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1 Einleitung

Eigentlich weifl man nur, wenn man wenig weif3;
mit dem Wissen wichst der Zweifel.
Johann Wolfgang von Goethe

Die Variabilitdt des Klimas im globalen Mafistab ist in den letzten Jahren zunehmend in
den Blickpunkt des offentlichen Interesses geriickt. Wéhrend sich die Klimadnderungen auf
globaler Skala vollziehen, sind es deren Auswirkungen auf sehr viel kleineren Skalen, die den
einzelnen direkt betreffen. Die Klimaimpaktforschung ist demzufolge gefordert, Aussagen zu
den Auswirkungen von Klimaidnderungen auf Raumskalen unterhalb von 100 km zu treffen.
Wichtigstes Hilfsmittel zur Erforschung von Klimaschwankungen und deren Ursachen sind
heutzutage die globalen gekoppelten Zirkulationsmodelle von Atmosphére und Ozean (AOG-
CM) [IPCC, 2001]. Mit ihnen lassen sich Klimaschwankungen mit einer Auflésung von etwa
500 km berechnen. Aus der Diskrepanz der Raumskalen von heutigen Klimasimulationen zu
denen des Klimaimpaktes folgt die Notwendigkeit zur Regionalisierung der globalen Simula-
tionsergebnisse [Giorygi et al., 2001]. In den letzten Jahren wurden parallel mehrere Strategien
verfolgt, die eine Regionalisierung zum Ziel hatten. Neben global oder regional stark verfei-
nerten Simulationen mit einem globalen Atmosphérenmodell auf der Grundlage ausgewéhlter
Abschnitte aus einer Simulation mit einem AOGCM (engl.: time-slice simulations) haben
sich die Methoden des dynamischen und des statistischen bzw. empirischen Downscalings
als besonders niitzlich erwiesen. Beim Verfahren des dynamischen Downscalings werden Da-
ten aus einer Simulation mit einem AOGCM benutzt, um in einem ausgewihlten Gebiet
ein regionales Zirkulationsmodell (RCM) mit hoher rdumlicher Auflésung anzutreiben. In
dem RCM konnen sowohl die Topographie als auch fiir die Region besonders bedeutsame
physikalische Prozesse wesentlich besser aufgelost werden, als es in der globalen Simulation
mit einem AOGCM moglich ist. Im Gegensatz dazu wird bei Verfahren des statistischen
Downscalings nach einer Beziehung zwischen einer Grofle, die in der AOGCM-Simulation
vertrauenswiirdig simuliert wird (z.B. der nordhemisphérischen Luftdruckverteilung) und
einer regionalen Grofle (z.B. dem Niederschlag iiber Spanien) gesucht. Ist eine solche Bezie-
hung gefunden, kann - dem Beispiel folgend - aus den simulierten Luftdruckverteilungen des
AOGCMs der Niederschlag abgeschéitzt werden.

Zu den Regionen, die besonders sensitiv auf Klimadnderungen reagieren, zihlen die Kiisten-
und Schelfmeerregionen, denen auch Nord- und Ostsee zuzuordnen sind. Allein in den deut-
schen Bundesléndern an der Nord- und Ostseekiiste leben ca. 15 Millionen Menschen, die
unmittelbar von den klimatischen Schwankungen beider Randmeere betroffen sind. Es hat
daher in den vergangenen Jahren nicht an Versuchen gemangelt, die auf eine Abschéitzung
der Auswirkungen einer moglichen Klimaénderung auf die physikalischen und biologischen
Verhiéltnisse in Nord- und Ostsee abzielten. Hierbei wurde sowohl von der Methode des sta-
tistischen als auch des dynamischen Downscalings Gebrauch gemacht. Zu den Arbeiten, die
die Auswirkungen von Klima&nderungen auf physikalische Groflen mit den Methoden des
statistischen Downscalings untersucht haben, zéhlen z.B. Heyen et al. [1996]; Heyen und



Dippner [1998]; Tinz [1996] und Zorita und Laine [2000]. Auch Zusammenhénge zwischen
Klima#&nderungen und biologischen Gréflen wurden mit den statistischen Verfahren analy-
siert [Heyen, 1998; Kroncke et al., 1998]. Ein groBer Vorteil der statistischen Methoden liegt
in ihrem geringen Rechenaufwand. Im Gegensatz dazu stellen mehrjahrige Modellsimulatio-
nen mit hochauflosenden Regionalmodellen, die die Grundlage des dynamischen Downsca-
lings bilden, einen erheblichen Rechenaufwand dar. Daher sind derartige Simulationen erst
mit der stark gestiegenen Rechenleistung der letzten Jahre moglich geworden. Wahrend fiir
die Atmosphire schon eine Reihe von Arbeiten vorliegen (fiir einen Uberblick siehe Gior-
gi et al. [2001]), beschrénken sich die Untersuchungen zur regionalen Klimavariabilitdt des
Ozeans, die sich der Methodik des dynamischen Downscalings bedienen, auf einige wenige
Beispiele [Kauker, 1998; Meier, 2001].

Das grofite Potential zur Erweiterung der wissenschaftlichen Erkenntnis beziiglich klimati-
scher Schwankungen von Schelfmeeren wie Nord- und Ostsee besitzen die regionalen Zir-
kulationsmodelle des Ozeans (O-RCM). Die Basis der wissenschaftlichen Erkenntnis bildet
jedoch immer die Analyse derzeitiger und zuriickliegender klimatischer Schwankungen auf
der Grundlage von Beobachtungen. Qualitativ hochwertigem Beobachtungsmaterial kommt
in mehrfacher Weise eine besondere Bedeutung zu. Zum einen stellt die Analyse der Beob-
achtungen an sich die fundamentale Mdoglichkeit zur Charakterisierung und Quantifizierung
der klimatischen Variabilitdt dar. Von besonderer Bedeutung ist das Beobachtungsmaterial
aber auch wiahrend der Entwicklung und zur Validation von Simulationsmodellen.

Genau an dieser Schnittstelle zwischen der Analyse von Beobachtungsdaten und der An-
wendung von O-RCMs zur Untersuchung regionaler Klimavariabilitdt setzt die vorliegende
Arbeit an.

In Giorgi et al. [2001] wird ausdriicklich auf die Bedeutung von Beobachtungsdaten, die
zur Evaluation von RCMs geeignet sind, hingewiesen. Hingegen wird der Mangel von Be-
obachtungsdaten, die sich zur Validation einer mehrjéhrigen Simulation mit einem O-RCM
in der Nordsee eignen, von Kauker [1998] beklagt. Auf das Auffinden und Aufbereiten von
Beobachtungsdaten wurde daher in der vorliegenden Arbeit groBler Wert gelegt. Das iiber
mehrere Jahre aufgebaute Archiv an hydrographischen Daten aus Nord- und Ostsee umfasst
den Grofiteil der in Europa verfiighbaren Daten im Zeitraum 1900-2000. Im Gegensatz zu einer
bloflen Datensammlung wurden alle Daten in mehrfacher Weise bearbeitet und in einheit-
licher Form gespeichert. Besonderes Gewicht wurde auf eine Aufbereitung der Datensétze
gelegt, die sie sowohl fiir statistische Analysen der Variabilitit als auch zur Validation eines
R-OCMs tauglich macht.

Auf der Grundlage der Beobachtungsdaten wird die mehrjéhrige klimainduzierte Variabilitit
der Hydrographie in Nord- und Ostsee umfassend analysiert. Die Analyse erfolgt dabei unter
Anwendung einer Reihe von - bei der Untersuchung klimarelevanter Daten bereits erprobter
- statistischer Verfahren. Die Auswahl und strukturierte Programmierung der statistischen
Verfahren stellt einen weiteren Aspekt der Arbeit dar. Die einheitliche Anwendung statisti-
scher Verfahren auf alle hydrographischen Gréfien betont dabei die Gemeinsamkeiten in der
mehrjahrigen Variabilitét.



Die auffallenden Ubereinstimmungen sowohl in der Variabilitéit verschiedener hydrographi-
scher Groflen als auch zwischen der Variabilitéit in Nord- und Ostsee deutet auf eine gemein-
same Ursache hin. Da in flachen Meeresregionen wie Nord- und Ostsee ein dominierender
Einfluss der Atmosphére auf die Variabilitdt des Ozeans zu erwarten ist, wird der Zusam-
menhang zwischen der Variabilitéit der Hydrographie und der grofiskaligen atmosphérischen
Zirkulation untersucht. Die dabei zum Einsatz kommenden statistischen Methoden werden
in derselben Weise auch zum statistischen Downscaling angewandt. Die vorgestellten Analy-
sen geben daher Anhaltspunkte, welche der hydrographischen Groéflen sich in welcher Form
zum statistischen Downscaling von Ergebnissen aus einem globalen AOGCM eignen. Da die
mehrjahrige Variabilitdt der atmosphérischen Zirkulation auf der Nordhalbkugel von der
Nordatlantischen Oszillation (NAO) dominiert ist, wird der NAO bei der Untersuchung des
Zusammenhangs zwischen atmosphérischer und ozeanischer Variabilitét besondere Aufmerk-
samkeit zuteil.

Trotz aller Bemiihungen bei der Sammlung und Aufbereitung der Beobachtungsdaten ist
eine liickenlose Charakterisierung der mehrjiahrigen Variabilitdt der Hydrographie in Nord-
und Ostsee auf der Grundlage des Beobachtungsmaterials allein unmdoglich. Zur Schliefung
der Wissensliicken kénnen die Ergebnisse einer mehrjahrigen Modellsimulation mit einem
R-OCM herangezogen werden. Die Modellsimulationen innewohnenden Mdéglichkeiten das
Verstdndnis klimainduzierter Variabilitdt in Nord- und Ostsee zu erweitern, sind erheblich.
Jedoch verdienen diese Simulationen, das ihnen oftmals blindlings entgegengebrachte Ver-
trauen a priori nicht. Das Vertrauen in derartige Simulationen muss durch eine umfangrei-
che Validation erst erworben und gerechtfertigt werden. Die Moglichkeit zur umfassenden
Validation einer mehrjéahrigen Simulation mit einem auf dem Stand der derzeitigen Ent-
wicklung befindlichen gekoppelten Eis-/Ozeanmodell darzulegen, ist neben der Analyse der
Beobachtungen der zweite wesentliche Aspekt der vorliegenden Arbeit. Die zur Analyse
der Variabilitdt der Hydrographie herangezogenen Beodachtungsdaten werden in der Vali-
dation benutzt, um die Reproduktionseigenschaften des Simulationsmodells beziiglich der
mehrjahrigen Variabilitdt zu quantifizieren und die moglichen Ursachen der aufgefundenen
Simulationsdefizite einzugrenzen.

Fiir die Anteile der beobachteten Variabilitdat, die geméafl der Validationsergebnisse vertrau-
enswiirdig simuliert werden, wird das Potential des Simulationsmodells, zum Verstédndnis der
Variabilitat der Hydrographie in Nord- und Ostsee beizutragen, in einigen Fallbeispielen de-
monstriert. Insbesondere dient das Simulationsmodell dazu, statistischen Zusammenhéngen,
die anhand der Analysen der Beobachtungen aufgezeigt wurden, einen kausalen Zusammen-
hang zuzuordnen und diesen zu quantifizieren.

Zum Abschluss der Arbeit wird ein Verfahren vorgestellt, das fiir die Anteile der beobach-
teten Variabilitdt, die gem&fl den Validationsergebnissen mit signifikanten Fehlern simuliert
werden, eine Reduzierung der Defizite ermdglicht.

Es resultiert folgende Struktur der Arbeit: In Kapitel 2 werden die zur Untersuchung der
mehrjahrigen Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee verwandten Daten und
Methoden beschrieben. Dies sind eine Vielzahl von Beobachtungsdaten, die Ergebnisse ei-



ner mehrjahrigen Modellsimulation und eine Reihe statistischer Verfahren. Des Weiteren
wird in diesem Kapitel festgelegt, was in der vorliegenden Arbeit unter dem Begriff |, Va-
lidation“ zu verstehen ist. Eine zusammenfassende Beschreibung des mittleren Zustandes
der Hydrographie in Nord- und Ostsee erfolgt in Kapitel 3. Ein Uberblick iiber den fiir die
Arbeit mafigeblichen Anteil der atmosphérischen Variabilitéit - die Nordatlantische Oszilla-
tion - wird in Kapitel 4 gegeben. Den Hauptteil der Arbeit bildet Kapitel 5. Hier werden
die anhand der Beobachtungs- und Simulationsdaten erzielten Ergebnisse der Analysen der
Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee dargelegt. In Kapitel 6 wird eine Me-
thode zur Korrektur systematischer Modellfehler vorgestellt. Die Arbeit schlieft mit einer
Zusammenfassung in Kapitel 7. Ergdnzt wird die Arbeit durch die Anhédnge A-D, in denen
formelméBige Zusammenhénge dargestellt sind. Aulerdem wird dort das Problem der Mo-
dellinitialisierung behandelt. Schlieflich erfolgt im Anhang eine Kurzbeschreibung eines im
Verlauf der Arbeit entstandenen Programmpaketes zur Musteranalyse.

Wie aus dem Titel und den bisherigen Ausfithrungen hervorgeht, behandelt die vorliegende
Arbeit ausschliellich die mehrjihrige Variabilitat der Hydrographie in Nord- und Ostsee.
Diese Beschrankung ist (leider) notwendig, um den Umfang der Arbeit nicht ausufern zu
lassen. Die zum Verstédndnis von Nord- und Ostsee als physikalischem System ebenfalls sehr
wichtigen Aspekte des mittleren Zustandes und der saisonalen Variabilitdt der Hydrogra-
phie werden nur in einem kurzen Uberblick zusammengefasst. Zu diesen Aspekten wurden
allerdings sowohl was die Beobachtung angeht [Janssen et al., 1999] als auch was die Vali-
dation eines Simulationsmodells betrifft [Janssen et al., 2001; Schrum et al., 2000] bereits

ausfithrliche Arbeiten vorgelegt.



2 Daten und Methoden

Von zentraler Bedeutung fiir die Analyse der mehrjiahrigen Variabilitiat der Hydrographie in
Nord- und Ostsee sind auf Beobachtungen beruhende Datensétze ausreichender Lénge und
Qualitédt. Die Daten, auf denen die vorliegende Arbeit basiert, werden im ersten Abschnitt
dieses Kapitels beschrieben.

Eine liickenlose Analyse der mehrjiahrigen Variabilitédt allein auf der Grundlage des vorhan-
denen Beobachtungsmaterials scheint unmoglich. Die Ergebnisse eines numerischen Simula-
tionsmodells bieten eine hervorragende Moglichkeit, die verbleibenden Liicken zu schlieflen.
Im zweiten Abschnitt des Kapitels wird ein Uberblick zu Modellsimulationen in Nord- und
Ostsee gegeben. Weiterhin wird eine ausgewéhlte Modellsimulation mit den daraus resultie-
renden Daten genauer beschrieben.

Gegenstand des dritten Abschnittes ist das wichtigste Hilfsmittel - sowohl um die mehrjéhri-
ge Variabilitdt an Hand der Beobachtungen zu analysieren als auch die Eigenschaften der
Modellsimulationen zu untersuchen - eine Auswahl statistischer Verfahren zur Muster- und
Zeitserienanalyse.

Die Grundvoraussetzung fiir eine sinnvolle Interpretation der Simulationsergebnisse ist die
Konsistenz der Simulationsergebnisse mit den vorhandenen Beobachtungsdaten. Diese Kon-
sistenz sicherzustellen, ist Aufgabe der Validation, der der vierte und letzte Abschnitt ge-
widmet ist.

2.1 Beobachtungsdaten

Eine entscheidende Vorarbeit fiir statistische Analysen stellt das Auffinden und Aufbereiten
von Beobachtungsdaten dar. Daher wurden in der vorliegenden Arbeit grofle Anstrengungen
unternommen, aus den iiber viele Quellen verstreuten und in jeglicher Hinsicht inhomogenen
hydrographischen Daten, Datensétze zu extrahieren und aufzubereiten, die eine eingehende
Analyse der mehrjéhrigen Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee gestatten. In
ihrer Gesamtheit ergeben die gewonnenen Daten ein umfassendes - wenn auch nicht liicken-
loses - Bild der raum-zeitlichen Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee.

In den folgenden Abschnitten erfolgt eine Bestandsaufnahme der Datenquellen, die Verwen-
dung gefunden haben. Von diesen Datenquellen bis zu einem Datensatz, der eine statistische
Analyse der Variabilitéit oder einen Vergleich mit Simulationsergebnissen gestattet, sind in
der Regel mehrere Arbeitsginge notwendig. Diese Arbeitsgénge, die z.B. die Eliminierung
von Fehlern, die Interpolation und die Filterung der Daten umfassen kénnen, werden im
Verlauf der Arbeit jeweils dort beschrieben, wo die daraus resultierenden Datensétze ana-
lysiert werden. Diese Vorgehensweise erlaubt einen besseren Einblick in die fiir die jeweilige
Analyse notwendigen Arbeitsschritte und erleichtert, aus den Datensétzen hervorgehende
Einschriankungen der Analysen zu erkennen.

In der Regel ist der Aufwand, um aus den Daten Informationen iiber die mehrjahrge Varia-
bilitdt und deren rdumliche Charakteristik zu erlangen, sehr hoch. So stellt insbesondere die



Eliminierung von Fehlern jeglicher Art hohe zeitliche Anforderungen, da sie nur bedingt zu
automatisieren ist. Eine besondere Problematik riihrt dabei von Inhomogenitdten des Be-
obachtungsmaterials her, die im folgenden der Datenbeschreibung vorangestellten Abschnitt
behandelt wird.

Entsprechend ihrer raum-zeitlichen Organisation wurden die Daten in drei Kategorien un-
terteilt, die im Wesentlichen auch eine Unterteilung beziiglich des Arbeitsaufwandes bei der
Datenaufbereitung darstellt.

