert. Die Tropen sind in dieser Rechnung nicht beriicksichtigt, da fiir sdkulare
Variabilitdat zonale Windgeschwindigkeiten dort keine sehr grofie Rolle spielen. Auflerdem
geschieht die Koppelung zwischen Troposphére und Stratosphére vor allem in h6heren Breiten
(James, 1994). Eine Berechnung der Empirischen Orthogonalfunktionen (im Folgenden EOF’s
abgekiirzt) sowie der zur ersten EOF gehérenden Hauptkomponenten (aus dem Englischen
Principal Component abgekiirzt PC) (sieche Anhang A, Seite 61) geben Aufschluf} iiber die

vorherrschenden physikalischen Muster und ihre zeitliche Entwicklung.

EOF - Analyse des zonal gemittelten Zonalwindes
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Abb. 7: Meridionalschnitte der mittleren Anomaliemuster der ersten zwei EOF's des zonal
gemittelten Zonalwindes des Kontrollaufes im Winter der Nordhemisphdre fiir den
Bereich von 20° N-85.76° N. Die Einheit ist %

Die erklarte Varianz der ersten EOF des zonal gemittelten Zonalwindes betragt 40.94 %, die
der zweiten EOF 23.20 %. Diese sehr hohen Prozentanteile der erklirten Varianz zeigen die
vorrangige Stellung der ersten beiden Muster. Die restlichen EOFs erkldren jeweils weniger
als 10 % der Varianz.

Das mittlere Anomaliemuster der ersten EOF (Abbildung 7 a) zeigt den unteren Bereich des
stratosphérischen PNJ zwischen 65 und 70° N im 30 hPa Niveau. Der STJ hat seine maximale
Stéarke bei 30°N in der Hohe der 180 hPa Fliche. Die erste EOF beschreibt die gegenseitige
Beziehung zwischen dem STJ und dem PNJ (Kodera et al., 1991). Zwischen dem PNJ und
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dem STJ gibt es eine negative Korrelation. Schwécht sich der STJ um 1 = ab, so nimmt der
PNJ um 2.5 2 zu.

Die zweite EOF zeigt hauptséchlich den PNJ und einen Zusammenhang zwischen dem PNJ
und dem Wind mittlerer Breiten in der Stratosphdre. Wenn der PNJ nur auf den &uflersten
Norden (bis 60° N) beschrénkt ist, dann ist er positiv mit dem STJ gekoppelt, allerdings nicht
so stark wie in der ersten EOF. Die Koppelung mit dem Wind mittlerer Breiten ist starker
und zudem negativ. Der auf den Norden konzentrierte PNJ tritt zusammen mit schwécheren

Westwinden in den geméfigten Breiten oberhalb der Tropopause auf.

2.0 [T
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Abb. 8: Die Zeitreihe der ersten Hauptkomponenten des zonal gemittelten Zonalwindes des
Kontrollaufes im Winter der Nordhemisphdre (20° N -85.76° N). Die schwarze Kur-
ve zeigt ein 30jdhriges gleitendes Mittel der ersten PC. Die waagerechten Linien
kennzeichnen eine einfache positive beziehungsweise negative Standardabweichung

der geglitteten Zeitreihe.

In der Zeitreihe der ersten PC des zonal gemittelten Zonalwindes (Abbildung 8) tritt eine
langperiodische, unregelméaflige Schwingung auf. Die Zeitreihe wurde 30- jahrig gleitend ge-
mittelt um so die niederfrequente Variabilitdt deutlich zu machen. Das Mittelungsintervall
wird bei dieser statistischen Methode jeweils um einen Zeitschritt verschoben, so ergibt sich
eine Zeitreihe, bei der die Einzelpunkte jeweils 30 - jahrige Mittel repréasentieren. Zwischen
den 3 Dekaden um das Jahr 400 und 500 und zwischen den 30 - Jahresmitteln 750 und 850
treten grofle Amplituden auf. Dazwischen gibt es Bereiche, in denen die Variabilitét eine ge-
ringere Amplitude aufweist. Dies wird besonders deutlich zwischen den 30 - Jahresmitteln 530
und 570 sowie zwischen den 30 - Jahresmitteln 670 und 700. In diesen Jahren verschwindet

die niederfrequente Variabilitdt, um dann nach einigen Dekaden wieder zu erscheinen.

Das fiir die erste PC des zonal gemittelten Zonalwindes berechnete Energiedichtespektrum
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Abb. 9: Energiedichtespektrum der ersten Hauptkomponenten (Abbildung 8) des zonal gemit-
telten Zonalwindes des Kontrollaufes. Dargestellt ist die Varianz gegeniiber der loga-
rithmisch aufgetragenen Frequenz [1/Jahr|. Gestrichelt sind die 95% Konfidenzin-
tervalle eines zugrunde gelegten roten Rauschens. Die signifikanten Perioden [Jahr]

sind gekennzeichnet.

(Abbildung 9, siche Anhang B.3) zeigt, daf} die statistisch signifikante Variabilitit im dekadi-
schen Bereich zwischen 80 und 110 Jahren liegt. Auflerdem sind weitere dekadische Variabi-
litdten mit geringerer Amplitude erkennbar. Vor der Berechnung des Energiedichtespektrums
wurden jeweils 2 Jahre gemittelt. Dies schliefit eine vorhandene grofie Amplitude im kurz-
periodischen Bereich bei etwa 2 Jahren aus. Diese bisher im ECHAM 3 / LSG - Kontrollauf
nicht ndher analysierte Schwingung ist allerdings fiir die hier betrachtete sdkulare Variabilitat

nicht von Interesse.

In der Zeitreihe der zweiten PC des zonal gemittelten Zonalwindes (Abbildung 10) ist die
niederfrequente Variabilitdt im Bereich von hundert Jahren der ersten PC nicht zu sehen.
Die Spitzen haben niedrigere Amplituden und liegen enger beieinander. Besonders im Ener-
giedichtespektrum (Abbildung 11) wird deutlich, dafl weifles Rauschen die Variabilitdt der
Zeitreihe charakterisiert. Die einzige signifikante Periode liegt bei 4 Jahren. Das Muster der
zweiten EOF des zonal gemittelten Zonalwindes (Abbildung 7b) ist also nicht ausschlagge-
bend fiir die 100 - jéhrige Schwingung des Modells. Zur n&dheren Untersuchung der interannu-
ellen Variabilitdt wird die Zeitreihe der zweiten PC bandpafigefiltert im Bereich von 2 bis 6
Jahren. Von der resultierenden Zeitreihe werden die Jahre grofier als eine Standardabweichung
als Mode starken zonal gemittelten Zonalwindes und kleiner als minus eine Standardabwei-
chung als Mode anomal schwachen Zonalwindes selektiert. Fiir die beiden Moden werden

Composites mit den Anomalien der Meeresoberflichentemperatur gebildet. Damit wird ein
eventuell auftretender El Nifo - Siidliche Oszillation (ENSO) - Mode des LSG - Modells iiber-
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Abb. 10: Die Zeitreihe der zweiten Hauptkomponenten des zonal gemittelten Zonalwindes
des Kontrollaufes im Winter der Nordhemisphdire (20° N -85.76° N). Die schwarze
Kurve zeigt ein 30jihriges gleitendes Mittel der 2.PC. Die waagerechten Linien
kennzeichnen eine positive beziehungsweise eine negative Standardabweichung der

gegldtteten Zeitreihe.

priift.

Abbildung 12 zeigt die Composites der SST - Anomalien fiir die beiden Moden des Zonalwin-
des. Fiir die Composites wird ein interannueller T - Test berechnet (siehe Anhang B.2). Die
zu mehr als 95 % statistisch signifikanten Gebiet sind schattiert. Fiir den Mode starker Zo-
nalwinde ist ein ENSO - artiges Muster im 6stlichen Pazifik mafigebend. Im Mode schwachen
Zonalwindes ist eine Abkiihlung im 6stlichen Pazifik zu sehen, aber die Muster beider Moden
sind nicht linear. Eine Hiufigkeitszihlung ergibt, dafl im El Nino 3.4 - Gebiet (definiert vom
Climate Analysis Center als Bereich von 5°N bis 5°S und 170°W bis 120° W) positive An-
omalien von mindestens 0.5 K dreimal h&ufiger in den Composites des Modes anomal starken
Zonalwindes auftreten als in denen des Modes anomal schwachen Zonalwindes. Dies zeigt,
daf ein ENSO - artiges Muster bevorzugt zeitgleich mit dem Mode anomal starken Zonalwin-
des der 2. PC des zonal gemittelten Zonalwindes erscheint. Da der ENSO-Mode in der 2.
PC ausschlaggebend ist, in der die sdkularen und interdekadischen Schwankungen fehlen, die
die 1.PC dominieren, liegt die Vermutung nahe, dal eine Wechselwirkung zwischen der nie-
derfrequenten und der hoherfrequenten Variabilitdt besteht. Diese kann zum Beispiel darin
bestehen, dafl der ENSO - Mode den Polarnachtstrahlstrom stért und damit die sdkularen Va-
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Abb. 11: Energiedichtespektrum der zweiten Hauptkomponenten (Abbildung 10) des zonal
gemittelten Zonalwindes des Kontrollaufes. Dargestellt ist die Varianz gegentber

der logarithmisch aufgetragenen Frequenz [1/Jahr|. Gestrichelt sind die 95% Kon-
fidenzintervalle eines zugrunde gelegten blauen Rauschens. Die signifikanten Peri-

oden [Jahr| sind gekennzeichnet.

riationen der Stratosphéare unterdriickt. Oder die sdkulare Variabilitdt moduliert die kiirzeren
Schwingungen und nur wenn die langen Variationen nicht auftreten, kénnen die interannu-
ellen Variabilitdten dominieren. Im Rahmen dieser Arbeit sind genauere Untersuchungen zu

diesem Thema nicht méglich.

Die in der Musterkorrelation (Abbildung 3) gezeigte sikulare Variabilitit wird vor allem
durch die erste EOF beschrieben. In der Zeitreihe der zweiten PC ist sie nicht vorhanden
und die restlichen EOFs werden vernachlissigt, da sie jeweils weniger als 10% der gesamten

Varianz erkldren. Damit ist die negative Korrelation zwischen dem STJ und dem PNJ das
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Abb. 12: Composites (Wintermittel) der Meeresoberflichentemperaturanomalien [K] fir die
2. PC des Zonalwindes im Mode starken (a) und schwachen (b) Zonalwindes. Das
Konturintervall betrdgt 0.04 K. Die nach einem interannuellen T - Test zu mehr
als 95% statistisch signifikanten Gebiete sind schattiert.
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wichtigste Muster fiir die langperiodische Variabilitdt (Abbildung 7a). Im Folgenden wird
deshalb fiir die weiteren Berechnungen nur noch die erste EOF des zonal gemittelten Zonal-

windes benutzt.

Um zu untersuchen, wie sich die anderen Klimavariablen des Modells bei anomal starkem
beziehungsweise anomal schwachem Zonalwind verhalten, werden zunéchst in der Zeitreihe
der ersten PC des zonal gemittelten Zonalwindes Bereiche anomal starker Windgeschwindig-
keit mit einer Standardabweichung gréfier als eins und dazu entgegengesetzt anomal schwache
Windgeschwindigkeitsphasen mit einer Standardabweichung kleiner als minus eins ausgewahlt
(Abbildung 8). Fiir diese Jahre werden Composites (siche Anhang A, Seite 63) mit den an-
deren Groflen gebildet.
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5 Composites der Zirkulation und Temperatur der

Nordhemisphire

Die Zirkulation der Atmosphére wird durch Temperaturunterschiede und die damit verbunde-
nen Druckgradienten in der bodennahen Schicht sowie in der gesamten Atmosphére angetrie-
ben. Die Temperaturgradienten werden durch das Strahlungsungleichgewicht und auflerdem
durch diabatische Warmequellen hervorgerufen. Neben horizontalen werden auch vertikale
Luftstromungen durch die ungleiche Erwarmung hervorgerufen und sorgen oft fiir Wolken-

bildung und Niederschlag.

