Kapitel 4

Modellklimatologie

In diesem Kapitel werden die Modellklimatologien der T21- und T42-Modellversionen
prasentiert und mit Beobachtungsdaten verglichen. Fiir die spater folgenden Transport-
studien dieser Arbeit ist es von Interesse, das Modellklima auch fiir dynamisch relevante
Variablen wie z.B. die Temperatur, den zonalen Wind und den stratospharischen Polar-
wirbel zu untersuchen. Konzentrieren werde ich mich dabei auf die Monate Januar und
Juli, die reprasentativ fiir den arktischen und antarktischen Winter sind. Eine wichtige
Rolle spielt dabei die zwischenjahrliche Variabilitat sowohl im Modell als auch im Ver-
gleich zu den Beobachtungen. Wichtig fiir die globale Zirkulation der Atmosphare ist
die Aktivitat planetarischer Wellen, die mit dem Grundstrom wechselwirken und somit
die treibende Kraft fiir die residuale mittlere Meridionalzirkulation bzw. TEM Zirkulation
bilden. Zur Uberpriifung des Vorhandenseins einer realistischen Brewer-Dobson Zirkula-
tion im Berliner Modell wird die Stromfunktion exemplarisch an der T42-Modellversion
untersucht.

Wenn moglich, wird die Modellklimatologie mit unterschiedlichen Beobachtungsdaten
verglichen. Fiir diese Zwecke wird haufig die CIRA-Klimatologie verwendet (Fleming
et al., 1990), die sich aus wenigen Beobachtungsjahren der 80er Jahre aus Satelliten-,
Raketen- und vor allem Radiosonden-Daten zusammensetzt. Aktuellere Beobachtungs-
daten wie z.B. NCEP/NCAR! Reanalysen und FUB? Analysen werden zum Teil hinzu-

gezogen.

4.1 Temperatur

Januar-Klimatologie

Abb. 4.1 zeigt die zonal gemittelte Temperatur im Januar fiir die T21 (Kontrolllauf+
kk34401) und T42 (kk344201) Simulationen, die ein 30- und ein 10-Jahres Mittel bein-
halten. Fiir den Vergleich mit Beobachtungen ist die CIRA-Klimatologie (Abb. 4.1a)
dargestellt.
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In der CIRA-Klimatologie wird im Nordwinter eine kalte untere und mittlere Strato-

sphare von maximal =70 °C in hohen Breiten und eine kalte tropische Tropopause mit
einem Minimum von =70 °C beobachtet. Die Sommerhemisphare ist dagegen durch eine
warme Stratopause von maximal 10 °C in den mittleren und hohen Breiten gekennzeich-
net, die sich bis zum Winterpol (=20 °C) ausdehnt.
Die beschriebenen Merkmale werden im wesentlichen in beiden Modelllaufen (Abb. 4.1b,c)
simuliert. Die Unterschiede liegen vor allem in der Starke und Lage der Maximum- und
Minimum-Temperaturen. Die Tropopausentemperatur stimmt in allen Laufen gut mit
den Beobachtungen iiberein. In der unteren bis mittleren Stratosphare werden in der 30-
jahrigen T21-Klimatologie —80 °C in polaren Breiten simuliert, die Temperatur ist somit
10 K niedriger als in der CIRA-Klimatologie. Im T42-Modell (kk344201) werden sogar
—-90 °C simuliert, 20 K niedriger als beoachtet. Die untere Stratosphare in der SH ist in
beiden Modelllaufen zu kalt. Die Stratopause wird mit einem Maximum von 10 °C in
hohen Breiten beobachtet und auch in beiden Modellexperimenten simuliert. Der einzige
Unterschied liegt in der Ausdehnung der positiven Temperatur, die in den Beoachtungen
groBer ist als in den Modellsimulationen, was auf die fehlenden Schwerewellen zuriick-
zufiihren ist, deren Effekt nicht vollstandig durch die Rayleigh Friction parametrisiert
wird. Die Wintermesosphare weist in den Beobachtungen ein Temperaturmaximum von
=20 °C in 60 km Hohe auf, wahrend der T21-Lauf —30 °C erreicht. Hier zeichnet sich
eine Verbesserung im T42-Lauf ab, der ahnlich zu den Beobachtungen ein Maximum von
—-20 °C in 60-70 km Hohe simuliert. Im Unterschied zu den Beobachtungen zieht sich die
warme Stratopause in beiden Modellsimulationen nicht durchgangig bis zum Winterpol,
sondern zeigt eine Einschniirung des Maximums an. Der obere Rand des Modells iiber
dem Winterpol ist weiterhin zu kalt im Vergleich zu CIRA.

In dem hoher aufgelosten T42-Modell besteht das typische Kaltepolproblem — in
Klimamodellen wird oft eine zu kalte Stratosphare mit einem zu starken Westwindjet
wahrend der Wintermonate simuliert — das sich im Vergleich zu T21 sogar verstarkt
hat. Es deutet sich an, dass die Aussage von Hamilton et al. (1999), dass eine héhere
Modellauflosung zu einer Beseitigung des Kaltepolproblems fiihrt, nicht immer zutrifft.
Die Autoren fiihrten Modellexperimente mit einer sehr feinen Gitterpunktsauflésung von
3 bis 0,3 Grad durch. |hre grobste Auflosung entspricht demnach der T42-Auflésung
dieser Arbeit. Hier Isst sich eine verstarkte Wellenausbreitung vermuten (siehe 4.4.2).

Juli-Klimatologie

Die Juli-Klimatologie ist in Abb. 4.1d-f dargestellt. Im Vergleich zum Januar der CIRA-
Klimatologie fallt auf, dass die Winterstratosphare der SH im Mittel viel kalter ist. Hier
werden in polaren Breiten Temperaturen bis =90 °C in 28 km Hohe beobachtet. Dies
wiirde sich in einer Klimatologie, die den Zeitraum des Ozonlochs beinhaltet, noch weiter
verstarken. Die tropische Tropopause ist nicht ganz so kalt wie im Nordwinter.

Vergleicht man die kaum voneinander zu unterscheidenden Modellsimulationen mit Be-
obachtungen, ist vor allem die viel zu kalte Winterstratosphare zu nennen. In den T21-
und T42-Klimatologien treten Minimaltemperaturen von =110 °C in der oberen Strato-
sphare auf, also etwa 20 K weniger als in den Beobachtungen. Durch das ausgedehnte
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Abbildung 4.1. Temperatur-Klimatologie fiir Januar (links) und Juli (rechts) fiir: CIRA
(a+d), T21- (b+e) und T42-Modell (c+f). Der Isolinienabstand betragt 10° C.
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Kaltegebiet in der Stratosphare, bis 60 km Hohe, kommt es zu einer unrealistisch kalten
Stratopause. Oberhalb von 60 km Hohe, wo das Newtonian Cooling in der langwelligen
Strahlung die Temperatur zu der vorgegebenen (CIRA-) Referenztemperatur hinzieht,
tritt das Maximum in der Wintermesosphare auf. Im Vergleich zu den Beobachtungen
liegt es zu hoch, was dazu fiihrt, dass der obere Rand im Modell iiber dem Winterpol zu
warm ist. Auch der obere Modellrand iiber den Sommerpolen ist zu warm im Vergleich
zu CIRA.

Die tropische Tropopause im Juli weist eine geringere Ausdehnung des Kaltegebietes im
Vergleich zu Januar auf. Dies wird gleichermaBen in beiden Modelllaufen simuliert und
ist in guter Ubereinstimmung mit Beobachtungen. Die Sommerstratopause hat eine gute
Ubereinstimmung mit der beobachteten geographischen Lage in etwa 40-50 km Hohe.

4.2 Wind

Bevor in diesem Unterkapitel die Klimatologie des zonal gemittelten zonalen Windes
analysiert wird, wird zunachst die quasi-geostrophische Approximation des horizontalen
Windes eingefiihrt, die eine gute Naherung fiir den beobachteten Wind in der Strato-
sphare darstellt.