2.1.1 Zur Inhomogenitit von Beobachtungsdaten

Bereits bei Untersuchungen mehrjéhriger Variabilitéit treten Probleme mit Inhomogenititen®
des Beobachtungsmaterials auf, die sich verstdarken, wenn die Analysen auf mehrere Deka-
den ausgedehnt werden. Einen Einstieg in die sehr komplexe Thematik der Inhomogenitét
klimatologisch oder hydrographisch bedeutsamer Datensitze erméglichen z.B. Jones [1995]
oder WASA [1998] mit den dort gegebenen Zitaten.

Hier seien einige der Effekte genannt, die einer Homogenitit langer hydrographischer Da-
tensétze entgegenstehen:

e Meeresoberflichentemperatur: Mehrfache Umstellung der Messmethoden, zuerst
von Thermometermessungen in Eimern aus Segeltuch auf Holzeimer und spéter (um
1940) auf Messungen am Kiihlwassereinlauf der Schiffe.

e Salzgehalt: Umstellung auf Messung mittels CTD-Sonden zu Beginn der 70er Jahre.
Mehrfache Verlegung von Feuerschiffen in Regionen mit starken ozeanischen Fronten.

e Wasserstand: Erneuerung von Pegeln nach Hafenerweiterungen. Eindeichungen des
Hinterlandes. Anderungen des Bezugsniveaus.

Fiir den Wasserstand illustriert Abbildung 1 beispielhaft eines der auftretenden Probleme.
Der Wasserstand am Pegel ,,Den Helder® an der niederléndischen Nordseekiiste zeigt einen
fiir die Hochwasser stark positiven Trend. Bei eingehender Betrachtung der Zeitreihe ist
festzustellen, dass sich dieser Trend vor allem aus einem raschen Anstieg um 1930 ergibt.
Noch deutlicher wird diese sprunghafte Anderung aus der Analyse der Eintrittszeiten der
Hochwasser. Die gleitende Standardabweichung der Differenzen der Eintrittszeiten zeigt um
1930 einen Sprung um fast eine GroBenordnung. Der Grund fiir diese gravierende Anderung
liegt in der Eindeichung des Ijsselmeers, die 1920 begonnen und am 23. Mai 1932 mit der
SchlieBung des Hauptdeiches vollendet wurde. Die Amplitude dieser Wasserstandsénderung
ist entsprechend des AusmaBes der Anderung der Kiistenlinie extrem, sie steht aber exem-
plarisch fiir Anderungen der Kiistenlinie entlang der gesamten Nordseekiiste, die zum Teil
heute noch andauern.

Bleiben derartige Inhomogenitéiten unerkannt, kann dies zu drastischen Fehleinschiatzungen
bei der Interpretation des Datenmaterials fithren. So kommen Sindermann et al. [2001a, b]

!Darunter sind zeitliche Variationen zu verstehen, die nicht klimatologischer Natur sind.
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Abbildung 1: a) Uber 5 Jahre tiefpassgefilterte Wasserstandsdaten zur Zeit des Hochwassers (rot)
und des Niedrigwassers (blau) am Pegel ,,Den Helder* an der niederlindischen Nordseekiiste. Zur
besseren Darstellung wurden die Niedrigwasser um 1,17 m verschoben. b) Die 5-jahrige gleitende
Standardabweichung der Differenzen der Eintrittszeiten des Hochwassers.

auf der Grundlage der in Abbildung la dargestellten Zeitreihe des Tidehochwassers am
Pegel ,Den Helder® zu einer Abschitzung eines Anstiegs des mittleren Wasserstandes in
der siidlichen Nordsee von 25-30 cm pro Jahrhundert. Die Beriicksichtigung der durch die
Schliefung des Ijsselmeers hervorgerufenen Wasserstandsdnderung fithrt hingegen zu einer
Abschétzung des Anstiegs des Tidehochwassers (nicht des mittleren Wasserstandes!) von
10-15 ¢cm pro Jahrhundert. Davon ist ein Teil mit einiger Sicherheit auf eine Anderung in
den Gezeitenamplituden zuriickzufithren und trigt nicht zu einer Anderung des mittleren
Wasserstandes bei. Letztendlich fithren diese Uberlegungen zu einem Anstieg des mittleren
Wasserstandes von ca. 10 cm pro Jahrhundert, was in sehr guter Ubereinstimmung mit dem
in einer umfangreichen Analyse fiir Liverpool ermittelten Wert steht [ Woodworth, 1999].
Dieses Beispiel fiihrt die Problematik der Inhomogenitit von Zeitreihen klar vor Augen und
macht die grofle Bedeutung von Meta-Daten deutlich, in denen die zum Verstédndnis eines
Datensatzes notwendigen Informationen abgelegt sind.

In der vorliegenden Arbeit wird allenfalls in den Féllen, in denen aus den Meta-Daten ein-
deutige Hinweise auf Inhomogenitéiten hervorgehen, der Versuch unternommen, diese zu
eliminieren. In der Regel wurden mit Inhomogenitidten behaftete Daten génzlich von der
Analyse ausgeschlossen und tauchen in der folgenden Datenbeschreibung nicht mehr auf.



2.1.2 Profil- und Einzelmessungen

Die in diese Kategorie eingeordneten Daten bestehen aus Beobachtungen der Temperatur
und des Salzgehaltes, die vor allem von Forschungsschiffen aber auch von Handels- und Fahr-
schiffen seit etwa 1900 gemacht wurden. In der Regel werden die Daten von den Forschungs-
instituten einige Zeit nach der Erhebung an die nationalen und internationalen hydrogra-
phischen Datenzentren weitergeleitet, wo sie archiviert und verwaltet werden. Auf Anfrage
und vermehrt auch direkt iiber das Internet werden die Daten dann fiir die wissenschaftliche
Nutzung bereitgestellt.

Die Daten sind als Einzelmessungen und Profile unterschiedlicher vertikaler Auflésung struk-
turiert. Oftmals bildet eine Abfolge von Vertikalprofilen einen Vertikalschnitt. Einige dieser
Schnitte wurden zumindest in den letzten Dekaden regelméflig beprobt, so dass eine zeitliche
Abfolge von Vertikalschnitten entstanden ist.

Um Aussagen zur mehrjahrigen Variabilitit der Hydrographie aus diesen Daten ableiten
zu konnen, sind umfangreiche Mittellungs- und Interpolationsoperationen notwendig. Dabei
stellt sich in der Regel heraus, dass die Daten eine Reihe unterschiedlicher Fehler aufweisen,
die eliminiert werden miissen. Ausfiihrlicher wird diese Problematik dort geschildert, wo die
auf diese Weise entstandenen Datensétze analysiert werden.

Die Daten sind im Folgenden nach den Institutionen/Organisationen, die sie zusammenge-
stellt haben, gegliedert. Neben einer kurzen Beschreibung der Daten wird in jedem Fall die
Quelle angegeben. Daher eignet sich die Aufstellung, ohne einen Anspruch auf Vollstéandig-
keit zu erheben, sehr gut als Startpunkt fiir hydrographische Datenanalysen in Nord- und
Ostsee.

e Historische Daten des ICES: Die bedeutendste Sammlung hydrographischer
Daten fiir den nordatlantischen Raum ist die Datenbank des ICES Service Hy-
drographique. Die Datenbank umfasst mehr als 900.000 Stationen fiir den Zeit-
raum 1900-heute. Ein Grofiteil der Daten ldsst sich heute direkt aus dem Internet
(http://www.ices.dk/ocean) beziehen.

Aus dem Datensatz wurden Temperatur- und Salzgehaltsdaten fiir die Region 4°W-
30°E, 48°N-66°N der Jahre 1900-1996 extrahiert (Harry Dooley, ICES, pers. Mitt.).
Diese Daten umfassen ca. 2.8 Millionen Einzelmessungen fiir die Temperatur und ge-
ringfiigig weniger fiir den Salzgehalt. Sie bilden die Grundlage fiir den auf Seite 14 be-
schriebenen Datensatz der mittleren Salzgehalts- und Temperaturverteilung in Nord-
und Ostsee [Janssen et al., 1999], sowie fiir weitere Analysen der raum-zeitlichen Ver-
teilung von Temperatur und Salzgehalt.

Einen Uberblick iiber die geographische Verteilung der Daten geben die Abbildungen 2
und 3. Die Abbildungen stellen die Anzahl von Temperaturmessungen in jeweils einem
Monat, summiert iiber die Jahre 1900-1996 in der oberflichennahen Schicht, dar.

Wie aus der Verteilung der minimalen Datendichte in der Nordsee (Abbildung 2, links)
hervorgeht, liegen im Dezember in weiten Teilen der zentralen Nordsee iiberhaupt kei-
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Abbildung 2: Minimale (links) und maximale (rechts) Datendichte von Temperaturdaten nahe der
Oberfliache in der Nordsee aus Janssen et al. [1999].

ne Messungen vor. In der Verteilung der maximalen Datendichte in der Nordsee ist
hingegen fast die gesamte Nordsee mit Messungen iiberdeckt. Durch eine hohe Da-
tendichte zeichnen sich hier die hydrographischen Schnitte ab, die regelméflig beprobt
werden. Neben diesen Standardschnitten, die z.B. sternférmig senkrecht zur norwegi-
schen Kiiste liegen, tritt insbesondere die Region rund um Helgoland in der Deutschen
Bucht durch eine aulergew6hnlich hohe Datendichte hervor.

Fiir die Ostsee fillt die Datenbilanz noch problematischer aus. Insbesondere der Nord-
teil des Bottnischen Meerbusens, aber auch die Kiistenregion der baltischen Staaten,
zeichnet sich durch eine sehr geringe Datendichte in der Minimal-Verteilung aus (Ab-
bildung 3, links). Zum Teil wird dies sicherlich durch die allwinterliche Eisbedeckung
(siehe Kapitel 3.4), die Messungen sehr erschwert, hervorgerufen. Doch selbst in der
Maximal-Verteilung (Abbildung 3, rechts) sind in einigen Regionen, wie z.B. im Riga-
ischen Meerbusen, Bereiche ohne jegliche Messungen sichtbar. Als Regionen mit hoher
Datendichte sind die Stationen des ,,Baltic Monitoring Program* (siehe Erlduterungen
zu den BMP Daten weiter unten) auszumachen.

An dieser Stelle sei nochmals ausdriicklich darauf hingewiesen, dass die Abbildungen
die Anzahl aller Messungen innerhalb des jeweiligen Monats, aufsummiert iiber nahezu
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Abbildung 3: Minimale (links) und maximale (rechts) Datendichte von Temperaturdaten nahe der
Oberfliache in der Ostsee aus Janssen et al. [1999].

100 Jahre, darstellen. Weiter ist zu beriicksichtigen, dass die meisten Messungen ober-
flachennah erfolgen, und die Datendichte demzufolge fiir darunter liegende Schichten
weiter abnimmt. Wie aus der dargestellten Datenbasis deutlich wird, ist eine flachende-
ckende, zeitlich (z.B. jéhrlich) aufgeloste Analyse der Temperatur in Nord- und Ostsee
anhand dieser Daten unméglich. Fiir den Salzgehalt ist die Situation noch geringfiigig
schlechter. Analoge Verteilungen der Datendichte sind fiir simtliche Monate in Janssen
et al. [1999] enthalten.

Die Variabilitéit der Datendichte iiber Zeit und Wassertiefe zeigt Abbildung 4. Durch
eine besonders geringe Anzahl von Messungen fallen die Jahre der beiden Weltkriege
auf. Weiterhin ist die starke zeitliche Zunahme der Messdichte auffallend. Mehr als
50 % der Daten entfallen auf den Zeitraum nach 1977. Langzeitliche Mittelwerte, die
auf dieser Datenbasis beruhen, erhalten daher zwangsldufig eine starke Gewichtung
zugunsten der letzten beiden Dekaden. Insbesondere in gréfleren Tiefen ist die star-
ke Zunahme nach 1960 teilweise auf die vereinfachte Messung mittels CTD-Sonden
zuriickzufiihren.

e IYFS/IBTS Daten: Die Daten unterscheiden sich in ihrer Art nicht von den oben
beschriebenen historischen Daten des ICES, sie liegen als eine Sammlung von Profil-
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Abbildung 4: Verteilung der Anzahl einzelner Temperaturmessungen iiber Wassertiefe und Zeit
nach Janssen et al. [1999]. Die Wassertiefe wurde hierzu in Schichten unterschiedlicher Méchtigkeit
unterteilt, die den Schichten des Datensatzes entspricht und aus der Beschriftung der Ordinate
deutlich wird.

messungen u.a. der Temperatur und des Salzgehalts vor. Die Besonderheit liegt in der
Regelméfigkeit, mit der die Daten erhoben wurden, und dem daraus resultierenden
Umfang.

Seit etwa 1970 findet alljéhrlich jeweils im Januar/Februar eine quasi-synoptische
Vermessung der Hydrographie der Nordsee statt. Bis 1993 wurden diese — heu-
te unter der Bezeichnung IBTS bekannten — Terminfahrten als IYFS bezeich-
net. Die Daten eignen sich in besonderer Weise, um mehrjihrige Anderungen
der winterlichen Temperatur- und Salzgehaltsverteilung der Nordsee zu untersu-
chen. Auch diese Daten sind direkt von den Internetseiten des ICES zu beziehen:
http://www.ices.dk/ocean/project/data/iyfs.htm.

e MUDAB Daten: Als Ergéinzung zur internationalen Datenbank des ICES wurden
die Temperatur- und Salzgehaltsdaten aus der nationalen Datenbank (MUDAB) des
DOD herangezogen (Nast, BSH, pers. Mitt.). Die Daten entsprechen in ihrer Art den
historischen Daten des ICES mit jedoch deutlich geringerem Umfang (ca. 290.000 Ein-
zelmessungen der Temperatur und 247.000 des Salzgehalts).

Da eine weitgehende Uberschneidung mit den historischen Daten des ICES vorliegt,
ist der Informationsgewinn durch die Nutzung der MUDAB Daten i. Allg. gering. In
Einzelfillen, ist die Beriicksichtigung dieser Datenquelle jedoch durchaus gewinnbrin-
gend. So sind z.B. die quasi-synoptischen hydrographischen Datenerhebungen aus dem
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ZISCH-Projekt [Stindermann, 1994] in den MUDAB-Daten enthalten, nicht aber in
den ICES Daten.

e NOWESP Daten: Eine weitere Ergdnzung der historischen ICES Daten bilden die im
Projekt NOWESP [Radach et al., 1996] zusammengetragenen Temperatur- und Salzge-
haltsmessungen. Diese als Merged Datasets bezeichneten Daten finden sich im Internet
unter: ftp://ftp.ifm.uni-hamburg.de/outgoing/radach/nowesp/merged data.

Auch hier gelten die bereits fiir die MUDAB Daten gegebenen Erlduterungen: Der
Informationsgewinn gegeniiber den ICES Daten ist i. Allg. gering, kann im Einzelfall
aber erheblich sein.

e BMP Daten: Seit 1979 lauft in der Ostsee ein grofl angelegtes Monitoring-Programm
unter Leitung der HELCOM. Begonnen unter der Bezeichnung BMP wurde das Mess-
programm in 1992 auf den unmittelbaren Kiistenraum ausgedehnt und hat die neue
Bezeichnung COMBINE erhalten. Auf einem festgelegten Stationsnetz werden re-
gelméBig eine Reihe physikalischer und biochemischer Parameter gemessen. Die Daten
konnen fiir die Jahre 1980-1993 vom ICES direkt aus dem Internet bezogen werden:
http://www.ices.dk/ocean/project/helc/dat.

2.1.3 Zeitreihen

Wesentlich bessere Ausgangsbedingungen zur Analyse der mehrjahrigen Variabilitdt als bei
den oben beschriebenen Profil- und Einzelmessungen liegen fiir die Datensétze vor, die schon
in Form von Zeitreihen aufbereitet wurden. Hierbei sind zwei Arten von Zeitreihen zu un-
terscheiden: Solche, die durch kontinuierliche Aufzeichnungen an einer festen geographischen
Position entstanden sind, und solche, die auf einer Abfolge von zeitlichen und rdumlichen
Mittelungen (etwa alle Daten eines Monats innerhalb einer 1° x 1°-Box) beruhen.

Die als Zeitreihen organisierten Daten sind oftmals stark von der in Abschnitt 2.1.1 beschrie-
benen Inhomogenitétsproblematik betroffen. In besonderer Weise trifft dies fiir die Aufzeich-
nungen der meisten Feuerschiffe in der Nordsee zu, die mehrmals ihre Position verédndert ha-
ben und spéter z.T. durch automatische Stationen ersetzt wurden. Nach Ansicht der Daten
der Feuerschiffe wurden diese génzlich von weiteren Analysen ausgeschlossen.

e Wasserstandsaufzeichnungen: Bereits seit 1933 ist der Permanent Service for Mean
Sea Level (PSMSL) am Proudman Oceanographic Laboratory (POL), Bidston Observa-
tory die globale Datenbank fiir langfristige Wasserstandsregistrierungen. Dort werden
Pegelaufzeichnungen aus der ganzen Welt gesammelt, aufbereitet und archiviert. Zur
wissenschaftlichen Nutzung stehen zwei Datensétze mit Monats- und Jahresmittelwer-
ten zur Verfiigung. Fiir Untersuchungen von mehrjahrigen Wasserstandsschwankun-
gen sollten ausschlieBlich die Daten aus dem Rewvised Local Reference (RLR) Daten-
satz benutzt werden, da diese, im Gegensatz zu den Daten des Metric Datensatzes,
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fiir den gesamten Beobachtungszeitraum auf ein einheitliches Niveau gebracht wur-
den. Beide Datensétze sind direkt von den Internetseiten des PSMSL zu beziehen:
http://www.pol.ac.uk/psmsl/datainfo/.

Fiir Wasserstandsaufzeichnungen mit einer zeitlichen Auflésung unterhalb eines Mo-
nats liegt in der Regel die Verantwortlichkeit bei den hydrographischen Instituten der
einzelnen Staaten. Es ist daher erforderlich, die verantwortlichen Institute der betref-
fenden Lander ausfindig zu machen und die Daten von dort anzufordern, falls die Daten
nicht aus sekundéren Quellen bezogen werden kénnen. Es liegen Tagesmittelwerte am
Pegel , Landsort“ von 1886-2001 (Barry Broman, SMHI, pers. Mitt.) und am Pegel
,Hornbaeck® von 1891-1994 (Peter Windsor, Universitit Goteborg, Schweden, pers.
Mitt.) vor.