5.1 Die geopotentielle Héhe

Die Untersuchung der geopotentiellen Héhe gibt Aufschluf iiber unterschiedliche Zirkula-
tionsmuster der beiden durch die Zeitreihe des Zonalwindes bestimmten Zustdnde. Im 50
und im 500 hPa- Niveau werden Composites der Anomalien der geopotentiellen Hohe gebil-
det (Abbildung 13 und Abbildung 14). Dazu werden in der Zeitreihe der 1. PC des zonal
gemittelten Zonalwindes (Abbildung 8) zwei Moden des Zonalwindes bestimmt, die durch
eine grofle positive oder negative Amplitude der 1. PC des zonal gemittelten Zonalwindes ge-
kennzeichnet sind. Zu diesem Zweck werden 30 - Jahresmittel ausgewihlt, die grofier (kleiner)
als eine positive (negative) Standardabweichung der 30 - jihrig gleitend gemittelten Zeitreihe
sind. Dabei werden nur die drei maximalen positiven beziehungsweise negativen Amplituden
des stabilen Zeitraums der Zeitreihe der 1. PC zwischen den Jahren 350 und 900 beriicksich-
tigt um jeweils eine dhnlich grofle Anzahl von Jahren gréfler als eine Standardabweichung und
von Jahren kleiner als eine negative Standardabweichung zusammenfassen zu kénnen. Da die
Punkte der Zeitreihe jeweils 30 - Jahresmittel représentieren, werden 10 Jahre um die Einzel-
punkte bertiicksichtigt. Bei einer Beriicksichtigung von 30 Jahren um die Punkte kommt es
zum Problem der Uberschneidung von Bereichen, die gréfer sind als eine Standardabweichung
und Bereichen, die kleiner als eine negative Standardabweichung sind, daher wurden nur 10
Jahre um die selektierten Jahre beriicksichtigt. Es ergeben sich jeweils etwa hundert Jahre,
die die Moden starken beziehungsweise schwachen Zonalwindes charakterisieren. Fiir diese

Zeitabschnitte werden dann die Composites mit den anderen Gréflen des Modells gebildet.

Um die statistische Signifikanz der Composites zu bestimmen, wird ein dekadischer T - Test
berechnet (sieche Anhang A, Seite 61). Der T - Test wird zwischen den jeweiligen Composites
berechnet. Das Ergebnis zeigt die statistisch signifikanten Unterschiede zwischen den beiden
Moden fiir starken beziechungsweise schwachen Zonalwind. Die Bereiche, die zu mehr als 95%
statistisch signifikant sind, werden in den nachfolgenden Abbildungen grau gekennzeichnet.

Dabei sind positive Bereiche dunkelgrau, negative Bereiche hellgrau unterlegt. Da die Muster
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nicht exakt antikorreliert sind, werden jeweils die Composites beider Zustinde dargestellt
und nicht ihre Differenz. So werden regionale Unterschiede zwischen den Composites fiir die

Moden anomal starken und anomal schwachen Zonalwindes deutlich.

Abb. 13: Wintermittel der geopotentiellen Héhe [gpm] im 50 hPa - Niveau fir alle Jahre (a)
und Anomalien der Composites (DJF ) fiir den Mode starken (b) und schwachen
(¢) Zonalwindes. Die Konturintervalle betragen 200gpm (a) und 10gpm (b und
¢). Dargestellt ist die Nordhemisphdre von 20° N bis 90° N. Grau gekennzeichnete
Bereiche sind nach einem dekadischen T - Test (siehe Anhang A, Seite 61) zu mehr
als 95% statistisch signifikant. Dabei sind positive Bereiche dunkelgrau, negative

Bereiche hellgrau unterlegt.

Die Stratosphire (Abbildung 13 a) zeigt als auffilligstes Merkmal das symmetrische, strato-
sphérische Tiefdruckgebiet. Auflerdem ist das stratosphérische Aléutenhoch zu erkennen. Im
Winter dominieren Westwinde in den hohen Breiten der Stratosphére. Der Wirbel ist leicht
asymmetrisch. Diese Verformung wird durch vertikal propagierende planetare Wellen hervor-
gerufen, die in der Troposphére orographisch angeregt werden. Auch diabatische Warmequel-
len iiber Land sowie die unterschiedliche Land- See- Temperatur tragen zur Wellenbildung

und damit verbundenen Deformation des stratosphérischen Wirbels bei. Das polare Tief-
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Abb. 14: Wintermittel der geopotentiellen Hohe [gpm] im 500 hPa - Niveau fiir alle Jahre (a)
und Anomalien der Composites (DJF ) fiir den Mode starken (b) und schwachen
(¢) Zonalwindes. Die Konturintervalle betragen 100 gpm (a) und 5 gpm (b und c).
Dargestellt ist die Nordhemisphdre von 20° N bis 90° N. Schattierte Bereiche: Siehe
Abbildung 13.

druckgebiet ist in im Mode starken Zonalwindes (Abbildung 13b) sehr stark ausgepragt.
Die geopotentielle Hohe liegt bis zu 60 gpm niedriger als im langjahrigen Mittel. Siidlich
der Aléuteninseln liegt eine positive geopotentielle Hohenanomalie mit einem Maximum von
10 gpm. Der siidliche Bereich des Aléutenhochs der Stratosphire wird somit leicht verstarkt.
Das Composite fiir den Mode schwachen Zonalwindes (Abbildung 13c¢) zeigt das deutlich
geschwichte polare Tiefdruckgebiet.

Der mittlere Zustand der geopotentiellen Hshe (DJF) im 500 hPa - Niveau (Abbildung 14 a)
zeigt das polare Tiefdruckgebiet. Deutlich sind die beiden Haupttrége hinter den Rocky
Mountains und dem ostsibirischen Bergland zu erkennen. An diesen Gebirgsmassiven kommt
es zur Bildung quasistationirer Wellen, die den polaren Tiefdruckwirbel beeinflussen (Holton,
1992).

In den Composites der Geopotentialanomalien fiir den Mode starken Zonalwindes (Abbil-
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dung 14b) ist das Tiefdruckgebiet um den Nordpol mit seinen Westwinden verstirkt. Au-
Berdem ist das Zentrum des Wirbels zum Atlantik hin verschoben. Die geopotentielle Hohe
beim Aléutentief liegt 20 gpm niedriger als im Mittel. Dagegen ist das Azorenhoch leicht
verstdarkt. Zusammen mit negativen Anomalien {iber Island wird so der positive Nordatlan-
tik - Oszillations - Index (NAO -Index) verstarkt (siehe Kapitel 6).

Die Anomalien fiir den Mode anomal schwachen Zonalwindes (Abbildung 14 ¢) zeigen ein
verstirktes Aléutentief. Es liegt in einer groBrdumigen negativen Anomalie der geopotentiellen
Hohe, die sich iiber grofle Teile des Nordpazifiks, Japans und Ostchinas erstreckt. Auch im
Bereich des Azorenhochs treten negative Hohenanomalien auf. Das polare Tiefdruckgebiet

ist ebenfalls anomal schwach.

Der NAO - Index zeigt in dieser Phase niedrigere positive Werte. Dies wird durch die positiven
Druckanomalien iiber dem Islandtief und den negativen iiber dem Azorenhoch hervorgerufen.
Hier zeigt sich der Zusammenhang zwischen der Variabilitédt des zonal gemittelten Zonalwin-

des und der NAO. Auch die NAO im Kontrollauf des Modells schwingt offenbar mit einer

Periode im sadkularen Bereich.

Zur Verdeutlichung der starken Unterschiede zwischen den Moden anomal starken und an-
omal schwachen Zonalwindes im Bereich des Aléutentiefs wird das Gebiet von 90° E bis 90° W
in einer Héhe von 1000 hPa auf der Nordhalbkugel im Detail betrachtet (Abbildung 15). Das
Mittel iiber alle Jahre (Abbildung 15) zeigt das Zentrum des Tiefdruckgebietes iiber den
Aléuten und 6stlich davon hohen Druck iiber der Westkiiste der USA. Im Winter gehdren
die Bereiche hohen Drucks {iber Nordamerika zu den westlichsten Randbereichen des Sub-
tropenhochs des zentralen Nordatlantiks (Chang, 1972). Der hohe Druck iiber dem &stlichen
Pazifik zeigt das zweite Subtropenhoch der Nordhemisphére bei 30° N und 130° W - 140° W.

Im Mode starken Zonalwindes (Abbildung 16 a) wird der siiddstliche Bereich des Aléutentiefs
stark abgeschwécht. Dies geschieht durch die Ausweitung des hohen Drucks iiber dem Ost-
pazifik. Dies ist in Abbildung 16 ¢ zu sehen. Hier ist das absolute (mittleres plus anomales)
Composite fiir den Mode anomal starken Zonalwindes aufgetragen. Die geopotentielle Hohe
hat beim Subtropenhoch jetzt einen zweiten Kern von 180 gpm. Diese Ausdehnung der po-
sitiven Anomalien ist wahrscheinlich auf eine Verstarkung des Subtropenhochs des 6stlichen
Pazifiks zuriickzufithren. Zusammen mit den gleichbleibend stark ausgepriagten westlichen
Ausléufern des atlantischen Subtropenhochs schwécht es die siidéstlichen Randbereiche des
Aléutentiefs.

Bei schwachem Zonalwind (Abbildung 16b) wird der siidstliche Bereich des Aléutentiefs
leicht verstérkt. Nordostlich des Tiefdruckgebietes sind positive Anomalien zu sehen. Das
Subtropenhoch im 6stlichen Pazifik ist leicht abgeschwécht. Allerdings ist dies nicht der ent-
scheidende Punkt fiir die leichte Verstdrkung des Aléutentiefs. Denn die Abweichung des
Subtropenhochs der Composites des Modes schwachen Zonalwindes (Abbildung 16d) vom
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Abb. 15: Wintermittel der geopotentiellen Héhe [gpm] itm 1000 hPa- Niveau fir alle Jah-
re. Das Konturintervall betrdgt 30 gpm. Der Ausschnitt zeigt die Umgebung der
Aléuten von ° N bis 90° N und von 90° E bis 90° W.
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Abb. 16: Composites (DJF ) der Anomalien der geopotentiellen Héhe [gpm] im 1000 hPa -
Niveau fiir den Mode starken (a) und schwachen (b) Zonalwindes. Das Kontur-
intervall betrigt 3 gpm. Schattierte Bereiche: Siehe Abbildung 13. Die absoluten
Composites sind jeweils darunter dargestellt (¢ und d). Das Konturintervall fir

die absoluten Werte ist 30 gpm.
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mittleren Zustand (Abbildung 15) ist minimal. Das entscheidende Ergebnis bei der Untersu-

chung des Aléutentiefs ist die kréftige anomale Abschwichung im Mode starken Zonalwindes.

5.2 Die bodennahe Temperatur

Die groBte Aufmerksamkeit bei den Folgen des Treibhauseffekts wird der Anderung der bo-
dennahen Temperatur geschenkt. Einerseits kann dadurch der Feuchtehaushalt in Verbindung
mit dem Niederschlag gedndert werden, andererseits konnen die Windsysteme und planetaren
Wellen verschoben werden. Aufgrund der Bedeutung der Temperaturverhéltnisse fiir die all-
gemeine Zirkulation wird die bodennahe Temperatur des Kontrollaufes untersucht. Dabei ist
es wichtig, zu wissen, wie grof§ die Temperaturdifferenz zwischen signifikant unterschiedlichen
Zustanden des Kontrollaufes im Verhéltnis zur simulierten Treibhauserwdrmung ist. Davon
héngt es ab, wie entscheidend der Anfangszeitpunkt der Simulation auf dem Kontrollauf ist.
Auflerdem wird gepriift, wie grofy die modellierte Variabilitdt im Vergleich zu Beobachtungen
ist. Falls die niederfrequente Variabilitét ein natiirlicher Mode ist, kann sie zum Teil zu der

beobachteten Klimaerwdrmung beitragen.

Abb. 17: Signifikante 2m-Temperaturanomalien [K] des Kontrollaufes im Winter auf der
Nordhalbkugel fir den Mode starken (a) und schwachen (b) Zonalwindes. Das
Konturintervall betrdgt 0.2 K. Schattierte Bereiche: Siehe Abbildung 13.

Die 2m-Temperatur zeigt fiir den Mode starken Zonalwindes (Abbildung 17 a) signifikante
Anomalien von -1 K bis 0.6 K. Die gréfiten negativen Anomalien liegen neben Gronland {iber
der Davisstrafle. Die maximalen positiven Anomalien treten bei Finnland auf. Das Modell
erzeugt in diesen Jahren ein Bild von negativen Werten iiber Wasser und positiven iiber Land.
Bei diesem Muster handelt es sich um einen vom Modell favorisierten Mode. Im Mode ano-
mal schwachen Zonalwindes (Abbildung 17b) zeigt sich ein dhnliches Bild mit umgedrehtem

Vorzeichen. Die Extremwerte der Anomalien liegen zwischen -0.6 K und 0.8 K. Die grofiten
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positiven Werte liegen entsprechend phasenverkehrt zum Mode starken Zonalwindes iiber
der Davisstrafle, die groften negativen Anomalien {iber dem westlichsten Teil Russlands und

iiber Finnland.

Die Temperaturdnderungen konnen bei beiden Zustdnden auf advektive Prozesse zuriick-
gefiihrt werden. Im Mode anomal starken Zonalwindes (a) sorgt der vertiefte polare Wirbel
(Abbildung 14b) fiir anomale Advektion warmer Luft nach Nordeuropa und kalter pola-
rer Luftmassen zur Davisstrafle. Die positive Anomalie der geopotentiellen Hohe siidlich des
Aléutentiefs advehiert Polarluft in den 6stlichen Pazifik. Im Mode anomal schwachen Zonal-
windes (b) zeigt sich ein entgegengesetztes Bild der Advektionsmuster. Auch diese Tempera-
turanomalien kénnen gut durch advektive Prozesse, die durch Anomalien der geopotentiellen

Hohe (Abbildung 14 ¢) hervorgerufen werden, erklirt werden.