4.2.1 Theorie

Der geostrophische Wind

Unter der Annahme, dass groBraumige Bewegungen in der freien Atmosphare ungefahr
dem geostrophischen Gleichgewicht unterliegen, d.h. die Kraftebilanz durch Corioliskraft
und Druckgradientenkraft aufrechterhalten bleibt, ergibt sich folgende Beziehung fiir
den Wind aufgeteilt in seine Komponenten: « ~ u, (zonale), v ~ v, (meridionale),
w = 0 (vertikale). Der geostrophische Wind « = @, = (uy,v,,0) wird durch das
Geopotential @ definiert: (u,,v,) = (=¥, ¥, ), mit ¥ = fio(q)—q)o). Transformiert man
die Gleichung in ein spharisches Koordinatensystem, so ergibt sich folgende Formulierung
fiir den geostrophischen Wind:

1 09 1 00

fa d¢ e = facosqba_)\' (+1)

Der Coriolisparameter f ist gegeben durch f = 2Qsing, wobei Q = 7,292 107°s7! ist.
a ist der Erdradius, A, ¢ sind die geographische Lange und Breite.

Der ageostrophische Wind

Die ageostrophischen Geschwindigkeitskomponenten werden als Differenz zwischen dem
»wahren” Windfeld und dem geostrophischen Wind eingefiihrt:

Uy = U — Uy, Vg =0 — v, und w, = w. (4.2)
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Da der geostrophische Windvektor keine vertikale Windkomponente enthalt, gilt w, = w.
Im allgemeinen wird in der Meteorologie angenommen, dass die geostrophische Geschwin-
digkeit gleich der horizontalen Geschwindigkeit und somit eine gute Naherung fiir den
absoluten Wind ist.

Thermischer Wind

Unter Annahme des hydrostatischen Gleichgewichts (siehe Gleichung 4.9) kann schlieB-
lich der thermische Wind abgeleitet werden:

R w00 RO
0z __Hfoe dy  Hfy oy’ (4.3)
b _ 0 _ R 0T
0z Hf, ox  Hfy 0z’

H ist die mittlere Skalenhohe, R die Gaskonstante fiir trockene Luft und der Adiaba-
tenexponent k = R/c, mit der spezifischen Warme ¢,. x, y und z sind die horizontale,
meridionale und vertikale Komponente im isometrischen Koordinatensystem. Die Glei-
chung (4.3) sagt aus, dass die vertikale Scherung des geostrophischen Windes mit dem
horizontalen Gradienten der (potentiellen) Temperatur verkniipft ist. Eine horizontale
Variation der Temperatur fiihrt zu einer Anderung des geostrophischen Windes in der
Vertikalen. Das bedeutet, dass in Gebieten mit dem starksten horizontalen Temperatur-
gradienten eine Zunahme des Windes in der Vertikalen zu erwarten ist. Diese Relation
muss in dem Berliner Modell erfiillt sein und kann in dem nun folgenden Abschnitt

iberpriift werden.

4.2.2 Modell

Der beobachtete zonal gemittelte zonale Wind der CIRA-Klimatologie ist der geostro-
phisch approximierte Wind, der unter Annahme des geostrophischen Gleichgewichts ab-
geleitet wurde (siehe Gleichung 4.1). Diese Aproximation ist aber nicht giiltig in dquato-
rialen Breiten, in denen die Autoren mit Hilfe der thermischen Windbilanz (Gleichung 4.3)
aus Temperatur und geopotentieller Hohe den aquatorialen Wind ableiteten.

Hingegen beinhalten die Horizontalwinde, die im Berliner Modell berechnet und fiir
die Advektion des Spurengastransportes verwendet werden, die geostrophischen und die
ageostrophischen Komponenten des Windes.

Januar-Klimatologie

In Abb. 4.2 sind die CIRA-, T21- und T42-Klimatologien des zonalen Windes fiir Januar
und Juli dargestellt.

In der Winterhemisphare werden im klimatologischen Mittel Westwinde in der Tropo-,
Strato- und Mesosphare beobachtet, die in den Tropen zu Ostwinden wechseln. In der
Sommerhemisphare herrschen dagegen Ostwinde vor. Im Nordwinter weist die CIRA-
Klimatologie eine starke Neigung des stratospharischen Jets mit zunehmender Hohe in
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Abbildung 4.2. Zonale Wind-Klimatologie fiir Januar und Juli wie Abb. 4.1. Isolinien-
intervall ist 10 m/s.
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Richtung Aquator auf, deren Maximum mit 60 m/s in 65 km Hohe bei 30-40° N liegt.
Andere Beobachtungsdaten (z.B. UKMO-Analysen) weisen hier ein Maximum weiter un-
ten auf (hier nicht gezeigt). In der Sommermesosphare wird ein Maximum von =70 m/s
des Ostwindjets in 70 km Hohe beobachtet. In der Troposphare befinden sich die subtro-
pischen Strahlstrome in 30° N und 45°S. Das jeweilige Maximum befindet sich in etwa
10 km Hohe.

Die Modellsimulationen geben die beobachteten Merkmale des zonalen Windes im we-
sentlichen wieder. Die Starke und Lage der tropospharischen Jets stimmen sehr gut mit
den Beobachtungen iiberein. Der stratospharische Jet weist eine dhnliche Starke wie
in den CIRA-Beobachtungen auf, jedoch ohne eine Neigung in Richtung Aquator bei
zunehmender Hohe. Da die stratospharischen Temperaturen in den hohen Breiten zu
niedrig sind, tritt in beiden Simulationen ein starker Westwindjet auf, der im T42-Modell
im Mittel um 30 m/s zu stark ist. Diese Folge des ,Cold Pole Bias“ ist ein gangiges
Problem in der Klimamodellierung der mittleren Atmosphare und vor allem auf fehlende
oder unrealistisch parametrisierte Schwerewellen zuriickzufiihren (Pawson et al., 2000).
Jedoch zeigt sich in den 10 Jahren der T42-Klimatologie eine Verbesserung in der Me-
sosphare. Hier kommt es zu einer Verstarkung des zu schwachen Westwindjets tiber dem
Aquator.

In der T42-Simulation liegt die Nullwindlinie in der antarktischen Stratosphare der ho-
hen Breiten, die den Ubergang von der Winter- zur Sommerzirkulation kennzeichnet, zu
weit oben und zieht sich vom Erdboden bis 45 km Hohe. Das bedeutet, dass im klima-
tologischen Mittel keine Umstellung zur Sommerzirkulation in der Stratosphare der SH
stattfindet. Im T21-Kontrolllauf verlauft die Nullwindlinie dagegen bis ca. 23 km Hohe
und zeigt damit eine Umstellung von Siidwinter auf -sommer an.

Juli-Klimatologie

Im Juli zeigt sich ein umgekehrtes Bild der Zirkulationsrichtung. Auf Grund der tieferen
Temperaturen in der Siidhemisphare, die der geringeren Wellenausbreitung sowohl pla-
netarischer als auch Schwerewellen zuzuschreiben ist, kommt es zu einem verstarkten
Westwindjet mit einem Maximum von 90 m/s in 55 km H&he in den mittleren Breiten.
Die Neigung des Strahlstroms fallt etwas schwacher aus als im Nordwinter, da die Null-
windlinie nicht so weit auf die Sommerhemisphare reicht. Der subtropische Jet in der
Troposphare ist deutlich schwacher als im Nordwinter. Dieses Verhalten wird weitgehend
in den beiden Modelllaufen simuliert. Wegen des ,,Cold Pole Bias” fallen die Winde un-
realistisch hoch aus mit einem Maximum von 190 m/s (T42: 200 m/s) in 60 km Hohe der
mittleren Breiten. Interessanterweise sind im Siidwinter kaum nennenswerte Unterschie-
de zwischen der T21- und der T42-Auflésung zu finden, die Wellenanregung scheint sich
in der SH bei beiden Auflosungen kaum zu unterscheiden. Im Nordsommer ist der Lauf
der Nullwindlinie zu beachten, der im T42-Lauf noch bis 30 km Hohe reicht und nicht
wie in den Beobachtungen (und bei T21) unterhalb von 20 km Héhe verlauft. Auch im
Nordsommer kommt es im T42-Experiment nur kurzzeitig zu einer Sommerumstellung.
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QBO und SAO