Salzgehalt in NOWESP-Boxen: Aus den oben genannten NOWESP-Daten wurden
im NOWESP in Regionen mit besonders hoher Datendichte Zeitreihen mit monatli-
cher Auflésung u.a. des oberflichennahen Salzgehaltes zusammengestellt. Die Regionen
oder Boxen, in denen die Zeitreihen keine grofleren Liicken aufweisen, befinden sich aus-
schliellich in unmittelbarer Ndahe zur Kiiste. Eine Darstellung der Daten findet sich in
Siindermann et al. [1996]. Die Zeitserien lassen sich aus dem Internet unter der Adresse
ftp://ftp.ifm.uni-hamburg.de/outgoing/radach/nowesp/time_series beziehen.

Eisdicken an der Station Kemi-Ajos: An einigen Positionen in der Ostsee wer-
den vom FIMR Beobachtungen der Eisdicke vorgenommen. Es liegen Daten von der
Station Kemi-Ajos, einem finnischen Hafen an der Nordspitze der Ostsee, vor, die von
Tuomo M. Saloranta (Department of Geophysics, University of Oslo, Norway) aus den
Eisreports des FIMR zusammengestellt wurden. Die Zeitreihe umfasst mit wochentli-
cher Auflosung die Winter der Jahre 1979-1990 beginnend jeweils am 15. Oktober und
endend am Ende der Eissaison im Mai/Juni.

NAO-Index: Zur Beschreibung des Status der Nordatlantischen Oszillation (NAO,
siche Kapitel 4) dient ein Index, der oftmals aus der normierten Luftdruck-
differenz zwischen einer meteorologischen Station auf Island und einer Sta-
tion im Bereich des Azorenhochs berechnet wird. In der vorliegenden Ar-
beit wird der NAO-Index nach Hurrell [1995] benutzt, der im Internet unter
http://www.cgd.ucar.edu/~jhurrell/nao.htm bezogen werden kann.

2.1.4 Gitterpunktsdaten

In der Regel wirft die Verarbeitung von Daten, denen schon eine raum-zeitliche Gitterstruk-

tur aufgeprigt wurde, die geringsten Probleme auf. Die oben erwéhnten Arbeitsgénge zur
Datenaufbereitung sind bereits abgeschlossen und die Daten haben eine Struktur, die sta-

tistischen Analysen direkt zugénglich ist.
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Unter den im folgenden beschriebenen Datensédtzen nimmt die Temperatur- und Salzgehalts-
klimatologie eine Sonderstellung ein, da sie im Rahmen der vorliegenden Arbeit erstellt und
nicht schon fertig bezogen wurde.

e Temperatur- und Salzgehaltsklimatologie fiir Nord- und Ostsee: Als wesent-
liche Grundlage der vorliegenden Arbeit wurde auf der Basis der historischen ICES
Daten, ergéinzt durch die MUDAB Daten, ein klimatologischer Mittelwertdatensatz
fiir Salzgehalt und Temperatur in Nord- und Ostsee erstellt. Die gemeinsame, einheit-
liche Behandlung von Nord- und Ostsee stellt, neben der hohen rdumlichen Auflésung,
einen groflen Gewinn gegeniiber dlteren Arbeiten [Bock, 1971; Damm, 1989; Goedecke
et al., 1967; Lenz, 1971; Tomzcak und Goedecke, 1962] dar, bei denen Nord- und Ostsee
stets getrennt behandelt wurden.

Die Klimatologie umfasst fiir jeden Monat einen Datensatz fiir Salzgehalt und Tem-
peratur mit einer Auflésung von 1/6° x 1/10° (Linge x Breite) und 18 Schichten
(Schichtgrenzen bei 0, 10, .. .,100, 125, 150, 200, 250, 300, 400, 500, 1000 Meter).

Die umfangreichen Arbeiten von der Datenquelle bis zum klimatologischen Datensatz
sowie Einsatzmoglichkeiten und Einschrankungen des Datensatzes sind ausfiihrlich in
Janssen et al. [1999] dargelegt.

e SST Daten des BSH fiir Nord- und Ostsee: Seit 1968 werden vom BSH (ehemals
DHI) wochentlich quasi-synoptische Karten der Meeresoberflichentemperatur (SST)
herausgegeben [Becker et al., 1986; Becker und Schulz, 2000]. Die Daten liegen auf
einem dquidistanten Gitter mit einem Gitterabstand von 20 sm vor. In der vorliegenden

Arbeit werden monatliche Mittelwerte dieser Daten benutzt (Peter Loewe, BSH, pers.
Mitt.).

Fiir die Ostsee werden vom BSH seit Oktober 1996 wochentliche Analysen der SST
auf einem flichentreuen 20 km Gitter herausgegeben. Im Gegensatz zur Analyse der
SST in der Nordsee, die sich schwerpunktméflig auf Schiffsmessungen stiitzt, werden
fir die Ostsee ausschliefllich Satellitendaten (AVHRR) verwandt. Auch fiir die Ostsee
werden monatliche Mittelwerte benutzt (Peter Loewe, BSH, pers. Mitt.).

e GISST: Ein globaler Datensatz der SST liegt in Form von Monatsmittelwerten mit
einer rdumlichen Auflésung von 1° x 1° fiir die Jahre 1871(!)~heute vor [Parker et al.,
1995b, a]. Die Daten werden unter der Bezeichnung GISST (hier in der Version 2.3b)
vom Hadley Centre for Climate Prediction and Research, the United Kingdom Meteo-
rological Office erstellt und auf Anfrage bereitgestellt (D.E. Parker, pers. Mitt.).

e Reynolds SST: Ein zweiter weitverbreiteter globaler Datensatz von Monatsmittel-
werten der SST, ebenfalls mit einer rdumlichen Auflésung von 1° x 1° fiir die Jah-
re 1981-heute, liegt mit der Arbeit von Reynolds und Smith [1994] vor. Diese Da-
ten werden hier in einer Bearbeitung des NOAA-CIRES Climate Diagnostics Cen-
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ter, Boulder, Colorado, USA benutzt. Die Daten sind in Internet verfiigbar unter
http://www.cdc.noaa.gov/cdc/data.reynolds_sst.html.

e FEiskonzentrationen:

Fldchendeckende Daten zur Beschreibung der Eiskonzentration in der Ostsee wur-
den vom AARI zur Verfiigung gestellt (Vasily Smolyanitsky, AARI, pers. Mitt.).
Es liegen zwei Datensétze der Eiskonzentration mit einer rdumlichen Auflésung von
1/6° x 1/10° (Lénge x Breite) vor. Zum einen eine Aufbereitung der Daten des NIC,
die im WMO Projekt ,,Global Digital Sea Ice Data Bank*“ archiviert sind und den Zeit-
raum 03.01.1972 bis 28.12.1994 als wochentliche Mittelwerte umfassen. Zum anderen
sind dies Mittelwerte iiber 4-5 Tage aus den Jahren 1960-1979, die im BASIS Projekt
(SMHI, FIMR) zusammengestellt wurden.

Die Verteilungen der Eiskonzentrationen kénnen insbesondere benutzt werden, um die
eisbedeckte Flache der Ostsee zu bestimmen.

e NCEP/NCAR Reanalyse: Im NCEP/NCAR Reanalyse-Projekt [Kalnay et al.,
1996] wurde ein Analyse-/Vorhersagesystem zur Datenassimilation von atmosphéri-
schen Daten der Jahre 1948-heute benutzt. Eine Vielzahl atmosphérischer Para-
meter wurde auf einem globalen Gitter mit einer Auflésung von ca. 1.9° x 1.9°
(T62) und 28 Schichten in der Vertikalen mit einem Zeitschritt von 6 Stun-
den berechnet. Von den verfiigharen Daten werden in der vorliegenden Arbeit
nur monatliche Mittelwerte der bodennahen Lufttemperatur (SAT) und des Luft-
drucks in Hohe des Meeresspiegels (SLP) in einer Bearbeitung des NOAA-CIRES
Climate Diagnostics Center, Boulder, Colorado, USA benutzt. Die Daten lie-
gen auf einem 2.5° x 2.5° Gitter vor und sind in Internet verfiighar unter
http://www.cdc.noaa.gov/cdc/data.nmc.reanalysis.html.

2.2 Simulationsdaten
2.2.1 Modellsimulationen fiir Nord- und Ostsee im Uberblick

Im Verlauf der etwa letzten 30 Jahre sind eine Vielzahl regionaler Ozeanmodelle fiir die
unterschiedlichsten Anwendungen entwickelt worden. Einen guten Uberblick iiber das Spek-
trum heute eingesetzter Modelle und ihrer Besonderheiten geben die Arbeiten von Haidvogel
und Beckmann [1998] und Greatbatch und Mellor [1999].

An der Spitze der Modellhierachie befinden sich die dreidimensionalen prognostischen regio-
nalen Ozeanzirkulationsmodelle (O-RCMs). Seit wenigen Jahren erlaubt die kontinuierlich
wachsende Rechnerleistung mehrjéhrige Simulationen mit hochauflésenden O-RCMs. Diese
Entwicklung fiithrte auch zu einem stidndig zunehmendem Einsatz der O-RCMs in der Klima-
und Klimafolgenforschung. Ein derartiger Einsatz der Modelle stellt im Vergleich zur Behand-
lung rein ozeanographischer Fragestellungen zusétzliche Anspriiche und erfordert i. Allg. eine
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Erweiterung durch zusétzliche Modellkomponenten. So ist zur Simulation von Klimavaria-
bilitdt in Regionen mit permanenter oder zeitweiser Meereisbedeckung eine Kopplung mit
einem Eismodell notwendig. Auf eine Kopplung mit einem regionalen Atmosphérenmodell,
das die geschlossene Simulation des Systems Atmosphéire/Ozean/Eis ermoglichen wiirde,
wird heute — aufgrund des immensen Rechenaufwandes — meist noch verzichtet.

Wihrend der letzten Jahre wurden einige O-RCMs vorgestellt, die fiir Simulationen der
Klimavariabilitdt im Bereich von Nord- und/oder Ostsee eingesetzt werden konnen oder
wurden (u.a. Kauker [1998], Lehmann [1995], Meier et al. [1999], Schrum [1997]).

Aus physikalischer Sicht ist es wiinschenswert, Nord- und Ostsee als Gesamtsystem zu be-
schreiben, da insbesondere die Verhéltnisse in der Ostsee eine extreme Abhéngigkeit von den
hydrographischen Bedingungen im Kattegat/Skagerrak aufweisen. So ist die Zufuhr salzrei-
chen Wassers aus der Nordsee maflgeblich fiir den Erhalt der halinen Schichtung der Ostsee.
Aber auch die Verhéltnisse in der nordlichen Nordsee zeigen eine Beeinflussung durch den
Ostseeausstrom |[Gustafsson, 1997]. Um Rechenzeit zu sparen und Schwierigkeiten bei der
Implementierung des Simulationsmodells fiir die Gesamtregion zu umgehen, werden, wie die
folgenden Beispiele zeigen, beide Regionen jedoch oftmals separat behandelt.

Die Modelle von Lehmann und Meier beschréanken sich auf die Ostsee. Das Modell von Leh-
mann beruht auf dem klassischen Ozeanmodell von Bryan und Cox [Bryan, 1969; Coz, 1984]
und wurde von Lehmann [1995] fiir die Ostsee angepasst und mit einem Meereismodell ge-
koppelt. Es umfasst die Ostsee sowie Kattegat und Skagerrak mit einer Auflésung von ca. 5
km horizontal und 28 Schichten. Das Modell von Meier ist eine Weiterentwicklung des OC-
CAM Modells [Webb et al., 1997], das seinerseits auch auf dem Ozeanmodell von Bryan und
Cox beruht, mit Anwendung auf die Ostsee und einem offenen Rand im noérdlichen Kattegat.
Das Modellgitter unterteilt die Vertikale in 41 Schichten mit Schichtdicken zwischen 3 und
12 m bei einer horizontalen Auflésung von 6 sm.

Im Modell von Kauker (einer regionalen Version des ,, Ocean Isopycnical Model ¢ (OPYC;
Oberhuber [1993]) liegt der Fokus auf der Nordsee, auch wenn es Teile des nordostlichen
Atlantik und die Ostsee beinhaltet. Die maximale vertikale Auflésung betrdgt 15 Schichten
bei einer maximalen horizontalen Auflésung von 6 sm. Durch die isopyknische Vertikalkoor-
dinate des Modells reduziert sich die vertikale Auflésung in ungeschichteten Regionen, die
im Winter fast die gesamte Nordsee umfassen, auf eine Schicht.

Das einzige fiir mehrjidhrige Simulationen geeignete Modell, das Nord- und Ostsee gemein-
sam und (was physikalische Prozesse und raum-zeitliche Auflésung angeht) gleichberechtigt
simuliert, ist die Version des HAMSOM (Hamburg Shelf Ocean Model) von Schrum [1997].
Da diesem Modell in der vorliegenden Arbeit eine besondere Bedeutung zukommt, wird es
im folgenden Abschnitt gesondert beschrieben.

2.2.2 Die Version des HAMSOM fiir Nord- und Ostsee

Die besondere Bedeutung des Modells von Schrum [1997] fiir die vorliegende Arbeit ergibt
sich daraus, dass das Modell in idealer Weise geeignet ist, eine Analyse der mehrjihrigen Va-
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riabilitédt der Hydrographie in Nord- und Ostsee anhand von Beobachtungsdaten zu ergénzen,
wie im Folgenden dargelegt wird. Die im Verlauf der Arbeit eingehend analysierten Simula-
tionsdaten wurden ausschliefilich mit diesem gekoppelten Eis-/Ozeanmodell berechnet.

Da das Modell in Schrum und Backhaus [1999] detailliert beschrieben ist, soll hier nur eine
grobe Skizzierung erfolgen: Der hydrodynamische Teil des Modells basiert auf dem regiona-
len Ozeanmodell HAMSOM [Backhaus, 1985]. Das HAMSOM ist ein z-Level Modell, 16st
die Modellgleichungen also mittels finiter Differenzen auf zeitlich unverdnderlichen Tiefen-
horizonten. Eine Besonderheit des Modells liegt in der Verwendung eines semi-impliziten
Rechenverfahrens. Das Verfahren ermoglicht Simulationen mit freier Oberfliche bei grofien
Zeitschritten, was eine Voraussetzung fiir mehrjahrige Simulationen in Regionen mit starken
Wasserstandsschwankungen ist. Um die Einsatzmoglichkeit auf Meeresregionen mit parti-
eller Eisbedeckung zu erweitern, wurde das HAMSOM an ein dynamisches Eismodell vom
Hibler-Typ gekoppelt [Hibler, 1979; Leppdranta, 1981; Leppdranta und Zhang, 1992] und
durch ein thermodynamisches Eismodell komplettiert. Die beiden Submodelle sind sowohl
dynamisch wie thermodynamisch voll gekoppelt.

Das Modell wird mit einer rdumlichen Auflésung von 6 sm und einer vertikalen Auflosung
von maximal 20 Schichten mit Schichtgrenzen bei einer Tiefe von 0, 5, 10, ..., 40, 48,
..., 88, 100, 125, 150, 200, 300, 400 und 630 Metern betrieben. Die vertikale Auflosung
wurde so gewéhlt, dass sowohl die saisonale thermische Schichtung an der Oberfliche als
auch die permanente haline Schichtung der Ostsee in Tiefen von 40-80 m erfasst werden
kann. Die gleichméfige horizontale Auflésung tiber dem gesamten Modellgebiet gewéihrleistet
die Fahigkeit, die baroklinen Druckgradienten zwischen Nord- und Ostsee und den damit
verkniipften Gradienten im mittleren Wasserstand zu simulieren. Da das Modell prognostisch
baroklin betrieben wird, ist weiterhin sichergestellt, dass die Variabilitdt des baroklinen
Anteils des Bewegungsfeldes simuliert werden kann.

2.2.3 Eine dekadische Simulation mit dem HAMSOM

Im Rahmen des Projektes KLINO (Klimatologie und Prognose klimainduzierter Anderungen
hydrographischer Groflen in Nord- und Ostsee) wurde von Schrum et al. [2000] eine 15-
Jahres-Simulation (1979-1993) fiir die Nord-/Ostseeregion mit dem oben beschriebenen Eis-
/Ozeanmodell durchgefiihrt.

Als Antrieb dienten die atmosphérischen Felder aus dem Re-Analyse-Projekt des Eu-
ropéischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (EZMW; Gibson et al. [1996]), sowie
monatliche Frischwasserabfliisse fiir die Nordsee [Damm, 1997] und die Ostsee [Bergstrom
und Carlsson, 1994]. Als Randbedingungen am offenen Nord- und Westrand des Simulations-
gebietes werden Tagesmittelwerte der meteorologisch und klimatologisch baroklin bedingten
Oberflachenauslenkung aus einem Modell des Nordwest-Européischen Schelfes (Peter Damm,
IfM Hamburg, pers. Mitt.), sowie gezeitenbedingte Wasserstéinde (Partialtiden Ms, So und
O,) vorgeschrieben. Auflerdem wurden sowohl zur Initialisierung des Modells als auch als
Randwerte klimatologische Mittelwerte fiir Salzgehalt und Temperatur aus der Klimatologie
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von Janssen et al. [1999] vorgeschrieben. Dieser Datensatz wurde im Rahmen der vorlie-
genden Arbeit u.a. zu diesem Zweck erstellt und ist in seiner rdumlichen Auflésung dem
Simulationsmodell angepasst (siehe Abschnitt 2.1.4, Seite 14).

Mit einem Zeitschritt von 20 Minuten lieferte das Modell an 82108 Gitterpunkten Werte
von Transport, Temperatur und Salz sowie an 8216 Gitterpunkten Werte von Wasserstand
und Meereisparametern. Die Ergebnisse wurden fiir den gesamten Simulationszeitraum als
Tages- und Monatsmittel archiviert.

Die hier beschriebene Simulation, wird im Folgenden als Standardsimulation bezeichnet.