Bei der Betrachtung der im Modell auftretenden Variabilitédt stellt sich im Zuge des wach-
senden Interesses an dem anthropogenen Eingriff in das Klimasystem die Frage, inwieweit

die Temperaturschwingung den beobachteten und simulierten Temperaturtrends der letzten
Dekaden @hnelt.
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Abb. 18: Beobachtete Temperaturtrends [K] Abb. 19: Nach Szenario A modellierte Win-
von 1958 bis 1991. Das Konturin- tertrends der Temperatur [K] von
tervall betrdigt 0.3 K. 1958 bis 1991. Das Konturintervall

betrdgt 0.3 K.

Die gemessenen 2m - Temperaturen (DJF) wurden von Jones (1998) zusammengestellt. Die
Daten sind bis zum Jahr 1994 verfiigbar. Aufgrund des Vulkanausbruchs des Pinatubo auf
den Phillipinen im Juni 1991 werden die Winter von 1992 bis 1994 fiir den hier angestellten
Vergleich der Temperatur aus Beobachtungen und Modellrechnungen nicht beriicksichtigt.

Dadurch wird ein negativer Temperaturtrend in den Jahren nach dem Ausbruch umgangen.

Die beobachteten bodennahen Temperaturtrends von 1958 bis 1991 (Abbildung 18) zeigen

maximale Anderungen im Bereich von - 0.9 K bis 1.8 K. Die negativen Trends sind am gréfiten
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Abb. 20: Differenz der Temperaturcomposites [K] des Kontrollaufes des Modes starken mi-
nus Composites des Modes schwachen Zonalwindes im Winter. Das Konturinter-
vall betrigt 0.3 K.

iiber dem Nordatlantik siidlich von Grénland. Die positiven Trends dagegen sind iiber Russ-
land und Kanada am starksten. Es zeigt sich ein Muster der starksten Erwidrmungen iiber

Land und der gréfiten Abkiihlungen iiber den Ozeanen.

Der Lauf des IPCC- Szenarios A beschreibt die Anderungen, die bei unvermindertem CO,
Ausstof} eintreten werden (Abbildungl9). Der Lauf startet im Modelljahr 149 auf dem vorin-
dustriellen COy Niveau von 1880. Die Differenz der modellierten Jahre 1991 und 1958 zeigt
maximale Temperaturanderungen von - 1.8 K bis 2.7 K. Die maximalen negativen Anomalien
treten tliber der Davisstrafle auf, die positiven Anomalien iiber dem duflersten Norden von

Russland an der Kiiste zur Barentsee.

Die Differenz zwischen den Composites des Modes starken Zonalwindes und den Composites
des Modes schwachen Zonalwindes (Abbildung 20) zeigt die maximale Variabilitdt innerhalb
des Kontrollaufes. Die Anomalien der 2m-Temperatur nehmen Werte zwischen -1.8 K {iber der
Davisstrale und 1.2 K {iber Estland an. Die im Modell vorhandene Variation der bodennahen
Temperatur entspricht in ihrer Gréfenordnung der Abkiihlung den Trends des simulierten
Erwidrmungsszenariums der letzten Dekaden. Die Abkiihlung iiber der Davisstrafie ist in allen
drei Laufen sichtbar. Im Vergleich zu den Beobachtungen (Abbildung 18) liegt die negative
Anomalie weiter nordlich in der Davisstrafle und ist doppelt so grofl wie die gemessenen
Werte.

Die Erwarmungsgebiete hingegen sind sehr unterschiedlich, es stimmt nur die Tendenz zur
Erwarmung iiber Land {iberein. Die grofite gemessene Erwdrmung liegt tiber Nordrussland
im Vergleich zum Kontrollauf mit den grofiten Werten iiber Estland wesentlich weiter
norddstlich. Das Gebiet hoher Temperaturen iiber Kanada ist in den Beobachtungen sehr

viel stéarker ausgepréagt als im Kontrollauf, der lediglich eine sehr kleine positive Anomalie in
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dieser Region zeigt. Die Erwdrmung ist im Szenario A - Lauf mit 2,7 K {iber dem &uflersten
Norden von Russland deutlich héher als dies durch die Variabilitdt des Kontrollaufes erklart
werden kann. Dafl die Erwdrmung im modellierten Szenario A - Lauf zu grof ist, ist eine Ei-
genschaft, die die meisten Klimamodelle aufweisen. Cane et al. (1997) fiihren dies teilweise
auf abkiihlende Effekte der Sulfataerosole zuriick, die in den Modellen nicht berticksichtigt
werden. Sulfataerosole reflektieren Solarstrahlung und kénnen auflerdem als Kondensations-
kerne dienen und so die optische Dicke der Wolken und die Reflektivitdt erhchen.

Die modellinterne Variation der Temperatur kann einen bedeutenden Teil der Tempera-
turdnderungen von auf dem Kontrollauf aufgesetzten Klima&nderungsszenarien erklaren. In-
sofern ist diese Variation ein nicht zu vernachldssigender Bestandteil der Erwdrmung. Beson-
ders im ersten Jahrhundert nach Beginn der verstirkten anthropogenen Emissionen durch
die industrielle Revolution, in dem wir uns im Moment befinden, sind die Folgen einer um

ein Kelvin hoheren oder geringeren Temperaturerh6hung sehr unterschiedlich.
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6 Vergleich mit Paldoklimadaten

Eine wichtige Frage ist, ob die Variabilitdt nur modellintern auftritt oder ob man sie auch
in Beobachtungen nachweisen kann. Dazu werden lange Mefireihen beziehungsweise Proxy-
daten meteorologischer Gréflen bendtigt. Fiir die hier vorgestellte sdkulare Variation bietet
sich zum Vergleich eine Rekonstruktion des NAO - Indexes an, denn dieser zeigt Schwankun-
gen der atmosphérischen Zirkulationsmuster der Nordhemisphére, die auch im Kontrollauf
beobachtet werden und offenbar mit der sdkularen Variation der Moden des Zonalwindes im

direkten Zusammenhang stehen.

Im Kontrollauf des in dieser Arbeit untersuchten Modells ist die NAO ein Teilmode der
Oszillation. In den Composites der geopotentiellen Hohe in 500 hPa (Abbildung 14 a und
b) zeigt sich in Jahren starken Zonalwindes ein positiver NAO - Index, in Jahren schwachen
Zonalwindes ein niedrigerer positiver NAO - Index. Die modellierte NAO zeigt wie der Zo-
nalwind niederfrequente Variabilitdt. Zum Nachweis der Schwingung in der Natur sind lange
Aufzeichnungen der NAO als Vergleichsméglichkeit fiir die Modelldaten geeignet. Eine solch
lange Zeitreihe der NAO wurde von Appenzeller (1998a) aus gronlédndischen Eisbohrkernen
rekonstruiert und die Ergebnisse der von ihm durchgefiihrten Wavelet - Analyse werden im

Folgenden vorgestellt.

Wallace und Gutzler (1981) definieren Telekonnektionsmuster als gleichzeitige Korrela-
tion zwischen den Geopotentialhthen auf einer bestimmten Isobarenfliche an grofiflichig
iiber die Erde verteilten Mepunkten. Die vier wichtigsten Telekonnektionsmuster sind die
Nordatlantik- und Nordpazifikoszillation (Walker und Bliss, 1932), eine zonal symmetrisches
Muster zwischen dem Luftdruck im Meeresniveau in polaren und mit umgekehrtem Vorzei-
chen in gemé#Bigten Breiten (Lorenz, 1951) sowie das Pazifik-Nordamerika-Muster, das seit

den Fiinfziger Jahren bekannt ist.

Die Nordatlantik - Oszillation

Ein bekanntes Telekonnektionsmuster ist die Nordatlantikoszillation. Hurrel (1995) definiert
den NAO - Index als Differenz zwischen den normierten Wintermitteln (Dezember bis Mérz)
des Drucks im Meeresniveau von Lissabon, Portugal und Stykkisholmur, Island. Wenn der
Index positive Werte annimmt, treten anomal starke Westwinde in den mittleren Breiten
auf. Die Westwinde werden durch den anomal hohen Druck {iber dem Azorenhoch in Ver-
bindung mit anomal tiefem Druck beim Islandtief verstirkt. Im Fall eines negativen Indexes
weisen die Druckanomalien das entgegengesetzte Vorzeichen auf. Der Nord - Siid - Dipol der
Luftdruckanomalien ist in Abbildung 21 dargestellt.

Die NAO beeinflufit das regionale Klima Europas mafigeblich. Die Auswirkungen eines star-
ken Islandtiefs sind verstérkte Kaltluftadvektion iiber dem Grénland - Labrador- Gebiet und
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Abb. 21: Druck- und Temperaturverteilung bei positiver Phase der Nordatlantikoszillation
nach Walker und Bliss (1932).

eine starke siidwestliche Stromung maritimer, warmer Luft {iber dem nordwestlichen Euro-
pa. Der hohe Druck in niedrigen Breiten tiber dem Atlantik fithrt zu Warmluftadvektion in
Verbindung mit einer siidlichen Strémung iiber dem Ostteil der Vereinigten Staaten. Uber
dem Nordatlantik treten verstirkte Westwinde auf. Im mittleren Osten sowie im Bereich von
Gronland kommt es zu anomal niedrigen Temperaturen. Milde Temperaturen sind dagegen in
der Osthélfte der Vereinigten Staaten sowie im nordwestlichen Europa zu finden. Der Nieder-
schlag iiber dem noérdlichen Europa und Skandinavien ist stérker. Das siidliche und zentrale

Europa hingegen erhélt anomal wenig Niederschlag.

Bei negativer Phase der NAO kehrt sich das Vorzeichen der Anomalien um. Die NAO unter-
liegt intersaisonalen sowie interannualen Schwankungen. Das Muster ist im Winter besonders
stark ausgepragt, wéhrend es in den anderen Jahreszeiten nur sehr schwach in Erscheinung
tritt.

North Atlantic Oscillation (NAO) Index, 1864-1995
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Abb. 22: Variabilitit der Nordatlantikoszillation [hPa], NOAA-CPC-Daten. Dez.-Mar.
1864-1995. Die Abbildung stammt aus Hurrel (1995).

AuBerdem schwankt die NAO im interdekadischen Zeitraum (Abbildung 22). So herrschte
zum Beispiel die negative Phase der NAO seit Mitte der Fiinfziger Jahre bis hin zum Winter
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1978/79 vor. Wihrend dieser 24 Jahre wurde im Mittel die positive Phase nur sehr selten
beobachtet. Viermal liefl sich jedoch eine duflerst dominante negative Phase feststellen, in
der die positive Phase vollstindig fehlte. Ab dem Winter 1978/79 herrschte die positive
Phase vor, bis auf zwei Ausnahmen durchgehend bis zum Winter 1995/96. Ab diesem Winter
erfolgte wieder eine kurzzeitige Anderung hin zur negativen Phase der NAO (Hurrel, 1995).
Im Winter 1996 / 97 herrschte mehr Variabilitdt des NAO - Indexes vor, er wies eine negative
Phase im Dezember 1996 und Januar 1997 auf und eine positive Phase im Februar und Mérz
1997. Auch der Winter 1997 / 98 zeigt ein variables Muster der NAO von negativem Index
im Dezember 1997 und Februar 1998 iiber positive Werte im Januar und Mé&rz 1998.

Cook et al. (1998) untersuchten Baumringzeitreihen von Nordamerika und Europa. Daraus
rekonstruierten sie den NAO -Index. Im Energiedichtespektrum berechneten sie maximale
Amplituden mit Perioden im dekadischen Bereich von 24 Jahren, aber auch bei etwa 70
Jahren. Diese multidekadische Variabilitdt erscheint erst ab Mitte des letzten Jahrhunderts
und verstirkt sich seitdem. Als Kritik muf3 hier angefiihrt werden, dal Baumringdaten stets
aufgrund der Wachstumsperiode die Sommerwerte reprisentieren und damit eigentlich nicht
geeignet sind, den NAO - Index darzustellen, der im Winter seine grofiten Werte hat. Insofern

sind diese Ergebnisse sehr vorsichtig zu betrachten.

Hurrel und van Loon (1997) errechneten Oszillationen des NAO -Indexes im dekadischen
Bereich mit Perioden zwischen 6 und 10 Jahren. Dazu benutzten sie Beobachtungsdaten des
NAO -Indexes der letzten 130 Jahre. Sie zeigen, daB Anderungen im Niederschlag und der
Temperatur der letzten Dekaden mit der NAO verkniipft sind.