Im Mittel stellt sich in der CIRA-Klimatologie ein Ostwind in der tropischen Stratosphare
ein (sieche Abb. 4.2a,d). Die quasi-zweijahrige Schwingung des zonalen Windes in den
Tropen (englisch: ,, Quasi Biennial Oscillation”, QBO) wird somit nicht aufgeldst. Das
liegt an dem starkeren Maximum in der Ostphase im Vergleich zur Westphase der QBO
(Naujokat, 1986; Baldwin et al., 2001). Die erste erfolgreiche Simulation einer QBO
in einem GCM gelang Takahashi (1999) mit einer horizontalen Auflésung von T42 und
einer vertikalen Auflosung von 500 m. Dafiir musste der Autor die horizontale Diffusion
um den Faktor sieben reduzieren, was zu unrealistischen Effekten in der Dynamik in den
hohen Breiten fiihrte. Die Mehrheit der GCMs schafft es noch nicht, eine spontane rea-
listische QBO zu simulieren. In den bisherigen T21L34 Simulationen stellt sich die QBO
nicht von selbst ein. In den T21-Modellsimulationen mit vertikaler Auflosung von 70
Flachen bis in 83 km Hohe kam es zu einem Abwértssinken von Westwinden am Aquator
bis ca. 30 km Hohe, die abrupt durch die Advektion von Ostwinden unterbrochen wurden
(Nissen et al., 2000). Eine spontane QBO wird mit dem Berliner CMAM also noch nicht
simuliert. In den hier durchgefiihrten T42-Simulationen war nun die Frage zu klaren, ob
sich eine spontane QBO in der hoher aufgelosten Modellsimulation einstellt.

In Abb. 4.3 ist die zeitliche Entwicklung des iiber dem Aquator gemittelten zonalen Win-
des fiir die T42-Modellversion dargestellt.

In der Mesosphare entwickeln sich Westwinde kurz nach den Sonnenwenden (Solstitien)
und beginnen dann bis ca. 50 km Hohe zu sinken. In einer halbjahrlichen Oszillati-
on wechseln sich diese Westwinde mit den Ostwinden ab, die damit der sogenannten
halbjahrlichen Schwingung des Windes (englisch: ,, Semi-Annual Oscillation®, SAQO) an
der Stratopause ihren Namen geben. Das eigentliche Maximum der SAO wird wahrend
der Aquinoktien mit 25 m/s im April und 20 m/s im Oktober beobachtet. Die Ostwinde
sind wesentlich starker und werden im Januar mit bis zu 40 m/s und im Juli nur bis zu
20 m/s gemessen (Miiller et al., 1997).

Die eben beschriebenen Merkmale der SAO werden im wesentlichen vom T42-Modell
simuliert. So ergibt sich realistisch das abwechselnd starke Maximum der Ostwindphase
im Januar und Juli. Das Absinken der Westwinde der SAO ist im Vergleich zum T21-
Modell in etwa gleich geblieben. Dagegen haben sich die Maxima der Ostwindphasen im
T42-Modell verstarkt (sieche Amodei et al., 2001). In der unteren und mittleren Strato-
sphare herrscht wahrend der gesamten 10 Jahre Ostwind. Es bildet sich kein Ansatz einer
Westwindphase aus, die auf eine QBO deuten wiirde. Wie in einer Untersuchung von
Nissen et al. (2000) festgestellt wurde, ist der Einfluss der vertikalen Auflésung entschei-
dend fiir eine realistischere Generation von tropischen Wellen und damit der spontanen
Simulation einer QBO. Hamilton et al. (1999) untersuchten im SKYHI-Modell zusatzlich
den Einfluss der horizontalen Auflosung auf die Modelldynamik und dabei speziell die
Generierung von Schwerewellen und der QBO. Die Autoren konnten eine wesentliche
Verbesserung der Modellklimatologie bei einer horizontalen Auflosung von 0,3 Grad Git-
terpunktsauflosung feststellen. Damit ist auch die hier verwendete horizontale Auflosung
T42 noch zu gering, um Schwerewellen zu generieren, so dass die Beriicksichtigung einer
Schwerewellen-Parametrisierung im T42-Modell in Betracht gezogen werden sollte.
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Abbildung 4.3. Zonal gemittelter zonaler Wind im T42-Modell iiber 10 Jahre. Mittel
iiber die Breiten 4° S und 4° N. Isolinienabstand ist 5 m/s.

4.3 Zwischenjahrliche Variabilitat

In diesem Unterkapitel wird die zwischenjahrliche Variabilitat im T21- und T42-Modell
untersucht und mit Beobachtungen verglichen. Zum einen bietet sich dafiir die Nord-
poltemperatur in 10 hPa an, die ein Ausdruck fiir starke Stratospharenerwarmungen ist,
zum anderen ist der zonale Wind in 60° N eine gute KenngroBe, die mit der Umkehr des
zonalen Windes von West auf Ost einen Zusammenbruch des Polarwirbels anzeigt. Eine
globale lange Beobachtungsreihe steht mit den NCEP /NCAR Reanalysen zur Verfiigung,
da aber der obere Rand in 10 hPa endet, wird hier an dieser Stelle der zonale Wind in
30 hPa zum Vergleich verwendet. An dieser Stelle soll noch einmal betont werden, dass
die zwischenjahrliche Variabilitat, die sich im Modell einstellt, ausschlieBlich die mo-
dellinterne Variabilitdt ist! Es werden keine variierende Sonneneinstrahlung (z.B. mit
dem 11-jahrigen Sonnenfleckenzyklus), Vulkanausbriiche oder von Jahr-zu-Jahr variie-
rende Meeresoberflachentemperaturen dem Modell vorgegeben und es entwickelt sich
keine spontane QBO.
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4.3.1 Nordpoltemperatur

Fiir die Untersuchung der Nordpoltemperatur bietet sich die sehr lange Beobachtungs-
zeitrethe der Berliner Daten (FUB-Analysen) an, die von Juli 1958 bis Juli 2001 Ra-
diosondenmessungen unter Annahme der Geostrophie und des hydrostatischen Gleich-
gewichtes analysierte. Damit steht die langste Zeitreihe fiir die 10 hPa Druckflache der
NH zur Verfigung. Eine ausfiihrliche Beschreibung der Daten findet sich unter anderem
in Kriiger (1997). Exemplarisch soll hier ein Ausschnitt von 11 Wintern der 1990er Jahre
(1988/89-1998/99) gezeigt werden, die in den frithen 1990er Jahren auBergewdhnlich
kalt waren und spater auch gestorte warme Winter aufwiesen.

In Abb. 4.4 sind die Nordpoltemperaturen fiir die Beobachtungsdaten der FUB-Analysen,
des T21- und des T42-Modells von November bis April aufgetragen. Die Ordinate weist
fiir die Beobachtungsdaten eine geringere Temperaturskala auf als im Modell, da in der
Realitat nicht so tiefe Temperaturen beobachtet werden (siehe ,Cold Pole Bias” Pro-
blem). Der November beginnt mit einer geringen Schwankungsbreite der beobachteten
Nordpoltemperatur mit Werten, die zwischen —62 °C bis =75 °C liegen. Ab Mitte Dezem-
ber steigt dann die Variabilitat sprunghaft an. Die zwei letzten Winter der dargestellten
Periode fallen durch einen starken Temperaturanstieg auf. Die Winter 1990/91 und
1998/99 sind mit einem Stern markiert, da in diesen Wintern Major Warmings bzw. in
dem letzteren der beiden ein sehr frithes Major Warming beobachtet wurde. Seit Beginn
der Aufzeichnungen der Berliner Daten (seit 1952) traten erst drei solcher , Early Major
Warmings” auf: Im Dezember 1987, 1998 und 2001 (Naujokat et al., 2002). Die groBe
Schwankungsbreite der Nordpoltemperatur, die zwischen -85 und -5 °C liegt, bleibt bis
Mitte Februar erhalten. In den folgenden Monaten steigt die Temperatur im Mittel auf
Werte zwischen =70 °C und —15 °C im Februar und zwischen -50 und -30 °C Ende April
an. Im Mittel stellt sich die Stratosphare im April auf die Sommerzirkulation um. Wie
sich hier zu Beginn des Friithjahrs schon andeutet, werden die maximalen Stratospharen-
temperaturen im Winter bei plotzlichen intensiven Stratospharenerwarmungen erreicht,
die vereinzelt sogar zu Temperaturen iiber 0 °C fithren. In den 1990er Jahren kam es zu
der auBergewdhnlichen Folge von 9 Jahren ohne ein Major Warming Ereignis (Labitzke
und Naujokat, 2000).