2.3 Statistische Verfahren

Die im Folgenden beschriebenen statistischen Verfahren bilden die wesentliche Methode,
mit der in der vorliegenden Arbeit die Variabilitidt der Hydrographie in Zeit und Raum
analysiert wird. Die Ergebnisse dieser Analysen liefern die grundlegenden Anhaltspunkte
fiir eine physikalische Interpretation der Variabilitdt. Des Weiteren kénnen die statistischen
Verfahren benutzt werden, um die Simulations- und Beobachtungsdaten auf quantitative
Weise miteinander zu verkniipfen.

Der folgende Abschnitt soll dem statistisch weniger erfahrenden Leser einen kurzen und
anwendungsbezogenen Uberblick {iber die statistischen Methoden geben, die in der vorlie-
genden Arbeit Verwendung gefunden haben. Der Uberblick soll in die Lage versetzen, das
Wesen der Methoden und somit deren Anwendungsmoglichkeiten zu erfassen, ohne den da-
hinter stehenden mathematischen Formalismus durchdringen zu miissen. In diesem Sinne
wurde die Beschreibung jeder Methode in drei Abschnitte gegliedert:

e Methode — Name der Methode

— Zweck: Erklarung, wozu die Methode in der praktischen Anwendung dient.

— Berechnung: Hinweise zur Berechnung der Methode in der Anwendung mit nur
marginalen Hinweisen auf die dahinterstehende Theorie. Die Probleme der prak-
tischen Berechnung und Eigenheiten der Methoden werden angesprochen.

— Literaturhinweise und Programmaquelle(n): Angaben zu wesentlichen Lite-
raturquellen, die sich fiir eine weitergehende Auseinandersetzung mit den Metho-
den eignen. Auflerdem werden hier frei zugéngliche Programmquellen angegeben.

Alle Methoden, die unter die Kategorie “Musteranalyse® fallen, sind in dem anwen-
dungsbezogenen Buch von wvon Storch und Navarra [1999] (Kapitel 13) zusammenge-
fasst. Fiir Leser mit weitergehendem mathematischem Interesse bietet sich begleitend
das Studium von won Storch und Zwiers [1999] (Kapitel 13 und 14) an. Im ebenfalls
sehr anwendungsbezogenen Ubersichtsartikel von Ghil et al. [2001] (im Internet unter:
http://www.atmos.ucla.edu/tcd/MG/mg ref preprints.html) sind mit Ausnahme der
Wavelets alle vorgestellten Methoden zur Analyse von Zeitreihen zusammengefasst.
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Die praktische Berechnung stiitzt sich ausschlieBlich auf das Programmpaket MATLAB
(http://www.mathworks.com und http://www.mathworks.de). Dementsprechend bezie-
hen sich die meisten Angaben zu Programmquellen auf MATLAB Routinen. Im Rahmen
der vorliegenden Arbeit entstand eine Sammlung von MATLAB Routinen zur multivariaten
Statistik, insbesondere zur Musteranalyse. Alle im Abschnitt Musteranalyse aufgefiihrten
Methoden sind dort in einheitlicher Form zum Paket MVSTAT zusammengefasst. Eine Be-
schreibung des Programmpakets erfolgt in Anhang D.

2.3.1 Verfahren zur Musteranalyse

e EOF - Empirische orthogonale Funktionen (Empirical orthogonal functions)

— Zweck: Die EOF- oder Hauptkomponentenanalyse dient der Zerlegung eines Da-
tensatzes in eine Reihe von unabhéngigen statistischen (!) Moden, bestehend aus
(paarweise orthogonalen) Mustern, den EOF's, und dazugehorigen (paarweise un-
korrelierten) Zeitreihen, den EOF-Koeffizienten (PCs — Principal Components).
In der Regel repriisentiert schon eine geringe Anzahl von Moden (< 10) einen
grofien Anteil der Varianz des Datensatzes (> 80%). EOFs ermoglichen somit ei-
ne starke Datenreduktion und erlauben eine Aufspaltung des Datensatzes in zwei
Anteile: Der weiter zu analysierende oder zu interpretierende Anteil wird oftmals
als ,,Signal“, der verbleibende Rest als ,,Rauschen® bezeichnet.

Der direkten physikalischen Interpretation der EOF-Moden sind allerdings durch
die Orthogonalitdtsbedingung enge Grenzen gesetzt. Wihrend sich der 1. EOF-
Mode oftmals sinnvoll physikalisch interpretieren lasst, nimmt die Wahrscheinlich-
keit, dass die weiteren EOF-Moden physikalisch interpretierbar sind, rasch ab.
Denn geophysikalische Systeme zeichnen sich in der Regel gerade dadurch aus,
dass eine Vielzahl von Prozessen iiber Zeit- und Raumskalen hinweg miteinan-
der interagiert, was der Eigenschaft der EOFs, voneinander génzlich unabhéngige
Moden zu erzeugen, entgegensteht.

— Berechnung: In der Regel wird der Datensatz X vor der Analyse zentriert. Die
EOFs berechnen sich als Eigenvektoren der Kovarianzmatrix des Datensatzes.
Die PCs ergeben sich dann aus der Projektion der EOFs auf den Datensatz. Das
Resultat der EOF-Analyse ist also eine Zerlegung in zeitlich konstante Muster p,
die EOF's, und zeitabhéngige Koeffizienten «, die PCs:

K
X, = Z Oék(t)pk
k=1

Fiir die EOF-Moden wird eine Darstellungsform gewihlt, bei der die PCs so nor-
miert werden, dass sie die Standardabweichung Eins haben. Daraus folgend, haben
die EOFs die (physikalische) Dimension der analysierten Daten und eine Ampli-
tude, die der typischen Schwankungsbreite der analysierten Daten entspricht.
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Eine Rangfolge der Muster ldsst sich anhand des Anteils an der Gesamtvarianz des
Datensatzes, den ein Muster zu beschreiben vermag (kurz der erklirten Varianz
n, siche Anhang A), erstellen.

— Literaturhinweise und Programmquelle(n): Umfassend ist die EOF-
Analyse, die oftmals auch als ,, Principal Component Analysis—PCA*“ bezeichnet
wird, in der Monographie von Preisendorfer [1988] beschrieben. Grundlage fiir die
in der vorliegenden Arbeit verwendete Darstellung ist das Buch von von Storch
und Navarra [1999)].

Das Verfahren wurde in MATLAB programmiert und ist unter der Bezeichnung
MV_EQOF Teil des Programmpakets MVSTAT (siche Anhang D).

e EOT — Empirical orthogonal teleconnections

— Zweck: Ahnlich dem Zweck der EOFs wird eine Zerlegung in einige wenige fiir
den Datensatz charakteristische (hier im Gegensatz zu den EOFs nicht mehr
orthogonale) Muster und dazugehorige (ebenfalls unkorrelierte) Koeffizienten an-
gestrebt. Hier sind die Koeffizienten aber Zeitreihen aus dem Datensatz selbst
und somit direkt mit einer geographischen Position verkniipft. Die Aufgabe der
rdumlichen Orthogonalitdt macht eine physikalische Interpretierbarkeit der Mus-
ter wahrscheinlicher, wiahrend die Auswahl einer Zeitreihe aus dem Datensatz als
Koeffizient eine starke Regionalisierung der Muster zur Folge hat, die bei der EOF-
Analyse oftmals in einer nachgeschalteten Rotation (siehe z.B. Richman [1986))
der EOF's erzwungen wird.

— Berechnung: Die Berechnung erfolgt in zwei Schritten: Zuerst wird aus dem Da-
tensatz diejenige Zeitreihe bestimmt, die den gréfiten Anteil der Varianz des ge-
samten Datensatzes erklért. Ist die Zeitreihe gefunden, wird im zweiten Schritt das
EOT-Muster durch lineare Regression dieser Zeitreihe mit allen anderen Zeitrei-
hen des Datensatzes berechnet. Der Anteil des Datensatzes, den das erste Mus-
ter beschreibt, wird vom Datensatz subtrahiert und die Prozedur beginnt wieder
mit dem ersten Schritt. Auf diese Weise wird sukzessive eine Reihe von Mus-
tern und Zeitreihen berechnet. Die Punkte im Raum, an denen die Zeitreihen zu
Koeffizienten bestimmt wurden, werden als Basispunkte (englisch: , base points*)
bezeichnet.

— Literaturhinweise und Programmgquelle(n): Da das Verfahren noch sehr neu
ist, gibt es bislang kaum Literatur, die eine Einschitzung der Vor- und Nachteile
der Methode in der Praxis erlaubt. Die einzigen Anwendungen sind die im Ori-
ginalartikel von wvan den Dool et al. [2000] dargelegten Beispiele. Eine weitere
Anwendung fiir die diese Methode préadesteniert ist, ist die Analyse des Was-
serstandes in der Ostsee, wie sie in der vorliegenden Arbeit gezeigt wird (siehe
Kapitel 5.2.2.3, insbesondere Abbildung 59) und bereits in Janssen et al. [2001]
verdffentlicht ist.
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Das Verfahren wurde entsprechend dem Originalartikel in MATLAB program-
miert und ist unter der Bezeichnung MV_EOT Teil des Programmpakets MVSTAT
(siche Anhang D).

e CCA - Kanonische Korrelationsanalyse (Canonical correlation analysis)

— Zweck: Die CCA dient dem Auffinden gekoppelter statistischer Moden in zwei
multivariaten Datensédtzen. Es erfolgt eine Zerlegung in Muster und Koeffizienten
anolog zur EOF-Analyse, jedoch fiir zwei Datensétze parallel:

K
X, = Z o (t)p”
k=1

K
Y=Y Bit)d"
=1

Das Verfahren ist so beschaffen, dass die Koeffizienten a; und 3; maximale Kor-
relation aufweisen. Die weiteren Koeffizienten weisen ebenfalls maximale Korre-
lation auf, jedoch unter der Bedingung mit ihrem Vorgénger unkorreliert zu sein.

Falls sich ein durch hohe Korrelation erkenntlich gewordener statistischer Zusam-
menhang zwischen beiden Datensédtzen als physikalisch plausibel erweist, kann
aus den Ergebnissen der CCA in einfacher Weise ein lineares Regressionsmodell
zwischen den beiden Variablen erstellt werden, das zur Vorhersage einer Variablen
durch die andere eingesetzt werden kann (siehe Kapitel 6, Seite 111).

— Berechnung: Da sich die Methode fiir eine grofle Anzahl an Freiheitsgraden der
Datensétze als instabil erwiesen hat [Bretherton et al., 1992], miissen die Daten
entsprechend vorbehandelt werden. Eine sehr effiziente Methode zur Verringerung
der Freiheitsgrade ist eine EOF-Analyse beider Datenséitze. Indem nur einige we-
nige EOFs jedes Datensatzes beibehalten werden, konnen kleinskalige Fluktua-
tionen eliminiert werden. Die CCA-Muster werden schliefflich als Eigenvektoren
zweier Matrizen berechnet, die sich aus einer Kombination der Auto-Kovarianz-
und Kreuz-Kovarianzmatrizen der beiden Datensétze ergeben.

— Literaturhinweise und Programmquelle(n): Grundlage fiir die in dieser Ar-
beit verwendete Darstellung ist das Buch von von Storch und Navarra [1999].
Da die Methode schon vielfach angewandt wurde, gibt es auch eine Vielzahl von
Arbeiten, die dies dokumentiert. Hier seien zwei Arbeiten angefiihrt, die sich mit
Nord- und Ostsee befassen. Zum einen handelt es sich dabei um eine Analyse der
Wasserstandsschwankungen der Ostsee [Heyen et al., 1996] und zum anderen um
eine Untersuchung zum Salzgehalt in der Deutschen Bucht [Heyen und Dippner,
1998].

Das Verfahren wurde in MATLAB programmiert und ist unter der Bezeichnung
MV_CCA Teil des Programmpakets MVSTAT (siche Anhang D).
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e MCA - Maximum-Kovarianzanalyse (Maximum covariance analysis)

— Zweck: Der Zweck, der mit dieser Methode verfolgt wird, ist im Wesentlichen
identisch mit dem der CCA: Das Auffinden und die Quantifizierung eines Zusam-
menhangs zwischen zwei mehrdimensionalen Datensétzen.

— Berechnung: Ein Vorteil dieser Methode gegeniiber der CCA ist die uneinge-
schréankte numerische Stabilitdt. Somit entféllt die Notwendigkeit zur Vorbehand-
lung der Daten. Die Muster werden hier durch eine Singulédrwertzerlegung der
Kreuzkovarianzmatrix der beiden Datensétze berechnet. Irrefithrenderweise hat
die Bezeichnung des Rechenverfahrens im englischen Sprachgebrauch (Singular
Value Decomposition — SVD) dem gesamten Verfahren seinen Namen aufgepriigt,
obwohl der hier (einem Vorschlag von von Storch und Zwiers [1999], Seite 336,
folgend) benutzte Name MCA der Methode besser gerecht wird, da er das Charak-
teristische der Methode, ndmlich die Maximierung der Kovarianz, zum Ausdruck
bringt.

— Literaturhinweise und Programmgquelle(n): Die Grundlagen des Verfahrens
sind in der Arbeit von Bretherton et al. [1992] ausfiihrlich auch im Vergleich zu
anderen Methoden dargelegt. Eine detaillierte Beschreibung der Anwendung des
Verfahrens enthélt Wallace et al. [1992]. Kritische Anmerkungen sowohl zur MCA
wie zur CCA gibt Cherry [1996].

Das Verfahren wurde in MATLAB programmiert und ist unter der Bezeichnung
MV _MCA Teil des Programmpakets MVSTAT (sieche Anhang D).

2.3.2 Verfahren zur Zeitreihenanalyse

e SSA — Singular spectrum analysis

— Zweck: Die Methode ermoglicht eine ,,daten-adaptive“ Filterung von Zeitreihen.
,Daten-adaptiv® bedeutet in diesem Zusammenhang, dass die Eigenschaften der
Filterung nicht a priori festgelegt sind, sondern sich aus den zu analysierenden Da-
ten ergeben. Im Zuge der Filterung wird die Zeitreihe in verschiedene Komponen-
ten, wie (nicht notwendigerweise lineare) Trends, Oszillationen und ,, Rauschen,
zerlegt. Die Oszillationen konnen dabei sowohl in Phase als auch in Amplitude mo-
duliert sein. Durch die Rekonstruktion nur einiger weniger dieser Komponenten,
lasst sich (wie bei den EOFs) eine Datenkompression erreichen, die die Methode
zur Vorbehandlung fiir weitere Analysen, insbesondere fiir die Spektralanalyse
mittels MEM, sehr wertvoll macht.

— Berechnung: Die Berechnung ist identisch mit der bei der oben beschriebenen
EOF-Analyse. Der gravierende Unterschied liegt in der Struktur der zu analysie-
renden Daten: Wihrend der EOF-Analyse (in der hier benutzten Konfiguration)
eine zeitliche Abfolge rdumlicher Verteilungen als Datenbasis zu Grunde liegt,
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stellt eine einzelne Zeitreihe die Datenbasis fiir die SSA dar. Aus der zu analysie-
renden Zeitreihe wird eine Matrix gebildet, indem die jeweils um einen Zeitschritt
verschobenen Versionen der Zeitreihe X zusammengefasst werden. Daraus resul-
tiert eine Zerlegung analog den EOF's:

*

(Xt+A7 Xiton, - -Xt+m*A) = ak(t)p .
1

3

e
Il

Hierbei ist A der Zeitschritt und m* die Anzahl der Zeitverschiebungen. Zur
Unterscheidung werden die Muster als T-EOFs und die Koeffizienten als T-PCs
bezeichnet. Aus den T-PCs und T-EOFs lassen sich Zeitreihen rekonstruieren,
die RCs (reconstructed components), die die Lénge der Ausgangszeitreihe besit-
zen und im Gegensatz zu den T-PCs auch die Phaseninformation beinhalten.
Die Auswahl der maximalen Zeitverschiebung m* (engl.: embedding dimension)
fithrt zum klassischen Problem des Abwigens zwischen statistischer Sicherheit
(m* moglichst klein) und groBtmoglicher Information (m* moglichst grol). Wie
die Praxis gezeigt hat, ist die SSA zur Analyse periodischer Anteile einer Zeitreihe
in der Regel im Periodenbereich (%*, m*) erfolgreich.

— Literaturhinweise und Programmaquelle(n): Neben den beiden Grundsatz-
artikeln von Broomhead und King [1986] und Vautard und Ghil [1989], die die
Entwicklung der Methode aus unterschiedlichen Blickwinkeln (Analyse dynami-
scher Systeme in Broomhead und King [1986], Analyse paldoklimatischer Zeitrei-
hen in Vautard und Ghil [1989]) beschreiben, enthélt der Ubersichtsartikel von
Ghil et al. [2001] eine ausfiithrliche Darstellung der Methode. In letzterer Arbeit
werden sowohl die Theorie als auch die Probleme der praktischen Anwendung
sowie der Vergleich mit anderen Methoden auf verstindliche Weise dargelegt. Die
Autoren dieser Arbeit haben auch ein Programmpaket (SSA-MTM-Toolkit; Det-
tinger et al. [1995]) entwickelt, in dem die SSA mit Methoden der Spektralanalyse
von Zeitserien zusammengefasst ist. Das Programmpaket mit ausfiihrlicher Doku-
mentation findet sich im Internet unter http://www.atmos.ucla.edu/tcd/ssa.
In der vorliegenden Arbeit finden die von Eric Breitenberger (Geophy-
sical Institute, University of Alaska, ericQgi.alaska.edu) in MATLAB
geschriebenen Programme zur SSA Verwendung. Im Internet unter:
ftp://ftp.gi.alaska.edu/pub/eric.

e MISSA — Multichannel Singular spectrum analysis

— Zweck: Die MSSA ist die Erweiterung der SSA um die rdumliche Dimension.
Dementsprechend wird die Methode an dieser Stelle erlautert, obwohl eine Ein-
ordnung in die Kategorien Musteranalyse und Zeitreihenanalyse nicht eindeutig
ist. Denn die MSSA stellt eine Methode dar, die die Analyse des zeitlichen Verlaufs
raumlich aufgeloster Prozesse erlaubt.
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Bei der MSSA werden mehrere Zeitreihen gleichzeitig einer SSA unterzogen, wobei
die Zeitreihen oftmals eine Abfolge rdumlicher Verteilungen repréisentieren. In
diesem Fall ist das Ziel die Analyse raum-zeitlicher Variabilitéit eines Datensatzes
durch Zerlegung in einzelne Moden. Im Gegensatz zur EOF-Analyse erlaubt die
MSSA Aussagen zur Dynamik des durch den Datensatz beschriebenen Systems,
da die MSSA-Moden einen raum-zeitlichen Verlauf charakterisieren.