Appenzeller et al. (1998) untersuchten Schwankungen im Niederschlag und der Eisdicke iiber
Gronland. Zum Vergleich wurde einerseits mit Reanalysedaten des European Centre for Medi-
um - Range Weather Forecasts (ECMWF) und andererseits mit einem Eisbohrkern des west-
lichen Gronlands gerechnet. Appenzeller et al. (1998) zeigen mit ihren Berechnungen, dafl
die Schneeanh&dufung iiber dem westlichen Grénland zur Erstellung einer Proxy - Zeitreihe
der NAO dienen kann. Eine so rekonstruierte NAO aus Proxydaten hat Appenzeller (1998a)
vorgestellt. Die damit erreichte Lénge der Zeitreihe betrdgt 350 Jahre und damit ist dies
die ldngste bisher erstellte Rekonstruktion des NAO -Indexes. Das Ergebnis seiner Wave-
let - Analyse der aus Eisbohrkernen von Grénland rekonstruierten NAO ist in Abbildung 23
vorgestellt. Auch bei Eisbohrkernen ist es duflerst schwierig, die Daten nach Jahreszeiten ge-
trennt zu betrachten (Appenzeller, 1998b). Das Ergebnis enthélt so immer Jahresmittel und

damit auch Sommerwerte. Dies ist ein Problem, das bei vielen Proxydaten auftritt.

Wavelets sind ein statistisches Instrument zur Muster- und Signalanalyse. Im Gegensatz
zur Fourieranalyse kénnen auch nicht - stationdre und transiente Signale untersucht werden.
Die Phasenraumauflésung der Wavelets wird der zu untersuchenden Frequenz angepaf3t. So

koénnen nicht - stationdre Signale besser aufgel6st werden. Fiir eine ausfiihrliche Beschreibung



36 6 Vergleich mit Palioklimadaten

Wavelet power spectrum
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Abb. 23: Wavelet Analyse der aus Fisbohrkernen wvon Grénland rekonstruierten NAQO
(Appenzeller, 1998c).

der Wavelet Analyse wird auf Kumar (1994) verwiesen. Die in Abbildung 23 eingezeichnete
parabolische Linie trennt durch Randabschneidung die nicht mehr interpretierbaren Gebiete
von dem signifikanten Mittelteil. Bei der Waveletanalyse werden fiir anwachsende Perioden
auch breiter werdende Wellenfilter verwendet, so dafl die niederfrequenten Schwingungen die
grofite Randabschneidung erfahren. Die zusétzliche Linie im rechten Teil des Bildes (zwischen
Jahr 1860 und 1930 und zwischen den Perioden von 0 bis 50 Jahren) dient dem Vergleich
mit anderen Daten und wird hier nicht berticksichtigt. Die sehr kurzen Perioden bis 3 Jah-
re kénnen mit den Jahresmitteln der Proxydaten nicht korrekt aufgelést werden und sind
deshalb durchgestrichen. Die dunklen Bereiche, die Isolinien enthalten, sind mit Hilfe ei-
ner Monte - Carlo - Simulation berechnete statistisch signifikante Gebiete. Auffallend sind die
dekadischen und kiirzeren Variabilitdten im oberen Teil des Bildes. Auflerdem tritt ab Mit-
te des neunzehnten Jahrhunderts eine signifikante sikulare Variabilitdt auf. Auch wenn sie
hauptséchlich im Bereich der Randabschneidung liegt, so ist doch interessant, daf§ diese nie-
derfrequente Schwingung in den ersten 100 Jahren gar nicht auftrat und nur einmal wihrend
der untersuchten 350 Jahre in Erscheinung tritt. Die kiirzerskalige Variabilitdt hat mehre-
re signifikante Bereiche wahrend diese Zeitraums. Dies konnte zeigen, dafl die dekadischen
(und kiirzerperiodischen) Oszillationen mehr oder weniger gleichm#flig wihrend der letzten
Jahrhunderte auftraten, wéhrend die sékulare Variabilitét sich erst in den letzten 200 Jahren
etablierte. Eine md&gliche Ursache kann so im Treibhauseffekt gesucht werden. Interessant ist
bei dieser Waveletanalyse vor allem, daf§ auch in Proxydaten zu sehen ist, daf§ die sdkulare

Variabilitit nicht konstant ist. Dies stiitzt die Uberlegung des chaotischen Verhaltens der
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Abb. 24: Wavelet Analyse der NAO im Winter des Kontrollaufes des ECHAM 3 /LSG -
Modells (Appenzeller, 1998c).

Zeitreihe. Eine mogliche Ursache fiir das plétzliche Auftreten der sédkularen Oszillation kann
ein Regimewechsel von kurzen (dekadischer Bereich) hin zu langen Perioden sein. Weitere
Untersuchungen von Zeitreihen aus Proxydaten, zum Beispiel aus Tiefseesedimentkernen des

Nordatlantik, konnten diese Spekulation priifen.

Auflerdem untersuchte Appenzeller (1998¢) den NAO-Index im Kontrollauf des
ECHAM 3 / LSG - Modells. Das entsprechende Waveletspektrum ist in Abbildung 24 gezeigt.
Der NAO - Index wurde definiert als Differenz des Druckes im Meeresniveau der Gitterpunk-
te in der Ndhe der Azoren und Island. Insgesamt ist die Variabilitdt des Modells grofler als
in der aus Proxydaten rekonstruierten Zeitreihe des NAO -Indexes. Dies liegt daran, daf
die Zeitreihe des Modells viermal lédnger ist als die rekonstruierte. Auch im Modell tritt die
kurzperiodische Variabilitdt wihrend des gesamten Zeitraums auf. Bei Perioden die grofler
als 20 Jahre sind, nimmt die Haufigkeit der signifikanten Bereiche stark ab. Perioden um 20
Jahre treten nur in den ersten 400 Jahren und dann erst wieder ab dem Jahr 1100 auf. Die
langsten Perioden erreichen Werte um 80 Jahre und treten nur in den ersten Jahrhunder-
ten auf. Dies konnte das in Kapitel 7.5 gezeigte (sieche Abbildung 31) Umspringen von lang-
zu kurzperiodischer Variabilitdt der Zeitreihe des zonal gemittelten Zonalwindes widerspie-
geln. Andererseits kann dies auch auf einen Einschwingprozess des Modells hinweisen. Da
die niederfrequente Variabilitdt aber erst im Jahr 200 des Kontrollaufes beginnt, ist ein Ein-
schwingprozess nicht sehr wahrscheinlich. Im weiteren Verlauf kann moéglicherweise wieder

eine sikulare Schwingung auftreten.
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7 Ursachen der Variabilitat

In diesem Abschnitt werden mégliche physikalische Prozesse, die im Zusammenhang mit
der im Modell simulierten Variabilitiat stehen, gezeigt. Dazu werden zunéchst aktuell disku-
tierte Vorschlédge fiir den Antrieb einer sdkularen Variabilitdt vorgestellt. Anschliefend wer-
den Modellergebnisse diskutiert, die im Zusammenhang mit der gekoppelten Atmosphéren -
Ozeandynamik stehen. Verschiedene mogliche Ursachen kénnen nicht mit dem Kontrollauf
des Modells untersucht werden, wie zum Beispiel Anderungen des externen Antriebs, da diese
nicht mit dem ECHAM 3 / LSG - Kontrollauf simuliert wurden. Fiir interne Prozesse, die nur
entweder im Ozean oder in der Atmosphire stattfinden und keine Wechselwirkung zulassen,
wéaren weitere Berechnungen mit den ungekoppelten Einzelmodellen nétig. Die ungekoppelten

Kontrolldufe sind jedoch zu kurz, um sdkulare Variabilitdt bestimmen zu kénnen.

Zu den Mechanismen, die niederfrequente Schwingungen hervorrufen koénnen, z&dhlen

(Anderson und Willebrand, 1996):

e Externer Antrieb zum Beispiel durch Anderungen der Solaraktivitiit, Schwankungen im

vulkanischen Aerosolausstoff und vermehrte anthropogene CO; - Emissionen.

e Der Hasselmann - Mechanismus (Hasselmann, 1976) des stochastischen Antriebs durch

weifles Rauschen der Atmosphire.

e Interne Variabilitit des Ozeans unabhingig von Riickkopplungsprozessen durch

Wechselwirkungen mit der Atmosphére.

o Gekoppelte Atmosphéren - Ozean - Variabilitét, die auf gegenseitigen Wechselwirkungs-

prozessen zwischen beiden Medien beruht.

e Variabilitit der Telekonnektionsmuster (sieche Kapitel 6), die wiederum Auswirkungen

auf klimatische Prozesse hat.

e Plo6tzliche Klimaspriinge, zum Beispiel die Erwarmungsphase nach der Jiingeren Dryas -
Eiszeit vor 11000 Jahren, die innerhalb von Dekaden stattfand.

7.1 Die Meeresoberflichentemperatur

Besonders wichtig bei der Untersuchung niederfrequenter Klimavariabilitat ist die Wechsel-
wirkung zwischen Ozean und Atmosphére. Der Ozean reagiert auf internen und externen
Antrieb wesentlich langsamer als die Atmosphére. Insofern kann er langfristigen Verdnde-

rungen unterliegen und diese an die kurzzeitig reagierende Atmosphére abgeben. Eine andere
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Moglichkeit ist, dafl kurzzeitige, stochastische, atmosphérische Anregungen im Ozean aufsum-
miert und tiefpafigefiltert wieder an die Atmosphére abgegeben werden (Hasselmann, 1976).
Diese Filterung geschieht durch sich langsam dndernde Bestandteile des Klimas, wie zum Bei-
spiel die Ozeane, die Eisbedeckung oder auch die Vegetation. Sie wirken als Integrator des
stochastischen Antriebs durch die Atmosphére. Hasselmann (1976) vergleicht diesen Effekt
mit der Braunschen Bewegung, bei der schwere Teilchen die auf sie durch leichtere Teilchen

ausgeiibten Krifte aufintegrieren.

Seit 1900 wird ein globaler Anstieg der Meeresoberflichentemperatur (im Folgenden aus dem
Englischen sea surface temperature abgekiirzt SST) beobachtet. Allerdings erwirmt sich die
tropische SST nicht gleichméfiig. Der &stliche dquatoriale Pazifik hat sich zur selben Zeit
abgekiihlt und der zonale SST - Gradient verstiarkt (Cane et al., 1997; Clement et al., 1998).
Im zentralen 6stlichen Pazifik kommt es zu verstirktem Aufsteigen kalten Tiefenwassers an
die Oberfliche und dies wirkt dem SST - Anstieg entgegen. Die SST erhoht sich deshalb
im westlichen Teil des Pazifiks mehr als im 6stlichen und dadurch verstiarkt sich der SST -
Gradient entlang des Aquators. Die Atmosphire reagiert mit zunehmenden Passaten, die
wiederum das Aufsteigen des Tiefenwassers férdern (Cane et al., 1997). Das Oberflichenwas-
ser im Ostlichen Pazifik wird dadurch weiter abgekiihlt und der SST - Gradient verstérkt sich.
Das Resultat dieser Riickkopplung ist ein geringerer Anstieg der globalen Mitteltemperatur.
In den modernen globalen Klimamodellen fehlt der beobachtete Anstieg des SST-Gradienten
des dquatorialen Pazifiks wahrend der letzten hundert Jahre (Cane et al., 1997). Ohne den
verstarkten SST - Gradienten kann es in den Modellen nicht zur positiven Riickkopplung mit
weiterem intensivierten Aufsteigen kommen. Dies ist ein weiterer Teilaspekt, der zu der zu

hohen simulierten Klimaerwadrmung beitragt.

Als Indikator fiir die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphire dienen unter an-
derem der Wirmeinhalt der Mischungsschicht, die latenten und sensiblen Temperaturfliisse
und konvektiven Niederschldge sowie die SST. Als Anregung fiir gednderte Zirkulationsmu-
ster konnen SST - Anomalien dienen. Die Konvektionszentren, vor allem in den tropischen
Ozeanen, konnen durch eine verdnderte SST verschoben werden wie auch die zonalen und
meridionalen Stréomungen der Atmosphédre. Mit verdnderter Konvektion werden auch der
Feuchtehaushalt beeintrachtigt und Niederschlagsgebiete verschoben. Um den Einflu der
SST auf die Zirkulation des Kontrollaufes zu priifen, werden Composites der SST fiir die

zwel Moden des Zonalwindes berechnet.