Das T21-Modell simuliert die charakteristischen Merkmale der Nordpoltemperatur, wo-
bei jedoch drei Unterschiede auffallen. Das Modell ist um ca. 20 °C kalter als die Be-
obachtungen, die Schwankungsbreite ist im T21-Modell nicht so stark ausgepragt und
die Variabilitat im Frithwinter ist starker. In der kk34401 Simulation kam es zu keinem
Major Midwinter Warming Ereignis. Interessanterweise traten zwei Major Warmings in
dem T21-Kontrolllauf in den ersten 12 Jahren der 30-jahrigen Modellklimatologie auf.
Eine erhohte Haufigkeit von Erwarmungen in bestimmten Perioden und das Auslassen in
anderen erscheint auch in anderen GCMs (Pawson et al., 2000) und wurde erstmalig in
den 1990er Jahren auch tatsachlich in der Natur beobachtet. Ein anderes Phanomen sind
die oben erwahnten frithen Major Warmings, die nicht mit den Kanadischen Erwarmun-
gen zu verwechseln sind und schon im Dezember auftreten. Frithe Erwarmungen treten
im Berliner CMAM haufig auf, jedoch kommt es dabei nie zum Zusammenbruch des
Polarwirbels. Im T21-Modell zeichnet sich wie in den Beobachtungen eine Umstellung
auf die Sommerzirkulation im Monat April ab (Langematz, 2000).



FUB: North Pole Temp(°C),10hPa,1988,/89—1998,/99
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Abbildung 4.4. Nordpoltemperatur (°C) fiir 10 hPa fiir 10 Winter von oben nach
unten: (oben) FUB-Analysen, (Mitte) T21- und (unten) T42-Modell.
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Die T42-Modelllaufe haben das Kaltepolproblem beibehalten und sind sogar kalter als
T21, wie in der Temperaturskala abzulesen ist. In einem Modellwinter wird es sogar kalter
als =110 °C (im Februar) und ist somit nicht ganz vollstandig auf der Temperaturskala
vertreten. Im Durchschnitt ist die Nordpoltemperatur um 20 K kalter als in den Beob-
achtungen. Eine Verbesserung zeigt das T42-Modell beziiglich der hohen Variabilitat im
Nordwinter an. Vergleichbar mit Beobachtungen zeichnet sich eine hohe Schwankungs-
breite der Nordpoltemperatur ab, die von =110 °C bis 0 °C variiert. Im Februar werden
zwei Major Warmings simuliert, die in den Modelljahren 3 und 11 (siehe Kapitel 5) auftre-
ten. Im Gegensatz zum T21-Modell kommt es zu einem sehr spaten Zusammenbruch des
Polarwirbels, der erst im Juni stattfindet (hier nicht gezeigt). Dies macht sich in einem
viel zu kalten Marz und April bemerkbar. Ende April entspricht die Schwankungsbreite
in etwa der, die einen Monat frither in kk34401 zu erkennen ist.

4.3.2 Zonaler Wind

Fiir eine globale Betrachtung des Jahresganges der Standardabweichungen fiir eine sehr
lange Zeitreihe stehen bei den Beobachtungsdaten bisher nur die NCEP/NCAR Reanaly-
sen zur Verfiigung. Eine Beschreibung der Datenanalyse wird in Kalnay et al. (1996) gege-
ben. Bei dem Reanalyseprodukt der NCEP Daten handelt es sich um einen Modelloutput,
das heiBt die Messungen (Radiosonden, Satelliten und Raketen) flieBen als Input in ein
Vorhersagemodell ein, welches eine 6-stiindige Vorhersage macht, die als quasi-Analysen
gelten. Die Bezeichnung Reanalyse kommt dadurch zu Stande, dass mit einer Modell-
version konsistent eine gesamte Beobachtungszeitreihe analysiert wird.

Auch das ECMWEF Vorhersagemodell bietet eine Reanalyse fiir die Stratosphare an.
Zur Zeit wird konsistent mit einer Modellversion 40 Jahre zuriickgerechnet (ERA40).
Die Prozessierung der ERA40 Daten ist immer noch nicht abgeschlossen, daher zie-
he ich hier die NCEP/NCAR Reanalysen zum Vergleich heran. Etwaige Schwachen der
NCEP/NCAR Reanalysen beziiglich der zeitlichen Stabilitat der Daten (Labitzke et al.,
1999), der tropischen Stratosphare (Pawson und Fiorino, 1998) oder eines Artefaktes in
Stratosphérensimulationen iiber Gebirgen (Trenberth und Stepaniak, 2002) sollten das
Ergebnis dieser Untersuchung nicht beeintrachtigen, da nur langjahrige zonale Klima-
mittel der mittleren und hohen Breiten betrachtet werden.

Beobachtungsdaten

In Abb. 4.5 sind die Standardabweichungen des zonal gemittelten zonalen Windes auf
der 30 hPa Druckflache dargestellt. Es sind die Standardabweichungen vom klimatolo-
gischen Mittel von Januar bis Januar fiir den Zeitraum 1958-2001, fiir eine 44 Jahre
umfassende Zeitreihe, aufgetragen. In den NCEP/REA Daten (Abb. 4.5 oben) sind drei
aufféllige Maxima zu erkennen. Im Nordwinter (Oktober bis Mai) zeichnet sich eine
erhohte Standardabweichung (rms) in den hohen Breiten ab, die maximale Werte von
11 m/s im Januar und Februar erreicht und hier auf die zwischenjahrliche Variabilitat
im Nordwinter weist. Ausdruck dieser hohen Variabilitat sind die plotzlichen intensiven
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(a) NCEP/NCAR: 44 years

latitude
o

latitude
o

'QDJM FEB MAR APR MAY JON JUL AUG SEP OCT NOV DEC JAN
time

(c) T42: 10 years

latitude

'QDJM FEB MAR APR MAY JON JUL AUG SEP OCT NOV DEC JAN
time

Abbildung 4.5. Standardabweichung des zonalen Windes (m/s) in 30 hPa von oben
nach unten fiir: 44 Jahre NCEP/NCAR- (a) und 10 Jahre T21- (b) und T42- (c) Simu-

lationen.
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Stratospharenerwarmungen (englisch: Major Midwinter Warming), die eine Umkehr des
zonalen Windes auf Ostwind (in 60° N) zur Folge haben (siehe Kapitel 5). Der Sommer
zeichnet sich durch eine sehr geringe Schwankungsbreite des zonalen Windes mit einem
Minimum von 0-1 m/s aus. In den Tropen herrscht wahrend des ganzen Jahres eine
erhdhte Variabilitat, die ein Maximum von 12 m/s in den Monaten Juni—Oktober hat. In
diesem Zeitraum im Nordsommer findet zumeist die Umstellung der QBO statt (Naujo-
kat, 1986; Baldwin et al., 2001). Dass das starkste Maximum der Standardabweichung
in den Tropen auftritt, liegt daran, dass der Wind sich etwa alle 2 Jahre von West- auf
Ostwind umkehrt (QBO).

Der Siidwinter weist dagegen das schwachste Maximum auf. Die zwischenjahrliche Va-
riabilitat des zonalen Windes, aber z.B. auch der Temperatur oder der planetarischen
Wellen, ist auf Grund der gleichméaBigen Landmassenverteilung in der SH schwacher aus-
gepragt als im Nordwinter. In der Siidhemisphare wandert ein Band erhohter Variabilitat
von den mittleren Breiten im Juli bis in die hohen Breiten im Monat Dezember, mit
maximal 9 m/s im November. Von Juli bis September sind zwei Maxima in meridionaler
Richtung in 45° S und 65° S auszumachen.

Modell

Bis auf das Maximum in den Tropen konnen die wesentlichen Merkmale der Beobach-
tungsdaten in den T21- wund T42-Modellsimulationen nachvollzogen werden
(Abb. 4.5b+c). Das Ausbleiben des Maximums in den Tropen ist dadurch zu erklaren,
dass sich die QBO im Berliner Modell nicht von selbst einstellt.