— Berechnung: Aus dem zu analysierenden Datensatz wird, vollkommen analog
zur oben beschriebenen SSA, eine Datenmatrix gebildet, die aus den jeweils um
einen Zeitschritt verschobenen Versionen des Ausgangsdatensatzes besteht:

Y, = (Xt+A,1, Xt+A,2 .. -Xt+A7L;

Xivon, Xeyono - Xepoa

Xter*A,l; Xt+m*A,2 cee Xter*A,L)-

Die Berechnung der MSSA-Moden erfolgt (wie schon bei der SSA) analog zur
EOF-Analyse. D.h. aus einer Eigenwertzerlegung der Kovarianzmatrix von 3_/; re-
sultieren die hier als Raum-Zeit-EOFs (ST-EOFs) bezeichneten Muster.

Ein Problem bei der praktischen Durchfithrung einer MSSA stellt die anfallende
Datenmenge dar. Bereits die Analyse eines kleinen Datensatzes der Dimension
100 x 100 mit einer Zeitverschiebung von m* = 10 erzeugt eine 1000 x 1000
Eigenvektormatrix, 1000 Eigenwerte und eine 10 x 1000 Matrix mit PCs. Wie sich
leicht einsehen lasst, sind fiir die Praxis relevante Aufgabenstellungen auf direkte
Weise kaum zu bearbeiten. Eine Losung des Problems ist die Datenkompression
mittels EOFs. Hierbei werden nur einige wenige PCs der MSSA unterzogen, was
die rdumliche Dimension erheblich reduziert.

— Literaturhinweise und Programmquelle(n): Die Entwicklung der Methode

ist in der Arbeit von Plaut und Vautard [1994] beschrieben. Dort erfolgt auch
eine eingehende Erlduterung der Eigenschaften der MSSA anhand von Analysen
zur Variabilitdt der Atmosphére in der Nordhemisphére. Im Ubersichtsartikel von
Ghil et al. [2001] finden sich sowohl eine ausfiihrliche Darstellung der Theorie als
auch Beispiele aus der praktischen Anwendung.
In der vorliegenden Arbeit finden, wie schon bei der SSA, die von Eric Brei-
tenberger (Geophysical Institute, University of Alaska, eric@gi.alaska.edu) in
MATLAB geschriebenen Programme zur MSSA Verwendung. Im Internet unter:
ftp://ftp.gi.alaska.edu/pub/eric.

e MEM - Maximum-Entropie-Methode (Maximum-entropy method)

— Zweck: Die MEM dient zur Berechnung des Spektrums einer Zeitreihe. Der Vor-
teil der Methode liegt in der sehr hohen spektralen Auflésung.

— Berechnung: Zur Berechnung der Spektraldichte wird die zu analysierende
Zeitreihe durch einen linearen autoregressiven Prozess der Ordung M (AR(M))
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approximiert. Dies geschieht, indem nach dem am wenigsten vorhersagbaren Pro-
zess gesucht wird, der dieselben Autokorrelationskoeffizienten wie die Zeitreihe
besitzt. Im Sinne der Informationstheorie ist das der Prozess mazimaler Entropie,
was der Methode ihren Namen gegeben hat.

Die Schwierigkeit bei der Anwendung der Methode liegt in der Auswahl der Ord-
nung M. Einerseits steigt die Frequenzauflosung mit M, andererseits steigt aber
auch die Anzahl der ,Peaks” im Spektrum und zwar weitgehend unabhéngig vom
Verhalten der Zeitreihe. Es gibt eine Anzahl von Methoden zur Wahl von M,
von denen aber keine eine unter allen Bedingungen zuverldssige Abschétzung fiir
M ergibt. In der Praxis hat es sich bewéhrt, die Zeitreihe mittels SSA zu fil-
tern. Durch die daraus resultierende Bandlimitierung der Zeitreihe liefert schon
eine geringe Ordnung M eine gute Auflésung bei Minimierung ,,unechter Peaks®.
Wenn nicht sichergestellt ist, dass sich die Zeitreihe durch einen AR-Prozess be-
schreiben lésst, sollte in jedem Fall eine weitere Methode zur Spektralschatzung
herangezogen werden.

— Literaturhinweise und Programmquelle(n): In dem Ubersichtsartikel von
Ghil et al. [2001] wird sowohl die MEM als auch ihre Kombination mit der SSA
besprochen. Eine weitere gute Ubersicht zur Spektralschitzung allgemein, wie zur
MEM im Besonderen enthélt Press et al. [1992].

Die Methode ist im SSA-MTM-Toolkit enthalten und von Eric Breitenberger
in MATLAB umgesetzt worden, dessen Programme hier benutzt wurden (siehe

SSA).
e Wavelets

— Zweck: Seit den grundlegenden Arbeiten von Fourier ist es moglich, eine Zeitreihe
sowohl im Zeit- wie im Frequenzraum — aber nicht in beiden zugleich (!) — zu be-
schreiben. Mit der gefensterten Fourier-Transformation von Gabor [1946], bei der
die Frequenzen eines Signals abschnittsweise berechnet werden, lassen sich die
Probleme der klassischen Fourier-Analyse (mit einigen Einschrankungen) iiber-
winden. Wavelets sind schliefllich in der Lage, ein Signal gleichzeitig in Zeit und
Frequenz mit hoher Auflésung zu analysieren (vergleiche Abbildung 5). Damit
bieten sich Wavelets zur Analyse nichtstationérer Zeitreihen an. Abbildung 5 ver-
deutlicht den Unterschied zwischen Wavelets und gefensterter Fourier-Analyse. Ei-
ne Anwendung der kontinuierlichen Wavelet-Transformation zeigt Abbildung 14.

— Berechnung: Bei der kontinuierlichen Wavelet-Transformation geht das Signal
f(t) iiber in eine Funktion zweier Variabler, Skale (oder Periode) und Zeit:

c(a,b) = / F(£)U(at + b)dt.

Ausgangspunkt dieser Transformation ist die Funktion ¥, das Wavelet, das eine
schrittweise Dehnung um a und Verschiebung um b erfahrt.
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Abbildung 5: Oben: Gefensterte Fourier-Analyse mit Fenstern konstanter Breite und variierender
Anzahl von Oszillationen. Unten: Durch Dehnung und Stauchung des Wavelets entsteht ein Fenster
unterschiedlicher Breite aber mit einer konstanten Anzahl von Oszillationen.

— Literaturhinweise und Programmaquelle(n): Eine sehr anschauli-
che Einfiihrung zu Wavelets, die sowohl in deutscher wie englischer
Sprache vorliegt, ist das Buch von Hubbard [1997]. Fiir einen schnel-
len Einstieg in die praktische Anwendung der kontinuierlichen Wavelet-
Transformation ist die Arbeit von Torrence und Compo, im Internet unter:
http://paos.colorado.edu/research/wavelets/, sehr gut geeignet. Dort
findet sich sowohl eine kurze Beschreibung der Theorie und der Algorithmen als
auch Programme zur Wavelet-Analyse in Fortran, IDL und MATLAB.

Die in in der vorliegenden Arbeit gezeigten Wavelet-Analysen beruhen auf der
MATLAB Version dieser Programme. Ein detaillierte Beschreibung haben die
Autoren in Torrence und Compo [1998] gegeben.

2.4 Validation

Numerische Simulationen von natiirlichen Systemen, wie sie z.B. Nord- und Ostsee darstellen,
sind seit einigen Jahrzehnten Mittel zur Erweiterung wissenschaftlicher Erkenntnis, werden
in zunehmendem Mafle aber auch zur Grundlage von weitreichenden politischen Entschei-
dungen. Ein populédres Beispiel dafiir ist der Einfluss von Klimamodellen auf die Diskussion
zu Klimadnderungen und deren Auswirkungen (siche etwa von Storch et al. [1999]).

In diesem Zusammenhang ist die Frage von besonderer Bedeutung, welche Anteile des
natiirlichen Systems vom Simulationsmodell mit welcher Genauigkeit reproduziert oder prog-
nostiziert werden. Ansétze zur Beantwortung dieser Frage werden oftmals unter dem Begriff
, Validation* zusammengefasst.
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2.4.1 Zur Definition des Begriffs ,,Validation*

In der wissenschaftlichen Welt besteht weitgehende Uneinigkeit was unter dem Begriff |, Va-
lidation“ in Bezug auf numerische Simulationsmodelle zu verstehen ist bzw. ob der Begriff
in diesem Zusammenhang iiberhaupt anwendbar ist. Die Lage wird durch die Verwendung
weiterer Begriffe (z.B. Verifikation, Evaluation, Kalibration), die dieselbe Problematik behan-
deln, aber nicht klar voneinander abgegrenzt sind, zusétzlich kompliziert. Eine Bewertung
einiger dieser Begriffe aus logischer und philosophischer Sicht haben Oreskes et al. [1994]
gegeben. Dort wurde darauf hingewiesen, dass weder der Begriff ,,Validation“ noch ,,Veri-
fikation“ in seiner urspriinglichen Bedeutung auf Simulationen von natiirlichen Systemen
anwendbar ist.

In der vorliegenden Arbeit wird der Begriff ,, Validation“ in Anlehnung an die Arbeit von
Dee [1995] benutzt, der folgende Definition vorgeschlagen hat:

,, Validation® eines numerischen Modells bezeichnet den Prozess der Formulierung
und Uberpriifung von expliziten Forderungen an die Anwendbarkeit und Genau-
igkeit der Modellergebnisse in Bezug auf einem bestimmten Zweck, wie auch auf
das zu reprisentierende natiirliche System.

Diese Definition lédsst sich auf alle Stufen der Modellentwicklung anwenden. Da die Interna
des numerischen Modells in der vorliegenden Arbeit aber als weitgehend unbekannt angese-
hen werden (sog. ,,black-box“-Modell) und die Validation sich ausschlieflich auf die Modeller-
gebnisse bezieht, kann die oben gegebene Definition auf den in Dee [1995] als , functional
validation®“ bezeichneten Anteil begrenzt werden.

Als , funktionale Validation“ wird die Formulierung und Uberpriifung von Forde-
rungen an die Situationen, Prozesse und Ereignisse, die vom Modell représentiert
werden und die Genauigkeit, mit der sie reprisentiert werden, bezeichnet.

2.4.2 Funktionale Validation der dekadischen Simulation mit dem HAMSOM

Die Definition der ,funktionalen Validation“ erfordert die Formulierung von Forderungen
beziiglich der Simulationsergebnisse. Da die Modellsimulation in der vorliegenden Arbeit
aber nicht einem konkreten Zweck dient, sondern ganz allgemein auf ihre Tauglichkeit zur
Abbildung der mehrjahrigen Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee untersucht
werden soll, gestaltet sich die Formulierung expliziter Forderungen schwierig. Forderungen
der Art ,,das Modell sollte X % der beobachteten Variabilitat beschreiben* beherbergen die
Willkiir in der Wahl von X. Daher wird auf eine solche Angabe verzichtet. Stattdessen wird
mittels dreier statistischer Grofien (der erklidrten Varianz n , dem Korrelationskoeffizienten
R und dem mittleren quadratischen Fehler RMSE (siehe Anhang A)) eine Quantifizierung
der Abweichungen der Simulationsergebnisse von den Beobachtungen vorgenommen. Die
Berechnung dieser Fehlermafle stellt einen wichtigen Schritt im Rahmen der funktionalen
Validation dar und kann zu einem spéteren Zeitpunkt zu der in der Definition angefiihrten
, Uberpriifung von Forderungen“ herangezogen werden.
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Dieser Zeitpunkt wére z.B. dann gekommen, wenn die berechneten Fehlermafle zur Beur-
teilung von simulierten Anderungen in der Hydrographie in Nord- und Ostsee gemifl einem
Klima-Szenario herangezogen wiirden. In diesem Fall wiirden die Anderungen von Kontroll-
zu Szenariosimulation in Bezug zu den Abweichungen der Simulationsergebnisse von den
Beobachtungen in der Kontrollsimulation gesetzt.

Der Analyse der mehrjiahrigen Variabilitiat als Zielsetzung der vorliegenden Arbeit folgend,
beschriankt sich die Validation auf diesen Variabilitdtsanteil, d.h. es werden weder Analysen
des mittleren Zustandes oder des Jahresgangs noch kiirzerperiodischer Anteile vorgenommen.
Fiir Analysen der Simulationsergebnisse - der in der vorliegenden Arbeit ausgeklammerten
Anteile - kann auf die Literatur verwiesen werden [Janssen et al., 2001; Schrum et al.,
1999, 2000].
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3 Mittlerer Zustand der Hydrographie in Nord- und
Ostsee

Um ein geophysikalisches System zu verstehen, ist es erforderlich sowohl den mittleren Zu-
stand als auch seine Variabilitit eingehend zu analysieren. Bei der Betrachtung der Va-
riabilitédt ist es weiterhin sinnvoll, streng periodische Signale abzuspalten und getrennt zu
behandeln. Das gilt insbesondere dann, falls es wie z. B. beim Tages- oder Jahresgang eine
bekannte Ursache dafiir gibt.

Dieser Maxime folgend, wird in diesem Kapitel eine kurze Beschreibung des mittleren Zu-
standes und der saisonalen Schwankungen der Hydrographie in Nord- und Ostsee gegeben.
Auf diese Weise wird die Unterschiedlichkeit beider Randmeere aufgezeigt, die es zu beriick-
sichtigen gilt, um dem Hauptanliegen der vorliegenden Arbeit — der Analyse der mehrjéhrigen
Variabilitat — gerecht werden zu konnen.

Fiir einen derartigen Uberblick ist der klimatologische Datensatz von Janssen et al. [1999]
(sieche Kaptitel 2.1.4, Seite 14) die ideale Grundlage, da er die Temperatur- und Salzge-
haltsverhéltnisse in Nord- und Ostsee in einheitlicher Weise mit hoher raumlicher Auflésung
wiedergibt.

Geméf dem Fokus der vorliegenden Arbeit auf der Variabilitdt muss eine Darstellung des
mittleren Zustandes recht kurz ausfallen. Detailliertere Darstellungen zur Hydrographie der
Nordsee finden sich z. B. in Lee [1980], Becker [1990] und Otto et al. [1990]. Fiir die Ostsee
eignen sich z. B. Voipio [1981], Matthius [1996] und Maagard und Rheinheimer [1974]. Be-
sondere Erwdhnung verdienen die wenigen Arbeiten, in denen die Hydrographie von Nord-
und Ostsee gemeinsam behandelt wird. Hierzu zihlen Dietrich [1959] und ein neuerer Uber-
blick von Rodhe [1998] .

3.1 Topographie

Ein bedeutender Teil der hydrographischen Unterschiede von Nord- und Ostsee lésst sich
bereits aus Topographie und geographischer Lage erkldren. Schon der erste Blick auf die
Tiefenverteilung in Abbildung 6 zeigt grole Unterschiede in der topographischen Gliederung
beider Randmeere.

Bei der Nordsee handelt es sich um ein flaches Schelfmeer (mittlere Tiefe etwa 74 Meter)
ohne starke topographische Gliederung mit offenem Zugang zum Nordatlantik. Sie stellt in
grober Naherung ein nach Norden offenes rechteckiges Becken mit von Siiden nach Norden
leicht abfallendem Meeresboden dar. Eine bedeutende Ausnahme bildet die Norwegische
Rinne mit einer maximalen Tiefe von {iber 700 Metern im Skagerrak. Weitere Verbindung
mit dem Atlantischen Ozean hat die Nordsee iiber einen schmalen Zugang im Englischen
Kanal.

Die Ostsee (mittlere Tiefe etwa 60 Meter) besitzt fjorddhnlichen Charakter und ist durch ein
System von Schwellen vom Zugang zum Atlantik weitgehend abgeschnitten. Mafigeblich fiir
den Wasseraustausch zwischen Ostsee und Nordsee ist die maximale Tiefe iiber den Schwel-
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Abbildung 6: Tiefenverteilung und Regionen von Nord- und Ostsee.

len. Sie betriigt 18 Meter fiir den GroBen und Kleinen Belt sowie 8 Meter im Oresund [Rodhe,
1998]. In ihrem Innern ist die Ostsee durch eine ausgeprégte Beckenstruktur gekennzeichnet.
Der Austausch zwischen den einzelnen Becken ist ebenfalls durch eine Vielzahl von Schwellen
erheblich reduziert.

Auch die Auspragung der Gezeiten ist durch den Zugang zum Atlantik bestimmt. Sowohl
Nord- als auch Ostsee sind zu klein, um selbst bedeutende Gezeitenamplituden zu entwickeln.
Im Vergleich zur Ostsee, wo die Gezeiten insgesamt bedeutungslos sind, besitzt die Nordsee
eine vom Atlantik angeregte vor allem halbtégige (M) Mitschwingungsgezeit mit Gezeiten-
amplituden von z. T. iiber zwei Metern entlang der englischen, sowie von 1-2 Metern entlang
der niederldndischen und deutschen Kiiste. Verbunden mit den Wasserstandsschwankungen
sind starke Gezeitenstrome, die fiir eine hohe gezeitenbedingte Vermischung insbesondere
in den flachen Kiistenregionen sorgen und dort ganzjidhrig ungeschichtete Verhéltnisse zur
Folge haben.

Im Gegensatz zur Nordsee ist die Ostsee génzlich von Landmassen umgeben, was einen
deutlich starkeren kontinentalen klimatischen Einfluss erwarten lédsst. Besonders deutliche
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Unterschiede ergeben sich etwa in der Temperatur an der Meeresoberfldche, aber auch im
Jahresgang des Salzgehaltes aufgrund unterschiedlicher Eintrittszeiten des Maximums der
Flusseintrage.