Das Wintermittel der SST (Abbildung 25) zeigt die gewohnte Struktur hoher Temperaturen
in den Tropen und zu den hoéheren Breiten hin abnehmender SST - Werte. Auch die ,kal-
te Zunge* am Aquator vor der amerikanischen Kiiste, die unter anderem durch Aufquellen
kélteren Wassers aus tieferen Schichten entsteht, ist gut zu erkennen. Die Composites der
Anomalien der SST (Abbildung 26) zeigen eine sehr unterschiedliche Struktur fiir die beiden

Zeitraume mit schwachem beziehungsweise starken PNJ. Dabei sind die absoluten Tempera-
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Abb. 25: Wintermittel der Meeresoberflichentemperatur [K]. Die y- Achse zeigt die geogra-
phische Breite von 60° N bis 60° S. Auf der z- Achse ist die geographische Lédnge
aufgetragen. Das Konturintervall betrigt 5 K.
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Abb. 26: Composites (Wintermittel) der Meeresoberflichentemperaturanomalien [K] im
Mode starken (a) und schwachen (b) Zonalwindes. Das Konturintervall betrdgt
0.04 K. Schattierte Bereiche: Siehe Abbildung 13.

turunterschiede sehr klein, sie liegen im Bereich von —0.2° K bis 0.2° K. In den Tropen sind
die Unterschiede noch geringer. Sie schwanken zwischen —0.08° K und 0.04° K. Allerdings ist
die Variabilitdt der tropischen SST insgesamt niedrig, so daf3 die beobachteten Anomalien
durchaus sinnvoll interpretiert werden kénnen. Zudem handelt es sich bei den Composites der
Anomalien der SST um Mittel {iber jeweils mehr als hundert Jahre, die Mittelwertsbildung

iiber diese grofle Zeitspanne fiihrt zu geringeren Schwankungen der SST.

Im Falle starken Zonalwindes (Abbildung 26a) zeigt sich im tropischen Pazifik eine
Abkiihlung mit einem Maximum von —0.08° K. Dies ist das Muster, das Cane et al. (1997) in
Beobachtungen dieses Jahrhunderts finden. Im ECHAM 3 / LSG - Modell zeigt das Muster
sakulare Schwankungen. Falls sich der beobachtete Trend dem Kontrollauf entsprechend
mit sdkularer Variabilitdt umkehrt, bedeutet das eine erhShte globale Mitteltemperatur und
verstirkte Folgen der globalen Erwdrmung. Die Ahnlichkeit der Abbildung 26 a) mit dem von
Cane et al. (1997) gezeigten Trend 148t vermuten, dafl sich das Klimasystem im Falle real
existierender sédkularer Variabilitdt im Moment im Mode anomal starken zonal gemittelten
Zonalwindes befindet. Dies ist ein erster Anhaltspunkt fiir die Einordnung des Zustandes

des Klimasystems in die Zeitreihe der sikularen Variabilitiat. In der Abbildung 26 a) treten
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positive Anomalien hauptséchlich in den nérdlichen Subtropen auf, im westlichen Pazifik bei
etwa 35° N werden Maxima um 0.2° K erreicht. Stidlich davon zwischen 20° N und 30° N kiihlt
sich der 6stliche Pazifik im Vergleich zum Mittel um 0.2° K ab. Im Indischen Ozean zeigt sich
im Golf von Bengalen eine weitere signifikante Abkiihlung von —0.04° K. Hier ist der sta-
tistisch signifikante Bereich jedoch sehr klein. Allerdings ist der Indische Ozean besonders
im Ostlichen Bereich in der N&he des maritimen Kontinents eine klimatisch duflerst bedeut-
same Region (Ramage, 1968; Nitta und Yamada, 1989; Chen und Houze Jr., 1997; Allan
et al., 1995).

Bei schwachem Zonalwind dagegen (Abbildung 26 b) ist der zentrale, tropische Pazifik um
0.04° K warmer. Die signifikante Erwdrmung im Indischen Ozean liegt in der Ndhe von Sri
Lanka. Die Erh6hung der Temperatur im tropischen, zentralen Pazifik miifite fiir vermehrte
Konvektion und damit fiir eine verschobene Walkerzirkulation sorgen. Um dies zu priifen,

wird das Geschwindigkeitspotential untersucht.

7.2 Das Geschwindigkeitspotential

Ein Indikator fiir die Lage der maximalen Divergenz und Konvergenz in den betrachteten
Atmosphérenschichten ist das Geschwindigkeitspotential. Es erlaubt eine Aussage {iber vor-
handene Zirkulationszellen. Um die Walker- und Hadleyzirkulation zu untersuchen, bietet es
sich an, das Geschwindigkeitspotential unterhalb der Tropopause zu untersuchen. Deshalb
werden die Composites des Geschwindigkeitspotentials fiir die beiden selektierten Moden in
200 hPa berechnet (Abbildung 28 a,b). Positive Werte bedeuten Konvergenz, negative zeigen

Divergenz.

Im Mittel (Abbildung 27) ist die Walkerzirkulation mit Aufsteigen iiber dem maritimen Kon-
tinent und Absinken vor der amerikanischen Kiiste zu sehen. Der Konvergenzbereich an der

Tropopause dehnt sich iiber den gesamten Atlantik, Afrika und grofle Teile Asiens aus.

Nordlich des maritimen Kontinents ist fiir den Mode starken Zonalwindes (Abbildung 28 a) ein
Bereich von Divergenz an der Tropopause zu erkennen, dies deutet auf ein Konvergenzgebiet
am Boden hin. Uber dem Subtropenhoch im 6stlichen Pazifik treten Absinkbewegungen auf
und somit ist es fiir den Fall starker Zonalwinde etwas stérker ausgepragt (Siehe Abbildung
16c¢).

Das Composite fiir den Mode anomal schwachen Zonalwindes (Abbildung 28 b) weist lediglich
geringe Anomaliewerte auf und zeigt nicht die klaren Strukturen, die im Mode starken Zonal-
windes zu sehen sind. Signifikant ist lediglich das Divergenzgebiet iiber dem Subtropenhoch
im Ostlichen Pazifik an der Tropopause. Es zeigt ebenfalls die Abschwichung des Subtro-
penhochs, die auch in den Composites der geopotentiellen Héhe geringfiigig zu erkennen ist

(Abbildung 16 d).
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Abb. 27: Wintermittel des Geschwindigkeitspotentials [%] in 200 hPa. Das Konturinter-
vall betrdgt 200 [
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Abb. 28: Composites (DJF') der Anomalien des Geschwindigkeitspotentials [Zim] in
200 hPa fir den Mode starken (a) beziehungsweise schwachen (b) Zonalwindes.
Das Konturintervall betrdgt 10 [TT;] Schattierte Bereiche: Siehe Abbildung 13.

s

7.3 Aleutentief und PNJ

Ramage (1968) zeigt am Beispiel zweier signifikant unterschiedlicher Jahre im Januar den
Zusammenhang zwischen der Konvektion iiber dem maritimen Kontinent und dem Aléuten-
tief. Im Januar 1963 waren der STJ, das Aléutentief und das Sibirienhoch ungew6hnlich stark
ausgepragt und im selben Jahr kam es zu starkem Niederschlag {iber dem 6stlichen Malaysia
und zu anomal geringem Niederschlag iiber Neuguinea. 1964 war das Jahr mit umgekehrten
Extremen, das Aléutentief lag weiter Gstlich als gewohnlich und der Druckgradient zwischen
ihm und dem Sibirienhoch war nur halb so grof§ wie im Jahr zuvor. Die Konvektion iiber dem
maritimen Kontinent war anomal gering, die iiber Neuguinea dagegen normal. Es wird ange-
nommen, dafl eine verstarkte Konvektion iiber dem maritimen Kontinent, insbesondere iiber
dem 6Gstlichen Malaysia, das Aléutentief durch nach Nordosten wandernden Drehimpuls mit

Energie versorgen kann. Fehlt dieser Transport, so wird das Aléutentief anomal schwach. In
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den Abbildungen des Geschwindigkeitspotentials ist der Bereich des maritimen Kontinents zu
weniger als 95% Prozent statistisch signifikant und kann nicht interpretiert werden. Lediglich
in Abbildung 28a) tritt im zentralen Pazifik ein signifikanter Divergenzbereich in 200 hPa
auf. Allerdings 148t sich die Hypothese nicht mit den Berechnungen des Geschwindigkeits-
potentials {iberpriifen, auch wenn das starke (abgeschwéchte) Subtropenhoch im &stlichen

Pazifik auf ein geringeres (stérkeres) Aléutentief schlieflen 1a8t.

In Beobachtungen (van Loon und Labitzke, 1987) zeigt sich der Zusammenhang zwischen
Aléutentief und stratosphérischem Polarnachtstrahlstrom. Der PNJ wird offenbar durch ein
starkes Aléutentief gestort. Hier wird vermutet, dafl durch adiabatisches Absinken und da-
mit verbundene Erwdrmung im Randbereich des Wirbels beim verstarkten Aléutenhoch der
Stratosphire der polare Wirbel gestort wird. Allerdings kann dieser Prozess im Modell nicht
ausschlaggebend sein, da entgegen der Beobachtungen in der Stratosphére gleichzeitig mit
einem starken PNJ ein starkes Aléutenhoch auftritt (sieche Abbildung 13b). Im Modell weist
das Aléutentief der Troposphére auflerdem zu niedrige Druckwerte im Vergleich zu den Be-
obachtungen auf. In der Troposphére wird allerdings den Beobachtungen entsprechend das
abgeschwichte Aléutentief zeitgleich mit dem stark ausgeprigten Polarwirbel (Abbildung
14b) simuliert.

Eine weitere Uberlegung ist, daB bei einem stark ausgeprigten Aléutentief mehr Energie in die
Stratosphire transportiert werden kann und dadurch der polare Wirbel in seiner annéhernd
symmetrischen, zyklonalen Zirkulation beeintrdchtigt wird. Es ist ein starker Unterschied
in den Composites der geopotentiellen Hohe im 50 hPa- Niveau (Abbildung 13) im Bereich
des polaren Tiefdruckgebietes zu sehen. Die Ursache fiir die Verstarkung beziehungswei-
se Abschwichung des Wirbels liegt vermutlich im unterschiedlichen Transport langwelliger
Storungen von der tiefen in die hohe Atmosphére. Im Randbereich des PNJ beeintrédchtigt ein
verstirkter Transport von Wellenenergie von der Troposphére in die Stratosphire durch ein
anomal starkes Aléutentief die Zonalwinde des Wirbels, die durch die Stérung abgeschwicht
werden. Den Energietransport von der Troposphéire in die Stratosphére kann man mit Hilfe

des Eliassen - Palm - Flusses bestimmen.

7.4 Der Eliassen - Palm - Fluf}

Die Ausbreitung der Energie der Eddies (Wirbel) in vertikaler und meridionaler Richtung

wird mit dem Eliassen - Palm - Flufl beschrieben. Der Vektor
F = (—prlu*v*], prf[v*©"]/Op.) (2)

ist parallel zur lokalen Gruppengeschwindigkeit (James, 1994). Dabei ist F der Eliassen-
Palm-FluB, pp die Dichte der Standardatmosphire, f der Coriolisparameter, [u*v*] der
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polwirts gerichtete Impulsflufl der Stérungen, [v*©*] der polwirts gerichtete potentielle Tem-
peraturflul der Stérungen und ©g,. die Vertikalkomponente der potentiellen Temperatur der
Standardatmosphédre. Um die Ausbreitung der Stérungen und ihre Wechselwirkung mit der
mittleren Grundstromung darzustellen, werden die Komponenten und die Divergenz von F
berechnet. Dabei zeigen die Vektorkomponenten die Ausbreitung der Storungen, wahrend die
Divergenz die Erzeugung und Dissipation der Stérungen und ihre Wechselwirkung mit der

mittleren Grundstrémung beschreibt (James, 1994).

200 _\\\ \ I

300 1

400+~ -

5007 s . v .
600 A

1
700 1

8009, | . 5 mt\;o\/

000 1900 ==
EQ 10N 20N 30N 40N 50N 60N 7ON 80N EQ 10N 20N 30N 40N 50N 60N 70N 80N EQ 10N 20N 30N 4ON 50N 60N 70N 80N

005 005 005

a b C

Abb. 29: Composites (DJF ) Eliassen- Palm - Flusses des Kontrollaufes gewichtet mit dem
Druck als zonales Mittel im Mittel iber alle Jahre (a) und der Anomalien im
Mode starken (b) und schwachen (c¢) Zonalwindes. Konturintervalle der Divergenz
sind im Mittel (a): 0.4 [10*- %], bei den Anomalien (b) und (c): 0.04 [10*- %]
Skalierungsfaktoren des Mattels iiber alle Jahre sind fir F’;, : O.5;fiirﬁz : 150
und fir Fuip 104, die Anomalien haben folgende Skalierungsfaktoren fiir fy
10; furﬁ_'; : 3% 103 und fiir Fi : 10%. Die schattierten Flichen zetgen die Bereiche

negativer Divergenz.

Im Mittel iiber alle Jahre (Abbildung 29 a) ist der Energietransport aus mittleren Breiten in
Richtung Tropen in der oberen Troposphére das entscheidende Merkmal. Auflerdem sieht man
eine Ausbreitung der Energie der Wirbelstérungen aus der Troposphére in die Stratosphére.
Die negative Divergenz von F zeigt Quellbereiche der Wirbelstérungen, die positive Divergenz
dagegen die Dissipation der Eddies. Eine besonders starke Erzeugung von Stérungen findet
zwischen 55°N und 20°N in der unteren Troposphire statt. Ndher zum Pol hin werden

dagegen Eddies vernichtet.