Im T21-Modelllauf (kk34401) wird eine erhchte Variabilitat von September bis Mai in
der NH simuliert. Damit wird deutlich, dass im Modell eine frithere Formation und aber
auch ein spaterer Zusammenbruch des Polarwirbels erfolgt. Im Nordwinter treten zwei
Maxima auf im Dezember mit 7 m/s und im April mit 13 m/s. Bei einer Ensemblerech-
nung mit dem MA-ECHAM4 (ohne GWP) nahert sich das ebenfalls zweimalig simulierte
Maximum in einem 60 Jahre umfassenden Klimamittel den hier dargestellten Beobach-
tungen an (Kunze, 2000). In der Siidhemisphare zieht sich ein tropfenférmiges Maximum
von nur 3 m/s im Juli in den mittleren Breiten bis in die hohen Breiten im Monat Januar.
Ein zweifaches Maximum in meridionaler Richtung zeigt sich hier in 40° S und 60° S.
In der T42-Klimatologie (kk344201) wird eine erhShte Variabilitdt in der NH von Sep-
tember bis Juni simuliert, das heiBt im Mittel findet hier eine spatere Umstellung von
der Winter- zur Sommerzirkulation im Vergleich zur T21-Version statt. Die maximale
Standardabeichung wird im Februar und Marz mit 12 m/s erreicht. Damit schiebt sich
das Maximum, das im T21 noch im April auftritt, zeitlich nach vorn. Im Gegensatz
zu der T21-Klimatologie stellt sich somit eine realistischere Schwankungsbreite ahnlich
zu den Beobachtungen ein. Dies stellt ein positives Ergebnis der erhohten horizontalen
Auflosung im Modell dar.

Auch im T42-Lauf wird ein schwaches Maximum im Dezember simuliert, das zwei Ma-
xima in meridionaler Richtung aufweist, ahnlich wie im Siidwinter im September. In der
Siidhemisphare wird eine etwas starkere Variabilitat aufgelost, die wie in den Beobach-
tungen in einem Band von den mittleren Breiten bis in die hohen Breiten wandert. Hier
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liegt jedoch das erste Maximum mit 5 m/s im September in den mittleren Breiten. Ein
zweites Maximum (4 m/s) erscheint im Marz in den hohen Breiten. Im Gegensatz zum
Nordsommer zeigt sich im Siidsommer keine Umstellung auf die Sommerzirkulation, da
kein Minimum im Siidsommer simuliert wird. Der stratospharische Polarwirbel ist dort
zu stark und viel zu kalt.

4.4 Stratosphdrischer Polarwirbel

In diesem Abschnitt wird der simulierte arktische Polarwirbel in der mittleren Strato-
sphare im Vergleich zu Beobachtungen untersucht. Wie in Kapitel 2 beschrieben, bildet
sich wahrend der Polarnacht ein Wirbel iiber dem Winterpol aus.

Fiir den Nordwinter soll hier exemplarisch der Januar fiir die geopotentielle Hohe und
Temperatur gezeigt werden (Abb. 4.6). In der Beobachtungsreihe der Berliner Daten fin-
det sich im klimatologischen Mittel von 1965-1997 (33 Jahre) der Polarwirbel mit seinem
Zentrum von 2872 gpdam liber Spitzbergen. Durch die Bildung des Aleutenhochs mit
einem Maximum von 3096 gpdam, kommt es zu einer leichten Verschiebung vom Pol
und einer gleichzeitigen Langsstreckung des Polarwirbels. In der T21-Modellversion wird
ein sehr ahnliches Bild zu den Beobachtungen des Polarwirbels simuliert. Die Lage des
Polarwirbels und des Aleutenhochs passt gut zum klimatologischen Mittel der FUB Ana-
lysen. Im Zentrum wolbt sich der Trichter des Polarwirbels etwas tiefer, namlich bis ca.
27 km nach unten. Im Gegensatz dazu sind starkere Differenzen zu der T42-Simulation
festzustellen. Der Polarwirbel weist auch in T42 eine Welle 1 Struktur auf, die aber einen
weniger elongierten Polarwirbel auflost. Das Aleutenhoch liegt nicht mehr direkt tiber
den Aléuten, sondern iiber dem Ostpazifik. Der Gradient der geopotentiellen Hohe ist
im T42-Modell am starksten und zeichnet sich durch hohere Maxima und Minima im
Vergleich zu den Beobachtungen aber auch im Vergleich zum T21-Modell aus.

Fiir die Temperatur verhalten sich die Abweichungen etwas anders. Die niedrigsten Tem-
peraturen von —65 °C liegen in den Beobachtungen im Mittel iiber dem Zentrum des
Polarwirbels, wohingegen die hochsten Temperaturen an der Westflanke des Aleutenhoch
mit einem Maximum von —43 °C iiber Ostasien liegen. Im T21-Modell liegt das Kaltege-
biet leicht verschoben iiber dem Polarwirbel. Es werden tiefere Temperaturen von —80 °C
simuliert. Die hohen Temperaturen liegen westlich vom beobachteten Warmesektor mit
einem Maximum von —40 °C iiber Sibirien.

Im T42-Modell liegt das Kaltegebiet im Mittel barotrop zur Lage des Polarwirbels mit
einem Minimum von =100 °C. Auch in der Temperatur zeigt sich in beiden Simulationen
eine Welle 1 Struktur. Im T42-Modell stimmt die geographische Lage des Warmegebie-
tes (iiber Ostasien) mit der beobachteten iiberein. Passend zu der geopotentiellen Hohe
stellen sich bei den Temperaturen die starksten Extrema im T42-Modell ein.

Ein zur Zeit haufig untersuchtes Phanomen der Stratosphare sind die lang- und
kurzzeitigen Anderungen des Polarwirbels und der Temperatur auf Grund des chemischen
Ozonabbaus in der Stratosphare, sowie die Auswirkungen der CO,- und Wasserdampf-
Zunahme. So wird vor allem seit den 80er Jahren beobachtet, dass es zu einer fritheren
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Abbildung 4.6. Geopotentielle Hohe (links) und Temperatur (rechts) in 10 hPa, 20—
90° N fiir: (oben) FUB-Analysen, (Mitte) T21- und (unten) T42-Modell. Isolinieninter-
valle sind 32 gpdam und 5 °C.



57

Formation des Polarwirbels im Oktober und zu einer spateren Auflosung des Polarwirbels
(seit den 1990er Jahren) kommt (personliche Mitteilungen, Naujokat, 2002). In einer
gekoppelten Modell- und Beobachtungsstudie konnten unter anderen Langematz et al.
(2001) zeigen, dass die Ursache dafiir nicht nur in einer stratospharischen Ozonabnahme
liegt, sondern dass zusammen mit einer CO3-Zunahme das AusmaB der beobachteten
Temperaturabnahme in der Stratosphare zu erklaren ist.

4.4.1 Potentielle Vorticity

Zur Beschreibung des Polarwirbels wird haufig die potentielle Vorticity herangezogen. In
diesem Unterkapitel soll zuerst die Theorie der hier verwendeten Ertelschen potentiellen
Vorticity und der potentiellen Temperatur als vertikale Koordinate hergeleitet werden, die
in der Arbeit noch haufig Verwendung finden. Danach werden an Hand der potentiellen
Vorticity die Transportbarrieren im T21- und T42-Modell untersucht.

Theorie: Die Ertelsche potentielle Vorticity

Eine gebrauchliche GroBe fiir die Diagnostik von Stromungen ist in der Meteorologie
die potentielle Wirbelstarke (englisch: ,Potential Vorticity”, PV) nach Ertel (1942)
definiert (EPV). Ertel (1942) leitete damit eine allgemeinere Form der Vorticity ab, unter
der Annahme, dass eine ideale, kompressible Fliissigkeit eine Rotation mit konstantem
Drehvektor  erfihrt. Ertel's PV ist definiert durch:

P=p"Y(V xi+20)V0O, (4.4)

mit der Dichte p und dem Windvektor . Die hier in dieser Arbeit verwendete EPV wird
auf isentropen Flachen (siehe potentielle Temperatur ©) berechnet in der Form:

P=—glc+ f)aa—f, (45)

dabei ist g die Schwerebeschleunigung und p der Luftdruck. { ist die vertikale Kompo-
nente der relativen Vorticity, definiert durch:

§:%—Z—Z:ﬁxﬁ:rot2ﬁ (4.6)
Das MaB fiir die Vorticity (Wirbelstarke) einer horizontaler Stromung ist also gegeben
durch die vertikale Komponente des Rotors von . Unter der Bedingung der Reibungs-
freiheit und der Adiabasie (siehe ndchster Abschnitt) ist die EPV in der Atmosphare eine
materielle ErhaltungsgroBe. Sie stellt die individuelle Erhaltung eines Luftpaketes dar und
wird oft als ,,dynamischer Tracer” bezeichnet. Die Einheit der Ertelschen potentiellen
Vorticity, wie sie in dieser Arbeit fiir die mittlere Stratosphare verwendet wird, betragt:

1 PVU (,Potential Vorticity Unit“) = 107" Km?*kg~"s™".
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Die potentielle Temperatur

Die potentielle Temperatur wird definiert als: © = T' (%O)H. Die Nomenklatur von Ab-
schnitt 4.2 wurde beibehalten.