3.2 Salzgehalt

Aus der Verteilung des Oberflichensalzgehaltes in Abbildung 7 werden die vor allem aus
der Topographie resultierenden Unterschiede in der Hydrographie von Nord- und Ostsee
deutlich.

Die Nordsee besitzt, vom unmittelbaren Kiistenstreifen abgesehen, ozeanische Salzgehalte
mit Werten > 34.75. Nur die Bereiche nahe der Flussmiindungen und des Norwegischen
Kiistenstroms haben aufgrund der Frischwasserzufuhr deutlich reduzierte Salzgehalte, die
unter 30 fallen kénnen.

Die Ostsee zeichnet sich hingegen durch einen stark reduzierten mittleren Salzgehalt < 10 aus
und stellt damit eines der gréfiten Brackwassermeere der Welt dar. An den Enden des Finni-
schen und Bottnischen Meerbusens geht der Salzgehalt bis auf Werte unter 2 zuriick. Diese
geringen Salzgehalte sind das Resultat von grofien Flusseintragen [Bergstrom und Carlsson,
1994] stark reduzierter Salzzufuhr aus dem Atlantik und einem Uberschuss von Niederschlag
gegeniiber der Verdunstung [Omstedt et al., 1997].

Februar August

65°N 65°N

60°N 60°N

55°N fi 55°N fi

10°E 20°E 30°

10°E 20°E 30°

Abbildung 7: Oberflichensalzgehalt in Nord- und Ostsee. Die Datenbasis fiir diese Abbildung stellt
der klimatologische Datensatz von Janssen et al. [1999] (siehe Seite 14) dar.

Wie der Vergleich der Verteilungen der Monate Februar und August in Abbildung 7 zeigt,
ist die Amplitude des Jahresgangs im Oberflichensalzgehalt in weiten Teilen der Nordsee
< 0.25. Die Salzgehalte sind im Sommer gegeniiber den Winterwerten im ganzen reduziert,
mit einer besonders auffallenden Reduktion entlang der Norwegischen Kiiste, was im We-
sentlichen durch die grofleren Frischwassereintréige in den Frithjahrs- und Sommermonaten
zu erkldren ist. Verstdrkend wirkt dabei die thermische Schichtung, die eine Verteilung des
nahe der Oberfliche eingebrachten Frischwassers iiber die gesamte Wassersiule erschwert
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oder verhindert, sowie saisonale Anderungen des Windfeldes, die in den Sommermonaten ei-
ne Ausbreitung des Ostseeausstroms von der Norwegischen Kiiste Richtung Shetland Inseln
erlauben.

Die regionalen Unterschiede im Oberflichensalzgehalt setzen sich, wie Abbildung 8 verdeut-
licht, {iber die gesamte Wasserséaule fort. Der Schnitt durch die Nordsee zeigt, wie sich der
Salzgehalt von der Deutschen Bucht (Frischwasserzufuhr durch die Elbe und andere Fliisse)
bis zum Nordwestausgang der Nordsee zwischen Orkney und Shetland Inseln (Einstrom at-
lantischen Wassers) kontinuierlich erhéht. Der Jahresgang ist auch in der Vertikalverteilung
gering und bis auf den Hochsommer (August) zeigt der Schnitt keine haline Schichtung.
Der Salzgehalt in der Ostsee wird bestimmt durch das Verhéltnis von einstromendem salzrei-
chen Wasser aus dem Kattegat zur Frischwasserzufuhr durch Flusseintrdge und die Differenz
von Niederschlag und Verdunstung. Das einstromende salzreiche Wasser breitet sich anfangs
bodennah aus, was durch die ausgeprigte Beckenstruktur stark behindert wird, und schich-
tet sich schlieBlich entsprechend seiner Dichte in der zentralen Ostsee ein. Der iiberwiegende
Teil dringt dabei in mittleren Tiefen in die zentrale Ostsee vor. Nur bei sehr starken Einstro-
mereignissen, den sogenannten Salzwassereinbriichen, gelangt so salzreiches Wasser (S>17)
in die Ostsee, dass es sich bis in die zentrale Ostsee bodenfolgend ausbreitend und dort zu
einer Erneuerung des Bodenwassers fiihrt. Bleibt die Salzwasserzufuhr iiber langere Zeit aus,
so nimmt der Salzgehalt auch in den tiefen Bereichen infolge vertikaler Diffusion langsam ab.
In Oberflichennéhe sorgt weiterhin die Vermischung durch den Wind fiir eine Umverteilung
des Salzes.

Infolge dieser Prozesse findet sich im Gegensatz zur Nordsee in der zentralen Ostsee eine star-
ke, permanente haline Schichtung mit einer ausgepréagten Halokline, die von ca. 40 Meter im
Arkonabecken auf 80 Meter am Nordrand des Gotlandbeckens abféllt. Die haline Schichtung
hat zur Folge, dass das Wasser unterhalb der Halokline praktisch (bis auf diffusive Prozesse)
vom Austausch mit den dariiberliegenden Schichten abgeschottet ist. Eine Erneuerung des
Tiefenwassers der Ostsee kann daher ausschliellich durch seitliche Advektion erfolgen, die
ihrerseits durch die ausgepriagte Beckenstruktur stark behindert ist. Dies hat gravierende
Folgen fiir die Biologie der Ostsee, da somit auch eine Ventilation des Bodenwassers stark
erschwert ist [Matthdus, 1996].

Oberhalb der Halokline liegt der Salzgehalt etwa bei 8 und zeigt einen Jahresgang, der dem
der Flusseintrige (Maximum im Frithsommer) folgt, wihrend der Salzgehalt unterhalb der
Halokline zum Boden hin auf 12-13 ansteigt. Gleichzeitig verschwindet der Jahresgang in
den tieferen Regionen der Ostsee.
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Abbildung 8: Salzgehalt auf je einem Vertikalschnitt durch die Nord- und Ostsee. Die Karten zeigen
die Lage der Schnitte. Die Zahlen bezeichnen die Gitterpunkte im Datensatz und stimmen mit den
Werten auf der Abzisse der monatlichen Verteilungen {iberein. Die Datenbasis fiir diese Abbildung
stellt der klimatologische Datensatz von Janssen et al. [1999] (siehe Seite 14) dar.
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3.3 Temperatur
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Abbildung 9: Oberflichentemperatur in Nord- und Ostsee. Die Datenbasis fiir diese Abbildung
stellt der klimatologische Datensatz von Janssen et al. [1999] (siehe Seite 14) dar.

Die Wassertemperatur in Nord- und Ostsee wird in mindestens dreifacher Weise durch den
Nordatlantischen Ozean beeinflusst.

Wie im vorherigen Abschnitt dargelegt, hat der Zugang zum Atlantik einen wesentlichen
Einfluss auf die Salzgehaltsverhéltnisse in Nord- und Ostsee. Daraus resultiert im Zusam-
menspiel mit den anomalen physikalischen Eigenschaften des Meerwassers ein gravierender
Unterschied im thermischen Verhalten von Nord- und Ostsee. Die kritische Eigenschaft ist
hierbei das Verhaltnis von Gefrierpunkts- und Dichtemaximumstemperatur.

Fiir Salzgehalte > 24.7 liegt die Gefrierpunktstemperatur oberhalb der Temperatur des
Dichtemaximums. In diesem Fall, der den Verhéltnissen in der Nordsee entspricht, kommt
es bei winterlicher Abkiihlung zu einer tiefreichenden Konvektion und der Warmeinhalt der
gesamten Wasserséule steht zur Abgabe an die Atmosphére zur Verfiigung.

Ist der Salzgehalt < 24.7 liegt die Gefrierpunktstemperatur unterhalb der Temperatur des
Dichtemaximums. Bei winterlicher Abkiihlung kommt es zur Ausbildung einer Winterther-
mokline bei der kaltes, aber leichteres Wasser iiber warmerem liegt und eine tiefreichende
Konvektion verhindert. Diese Verhéltnisse sind in der Ostsee anzutreffen und lassen eine
Wirmeabgabe der Ostsee an die Atmosphére nur fiir eine Schicht oberhalb der Thermokline
zu. Hierdurch wird weiterhin die Ausbildung von Eis sehr stark gefordert, was die weitere
Wirmeabgabe der Ostsee nahezu vollstdndig unterbindet.

Sowohl die Verteilungen der SST in Abbildung 9 als auch die vertikalen Schnitte durch
Nord- und Ostsee in Abbildung 10 spiegeln die geschilderten Unterschiede im thermohalinen
Verhalten wider. Insbesondere die gravierenden Unterschiede im Jahresgang der SST sind
zum groflen Teil auf diese Phanomene zuriickzufithren. Wie die Vertikalschnitte zeigen, ist die
Nordsee in den Wintermonaten vertikal homogenisiert. Im Gegensatz dazu zeigt die Ostsee
eine thermische Schichtung, die durch die haline Schichtung begiinstigt wird.
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Abbildung 10: Temperatur auf je einem Vertikalschnitt durch die Nord- und Ostsee. Sonst wie
Abbildung 8. Die Datenbasis fiir diese Abbildung stellt der klimatologische Datensatz von Janssen
et al. [1999] (siehe Seite 14) dar.
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Im Sommer zeichnet sich vor allem die Ostsee durch eine scharfe thermische Sprungschicht
aus. Neben dem Einfluss des Atlantiks auf die Temperaturverteilung in Nord- und Ostsee
iiber den Salzgehalt, besteht ein starker Zusammenhang iiber die atmosphérischen Verhélt-
nisse, insbesondere die Lufttemperatur. Nord- und Ostsee liegen im Ubergangsbereich von
maritimem Einfluss im Westen und kontinentalem Einfluss im Osten [Hupfer und Tinz,
1996]. In der nordlichen und 6stlichen Ostsee im Winter ist der kontinentale Einfluss sehr
stark, was zu niedrigen Temperaturen fiithrt. Auch die regionale Auspriagung des Jahres-
gangs in der SST entspricht den klimatischen Verhéltnissen, mit grofferen Amplituden des
Jahresgangs in der starker kontinental gepréagten Ostsee.

Hier besteht natiirlich eine Wechselwirkung mit den oben angefithrten thermohalinen
Verhéltnissen in Nord- und Ostsee. Wahrend die Nordsee das infolge dominierender West-
winde ohnehin maritime Klima durch die winterliche Wérmeabgabe unterstiitzt, tragt die
Ostsee durch die Ausbildung einer Winterthermokline und insbesondere durch die Eisbede-
ckung zur Verstiarkung des kontinentalen Klimas bei.

Nicht zuletzt besteht fiir die Nordsee in den Einstromregionen auch ein direkter Einfluss des
Atlantiks auf die Temperaturverteilung in der Nordsee. Sichtbar ist das vor allem in der SST
im Februar im Nordwesten der Nordsee sowie im englischen Kanal.
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3.4 Eisbedeckung der Ostsee

Eine der markantesten Eigenschaften der Hydrographie der Ostsee ist die allwinterliche par-
tielle Eisbedeckung. Sie ist auch fiir die Anwohner der Ostsee von besonderer Bedeutung, da
sie insbesondere im duflersten Norden den Transport auf dem Seeweg stark beeintrachtigt.

Mittlere Zahl der Eistage
pro Jahr 1931 - 1960

m Eizs;v‘;ohrschei""‘:hkeit 4

Abbildung 11: Mittlere Zahl der Eistage pro Jahr im Zeitraum 1931-1960 nach Dietrich und Schott
[1974].

Die atmosphérischen Verhéltnisse, allem voran die Lufttemperatur, sind von entscheidender
Bedeutung fiir die Eisbedeckung der Ostsee. Wie im vorherigen Kapitel dargelegt, tragen
aber auch die thermohalinen Verhéltnisse in der Ostsee, die eine tiefreichende Vermischung
verhindern, mafigeblich zur Entwicklung der Eisbedeckung bei. In den tieferen Regionen
der Ostsee kann bei winterlicher Abkiihlung nur ein Teil ihres Warmeinhalts verfiigbar ge-
macht werden. Bei Lufttemperaturen unterhalb des Gefrierpunkts ist somit der verfiighare
Wirmeinhalt sowohl in den flachen Regionen als auch in den tieferen Regionen oberhalb der
Winterthermokline rasch verbraucht und es setzt Eisbildung ein.

Im Mittel bildet sich bereits Ende November Eis in den flachen Regionen an den duflersten
Enden von Bottnischem und Finnischem Meerbusen (Wassertiefe unter 10 Meter). Im Verlauf
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des Winters breitet sich das Eis von den flacheren Regionen in die tieferen aus, bis zur Zeit
der maximalen Eisbedeckung im Mérz der Finnische und der Bottnische Meerbusen komplett
eisbedeckt sind. In starken Eiswintern ist die gesamte Ostsee eisbedeckt. Mit zunehmender

Sonneneinstrahlung geht das Eis dann im April zuriick, um im Verlauf des Mai restlos zu
schmelzen.

P

Wahrscheinlichkeit der {58,
Eisbildung

75-100%

50-75%

§
.

4 25-50%
-25%

| |
12° 16° 20° 24° 28°

Abbildung 12: Wahrscheinlichkeit der Eisbildung, berechnet fiir die Jahre 1931-1960 [Dietrich und
Schott, 1974].

Dieser winterliche Verlauf der Eisbedeckung fithrt zu der aus Abbildung 11 zu entnehmen-
den mittleren Dauer der winterlichen Eisbedeckung. Der duflerste Norden der Ostsee ist
dementsprechend mehr als das halbe Jahr eisbedeckt. Nach Siiden hin nimmt die Lénge
des Eiswinters rasch ab und das 6stliche Gotlandbecken bleibt in schwachen und mé&figen
Eiswintern génzlich eisfrei.

Wie Abbildung 12 zeigt, ist nur der Nordteil des Bottnischen und der Ostteil des Finnischen
Meerbusens in jedem Winter eisbedeckt. Nach Stiden und Westen nimmt die Wahrschein-
lichkeit ab, so dass in der zentralen Ostsee nur noch in Kiistenndhe Wahrscheinlichkeiten
> 50% auftreten. Wie schon in Abbildung 11 zu erkennen, ist das ostliche Gotlandbecken
eine Region, die nur in extrem kalten Wintern eine Eisbedeckung aufweist.
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4 Die Nordatlantische Oszillation - NAO

Atmosphére und Ozean sind auf vielfiltige Weise miteinander gekoppelt (siehe etwa Gill
[1982]). Fiir vergleichsweise kleine und flache Randmeere wie Nord- und Ostsee sind die
Auswirkungen zumindest auf die grofiskalige atmosphérische Zirkulation gering. Umgekehrt
stellt aber die atmosphérische Zirkulation iiber Wéarme-, Feuchte- und Impulstransfer die
dominante treibende Kraft fiir nahezu alle Anderungen in der Hydrographie von Nord- und
Ostsee dar.

Daraus resultiert die Annahme, dass die Variabilitéit der atmosphérischen Zirkulation im
nordatlantischen Raum einen mafigeblichen Einfluss auf die Variabilitdt der Hydrographie
in Nord- und Ostsee hat. Diese Annahme macht fiir die vorliegende Arbeit ein grundsétzliches
Verstdndnis der atmosphérischen Verhéltnisse in der die Nord- und Ostsee beeinflussenden
Region notwendig, das im Folgenden vermittelt werden soll.

Auf interannualer bis interdekadischer Zeitskala ist die Nordatlantische Oszillation die be-
deutendste grofiskalige Variationsform der Atmosphére auf der Nordhalbkugel. Die mit dieser
Variationsform assoziierten Luftdruck- und Temperaturmuster wurden bereits von Walker
und Bliss [1932] beschrieben, die dem Phénomen auch seinen Namen gegeben haben. Die
NAO manifestiert sich besonders in der Stidrke des Luftdruckgegensatzes von Azoren-Hoch
und Island-Tief in den Wintermonaten. Dies hat zur heute populédrsten Beschreibung der
NAO u.a. durch Hurrell [1995] gefithrt. Hurrell [1995] hat in Erweiterung der Arbeit von
Rogers [1984] einen NAO Index (NAOI) als normierte Luftdruckdifferenz zwischen den Sta-
tionen Lissabon (Portugal) und Stykkisholmur (Island) berechnet, wobei eine Mittelung iiber
die Monate Dezember (des Vorjahres) bis Mérz (des aktuellen Jahres) zur Definition des NAO
Winter Index (NAOWI) fiithrt. Einen sehr dhnlichen Index hat Bjerknes [1964] bereits 30
Jahre vorher in seiner wegweisenden Arbeit zur Wechselwirkung von Atmosphére und Ozean
iiber dem Nordatlantik benutzt.

In Abbildung 13 ist der NAOWI nach Hurrell [1995] zusammen mit den Ergebnissen einer
SSA (siehe Kapitel 2.3.2, Seite 22) dargestellt. Besonders niedrige Werte hat der Index
wahrend der 60er Jahre des 20. Jahrhunderts angenommen. Die letzten etwa dreilig Jahre
zeichnen sich durch einen starken Anstieg mit dem absoluten Maximum der Zeitreihe 1989,
sowie ausgeprigter dekadischer Variabilitat aus. Wie die Zerlegung der Zeitserie mittels SSA
zeigt, lésst sich dieses Verhalten auf den starken Anstieg im nicht-linearen Trend [RC(1)]
sowie die Amplifizierung des zweiten und dritten SSA-Modes [RC(2-3)] mit einer Periodizitét
von 7.8 Jahren zuriickfithren. Hingegen spielt der Anteil des NAOWI mit einer Periodizitét
von 2.3 Jahren [RC(4-5)], der die Variabilitét bis ca. 1905 mafigeblich geprégt hat, in diesem
Zeitraum keine besondere Rolle.

Der durch die graue Hinterlegung in Abbildung 13 gekennzeichnete Simulationszeitraum mit
dem HAMSOM (siehe Kapitel 2.2.3) erstreckt sich geméf vorangegangener Diskussion im
Wesentlichen iiber eine Phase mit stark bis sehr stark positivem NAOWI. Er beinhaltet
mit dem Ende der 1980er Jahre die Phase mit den hochsten Index-Werten seit Beginn der
Zeitreihe 1864.
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Abbildung 13: Oben: NAOWI 1864-2000 nach Hurrell [1995] (rot) und Rekonstruktion aus den
ersten drei SSA-Moden (blau). Darunter: Die wichtigsten fiinf SSA-Moden. Grau unterlegt ist der
Zeitraum der HAMSOM Simulation 1979-1993. Weitere Erlduterungen im Text.