In den Composites des Modes anomal starken Zonalwindes (Abbildung 29b) kommt es in
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der oberen Troposphére von 60°N an zu einem vermehrten Energietransport in Richtung
Tropen. Zwischen 30 und 60° N ist der Transport verringert. in die Stratosphére herrscht ein
verminderter nach oben gerichteter Energietransport vor. Dieser verminderte Transport kann

einen gleichméfligen, verstarkten Wirbel in der Stratosphére unterstiitzen.

Die Anomalien des Modes anomal schwachen Zonalwindes (Abbildung 29 c) zeigen einen ver-
ringerten Energietransport zu den Tropen, stattdessen ist der Transport in die Stratosphire

leicht verstédrkt. Dies kann eine mdogliche Ursache fiir die Schwéchung des PNJ darstellen.

7.5 Chaos in der Zeitreihe ?

Mittlerweile stehen weitere 850 Jahre des Kontrollaufes des ECHAM 3 / LSG - Modells zur
Verfiigung. Natiirlich ist es interessant zu sehen, wie sich der Zonalwind wahrend der weite-
ren Simulation verhélt. Zu diesem Zweck wird erneut die erste EOF des zonal gemittelten
Zonalwindes der Nordhemisphire berechnet, diesmal fiir die gesamten 1848 Jahre. Die zur
ersten EOF gehorende 30 - jahrig gleitend gemittelte erste Hauptkomponente ist in Abbildung
30 dargestellt.
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Abb. 30: 30-jihriges, gleitendes Mittel der ersten Hauptkomponenten der ersten EOF des
zonal gemittelten Zonalwindes des Kontrollaufes im Winter der Nordhemisphdre
(20° N-85.76° N). Die waagerechten Linien kennzeichnen eine positive beziehungs-

weise eine negative Standardabweichung der gegldtteten Zeitreihe.

Zuerst kann festgestellt werden, dafl die Zeitreihe des zonal gemittelten Zonalwindes keinen

Trend aufweist und stabil bleibt. Auffallend ist , dafl ab dem Jahr 1000 des Kontrollaufes die
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Amplitude der Schwingung deutlich kleiner wird. Auch die Periode der Variabilitdt scheint
auf den ersten Blick kiirzer zu werden. Um dies zu priifen wird die Zeitreihe der Rohdaten
fouriergefiltert. Diese Bandpaf}filterung wird im Bereich von 15 bis 35 Jahren und von 70 bis
110 Jahren durchgefiihrt. Von den fouriergefilterten Zeitreihen wird die Standardabweichung
berechnet und 500 - jahrig gleitend gemittelt. Das Resultat ist in Abbildung 31 zu sehen. Die
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Abb. 31: 500- jihrig gleitend gemittelte Standardabweichung der fouriergefilterten ersten
Hauptkomponenten zur ersten EOF des zonal gemittelten Zonalwindes des Kon-
trollaufes im Winter der Nordhemisphdre (20° N-85.76° N). Die Bereiche der
Bandpafifilterung sind 70-110 Jahre (gestrichelt) und 15- 35 Jahre (durchgezo-

gene Linie).

langen Perioden sind wihrend der ersten 900 Jahre anndhernd konstant in ihrem Anteil an
der gesamten Variabilitdt. Ab dem Jahr 900 nimmt der Einfluf} der niederfrequenten Varia-
bilitdt ab und die kiirzeren Perioden werden zunehmend ausschlaggebend fiir die Oszillation.
Erst am Ende der Simulation ab dem Jahr 1400 gehen die kiirzeren Schwingungen zuriick,
allerdings ist bei den langen Perioden kein Anstieg zu bemerken. Der Riickgang der kiirze-
ren Perioden kann auf einen Ubergang hin zu lingerperiodischer Variabilitit im dekadischen
Bereich zuriickgefiihrt werden (siehe Abbildung 30), die unterhalb von 70 Jahren liegt und
damit durch die Fourierfilterung nicht erfafit wird. Das Ergebnis des Umspringens der Varia-
bilitdt zu hoherfrequenten Variationen wird auch mit der Wavelet - Analyse des NAO - Indexes
erreicht (siehe Abbildung 24). Das Spektrum zeigt einen Regimewechsel von sékularer zu in-
terdekadischer Variabilitédt. Diese beiden Resultate verdeutlichen den engen Zusammenhang

zwischen der Variabilitdt der Moden des zonal gemittelten Zonalwindes und der NAO.
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Das recht plétzliche Umspringen zwischen mehreren Moden der Variabilitdt deutet auf einen
chaotischen Prozefl hin. Der nach Lorenz benannte seltsame Attraktor ist eine begrenzte
Region im Phasenraum, von dem alle benachbarten Trajektorien asymptotisch angezogen
werden. Er besteht aus zwei instabilen Fixpunkten im Phasenraum, die jeweils einem Zustand
des Klimasystems zugeordnet werden kénnen. Die Trajektorienverldufe des Systems werden
von diesen beiden Punkten geprédgt. Die Ursprungstrajektorie wird unmittelbar von einem
Fixpunkt angezogen, kreist dann eine gewisse Zeit um den Punkt, um dann plétzlich in den
Einflubereich des anderen Fixpunktes iiberzugehen. Dieser Wechsel ist stochastischer Natur.
Das Umspringen wiederholt sich im unregelméfligen Wechsel. Seltsame Attraktoren haben
ein unvorhersagbares, chaotisches Verhalten. Die Unvorhersagbarkeit resultiert aus der ape-
riodischen Bewegung sowie der fehlenden Korrelation der zeitlich weit auseinander liegenden
Zustédnde. Die Eigenschaft, die den Attraktor seltsam macht, ist die starke Abhingigkeit von
den Anfangsbedingungen. Das Umspringen zwischen verschiedenen Perioden in der Zeitrei-
he des zonal gemittelten Zonalwindes (Abbildung 31) kann dementsprechend vermutlich auf

chaotische Prozesse innerhalb des Atmosphére - Ozean - Systems zuriickgefiihrt werden.

Als moglicher Ausloser niederfrequenter Variabilitdt gilt die thermohaline Zirkulation der
Ozeane. Dabei ist der Nordatlantik von entscheidender Bedeutung, da hier die Tiefenwasser-
produktion stattfindet, die die meridionale Ozeanzirkulation antreibt. Fiir die Betrachtung
des Ozeans werden Daten von Timmermann (1998) verwendet. Er berechnete das Maxi-
mum der meridionalen Stromfunktion im Nordatlantik. Dafiir wurde zunéichst die meridionale
Stromfunktion fiir den Atlantik berechnet. Im Bereich von 0°N bis 90° N wurde das Maxi-
mum des Stromfunktionsdatenfeldes gesucht, das von Zeitschritt zu Zeitschritt zwischen ein

paar Gitterpunkten schwankt und daraus wurde die Zeitreihe gebildet.

Im Vergleich mit der Zeitreihe des zonal gemittelten Zonalwindes (Abbildung 32) zeigen sich
Ubereinstimmungen. Auch die thermohaline Zirkulation ist stabil und weist keinen Trend auf.
Allerdings hat die Zeitreihe der Meridionalzirkulation des Nordatlantik eine etwas langere Pe-
riode von ungefdhr 135 Jahren. Insofern ist es auch schwer festzustellen, ob die Atmosphére
oder der Ozean der filhrende Parameter ist. Da die Schwingungen nicht in ihrer Periode iiber-
einstimmen, liegt der hochste Korrelationswert der beiden Zeitreihen nur bei etwa 0.3. Auch
in der thermohalinen Zirkulation ist der Ubergang hin zu kiirzeren Schwingungsperioden ab

dem Jahr 1000 zu sehen.

Dies kénnte ein Umspringen der thermohalinen Zirkulation von Tiefenwasserproduktion zum
Einbruch der Tiefenwasserproduktion darstellen. Aus Eisbohrkernen ist bekannt, daf} es
wéhrend und nach den Eiszeiten grofie und plétzlich auftretende Klimaédnderungen im Bereich
des Nordatlantiks gab. Manabe und Stouffer (1995) simulierten mit ihrem gekoppelten At-
mosphéren - Ozean - Modell den Einbruch der thermohalinen Zirkulation durch einen grofien
Frischwassereintrag in den Nordatlantik. Das Frischwasser niedriger Dichte verringert den

Warmeaustausch zwischen der Atmosphére und dem Ozean und erhéht dadurch die Tempe-
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Abb. 32: Erste Hauptkomponente des zonal gemittelten Zonalwindes (durchgezogene Linie)
des Kontrollaufes im Winter der Nordhemisphdre (20° N -85.76° N) und Mazimum
der meridionalen Stromfunktion (gestrichelt) des LSG - Modells im Nordatlantik
(Timmermann, 1998). Das Mazimum der meridionalen Stromfunktion ist um 79
Jahre nach hinten verschoben, bei dieser zeitlichen Verlagerung wird der mazimale

Korrelationskoeffizient von 0.3077 erreicht.

ratur des oberflichennahen Wassers. Darauf bricht die thermohaline Zirkulation innerhalb der
ersten Dekade zusammen. Wihrend der zweiten und dritten Dekade wird die thermohaline
Zirkulation verstarkt und erreicht beinahe den Ausgangswert; ab dem Jahr 40 der Simulation
bricht sie jedoch wieder zusammen. Im Modell zeigt sich eine Ausdehnung der nordwérts ge-
richteten Advektion warmen Oberflichenwassers, die die thermohaline Zirkulation verstarkt.
Ab dem Jahr 40 verschwindet die Ausdehnung der Advektion nach Norden und die SST und
der Salzgehalt an der Meeresoberfliche (SSS) werden kleiner. Danach folgt ein langsamer An-
stieg der SST und des SSS iiber 150 Jahre bis der Anfangswert erreicht wird. Auch Weaver
und Sarachnik (1991) zeigen in ihrem allgemeinen Zirkulationsmodell eine Oszillation zwi-
schen dem Zustand der Tiefenwasserproduktion und zusammengebrochener thermohaliner
Zirkulation. Die Schwingung hat eine Periode im dekadischen Bereich. Advektive Prozesse,
die mit dem horizontalen Transport von Salz- und Temperaturanomalien zusammenhéngen,

bestimmen den zeitlichen Mafistab der Schwankung im Modell von Weaver und Sarachnik

(1991).
Gestiitzt wird die Beobachtung der plotzlichen Spriinge im ECHAM 3 / LSG - Modell von ei-

ner weiteren Berechnung von Timmermann (1998) (Abbildung 33). Er bestimmt einen Index
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des Druckes im Meeresniveau. Der Druck wird im Bereich von Gronland zwischen 30° W bis
34°W und von 70° N bis 80° N gemittelt. Die Zeitreihe ist 50 - jahrig gleitend gemittelt. Die

SLP - Index
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Abb. 33: Meeresniveaudruck [hPa] des ECHAM 3 / LSG - Modells im Bereich von Grénland
fir 1600 Jahre des Kontrollaufes (Timmermann, 1998). Der Druck ist von 30° W
bis 34° W und von 70° N bis 80° N gemattelt. Die Zeitreithe wurde 50 - jihrig gleitend
gemittelt.

Zeitreihe zeigt dhnlich wie der Zonalwind und die thermohaline Zirkulation in den ersten
1000 Jahren interdekadische Variabilitdt. Zwischen den Modelljahren 1050 und 1500 herr-
schen kiirzere Schwingungsmodi vor, die von einer multisdkularen Schwankung iiberlagert
werden. Die héherfrequenten Schwingungen entsprechen den zuvor gezeigten Zeitreihen, die
iiberlagerte lange Variation kann in den Zeitreihen des Zonalwindes und der thermohalinen
Zirkulation nicht beobachtet werden. Um das Jahr 1700 erscheint ein ausgepriagtes Maximum
der Amplitude der Oszillation des SLP. Dies kénnte auf ein Wiedereinsetzen der niederfre-
quenten Variabilitdt hindeuten. Entsprechend kann auch die Zeitreihe des Zonalwindes und
der thermohalinen Zirkulation wieder zu grofleren Zeitskalen springen. Zur genaueren Unter-
suchung miissten die moglichen Ausloser fiir das Umspringen bestimmt werden. Dazu kénnen
die Dauer des Verbleibens in einem Zustand oder auch bestimmte ,Schwellenwerte“ zihlen.
Dies konnen zum Beispiel ein geniigend hoher Salzgehalt im Nordatlantik oder ausreichend
hohe Temperaturen tiber der Aufquellzone des Tiefenwassers sein. Im Fall des meridionalen
Overturnings wird so vielleicht die thermohaline Zirkulation wieder gestartet. Gewisse Fak-
toren, zum Beispiel ein zu hoher Salzgehalt kénnen auch in umgekehrter Richtung zu einem

Umspringen der Schwingung beziehungsweise Zusammenbrechen der Zirkulation fiihren. Dies
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kann ein Grund fiir das Einbrechen der Amplitude und Periodizitdtsskalen ab dem Jahr 1000

sein.