Es handelt sich hierbei um die Temperatur, die ein Luftpaket hatte, wenn es adiabatisch,
also ohne Entropieanderung, auf ein Referenzdruckniveau p, gebracht wird. Bei stabiler
Schichtung der Atmosphare nimmt © nach oben hin monoton zu und wird daher oft als
Ersatz fiir die geometrische Hohe als Vertikalkomponente verwendet. Die entsprechenden
geneigten Flachen sind Flachen konstanter potentieller Temperatur © bzw. konstanter
Entropie und werden isentrope Flachen genannt. Physikalische Prozesse, die zu einer
Anderung der Entropie fiithren, also zum Verlassen einer Isentropen, werden als diaba-
tische Prozesse bezeichnet. Adiabatische Prozesse laufen dagegen auf lsentropen ab.
Auf einer isentropen Flache kann deshalb die potentielle Vorticity als quasi-erhaltende
GroBe betrachtet werden. In Untersuchungen von adiabatischen Prozessen der Strato-
sphare ist eine Zeitskala bis 5 Tagen zulassig, da dann die Annahme der Adiabasie durch
Strahlungswechselwirkungen ihre Giiltigkeit verliert.

Transportbarrieren im Modell

Die potentielle Vorticity eignet sich, um den Polarwirbel und seine Grenzen zu beschrei-
ben. Dabei hat der Polarwirbel eine groBere Wirbelstarke als die umgebenden Luftmas-
sen der mittleren Breiten und Tropen. Die Wirbelrandzone ist gekennzeichnet durch
den maximalen Gradienten der EPV, bzw. kann naherungsweise durch das Windma-
ximum bestimmt werden (sieche Nash et al., 1996). In Abb. 4.7 ist der meridionale
Verlauf der EPV fiir das 10-jahrige Januar-Mittel im Vertikalschnitt von 375 K bis
875 K (etwa 16-32 km) im T21- und T42-Modell aufgetragen. Da in dieser Arbeit
die mittlere Stratosphare betrachtet wird, sind in Abb. 4.7 die PV Einheiten so gewahlt,
dass sich der meridionale Gradient der PV vor allem in der mittleren Stratosphare ab-
zeichnet. In beiden Simulationen ist die subtropische Barriere bei etwa 24-27° N in

Theta
Theta

] 10N 208 30N 40N 50N 60N 70N 80N 90N ] 10N 20N 30N 40N 50N 90N

Abbildung 4.7. Klimatologie der Ertelschen PV fiir Januar von 375-875 K fiir: (links)
T21- und (rechts) T42-Modell. Isolinienintervall ist 10 PVU (1 PVU=10""Km?kg~!s™!).



59

einer Hohe von 675-825 K zu erkennen. Sie liegt im T42-Modell etwas nérdlicher. Die
gut durchmischte Zone in den mittleren Breiten, erkennbar an der gut durchmischten
PV, ist die sogenannte Surf Zone, die im Mittel zwischen 30 und 55° N in beiden Mo-
dellversionen liegt. Der Hauptunterschied zwischen den beiden Auflosungen ist vor allem
in der Auspragung der Polarwirbelbarriere auszumachen. Im T21-Modell zeichnet sich
diese in 54° N auf der 725-825 K Isentropen ab. Die PV nimmt vom Aquator zum Pol
mit Werten von 0 bis 70 PVU zu. Im T42-Modell zeichnet sich dagegen die Polarwirbel-
barriere viel deutlicher zwischen 57-65° N von 550 bis 800 K ab, in Ubereinstimmung
mit dem Maximum des Jets (siehe Abb. 4.2). Fiir die Zwecke dieser Arbeit sind die Bar-
rieren auf der 850 K Isentrope interessant. Hier liegt die Polarwirbelbarriere der NH bei
ewa 30-35 PVU in ca. 55°N und die subtropische Barriere mit etwa 15 PVU zwischen
20-30° N. Das Maximum an Wirbelstarke reicht im T42-Modell in 875 K bis 120 PVU.
Wie schon gezeigt wurde, zeichnet sich der Polarwirbel im T42-Modell durch seine ex-
treme Kalte und Wirbelstarke aus.

4.4.2 Planetarische Wellen

Die zonalsymmetrische Verschiebung des Polarwirbels vom Pol wird in der Stratosphare
mathematisch auch als zonale Wellen der Wellenzahlen 1-3 angegeben. Mathematisch
wird dies mit der Fourieranalyse berechnet, die im Detail in Kriiger (1997) beschrieben
ist. Nach dem Charney-Drazin Kriterium (Charney und Drazin, 1961) kénnen sich ste-
hende Wellen (c=0) nur bis zu einer kritischen Schicht ausbreiten. In der Stratosphare
breiten sich im wesentlichen die Wellenzahlen 1-3 bei schwachen Westwinden aus. Bei
Ostwinden oder zu starken Westwinden dissipieren die Wellen (siehe Kriiger, 1997). Die
in Abb. 4.8 dargestellten planetarischen Wellen sind aus den taglichen Modelldaten be-
rechnet worden, so dass die stationaren und transienten Anteile der planetarischen Wellen
beriicksichtigt werden. Es sind die Amplituden der Wellenzahlen 1 und 2 fiir den Januar
und Juli dargestellt.

Januar-Klimatologie

Im T21-Modell befindet sich das Maximum der Welle 1 mit 3200 gpm bei 70° N in
ca. 58 km Hohe, mit einem gleichzeitigen schwachen Maximum in der SH. Im Vergleich
dazu ist im T42-Modell eine viel starkere Amplitude aufgelost. Das Maximum liegt in der
T42-Modellversion etwas weiter nordlich und hcher. Der wesentliche Unterschied kann
am 10 hPa-Druckniveau abgelesen werden und wird vor allem in der Welle 2 Darstellung
deutlich: In diesem Druckniveau ist die Welle 2 im T21-Modell deutlich starker ausgepragt
als in T42. In T21 werden in 10 hPa ca. 450 gpm simuliert, hingegen in T42 nur 300 gpm.
Das absolute Maximum der Welle 2 bleibt jedoch starker im T42-Modell. Die Auswirkung
der unterschiedlichen Verstarkungen von Welle 1 und 2 auf die Modelldynamik wird in
Kapitel 5 diskutiert.
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Abbildung 4.8. Klimatologie der Amplituden der geopotentiellen Héhen der Wellen
1 und 2 fiir (links) Januar und (rechts) Juli. Von oben nach unten: Welle 1 im T21-

(a) und T42-Modell (b); Welle 2 im T21- (c) und T42-Modell (d). Isolinienintervall ist
200 gpm; die 100 gpm Kontur ist zusatzlich eingefiigt.
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Juli-Klimatologie

Im Siidwinter werden bis zu einem Drittel schwachere Amplituden der Wellen 1 und 2 im
Vergleich zum Nordwinter simuliert. Es lasst sich kaum ein Unterschied fiir die Amplitude
der Welle 1 zwischen der T21- und T42-Simulation feststellen. In beiden Modelllaufen
wird ein Maximum von 1400 gpm in 65 km Hohe bei 60° S simuliert. Die Welle 2 hat
dagegen ein etwas starkeres Maximum von 800 gpm in T21 im Vergleich zu 600 gpm in
T42 in der Stratopausenregion.

Im Vergleich zu den aus der CIRA-Klimatologie abgeleiteten Amplituden der plane-
tarischen Wellenzahlen 1 und 2 (hier nicht gezeigt) sind die Modellamplituden zu stark,
und die geographische Lage stimmt nicht mit Beobachtungen iiberein. Diese starken
Abweichungen lassen sich auf Grund der unterschiedlich simulierten Winde und der geo-
potentiellen Hohe erklaren. Auf einen Vergleich mit Beobachtungsdaten wird an dieser
Stelle verzichtet.