Eine Besonderheit in der Zeitreihe des NAOWI tritt in der Mitte der 1990er Jahre auf. Vom
Winter 1995 auf den Winter 1996 erfolgte die stirkste jahrliche Anderung im Verlauf von
iitber 100 Jahren.

Wie die in Abbildung 14 dargestellten Ergebnisse einer Wavelet-Analyse (siehe Kapitel 2.3.2,
Seite 25) des NAOWTI sehr anschaulich zeigen, ist der Begriff Nordatlantische ,,Oszillation®,
zumindest was den zeitlichen Verlauf angeht, irrefithrend, denn in keinem Periodenbereich
finden sich durchgehend grofie Amplituden. Vielmehr hat es Episoden gegeben, in denen
bestimmte Perioden besonders ausgepréagt waren. Wie Abbildung 14b zeigt, ergibt sich ein
zeitlich gemitteltes Wavelet-Spektrum mit einem Maximum bei 7-8 Jahren. Geméafi Wunsch
[1999] sind alle Strukturen der Zeitreihe mit der Hypothese eines stochastischen Prozesses
mit nahezu weilem Spektrum vereinbar, was der Vorhersagbarkeit der NAO enge Grenzen
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a) lokales Wavelet Spektrum b) globales Wavelet Spektrum
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Abbildung 14: Morlet Wavelet-Spektrum des NAOWI. Die schwarze, gewolbte Linie in Teil a)
kennzeichnet den Bereich, der durch Randeffekte beeinflusst ist. Das globale Wavelet-Spektrum b)
wird als zeitliches Mittel aus a) berechnet.

setzt.

Das fiir die NAO charakteristische Luftdruckmuster zeigt Abbildung 15a. Als Datenbasis
dienen monatliche Luftdruckverteilungen mit einer rdumlichen Auflésung von 2.5° x 2.5°
aus den NCEP/NCAR Reanalysen (Kalnay et al. [1996]; siche Abschnitt 2.1.4, Seite 15).
Dargestellt ist die erste EOF sowie der zugehorige Koeffizient (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 19),
der iiber die Monate Dezember—Mérz gemittelten Luftdruckanomalie im nordatlantischen
Raum. Der 1. EOF-Mode erklart 55% der Varianz der winterlichen Luftdruckschwankun-
gen der Jahre 1949-2000. Deutlich zu erkennen sind das Island-Tief als negatives Zentrum
dieses Musters, sowie das Azoren-Hoch als positives Zentrum. Wie aus der geostrophischen
Relation folgt, beschreibt dieser EOF-Mode und somit auch der NAOWI im Wesentlichen
die Stérke des winterlichen Westwindes in einem Band von 50°-65°N. Positive Indexwerte
groflen Betrags sind verkniipft mit anomal starken Westwinden und umgekehrt.

Der in Abbildung 15b gezeigte Koeffizient gibt die Polarisation und Stérke des EOF-Musters
wieder. Zum Vergleich ist auch der NAOWI dargestellt. Die grofie Ubereinstimmung der
beiden Kurven liefert die Begriindung, warum der 2-Stationen-Index nach Hurrell [1995] eine
derart grofle Bedeutung fiir die Beschreibung der winterlichen atmosphérischen Verhéltnisse
im nordatlantischen Raum hat: Der NAOWI gibt mit grofler Genauigkeit die Variabilitéit
des dominierenden Modes der winterlichen Luftdruckschwankungen wieder.

Einhergehend mit den Schwankungen des Luftdrucks sind natiirlich Schwankungen aller an-
deren meteorologischen Groflen. Am offenkundigsten sind die Schwankungen der bodennahen
Lufttemperatur (SAT = Surface Air Temperature). Abbildung 16a zeigt die Korrelation des
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Abbildung 15: 1. EOF Mode der winterlichen Luftdruckanomalie. Das EOF Muster a) gibt die typi-
sche Stérke der Luftdruckanomalie an, wéhrend der Koeffizient (PC) in b) auf Standardabweichung
1 normiert ist. Zum Vergleich ist auch der NAOWI nach Hurrell [1995] dargestellt. n bezeichnet
die erklédrte Varianz.

Wintermittels der SAT mit dem PC aus Abbildung 15b und stellt somit die Verbindung zwi-
schen Schwankungen des Luftdrucks und der Temperatur her. Es ergeben sich starke positive
Korrelationen im Gebiet von Nord- und Ostsee, sowie negative Werte iiber Grénland und
der Labradorsee. Die Amplitude der Schwankungen der SAT, die mit ,,typischen“ Luftdruck-
schwankungen einhergeht, wird durch lineare Regression des auf eine Standardabweichung
von Eins normierten PCs mit der SAT an jedem Gitterpunkt ermittelt. Stark positive Werte
des PCs oder gleichbedeutend des NAOWI, kennzeichnend fiir grofle Luftdruckgegensétze,
fithren somit zu warmen Wintern {iber Westeuropa und kalten Wintern im Siiden Gronlands.
Dieses gegensétzliche Verhalten der Lufttemperatur {iber Gronland und Europa ist in den
Arbeiten von wvan Loon und Rogers [1978] und Rogers und van Loon [1979] ausfiihrlich be-
schrieben und (nach den Zitaten dort) schon mindestens seit Ende des 18. Jahrhunderts
bekannt. Die Autoren klassifizieren die atmosphérische Zirkulation anhand des Temperatur-
gegensatzes zwischen Jakobshaven (Gronland) und Oslo und erhalten so einen temperaturba-
sierten NAOI. Die dort anhand der Temperaturdifferenzen gefundenen Muster im Luftdruck
zeigen eine starke Ubereinstimmung mit dem Luftdruckmuster in Abbildung 15.

Neben den hier dargestellten Auswirkungen der NAO gibt es eine Reihe weiterer Folgen fiir
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Abbildung 16: a) Korrelation des 1. PC des winterlichen Luftdrucks (siehe Abbildung 15b) mit
Anomalien des Wintermittels der bodennahen Lufttemperatur, basierend auf den NCEP/NCAR
Re-Analysen (siehe Seite 15). b) Entsprechende Verteilung des linearen Regressionskoeffizienten.

Atmosphére und Ozean im Nordatlantischen Raum. Hierzu sind in den letzten Jahren neben
zahlreichen Arbeiten zu einzelnen Aspekten auch einige Ubersichtsartikel erschienen.

Hier seien drei genannt, die einen besonderen Bezug zwischen der NAO und der Variabilitét
des Nordatlantischen Ozeans herstellen.

Meincke [1999] beschreibt anhand von fiinf allein auf Beobachtungen gestiitzten Beispie-
len die Auswirkungen der NAO auf den Nordatlantischen und den Arktischen Ozean. Un-
ter anderem wird der Einfluss der NAO auf den ozeanischen Wérmetransport im System
Golfstrom/Nordatlantischer Strom, die Konvektion in Labrador- und Gronlandsee und auf
Verschiebungen von subtropischem /subpolarem Wirbel dargelegt.

In Greatbatch [2000] erfolgt neben einer Zusammenfassung der atmosphérischen Auswir-
kungen der NAO eine eingehende Betrachtung einiger Modellstudien zur Variabilitdt ins-
besondere der SST im Nordatlantik. Weiterhin stellt der Autor einige Uberlegungen zu
den dynamischen Ursachen der NAO und zur Frage, ob die NAO ein gekoppelter atmo-
sphérisch/ozeanischer Mode ist oder nicht, an.

Hurrell und Dickson [2001] liefern ausfiihrliche Angaben zu den Auswirkungen der NAO auf
den Nordatlantik, wobei sie nach Oberfliache, mittleren Tiefen und grofien Tiefen unterteilen.
Auflerdem enthélt die Arbeit zwei iibersichtliche Schemata, die die Auswirkungen der NAO
zusammenfassen.

Aus allen drei Arbeiten wird deutlich, dass die NAO die Variabilitdt des nordatlantischen
und arktischen Ozeans auf einer Zeitskala von Jahren bis Dekaden mafigeblich beeinflusst.
Wiéhrend die Auswirkungen der NAO auf die oberflichennahen Schichten des Ozeans in
Folge des direkten atmosphérischen Einflusses relativ leicht nachvollziehbar sind, steht die
Forschung beziiglich des Verstandnisses der Auswirkungen der NAO auf den tiefen Ozean
noch am Anfang. Dabei ist die Steuerung der Tiefenwasserbildung - durch die u.a. vom
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Status der NAO abhéngigen Konvektion in Labrador- und Grénlandsee - ein Prozess von
fundamentaler klimatischer Bedeutung.

Abschlieflend sei darauf hingewiesen, dass die Beschreibung der dominanten atmosphéri-
schen Variabilitdt im nordatlantischen Raum durch die NAO seit einigen Jahren durch eine
nicht auf den Nordatlantik beschrankte, nordhemisphérische Betrachtungsweise Konkurrenz
bekommen hat. Insbesondere die Analyse hoherer atmosphérischer Schichten ldsst einen do-
minanten Mode atmosphérischer Variabilitéit erkennen, der im Vergleich zur NAO deutlich
symmetrischer ist. Dieser von Thompson und Wallace [1998] als ,, Artic Oscillation* bezeich-
nete Mode wird in jiingster Zeit zunehmend unter dem Kiirzel NAM (,,Northern Hemisphere
Annular Mode*) bekannt. Eine Diskussion zur Unterscheidung von NAO und NAM und eine
Erlduterung der gebréuchlichen Indices findet sich in Wallace [2000].
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5 Mehrjihrige Variabilitidt in Beobachtung
und Simulation

5.1 Vorbemerkungen

Das Spektrum der Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee erstreckt sich sowohl
zeitlich wie rdumlich iiber mehrere Groflenordnungen. Der zeitliche Bereich des Spektrums
von Tagen bis zu einigen Dekaden ist mit Hilfe der in Kapitel 2 beschriebenen Sammlung be-
obachteter Daten (zumindest teilweise) zugénglich. Demgegeniiber zeichnen sich Klima&nde-
rungen durch eine Zeitskala von Jahren bis zu Jahrtausenden aus. Es besteht somit die
Hoffnung, die Auswirkungen des kurzperiodischen Anteils klimatischer Anderungen in der
Hydrographie von Nord- und Ostsee auf der Grundlage des Beobachtungsmaterials nachvoll-
ziehen und verstehen zu kénnen.

Von dieser Hoffnung geleitet, erfolgt in der Analyse der Hydrographie in Nord- und Ostsee
eine Beschrankung auf die mehrjahrige Zeitskala. Daraus resultiert eine Bearbeitung aller
zu analysierenden Daten, die die mehrjahrige Variabilitdt hervorhebt. In der Regel werden
alle Daten, sofern sie eine hohere zeitliche Auflésung aufweisen, monatsweise gemittelt, um
die Variabilitdt unterhalb eines Monats zu eliminieren. Gemé&f der Diskussion zu Beginn von
Kapitel 3 werden alle Daten durch Eliminierung des Mittelwertes und des Jahresganges in
Anomalien transformiert. Die so behandelten Daten lassen die Analyse der zeitlichen Varia-
bilitdt von einigen Monaten (2 Monate in der Theorie, 4-8 in der Praxis) bishin zur Lange
des jeweiligen Datensatzes zu, ohne dass das mehrjahrige Signal hinter dem dominierenden
Jahresgang verschwindet.

Ausgehend von dem in Anomalien transformierten Beobachtungsmaterial werden mittels
statistischer Methoden die charakteristischen Zeit- und Raumstrukturen der Hydrographie
in Nord- und Ostsee analysiert.

Wie in Kapitel 4 erldutert, ist eine mafigebliche Beeinflussung der Hydrographie in Nord- und
Ostsee durch die atmosphérischen Verhéltnisse zu erwarten. Zur Erkldrung der mehrjahrigen
Schwankungen in der Hydrographie wird daher nach einer statistischen Verbindung zur atmo-
sphérischen Zirkulation gesucht. Resultiert aus der Analyse ein statistischer Zusammenhang,
der sich als statistisch stabil erweist, so kann dieser auf seine physikalische Plausibilitat hin
untersucht werden. Gegebenenfalls kann dann ein physikalischer Zusammenhang zwischen
Variabilitat der Hydrographie und Variabilitdt der Atmosphére postuliert werden.

Als Indikator fiir die atmosphérischen Verhéltnisse dient der bodennahe Luftdruck. Dafiir
gibt es im Wesentlichen zwei Griinde. Zum einen spiegelt sich eine Vielzahl atmosphérischer
Prozesse in den Verteilungen des Luftdrucks wider. Insbesondere der Wind ist iiber die
geostrophische Relation direkt mit den rdumlichen Gradienten des bodennahen Luftdrucks
verkniipft, wodurch sich weiter eine enge Beziehung zu den turbulenten Warmefliissen ergibt.
Zum anderen ist der bodennahe Luftdruck eine der wenigen Variablen fiir die rdumlich
aufgeloste homogene Datensétze existieren, die sich {iber mehrere Dekaden erstrecken.
Neben der Analyse der Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee anhand der Be-
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obachtungen gibt es einen zweiten wesentlichen Aspekt in der vorliegenden Arbeit. Dieser
Aspekt basiert auf der Fragestellung, inwiefern eine mehrjahrige Simulation mit einem nu-
merischen Modell zum Erkenntnisgewinn beziiglich der mehrjidhrigen Variabilitdt der Hy-
drographie in Nord- und Ostsee beitragen kann. Prinzipiell gehen die Méglichkeiten einer Si-
mulation weit iiber die einer Interpretation des liickenhaften Beobachtungsmaterials hinaus,
da ein numerisches Modell eine liickenlose vier-dimensionale Beschreibung der Hydrographie
mit hoher zeitlicher und rdumlicher Auflésung zu geben vermag. Dariiber hinaus sind Prog-
nosen und ,, Was-Wire-Wenn-Studien® moglich, wobei letztere einen tiefen Einblick in die
physikalischen Vorgénge erlauben.

Von essentieller Bedeutung sind in diesem Zusammenhang quantitative Angaben, welche
Anteile der Variabilitdt mit welcher Genauigkeit von dem numerischen Modell repréasentiert
werden. Erst diese Angaben erheben die Ergebnisse einer Simulation iiber einen zwar wohlge-
ordneten und in sich konsistenten, aber ansonsten wenig aussagekriftigen Berg von Daten.
Der Weg zur Erlangung dieser Angaben wird in der vorliegenden Arbeit als ,, Validation“
bezeichnet und wurde in Abschnitt 2.4 bereits ausfiihrlich besprochen.

Nach Abschluss der Validation besteht weitgehende Klarheit iiber die Vertrauenswiirdigkeit
der Simulation und die Simulationsergebnisse kénnen benutzt werden, um Fragen zu kléren,
die an Hand des liickenhaften Beobachtungsmaterials nicht befriedigend beantwortet wer-
den konnten. Insbesondere konnen Fragestellungen zu kausalen Zusammenhéngen zwischen
der mehrjahrigen Variabilitdt der die Hydrographie in Nord- und Ostsee beeinflussenden
Faktoren (z.B. Frischwassereintrag, Wind) und der Variabilitit der Hydrographie in Nord-
und Ostsee selbst geklért werden. Dies ist ein bedeutender Vorteil gegeniiber statistischen
Verfahren, die grundsétzlich nur statistische Zusammenhinge liefern, die bestenfalls einen
Hinweis auf kausale Ursachen geben konnen.

Aus diesen Vorbemerkungen lésst sich zusammenfassend folgende Struktur der nach den
hydrographischen Groflen gegliederten Abschnitte ableiten:

e Beschreibung der mehrjahrigen Variabilitdat der Hydrographie in Nord- und Ostsee auf
der Grundlage des Beobachtungsmaterials, sowie Analyse des statistischen Zusammen-
hangs mit dem atmosphérischen Antrieb.

Einige Analysen erfolgen in Anlehnung an bereits in der Literatur dokumentierte Ar-
beiten. Die Konsistenz der eigenen mit dlteren Arbeiten schafft das Vertrauen in die
Aufbereitung der Beobachtungsdaten und die angewandten statistischen Methoden,
welches notwendig ist, um die Daten und Methoden zur Validation des Simulations-
modells heranzuziehen.

e Validation der Simulationsergebnisse des HAMSOM anhand des Beobachtungsmateri-
als. Aus Startzeitpunkt und Lénge der Simulation ergibt sich als Validationszeitraum
die 15-Jahres-Periode 1.1.1979-31.12.1993.

e Aufzeigen einiger Moglichkeiten des numerischen Simulationsmodells bei der Untersu-
chung der Ursachen der Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee.
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5.2 Wasserstand

Im Zusammenhang mit der Klimadiskussion besteht vorrangiges Interesse an den Wasser-
standsidnderungen auf globaler Skala. Diese sikularen (d.h. mit einer Zeitskala von 100 Jah-
ren) Wasserstandsinderungen werden vor allem durch Schwankungen im Wasserhaushalt
der Erde (eustatische Schwankungen), insbesondere Abschmelzen/Akkumulation von Fest-
landseis, aber auch durch Dichtednderungen des Weltozeans hervorgerufen. Die eustatischen
Schwankungen werden dabei von den isostatischen Schwankungen als Folge von Landhe-
bungsprozessen iiberlagert. Besonders ausgepragt sind die isostatischen Wasserstandsénde-
rungen in der nordlichen Ostsee, wo sie Werte von bis zu 9 mm a~! erreichen. Hervorgerufen
wurden diese heute noch andauernden Wasserstandsdnderungen durch das Abschmelzen des
fennoskandischen Eisschildes seit Ende der Wiirm- oder Weichselkaltzeit vor ca. 10000 Jah-
ren.