In der Zeitreihe des Zonalwindes ist nur ein vernachléssigbarer Anstieg der Amplitude und ei-
ne geringfiigige Verschiebung hin zu langeren Zeitskalen am Ende des Kontrollaufes zu sehen.
Der Zonalwind lauft synchron mit dem Druck im Meeresniveau, also miifite ein plétzliches
Umspringen der Variabilitdt beim Jahr 1700 erfolgt sein. In diesem Jahr tritt eine groflere
Amplitude auf, aber direkt danach dominiert die kleinamplitudige, héherfrequente Variabi-
litdt wieder. Eventuell zeigt die Zeitreihe lediglich den Einschwingprozess des gekoppelten
Modells. Der Ozean wurde zwar, um seine eigene Einschwingphase nicht mitberiicksichtigen
zu miissen, vor dem Start der gekoppelten Simulation mehrere Jahrtausende einzeln gerech-
net, aber auch danach kann das System noch mehrere hundert Jahre oszillieren. Dies wird
durch den sogenannten Kopplungsschock bei dem Ankoppeln der Atmosphére an den Ozean

verursacht.

Die Frage ist, ob es sich um ein chaotisches Verhalten handelt, das im Ozean auftritt und
dann an die Atmosphire weitergegeben wird, oder ob ein Einschwingprozess des Modells die
Ursache der Variabilitdt darstellt. Ein langerer Kontrollauf wire hilfreich fiir die weiteren
Untersuchungen beziiglich der Einschwingphase. Auflerdem muf} gepriift werden, ob in der
Natur ein &hnliches Verhalten im sdkularen Periodenbereich beobachtet werden kann und
ob auch hier Chaos den Prozefl bestimmt. Dabei kénnen durchaus neben den chaotischen
Bedingungen noch andere physikalische Prozesse wirken, allerdings wahrscheinlich nur in
einer untergeordneten Position. Dabei kénnen die Prozesse eventuell das chaotische Verhalten

zwar beeinflussen, aber nicht bestimmen.
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8 Diskussion und Ausblick

In dieser Arbeit wird die sdkulare Variabilitdt der gekoppelten troposphérischen und strato-
sphérischen Zirkulation, die im Modell ECHAM 3 / LSG auftritt, untersucht. Dazu wird als
diagnostische Gréfle der Zirkulation der zonal gemittelte Zonalwind betrachtet. Mit statisti-
schen Methoden werden Moden anomal starken beziehungsweise anomal schwachen Zonal-
windes selektiert, die genau wie die gekoppelte Zirkulation sdkulare Variabilitdat aufweisen.
Fiir diese Jahre werden Composites mit den anderen Modellgrofen erstellt. Dadurch werden
an der Schwingung beteiligte Variablen identifiziert. Mit dieser statistischen Methode wird
sdkulare Variabilitdt im polaren Wirbel gezeigt. Fiir den Zustand schwachen Zonalwindes
kommt es zu einem verstirkten Transport planetarer Wellenstérungen von der Troposphire
in die Stratosphédre. Da gleichzeitig das Aleéutentief anomal stark ausgeprédgt ist, wird hier
ein Zusammenhang zur vertikalen Wellenpropagation vermutet. Die Starkung des Aléuten-
tiefs kann {iber eine anomale SST in Verbindung mit verschobenen Walker- und Hadleyzellen
geschehen, die Energie in Form von Impuls zu den Aléuten transportieren. Eine verdnderte
thermohaline Zirkulation kann die SST - Anomalien bewirken. Die Zeitreihe der meridionalen
Zirkulation im Nordatlantiks zeigt eine Schwingung im sidkularen Bereich. Der Ausloser fiir
diese Variabilitdt kann im Zusammenbruch der Tiefenwasserproduktion liegen, die sich nach
Dekaden wieder erholt.

Die Variabilitat der Temperatur des Kontrollaufes ist im Vergleich zu den beobachteten Wer-
ten der letzten Dekaden sehr grof3. Bei der Abkiihlung iiber der Davisstrale zeigt das Modell
den doppelten Beobachtungswert. Die gemessene Erwidrmung iiber dem nordwestlichen Teil
Russlands wird im Modell zu zwei Dritteln wiedergegeben. Durch die Variation der Tem-
peratur des Kontrollaufes konnen mit diesem berechnete Treibhausszenarien eine zu hohe
oder zu niedrige Temperatur aufweisen, je nach Zeitpunkt des Starts der Simulation. Der
NAO -Index zeigt sowohl im Modell als auch in Beobachtungen sidkulare Variationen. Da-
bei treten in den Beobachtungen die ultralangen Perioden erst im neunzehnten Jahrhundert
auf und koénnen so eventuell auf den Beginn der Industrialisierung zuriickgefiihrt werden.
Andererseits kann dies auch Regimespriinge chaotischer Natur zeigen, vorausgesetzt dafl die
sdkulare Variabilitdt bereits vor dem untersuchten Zeitraum aufgetreten ist. Auch im Modell
kann nicht eindeutig festgestellt werden, ob die langen Oszillationen nur einen Einschwing-
prozefl darstellen oder wieder auftreten werden. Die Betrachtung der gesamten 1848 Jahre
der Zeitreihe des zonal gemittelten Zonalwindes zeigt einen Wechsel der Periodenbereiche
der Schwingung hin zu kiirzeren Zeitskalen. Auch dieser Wechsel kann als Regimesprung
interpretiert werden. Ab dem Jahr 1000 des Kontrollaufes dominieren interdekadische Varia-
tionen iiber die sdkularen. Ein Vergleich mit der Zeitreihe eines SLP - Indexes bekraftigt die
Hypothese des Regimesprungs, da ab dem Jahr 1600 der Zeitreihe die grolen Amplituden

und niederen Frequenzen wieder dominieren. Um zu sehen, ob die vorhandene niederfrequen-
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te Variabilitdt des ECHAM 3 / LSG - Modells auch in anderen Modellen zu beobachten ist,
wird eine Berechnung mit dem ECHAM4 / OPYC 3-Modell durchgefiihrt. Zum Vergleich
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Abb. 34: Die erste Hauptkomponente der ersten EOF des zonal gemittelten Zonalwindes
im Winter der Nordhemisphére (20° N-85.76° N) des ECHAM //OPYC 3. Die
dunkle Kurve zeigt ein 30jdhriges, gleitendes Mittel der Zeitreihe. Die waagerech-
ten Linien kennzeichnen eine positive beziehungsweise eine negative Standardab-

weichung der geglitteten Zeitreihe.

wird auch von diesem Lauf die Zeitreihe der ersten Hauptkomponenten der ersten EOF des
zonal gemittelten Zonalwindes der Nordhemisphére im Winter dargestellt (Abbildung 34).
Da zur Zeit der Berechnung gerade 240 Jahre des gekoppelten Laufes vorlagen, ist es sehr
schwierig, wenn nicht unmoglich, eine Aussage tiber eine Schwingung im Bereich von hundert
Jahren zu treffen. Es gibt Bereiche, in denen die 30 - jéhrig gleitend gemittelte Zeitreihe eine
Standardabweichung iibersteigt, so zum Beispiel in den Mitteln iiber drei Dekaden um das
Jahr 40, 75 und 150. Diese 30- Jahresmittel liegen fiir eine sédkulare Variation zu eng beiein-
ander und zeigen nur interdekadische Variabilitdt. Auflerdem ist es wahrscheinlich, dafl dieser
Lauf bereits eine Einschwingphase enthilt. Fiir die Berechnungen in dieser Arbeit mit dem
ECHAM 3 / LSG - Lauf werden die ersten 200 Jahre nicht verwendet, da in diesem Zeitraum
eine Drift des Modells auftrat. Wenn der Lauf des ECHAM 4 / OPYC 3 - Modells demnéchst
mehrere hundert Jahre lang ist, kann die Uberpriifung der niederfrequenten Variabilitit in
Angriff genommen werden. Interessant wire auch die Betrachtung anderer komplexer ge-
koppelter Atmosphéren - Ozeanmodelle im Hinblick auf sdkulare Variabilitit. Ein weiterer
wichtiger Schritt ist die Uberpriifung der im Modell vorhanden niederfrequenten Variabi-
litat beziiglich real existierender Klimavariabilitdt. Gut geeignet ist hierfiir eine Zeitreihe von
Tiefseesedimenten des Nordatlantiks, da diese Region eine wichtige Rolle in der sdkularen
Variabilitdt innehat. Hier wird das Tiefenwasser produziert, das die gesamte thermohaline
Zirkulation antreibt. Sofern sich die sdkulare Variabilitdt in Beobachtungen nachweisen 1483t,
wére es interessant zu wissen, an welchem Punkt der Oszillation wir uns im Moment befinden.

Die langfristigen Abschitzungen des Klimazustands kénnen so deutlich verbessert werden.
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A Modellbeschreibung und Experiment

Das in dieser Arbeit verwendete gekoppelte Atmosphiren - Ozean- Modell ECHAM 3 / LSG
basiert auf dem spektralen Vorhersagemodell des European Centre Medium Range Weather
Forecasting (ECMWF) und dem Large Scale Geostrophic (LSG) Ozeanmodell.

Auf das Modell wird hier nur kurz eingegangen. Fiir eine ausfiihrliche Beschreibung des
ECHAM 3-Modells wird auf Deutsches Klimarechenzentrum (1994), zum LSG - Modell auf

Deutsches Klimarechenzentrum (1992) verwiesen.

Um das Atmosphirenmodell fiir Klimasimulationen auszurichten, wurden eine Reihe von
Anderungen vorgenommen. Hierbei handelt es sich vor allem um Parametrisierungen der

Wolken, der Horizontaldiffusion, der Strahlungsprozesse und Anderungen in der planetaren
Grenzschicht. Die Physik des Modells beschreibt Roeckner et al. (1992).

Das Atmosphirenmodell

Die Grundlage des spektralen Modells ECHAM 3 bilden die primitiven Gleichungen. Die
prognostischen Variablen des Modells sind Vorticity, Divergenz, Temperatur, Bodendruck,

Wasserdampfmischungsverhéltnis und Wolkenwasser in fester und fliissiger Form.

In dieser Arbeit wird das Modell mit einer Dreiecksabschneidung bei der Wellenzahl 21

benutzt. Das entspricht einer Horizontalauflésung von etwa 5,6° x 5, 6°.

Das ECHAM 3-Modell ist in der Atmosphére in der Vertikalen in 19 Schichten unterteilt,
die von 1000 bis 10 hPa reichen. Dabei wird ein hybrides Druck - Sigma - Koordinatensystem

verwendet.

Das Ozeanmodell

Das LSG - Modell ist ein dreidimensionales globales Ozeanmodell.

Es basiert auf den Erhaltungsgleichungen fiir Masse, Impuls und Energie, der Salzkonzen-
tration und der thermodynamischen Zustandsgleichung. Im Unterschied zu anderen globalen
Ozeanmodellen vernachléssigt es die nichtlineare Impulsadvektion. Auflerdem enthélt das Mo-
dell eine in 5° x 2,5° aufgeléste Bodentopographie sowie ein thermodynamisch - dynamisches
Eismodell. Ein implizites Integrationsverfahren macht den groflen Zeitschritt von einem Mo-

nat moglich.

Die horizontale Auflésung des Ozeanmodells ist 5° meridionale Linge x 2,5° geographische
Breite. In der Vertikalen gibt es 11 Schichten, die von 25 m bis 5000 m Tiefe reichen.
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Der Kontrollauf

Vor der Kopplung beider Modelle erfolgte eine Integration des Ozeanmodells iiber 27000
Jahre und des Atmosphédrenmodells {iber 20 Jahre. In dieser Arbeit wird ein 1000 - jahriger
Kontrollauf (Voss et al., 1997) des gekoppelten Modells verwendet. Der Lauf enthilt die

konstante CO, - Konzentration von 1985.

Von den Modelldaten werden die Jahre 350 bis 900 bertiicksichtigt. Die ersten 350 Jahre wer-
den vernachldssigt, da sich das Modell in diesen Jahren erst einschwingt. Von den restlichen
Daten wird ein stabiler Zeitraum von 550 Jahren fiir die Berechnungen verwendet.

Um hochfrequentes Rauschen, das bei der Betrachtung von langperiodischen Schwingungen

storend ist, zu filtern, werden Monatsmittelwerte fiir diese Arbeit berechnet.
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B Statistikmethoden

Die in dieser Arbeit verwendeten Statistikmethoden sind ausfiihrlich in Wilks (1995), von
Storch und Zwiers (1998) und Peixoto und Oort (1992) beschrieben:

B.1 Empirische Orthogonalfunktionen

In der Meteorologie ist es oft erforderlich, die Anzahl der Variablen eines Datensatzes zu
reduzieren. Nur so kénnen die groflen Rechenleistungen bewiltigt werden, die zum Beispiel
bei der Analyse von mit Klimamodellen errechneten Datensitzen erforderlich sind. Dabei soll

der neue Datensatz einen moglichst groflen Anteil der urspriinglichen Variabilitdt enthalten.