4.5 Die TEM Zirkulation

Zur Beschreibung der globalen Meridionalzirkulation wird in dieser Arbeit der Formalis-
mus der ,, Transformed Eulerian Mean® (TEM) Zirkulation verwendet. Nach einer kurzen
Einfiihrung in die Theorie wird die Klimatologie der Welle-Grundstrom Wechselwirkun-
gen, der residualen Meridionalzirkulation und der Stromfunktion im Berliner Modell un-
tersucht.

4.5.1 Theorie

Die primitiven Gleichungen

Zur Beschreibung von groBraumigen Prozessen in der Atmosphare geht man von den
sogenannten primitiven Gleichungen aus. Diese basieren auf der Erhaltung von Impuls,
Masse und Energie. In Kugelkoordinaten konnen die primitiven Gleichungen nach An-
drews et al. (1987) hergeleitet werden als:

Du utang o 1
Dt (f + ) vt 8_)\acosqb B (+7)
Dv utang o®1
0 + (f + ) 6_¢5 Y. (4.8)
O, = H ' RO /H (4.9)
Ju 1 dpow) 1
ot Dveoss)| 4 DLy, (4.10)
Do = Q. (4.11)

Dt
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Damit werden das Impulsgleichgewicht in zonaler und meridionaler Ebene, das hydro-
statische Gleichgewicht, die Massenerhaltung und das thermodynamische Gleichgewicht
zwischen potentieller Temperatur © und diabatischer Erwarmung () aufgestellt. Dabei
gilt % = % + acgs¢88_A + %88—(;5 —I—waa—z, po ist die Luftdichte, X und Y sind die Reibungs-
terme und a steht fiir den Erdradius. Die primitiven Gleichungen (4.7- 4.11) bilden den

Grundstock fiir das Berliner CMAM.

Die TEM Zirkulation

Die transformierte Euler'sche gemittelte Zirkulation wird haufig zur Beschreibung des
globalen Spurengastransportes verwendet.

Um die Wechselwirkungen von Wellen mit dem zonalen Grundstrom zu untersuchen,
wurden von Andrews und Mclntyre (1976) aus formalen Griinden die transformierten Eu-
lerschen Gleichungen (englisch: , Transformed Eulerian Mean®, TEM) eingefiihrt. Ausge-
hend von dem Eulerschen Mittel der primitiven Gleichungen (4.7-4.11) wird eine Trans-
formation derart durchgefiihrt, dass zwischen den Wellen, die eine Beschleunigung des
zonalen Grundstroms bewirken, und solchen unterschieden wird, bei denen das nicht
der Fall ist. Dafiir wird eine vertikale Geschwindigkeit @* neu eingefiihrt, die den An-
teil der mittleren Vertikalgeschwindigkeit @ prasentiert, dessen Beitrag zu adiabatischen
Temperaturanderungen nicht durch Warmeflussdivergenz kompensiert wird:

W ="w+ ! g (cosqbv © ) ) (4.12)

acosd 0o 0.

Aus Kontinuitatsgriinden ergibt sich die meridionale Geschwindigkeit 7* mit:

. Lo [ ve
T —v—ga (,00 @Z). (4.13)

Das sind die Komponenten der residualen mittleren Meridionalzirkulation (0, 7%, w*).

Setzt man diese Transformation in die gemittelten Eulerschen Gleichungen ein, so erhalt

man die TEM-Gleichungen (Andrews et al. (1987), S. 128). An dieser Stelle soll nur die

Herleitung der Impulsgleichung in zonaler Richtung aufgezeigt werden:

omw ( 1 9 _Ou 1
-7

= —(Tcosp) — f) —w—+

at acosp O 0z poacosqbv X (4.14)

Die Beschleunigung des zonalen Grundstroms ist durch die meridionale und vertikale
Komponente der mittleren residualen Zirkulation, den Coriolisterm, die Divergenz des
Eliassen-Palm Fluss Vektors F' und dem Reibungsterm X gegeben.

Der Eliassen-Palm-Fluss Vektor

Der Eliassen-Palm-Fluss Vektor (EP-Vektor) wird zur Diagnose der Wellenausbreitung
und der Wirkung auf den zonalen Grundstrom verwendet. Er gibt den Fluss der Wellen-
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energie an. In Komponentendarstellung hat er die Form:
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Mit u’, v, w’ werden die Abweichungen vom zonalen Mittel der Windkomponenten
bezeichnet. Fiir die Divergenz des EP-Vektors gilt folgende Gleichung:

g
L0 (p@epsg) 4+ 2L (4.15)

Vb= acosp o 0z

Die Divergenz des EP-Vektors entspricht der Kraft, die eine Einheitsmasse in zonaler
Richtung beschleunigt. Bei einer Konvergenz (Vﬁ < 0) wird hierbei die Grundstrémung
durch dissipierende Wellen nach Westen und bei einer Divergenz (Vﬁ > 0) nach Osten
beschleunigt. Das fiihrt in der jeweiligen Winterhemisphare mit einem vorherrschenden
Westwindregime zum Abbremsen bzw. zur Beschleunigung des zonalen Grundstromes
(siehe Unterkapitel 2.1). Eliassen und Palm (1961) zeigten, dass die Divergenz des EP-
Vektors fiir lineare, stationare, konservative Wellen in einer 3-Ebene verschwindet und
somit nicht zu einer Beschleunigung des zonalen Grundstroms beitragt.

Aus der TEM Formulierung der Gleichung wird ersichtlich (4.14), dass Warme und
Impulsfliisse nur gemeinsam eine Anderung der mittleren Zirkulation hervorrufen kénnen.
Fiir die TEM Zirkulation ist es auch moglich, eine Stromfunktion anzugeben, so dass
anstatt der oben gezeigten Gleichungen (4.12 und 4.13) das folgende Gleichungssystem
entsteht (siehe Braesicke, 1998):

1 dv
o=V, = — 4.1
“ ? acosp do’ (+.16)
1 dv
7=V, = — — 4.17
v P coso dp ( )
Die Relation w = —pgw lasst eine einfache Transformation der Vertikalgeschwindigkeiten

in w* zu. Fir die in dieser Arbeit verwendete Stromfunktion wurde ein Mittel aus den
beiden Komponenten der Stromfunktion gebildet:

T = (T, + 0,)/2. (4.18)

Der Massenfluss (Masse pro Einheit) ergibt sich dann durch die Skalierung mit 27a/g.
Die TEM Zirkulation, bzw. die hier hergeleiteten Gleichungen, sollten eine gute Naherung
fiir die diabatische Restzirkulation sein. Dunkerton (1978) zeigte, dass die Stromlinien
der TEM-Zirkulation tatsachlich den Charakter einer Brewer-Dobson Zirkulation auf-
weisen (Kapitel 2). Im nun folgenden Abschnitt werden die EP-Fluss Divergenz, die
mittlere residuale Meridionalzirkulation und die Stromfunktion im T21- und T42-Modell
untersucht.
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4.5.2 Modell

Die EP-Fluss Divergenz

In Abb. 4.9 ist die Divergenz des EP-Fluss Vektors dargestellt. Im Nordwinter (Januar)
kommt es in der Stratosphare und Mesosphare fast iberall im T21- und T42-Modell
zum Abbremsen der Grundstromung. AuBer in den hohen Breiten iiber dem Pol der
oberen Strato- und Mesosphare, wo eine Beschleunigung des Westwindjets zu erkennen
ist. Die maximale Konvergenz liegt hier, in guter Ubereinstimmung mit dem Maximum
des Westwindjets, in 50-b5 km Hohe in 60-70° N. Bei einem Vergleich der beiden
Modellauflosungen fallt auf, dass es im T21-Modell zu einer starkeren Dissipation von
Wellen in der oberen Strato- und Mesosphare kommt. Die zuvor gezeigten starkeren
Amplituden der planetarischen Wellen im T42-Modell fiithren also nicht automatisch zu
einer starkeren Welle-Grundstrom Wechselwirkung und damit zu einer Abschwachung
des Westwindjets im Winter. Im Siidwinter (Juli) kommt es zu einer geringeren Ab-
schwachung der Grundstromung in der Strato- und Mesosphare, die auf das geringere
Vorhandensein planetarischer Wellen in der Siidhemiphare zuriickzufithren ist, weshalb
sich ein starker, ungestorter Polarnachtjet ausbilden kann. Bei einem Vergleich der beiden

: Jul
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Abbildung 4.9. Klimatologie der EP-Fluss Divergenz (in mm/s/s) fiir (links) Januar
und (rechts) Juli, oben (a+c) im T21- und unten (b+d) im T42-Modell, 85° S bis 85° N,
5-75 km Hahe. Isolinienintervalle sind 5 mm/s/s, zusatzlich ist die £1 mm/s/s Kontur
eingezeichnet.
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Modellauflosungen T21 und T42 fallt kein deutlicher Unterschied in der EP-Fluss Di-
vergenz auf, was zu der Ubereinstimmung im Siidwinter der Temperatur- und Wind-
Klimatologien passt.