Eine statistische Methode, die unter anderem diese Datenreduktion leistet, ist die Hauptkom-
ponentenanalyse (im folgenden als PCA aus dem Englischen Principal Component Analysis
abgekiirzt). Lorenz veréffentlichte 1956 einen Artikel iiber dieses multivariate statistische Ver-

fahren. Er benannte es Empirische Orthogonalfunktionen (im folgenden als EOF abgekiirzt).

Definition der EOFs

Die Hauptkomponentenanalyse basiert auf der Untersuchung der Kovarianzmatrix. Diese
wird aus den Daten geschétzt. Dabei wird ein Datensatz X als N x M-Matrix betrachtet,
deren Spalten die Beobachtungen an jedem Gitterpunkt darstellen. N ist dann die Anzahl
von Zustandspunkten in einem M dimensionalen Phasenraum, wobei die die M orthogonalen
Achsen des Phasenraums zu den M Gitterpunkten gehoren. Die EOF-Analyse bestimmt M
neue, orthogonale Achsen entlang derer die Varianz der Punkte in absteigender Reihenfolge

jeweils maximal ist. Dies wird durch eine Rotation der Ausgangsachsen erreicht.

E sei eine quadratische Matrix mit M x M Elementen. Thre Spaltenvektoren bestimmen die

Richtung, entlang derer die Varianz der N Zustandspunkte, gegeben durch
%(XE)T(XE) = %ETXTXE = ETRE, (3)
maximal ist.

Dabei ist R = %XTX die Kovarianzmatrix des Datensatzes der Grofie M x M.

Die Maximierung dieser Formel unter Beriicksichtigung der Bedingung
ETE=I, (4)
mit I als Einheitsmatrix M-ter Ordnung, fiihrt auf die Eigenwertgleichung,

RE=EA, (5)
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wobei A die Diagonalmatrix der Eigenwerte A, der Kovarianzmatrix R ist.

Wird der urspriingliche Datensatz X auf die Eigenvektormatrix E projiziert, so erhilt man

die Entwicklungskoeffizienten, diese werden auch als Hauptkomponenten P bezeichnet.
P=XFE (6)

Setzt man P=XE in die Gleichung (1) ein, so kann man zeigen, dafl die Spaltenvektoren

orthogonal sind:
%PTP =A. (7)

Die zueinander orthogonalen Eigenvektoren stellen die reduzierte Form der Vektoren der

Ausgangsdaten dar.

So kann, ausgehend von der Anomalie eines beliebigen Datenvektors Z;,

Ty =Tt — H, (8)

k
= Gige” (9)

mit den Zeitkoeflizienten beziehungsweise Entwicklungskoeffizienten &;; und den Mustern e,
Die Muster sind orthogonal, die Zeitkoeffizienten werden durch Projektion der Anomalien Z/

auf die Muster & ¢ erhalten.

Die Entwicklungskoeffizienten oder PCs &;; beschreiben das Gewicht eines bestimmten Mu-

sters € * in Bezug auf den Vektor Z;,.

Die Muster ¢ 7 sind die geschétzten Empirischen Orthogonalfunktionen oder auch die Eigen-
vektoren der Kovarianzmatrix. Der erste Eigenvektor €7 zeigt in die Richtung der gréfiten
Variabilitat und gehort zum grofiten Eigenwert A;. Der zweite Eigenvektor steht orthogo-
nal auf dem ersten, richtet sich jedoch in Richtung der zweitgré8ten Varianz aus. Entspre-
chend richten sich die nachfolgenden Eigenvektoren immer orthogonal zu den {ibrigen und
in absteigender Reihenfolge nach der jeweils noch iibrigen maximalen Variabilitdt aus. Die

Eigenvektoren definieren ein neues Koordinatensystem.

Ein Problem entsteht durch die Orthogonalitat der EOF's, so ist ein physikalischer Prozefl
nicht notwendigerweise orthogonal und statistisch unabhingig. Als Beispiel seien hier wan-
dernde Oszillationen erwéhnt. Bei globalen Daten kommt es durch die Meridiankonvergenz zu
Problemen, ebenso bei ungleich verteilten Stationsdaten. Dies wird durch die gleiche Wich-

tung aller Daten bei der EOF-Analyse ausgelost.
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B.2 Composites

Die statistische Methode der Composites wird angewandt, um zu iiberpriifen, ob ein zuvor
gefundenes Signal auch in anderen Variablen auftaucht. Praktisch wird also ein bestimmter
Index oder Zeitbereich in der Schwingung einer Variablen als Ausgangspunkt fiir die Unter-
suchung verschiedener anderer Variablen zu denselben Zeitrdumen zugrunde gelegt. Dabei

hofft man, eine Verkniipfung zwischen den betrachteten Variablen zu finden.

Zur Bestimmung der Composites werden Gruppen © des Index Z gebildet und der Erwar-

tungswert der zu untersuchenden Vektorvariablen V in Abhingigkeit von Z € © geschitzt.

Das Composite Ve ist formal
Vo =¢e(V)Z € 0). (10)

Der Erwartungsoperator wird in der Anwendung durch eine Summe ersetzt, dadurch erhélt

man eine Schitzung des Composites:
Vo =1xk 4. (11)
Die Summe wird iiber die Beobachtungszeiten ¢, ..., t; gebildet, fiir die gilt Z;; € ©.

Nachteile der Composite Analyse:

Composites enthalten keine Aussage iiber die genaue Art des Zusammenhanges zwischen den

beiden Variablen.

Das Ziel der Composite Analyse ist das Aufzeigen typischer Zustidnde fiir ausgewéhlte Index-
werte. Es werden Schitzungen des Grundzustandes erzeugt. Jedoch kann nicht ausgeschlossen
werden, dafl aufgrund einer moglichen groflien Variabilitédt in der Umgebung des Composites

ein nicht vollstdndig typischer Zustand représentiert wird.

B.3 Spektralanalyse

Mit Hilfe der Spektralanalyse soll eine Trennung zwischen einem Rauschen, einer zufilligen
Variabilitdt, und dem Signal als periodischem Anteil der Zeitreihe erreicht werden.

Hierzu wird eine Zeitreihe in eine spektrale Darstellung transformiert.

Jede beliebige Zeitfunktion x(t) 148t sich durch

F(f) = / 2(t)e 2 ftdy (12)

in einen Ausdruck der spektralen Dichte transformieren (Fouriertransformation).
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Meteorologische Zeitreihen haben eine mittlere quadratische Abweichung von Null , die end-
lich ist. Nach Wiener (1933) kénnen solche Funktionen iiber eine Autokovarianzfunktion in
eine spektrale Darstellung tiberfiihrt werden. Die Autokovarianzfunktion erfiillt die Voraus-

setzungen fiir eine Fouriertransformation.

Es folgt ein Fouriertransformationspaar, das Wiener-Chintschin-Theorem:

oo

P(f) = [ (C(r)e2Imar, (13)
das Varianzspektrum, und die Autokovarianzfunktion :

o0

_ % [P (14)

— o0

C(7)

Dieses Theorem stellt den Zusammenhang zwischen der spektralen Energiedichte P(f) und

der Autokovarianzfunktion C(7) eines stationdren Gaufischen Zufallsprozesses dar.

B.4 Filterung

Bei vielen Zeitserienanalysen wird nur ein bestimmter Periodenbereich betrachtet. So ist
zum Beispiel manchmal nur der niederfrequente Bereich von Interesse. In anderen Fillen
wird hingegen nur eine bestimmte Bandbreite von Frequenzen untersucht. Das Selektieren

dieser Bereiche leistet die Filterung.

Die Filterung tiberfiihrt eine Zeitfunktion x(t) auf eindeutige Weise in eine andere Zeitfunk-

tion X(t), so dafl das Spektrum gegeniiber dem alten Spektrum veréndert ist.

Die Zeitfunktion x(t) 148t sich in ein Spektrum von Cosinuswellen,
R(v)cos(2mvt — ¢(v)), (15)

mit den Amplituden R(r) und den Phasenwinkeln ¢(v) zerlegen, 0 < v < oo. Jede dieser

Spektralkomponenten kann durch

R(v)
2

exp{i(2mvt — p(v))} (16)

dargestellt werden. Bei einer Filterung sind die Spektralkomponenten der gefilterten Zeit-
funktion X(t):

G() Ré”) eapli(2mvt — p(1))}. (17)

G(V) wird als Durchla3- bzw. Filtercharakteristik bezeichnet.
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Das dem Quadrat der Amplituden proportionale Energie(Power-)Spektrum Px(v) der gefil-
terten Zeitfunktion X(t) ist:

Px(v) = HW)P:(v), (18)
mit P,(v) = Powerspektrum der Ausgangsfunktion,

H(v) = |G(v)|> = Ubertragungsfunktion des Filters.

Bei einem Tiefpafifilter nimmt |G(v)| mit wachsender Frequenz ab, tiefe Frequenzen werden
durchgelassen. Beim Hochpafifilter dagegen nimmt |G(v)| mit wachsender Frequenz zu und
tiefe Frequenzen werden unterdriickt. Beim Bandpafifilter hat |G(v)| bei einer bestimmten

Frequenz ein Maximum.

B.4.1 Lineare Filter

Dieser Ausdruck steht fiir eine zeitunabhéngige, lineare Transformation. Ein linearer Filter

L transformiert eine Zeitserie x(t) in eine Zeitserie y(t),

y(t) = LZL‘(t) = Z ATty t=s+ ]-7 7N —q. (19)

u=—q
Anstatt durch L wird der Filter auch durch seine Gewichte a, angegeben.

Der Sinn linearer Filter ist es, unterschiedliche Ergebnisse der Zielvariablen (y(t)) fiir ver-

schiedene Frequenzen der Eingangsvariablen (x(t)) zu erzeugen.

B.4.2 Digitale Filter

Mit diesem Ausdruck werden lineare Filter diskreter Zeit bezeichnet. Diese Aufspaltung der
Filter nach kontinuierlichen und diskreten Zeitschritten ist anwendungsbezogen. Wahrend
Filter kontinuierlicher Zeit vor allem als Modelle fiir physikalische Filter benutzt werden,

kommen digitale Filter in der Modifikation diskreter Zeitdaten zum Einsatz.

B.5 T-Test

Getestet wird die Nullhypothese, dafl zwei beliebige, univariate Variablen den gleichen Mit-

telwert haben:

Mz = Hy- (20)

Zur Anwendung des Tests wird angenommen, daf} jede Realisierung von X oder Y unabhéngig

von allen anderen eintritt. AuBlerdem mufl die Verteilung, die die Realisierungen erzeugt, fiir
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jede Realisierung dieselbe, normal und mit gleichen Varianzen sein. Fiir den Test wird die

Differenz der Mittelwerte geschétzt und durch die Schitzung der Standardabweichung geteilt:
lzz B fzy

Sp 1 + 1’

Ng Ty

t= (21)
wobei n, und n, der jeweilige Stichprobenumfang sind. i, und /i, sind die Mittelwerte von

T1y ey Ty, Und Yy, ..., Yy, - Sp stellt die Schatzung der Standardabweichung dar:

(i — ) + 2 (v — Hy)
S == = : (22)
Ng + Ny — 2

Héufig sind die Standardabweichungen o, und o, von X und Y nicht gleich, dann miissen die
2

. 2 S2 .
Varianzen 2 und 2 als 5= + ~* geschitzt werden:
Y

2
Iy
g Ty Ng

n,
1 z 9

Sz = i — Ha 23
e ) (23)
Die Priifgrofle t ist damit:
MAT B ﬁZy
t= ] (24)

Diese Teststatistik hat aber keine t-Verteilung unter der Nullhypothese (20). Dieses soge-
nannte Behrens-Fisher Problem wird gelst, indem die Verteilung der Statistik mit einer
t-Verteilung angendhert wird, deren Freiheitsgrade aus den Daten geschétzt werden. Zur
Anndherung der t-Verteilung werden die ersten und zweiten Momente von % + % mit denen

der x2-Verteilung verglichen. Die angeniherte Anzahl der Freiheitsgrade ergibt sich so zu:

(% 5_3)2
df = (Sg/nt)g + (S;/”y)z . (25)
Nge—1 ny—1

Die Nullhypothese (20) wird getestet, indem der t-Wert der Gleichung (24) mit dem kritischen
Wert der t-Verteilung mit df Freiheitsgraden (Gleichung (25)) verglichen wird. Die kritischen
Werte der t-Verteilungen findet man unter anderem in von Storch und Zwiers (1998). Dort
sind zu den t- und df- Werten Irrtumswahrscheinlichkeiten angegeben, mit denen die Null-

hypothese iiberpriift werden kann.
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