Die residuale Meridionalzirkulation

In Abb. 4.10 und Abb. 4.11 sind die Komponenten der mittleren residualen Meridional-
zirkulation exemplarisch fiir den Nordwinter im Januar und fiir den Siidwinter im Juli
dargestellt. Positive Werte fiir v° kennzeichnen den Transport zum Nordpol, negative
Werte den Transport zum Siidpol. Negative Werte fiir w* zeigen Abwartssinken der
Luftmassen an. Grau schraffiert werden die Beitrage der residualen Meridionalzirkulati-
on, die zu einer Verstarkung der Winterzirkulation fiihren. Im Januar sind fast iiberall
positive Werte fiir 7* zu erkennen, die maximal in der tropischen Troposphare und in
den Extratropen an der Stratopause sind. Damit wird die Hadley-Zirkulation und der
strato- und mesospharische Ast der Brewer-Dobson Zirkulation simuliert. Im Vergleich
zur T42-Version fallt auf, dass die Hadley Zirkulation in meridionaler Richtung verstarkt,
die Meridonalkomponente in der Mesosphare aber abgeschwacht wird.

Zieht man noch die Vertikalkomponente w* hinzu, schlieBt sich das Bild. Auch hier findet
im T21-Modell starkeres Aufsteigen iiber dem Sommerpol und starkeres Absinken iiber

altitude [km]

EQ
latitude latitude

(b) T42: Jan (d) T42: Jul

altitude [km]

30N 30S
latitude latitude

Abbildung 4.10. Klimatologie fiir die 7*-Komponente (m/s) der residualen Meridio-
nalzirkulation, wie in Abb. 4.9. Isolinienintervall ist 0,5 mm/s.
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Abbildung 4.11. Klimatologie fiir die w*-Komponente (mm/s) der residualen Meridio-
nalzirkulation, wie in Abb. 4.9. Isolinienintervall ist 0,5 mm/s.

dem Winterpol in der Strato- und Mesosphare statt. Nur in der Hadley-Zirkulation kommt
es zu verstarktem Aufsteigen und polwarts gerichteten Transport im T42-Modell. Dies
ist auf Grund der geringeren Dissipation von Wellen in der Strato- und Mesosphare im
T42-Modell zu erklaren.

Im Nordwinter wird ein unrealistisch starkes Aufsteigen iiber dem Winterpol der obe-
ren Stratosphare/unteren Mesosphare im T21-Modell simuliert, das so nicht beobachtet
wird. Dieses Aufsteigen tritt den gesamten Winter lang auf und ist dem fehlendem Bre-
chen von Schwerewellen in dieser Region zuzuschreiben. Im Gegensatz dazu vermindert
sich das unrealistische Aufsteigen im T42-Modell erheblich und verschwindet in eini-
gen Wintermonaten sogar ganz (hier nicht gezeigt). Dieses fiir den Spurengashaushalt
folgenschwere Problem musste fiir die derzeit durchgefiihrten Chemielaufe behoben wer-
den. Zur Beseitigung des Problems wurde das Berliner CMAM mit einer orographischen
und einer nicht-orographischen Schwerewellenparametrisierung gekoppelt und es wurden
zahlreiche Tests durchgefiihrt (personliche Mitteilungen, Mieth, 2002). Das Aufsteigen
iber dem Winterpol konnte damit beseitigt werden. Betrachtet man die Komponenten
der residualen Meridionalzirkulation im Juli so fallt auf, dass generell im Siidwinter ein
schwacherer Meridonaltransport vom Sommer- zum Winterpol stattfindet als im zuvor
beschriebenen Nordwinter. Ebenso ist der aufsteigende Ast der Brewer-Dobson (BD)
Zirkulation in den Tropen sowie das Absinken iiber dem Winterpol deutlich schwacher
als im Nordwinter.
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Im Vergleich der beiden Modellversionen fallt kaum ein Unterschied auf. Im T42-Modell
ist ein leicht verstarkter Meridionaltransport und ein verstarktes Absinken iliber dem
Winterpol im mesospharischen Ast der BD-Zirkulation zu erkennen.

Die Stromfunktion

AbschlieBend soll die Stromfunktion fiir die T42-Simulation (kk344201) fiir Januar und
Juli gezeigt werden (Abb. 4.12). Die wesentlichen Merkmale der BD-Zirkulation kdnnen
mit dieser GroBe veranschaulicht werden. Im Nordwinter ist ein Aufsteigen der Luftmas-
sen in den Tropen bei 20° S zu erkennen, das in Tropopausenhohe einen meridionalen
Ast besitzt (Hadley Zelle) und oberhalb der Tropopause einen zum Sommerpol gerichte-
ten Zweig mit Aufsteigen iiber dem Nordpol. In der Mesosphare schlieBt sich die globale
Zirkulation, mit Transport vom Sommer zum Winterpol (BD-Zirkulation).

Mit dieser Art der Berechnung der Stromfunktion wird die Hadley Zelle und die Polar-
zelle in der Troposphare aufgelost. Die daraus resultierende Ferrelzelle wird nur in den
Monaten April bis Mai und Januar aufgelost. Im Siidwinter bietet sich das umgekehrte
Bild der eben beschriebenen BD-Zirkulation. Das Aufsteigen im Nordsommer findet hier
weiter polwarts tiber 30° N statt. Der stratospharische Ast der BD-Zirkulation liegt im
Siidsommer etwas niedriger bei ca. 45 km Hohe im Vergleich zu 50 km Hohe im Januar.
Dies wird auch mit der 10 Jahre umfassenden UKMO-Analyse beobachtet (hier nicht

gezeigt).
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Abbildung 4.12. Klimatologie der Stromfunktion (in 10° kg/s) im T42-Modell fiir
Januar (links) und Juli (rechts), 3-75 km Héhe, 88° S bis 88° N.
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4.6 Zusammenfassung

Der Vergleich der beiden Modellklimatologien (T21/T42) zeigte fiir die Monate Janu-
ar und Juli keine wesentliche Verbesserung fiir das T42-Modell. Die hohere horizontale
Auflésung (T42) fiihrte dabei einerseits zur Verstarkung der Extrema im Modell. Da-
durch wurde das ,,Cold Pole Bias“ Problem auch bei erhéhter horizontaler Auflésung
beibehalten, was sich in einer zu kalten Winterstratosphare mit einem zu starkem West-
windjet bemerkbar macht. Dieses Defizit ist vermutlich auf die fehlende Simulation von
Schwerewellen zuriickzufiihren. Die héhere Modellauflosung T42 fiihrte jedoch ande-
rerseits auch zu einer Verbesserung der Modellergebnisse. So werden beispielsweise die
Temperaturen an der Wintermesopause und die Wellenanregung in der Troposphare rea-
listischer dargestellt.

Ebenso wird eine starkere Variabilitat im T42-Modell erzielt, die realistisch im Vergleich
zu Beobachtungen der 1990er Jahre ist.

Die Analyse der residualen Meridionalzirkulation zeigte, dass die wesentlichen Merkmale
der BD-Zirkulation mit beiden Modellversionen simuliert werden. Im T42-Modell kam
es dabei auf Grund der schwacheren Dissipation von Wellen im Nordwinter der Strato-
und Mesosphare zu einem schwacheren Absinken iiber dem Pol womit das weiterhin
bestehende Kaltepolproblem im T42-Modell erklart werden kann. Eine Verstarkung der
tropospharischen Wellenanregung im T42-Modell ist unter anderem in einem verstarkten
Aufsteigen in der Hadley-Zirkulation zu erkennen.