Auf regionaler Skala spielen insbesondere in flachen Schelfmeeren wie der Nord- und Ost-
see die durch Anderungen im Windfeld hervorgerufenen Wasserstandsschwankungen eine
besondere Rolle. Dies gilt sowohl fiir die Extremereignisse (Sturmfluten, Niedrigwasser) als
auch fiir die mit Anderungen in der grofskaligen atmosphirischen Zirkulation verbundenen
mehrjahrigen bis dekadischen Schwankungen.

Das Augenmerk wird im Folgenden auf die letztgenannten mehrjahrigen Schwankungen ge-
richtet. Um die Wasserstandsschwankungen mit Zeitskalen von Monaten bis zu 10 Jahren
zu untersuchen, ist es erforderlich, die Schwankungen mit kiirzerer Zeitskala - vor allem Ge-
zeiten - aus den Daten zu eliminieren. Alle folgenden Analysen beruhen daher, wenn nicht
ausdriicklich anders vermerkt, auf gezeitenbereinigten monatlich gemittelten Wasserstands-
anomalien.

Im Laufe der letzten Jahre hat es einige Arbeiten gegeben, die sich mit mehrjahriger Varia-
bilitat von Wasserstandsschwankungen in Nord- und Ostsee und deren Ursachen beschéftigt
haben. Wie Samuelsson und Stigebrandt [1996] gezeigt haben, verhilt sich die Ostsee
beziiglich der Wasserstandsschwankungen fiir Perioden unterhalb eines Monats wie ein ge-
schlossenes Becken mit Schwingungsbiauchen im duflersten Norden und Siiden und einem
Schwingungsknoten im Gebiet 6stlich von Stockholm. Fiir lingere Perioden &hnelt das Ver-
halten dem einer offenen Bucht mit einem Schwingungsknoten am Eingang und zunehmenden
Amplituden im Innern.

Heyen et al. [1996] kommen durch eine CCA (siche Kapitel 2.3.1, Seite 21) zwischen win-
terlichen Wasserstandsanomalien aus der Ostsee und dem bodennahen Luftdruck iiber dem
nordatlantischen Raum zu dem Schluss, dass die Ost-/Westkomponente des Windstresses im
Ubergangsgebiet von Nord- und Ostsee sowohl fiir Wasserstandsschwankungen der Ostsee
als auch in der Deutschen Bucht verantwortlich ist. Dieses Ergebnis wird durch die Arbeit
von Langenberg et al. [1999] bestarkt, die eine zu Heyen et al. [1996] analoge Analyse fiir die
winterlichen Wasserstandsschwankungen in der Nordsee durchgefiihrt haben.

Den Versuch einer Unterscheidung zwischen den Einfliissen des Nordseewasserstandes und
des Windstresses auf den Wasserstand der Ostsee hat Wrdblewski [1998a] vorgenommen. Er
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folgert, dass fiir Perioden grofler als 2.8 Monate die Nordsee den Wasserstand der Ostsee
beeinflusst und zusammen mit der zonalen Zirkulation der Atmosphére iiber Belten und
Sund der Haupteinflussfaktor ist.

Keine der genannten Arbeiten konnte den Zusammenhang zwischen dem Wasserstand in
der Nordsee und dem der Ostsee schliissig darlegen. Insbesondere die Beeinflussung der
Wasserstandsschwankungen der Ostsee durch jene der Nordsee ist bislang nur unbefriedigend
geklart. Einen Beitrag zur SchlieBung dieser Liicke zu erbringen, wird die wesentliche Aufgabe
der im Folgenden dargelegten Wasserstandsanalysen sein.

Am Anfang steht die Analyse der beobachteten Wasserstandsvariabilitat. Hierbei wird be-
sonderer Wert auf eine identische bzw. gemeinsame Analyse von Nord- und Ostsee gelegt,
die notwendig ist, um Gemeinsamkeiten und Unterschiede im Verhalten beider Randmeere
beziiglich der Wasserstandsschwankungen verstehen zu kénnen.

Die anschliefende Validation der Modellsimulation erlaubt eine Einschétzung, welche Fra-
gestellungen mit Hilfe der Simulationsdaten bearbeitet werden konnen. Simulationen zum
Einfluss des Windes iiber Nord- und Ostsee auf den Wasserstand in der Ostsee, tragen maf3-
geblich zur Losung der oben gestellten Aufgabe bei.

Abschliefend wird mit der Abschétzung des Transports zwischen Nord- und Ostsee aus den
Wasserstandsschwankungen der Ostsee eine Problemstellung behandelt, die auf die grofie
Bedeutung der Wasserstandsschwankungen fiir die Hydrographie der Ostsee hinweist.

5.2.1 Beobachtete Variabilitit

Die im Folgenden vorgestellte Analyse der Wasserstandsschwankungen in Nord- und Ostsee
ist den Analysen von Heyen et al. [1996] und Langenberg et al. [1999] vom Ansatz her
dhnlich, beschrankt sich aber nicht auf den Winter und behandelt, wie bereits oben angefiihrt,
Nord- und Ostsee in gleicher Weise, um Gemeinsamkeiten im Verhalten beider Regionen
herauszustellen.

Die beobachtete Variabilitdt des Wasserstandes in Nord- und Ostsee wird anhand monat-
licher Mittelwerte des Wasserstandes an 54 Pegeln aus den RLR-Daten des PSMSL (siche
Kapitel 2.1.3, Seite 12) analysiert. Es wurden Stationen ausgewihlt, an denen fiir den Si-
mulationszeitraum méglichst geringe Liicken auftraten. Kleinere Liicken wurden durch Re-
gression mit benachbarten Pegeln geschlossen. Schlieflich resultierte ein Datensatz von 54
Zeitreihen der Jahre 1981-1996. Die Zeitreihen wurden durch Elimination von Mittelwert,
linearem Trend und einjéhrlichem sowie halbjéhrlichem Signal in Wasserstandsanomalien
transformiert. Die Beseitigung des linearen Trends stellt dabei eine Einschriankung der
Interpretationsmoglichkeiten der zu erzielenden Ergebnisse dar. Sie ist allerdings erforder-
lich, um die isostatischen Wasserstandsschwankungen in der Ostsee zu eliminieren und somit
eine Vergleichbarkeit mit den Wasserstandsschwankungen in der Nordsee einerseits und mit
den Simulationsergebnissen andererseits herzustellen.

Das Ergebnis einer EOF-Analyse (siche Kapitel 2.3.1, Seite 19) zeigt Abbildung 17. Das
1. EOF-Muster zeigt ein generell positives Vorzeichen mit groflen Betrdgen in der Deut-
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Abbildung 17: a) 1. EOF der monatlichen Wasserstandsanomalien der Jahre 1981-1996 an 54
Stationen. b) (lokale) erkldrte Varianz an jeder Station in Prozent. Die globale erklérte Varianz
betriagt 79,6%. c) blau: 1. EOF-Koeffizient zum in a) gezeigten Muster. In rot und griin sind die
Koeffizienten zur 1. EOF einer getrennten EOF-Analyse fiir die Nordsee und die Ostsee dargestellt.
Die Zeitreihe fiir die Nordsee ist um -3 Einheiten in Y-Richtung verschoben, die der Ostsee um +3
Einheiten. Alle Zeitreihen sind so normiert, dass ihre Standardabweichung 1 betriagt. Dicke Linien
entsprechen den {iber 2 Jahre tiefpassgefilterten Versionen der jeweiligen Zeitreihe.

schen Bucht und insbesondere in der nordlichen und 6stlichen Ostsee. Die charakteristischen
Betriige der Wasserstandsschwankungen liegen bei ca. 13 ¢cm in der Deutschen Bucht und
steigen in der Ostsee von Siidwest nach Nordost von 5 cm auf 19 cm an. Entlang der briti-
schen Kiiste sowie in der Beltsee ist dieses Muster von deutlich geringerer Bedeutung. Der
zur 1. EOF gehorige Koeffizient ist im unteren Teil der Abbildung in blau dargestellt. Wie
aus den iiber ein Jahr tiefpassgefilterten Daten ersichtlich, zeigt der Wasserstand mehrjéhri-
ge Variabilitdt mit negativen Anomalien von 1984-1988, gefolgt von positiven Werten von
1988-1991. Der Vergleich mit den Zeitreihen aus getrennten EOF-Analysen fiir Nordsee (nur
Pegel westlich 9°E, globale erklarte Varianz der 1. EOF 85,6%) und Ostsee (nur Pegel 6stlich
13°E, globale erklirte Varianz der 1. EOF 92,0%) verdeutlicht, wie dhnlich sich Nord- und
Ostsee vor allem in ihren langperiodischen Wasserstandsschwankungen verhalten.

Dieses einheitliche Verhalten legt eine gemeinsame Ursache dieser Variabilitédtsanteile nahe.
Die Ergebisse einer wie schon bei der EOF-Analyse nach Nord- und Ostsee aufgespaltenen
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Abbildung 18: a) 1. CCA-Muster der monatlichen Luftdruckanomalien. ¢) Das zu a) gehdrige Muster
in der Wasserstandsanomalie der Nordsee. Die Korrelation der CCA-Koeffizienten betragt R=0.87.
b) 1. CCA-Muster der monatlichen Luftdruckanomalien. d) Das zu b) gehorige Muster in der
Wasserstandsanomalie der Ostsee. Die Korrelation der CCA-Koeffizienten betrigt R=0.78.

CCA (siche Kapitel 2.3.1, Seite 21) zwischen den Wasserstandszeitreihen und den monat-
lichen Luftdruckanomalien in der Region 50°W-30°E, 35°N-75°N sind in Abbildung 18
dargestellt. Fiir die Analyse wurden jeweils die ersten zwei EOFs des Wasserstandes und die
ersten drei EOFs der Luftdruckanomalie herangezogen. Die CCA-Muster im Wasserstand
entsprechen sowohl in der Nord- wie in der Ostsee weitgehend dem jeweils 1. EOF-Muster.
Demzufolge weisen beide CCA-Muster im Luftdruck grofie Ahnlichkeiten auf wie einen Dipol
mit Nord-Siid-Ausrichtung und starken Gradienten iiber der Nordsee.

Unter Beriicksichtigung der geostrophischen Relation folgt in beiden Féllen ein Zusammen-
hang zwischen den Wasserstandsschwankungen und der Stérke zonaler Winde iiber der Nord-
see. Starke westliche Winde fithren zu einem Anstau des Wassers in der Deutschen Bucht
sowie in der nord-ostlichen Ostsee. Gleichzeitig wird der Wasserstand in der Beltsee ernied-
rigt, was einen barotropen Druckgradienten von der Nord- in die Ostsee erzeugt und somit
einen Einstrom in die Ostsee begiinstigt. Auf diese Weise wirken Schwankungen im zonalen
Wind sowohl direkt auf den Wasserstand der Ostsee als auch indirekt iiber den Wasserstand
in der Nordsee. Dass die Variabilitdt im Wasserstand der Ostsee vom Wasserstand in der
Nordsee beeinflusst wird [Samuelsson und Stigebrandt, 1996; Wréblewski, 1998b], verdeut-
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licht eine Kreuzkorrelationsanalyse der Zeitreihen von gezeitenbereinigten Tagesmittelwerten
des Wasserstandes der Pegel Cuxhaven (Nordsee) und Landsort (Ostsee). Die Zeitreihen wei-
sen eine maximale Korrelation von R = 0.51 auf, wenn die Nordseewasserstéinde denen der
Ostsee etwa 4 Tage vorauseilen. Die Verzogerung von etwa 4 Tagen ist durch den limitierten
Wasseraustausch zwischen Nord- und Ostsee infolge der engen Meeresstraflen zu erklaren.
Der relativ geringe Korrelationskoeffizient resultiert im Wesentlichen aus den Unterschieden
im hochfrequenten Anteil beider Zeitreihen. Der Wasserstand in der Nordsee weist deut-
lich gréere Schwankungen im Periodenband unterhalb von 7 Tagen auf. Dieser Sachverhalt
begriindet sich auf die Tatsache, dass Belte und Sund als natiirlicher Tiefpassfilter fiir die
vom Kattegat ausgehenden Wasserstandsschwankungen der Ostsee wirken [Carlsson, 1998;
Samuelsson und Stigebrandt, 1996].

Neben den Gemeinsamkeiten in der Forcierung von Wasserstandsschwankungen in Nord-
und Ostsee durch westliche Winde, gibt es einen bedeutenden Unterschied, der sich auch in
den CCA-Mustern in Abbildung 18a, b manifestiert. Im CCA-Muster der Luftdruckanoma-
lie der Nordsee ist insbesondere das negative Druckzentrum der Dipolstruktur nahe Island
gegeniiber dem Muster fiir die Ostsee deutlich nach Siiden verschoben. Eine mogliche Be-
griindung liegt darin, dass die Wasserstandsinderungen in der nérdlichen Nordsee nicht nur
eine Folge des Windes, beschrieben durch die Gradienten des Luftdruckmusters, sondern
auch des Luftdrucks selbst sind. Dieser, als ,,invers barometrischer Effekt* bezeichnete Ein-
fluss des Luftdrucks auf den Wasserstand, bewirkt eine Wasserstandsénderung von ca. 1 cm
pro 1 hPa Luftdruckdifferenz (siehe z.B. Lisitzin [1974]). Der invers barometrische Effekt
liefert eine plausible Begriindung fiir den in Abbildung 18a, ¢ gezeigten Zusammenhang zwi-
schen Luftdruck und Wasserstand entlang der britischen Kiiste, der durch eine Abhéngigkeit
vom Wind nicht zu erklédren ist. Eine solche Interpretation wird durch eine zu Abbildung
18 analoge CCA zwischen dem Luftdruck und den Wasserstandsanomalien der drei nordlich
gelegenen Pegel an der brititischen Kiiste gestiitzt. Das negative Luftdruckzentrum ostlich
von Island wandert in diesem Fall etwas nach Siiden, wahrend das Zentrum hohen Drucks bei
den Azoren sich abschwécht. Die Amplitude von Luftdruck- und Wasserstandsschwankungen
erfiillt dabei in guter Naherung die oben genannte Proportionalitdtsbeziehung von lem pro
1hPa. Die Abnahme der Luftdruckgradienten stiitzt die These, dass es fiir den Nordteil der
Nordsee nicht nur der Wind, sondern zu einem wesentlichen Teil auch der Luftdruck ist, der
die Wasserstandsschwankungen bewirkt.

Die Ahnlichkeit der Dipolstruktur in den Luftdruckmustern von Abbildung 18 mit dem NAO-
Muster in Abbildung 15 deutet darauf hin, dass ein wesentlicher Bestandteil der Variabilitit
des Wasserstandes in Nord- und Ostsee von der NAO (siche Kapitel 4) beeinflusst ist.

Die Stérke des Zusammenhangs zwischen der NAO und den Wasserstandsschwankungen
kann aus der Korrelation zwischen dem NAO-Index und Zeitreihen des Wasserstandes ab-
geschitzt werden. Fiir die Pegel Hornbseck am Nordausgang des Oresund und Landsort an
der Ostseekiiste in der Néhe von Stockholm liegen Zeitreihen des Wasserstandes von mehr als
100 Jahren Lénge vor (siehe Kapitel 2.1.3). Aus den téglichen Wasserstandsaufzeichnungen
werden Wintermittel analog zur Definition des NAOWTI (siehe Kapitel 4) berechnet. In Ab-
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Abbildung 19: a) Wintermittel der Wasserstandsanomalie an den Pegeln Hornbseck und Landsort
sowie der NAOWI. Alle Zeitreihen sind vom linearen Trend bereinigt und auf eine Standardab-
weichung von Eins normiert. b) Gleitender Korrelationskoeffizient zwischen dem NAOWT und den
Wasserstandsanomalien iiber jeweils 51 Jahre.

bildung 19a sind die normierten Wasserstandszeitreihen zusammen mit dem NAOWTI dar-
gestellt. Die Korrelation dieser beiden um den linearen Trend bereinigten Zeitreihen mit
dem NAOWTI betriagt R=0.54 fiir Hornbaeck und R=0.59 fiir Landsort. Die nicht besonders
hohe Korrelation weist betriachtliche Schwankungen iiber die Zeit auf, wie der iiber jeweils
51 Jahre gleitend berechnete Korrelationskoeffizient in Abbildung 19b) zeigt. Insbesondere
die letzten Dekaden zeichnen sich durch eine deutlich erhohte Korrelation aus.

5.2.2 Simulierte Variabilitit

Um einen Uberblick iiber die simulierten Wasserstandsschwankungen zu erlangen, wird eine
zu den Beobachtungen analoge EOF-Analyse durchgefiihrt. Die simulierten monatlich ge-
mittelten Oberflichenauslenkungen der Jahre 1979-1993 werden dazu an jedem Gitterpunkt
um Mittelwert, linearen Trend sowie halb- und ganzjéhrliche Anteile reduziert.
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Abbildung 20 zeigt den bedeutenden Vorteil von simulierten Wasserstandsschwankungen.
Diese liegen nicht nur an einzelnen Stationen entlang der Kiiste, sondern gleichméfig ver-
teilt iiber die gesamte Region vor. Wie der qualitative Vergleich mit den Beobachtungen in
Abbildung 17 zeigt, wird das Muster des 1. EOF-Modes vom Modell mit groler Genauigkeit
reproduziert. Aus dem Muster der erklirten lokalen Varianz in Teil b) folgt, dass praktisch
die gesamte Varianz der Wasserstandsschwankungen in der zentralen Ostsee durch diesen
EOF-Mode beschrieben wird; ganz im Gegensatz zur britischen Kiiste, wo dieser Mode nur
geringe Bedeutung hat.

a) EOFl b) erklarte Varianz n, (r]g =85.2 %)

65°N

60°N

55°N fi

50°N

Abbildung 20: a) 1. EOF der Monatsmittel der Wasserstandsanomalien der Jahre 1979-1993. b)
lokale erklirte Varianz. Die globale erklirte Varianz 7, betrégt 85.2%.

Abbildung 20 visualisiert einen fundamentalen Unterschied in der Wasserstandsvariabilitét
von Nord- und Ostsee: Fiir die Ostsee lésst sich zu jedem Zeitpunkt ein (rdumlich) mittlerer
Wasserstand (der den Fiillungsgrad oder Volumeninhalt der Ostsee beschreibt) berechnen,
dessen zeitliche Schwankungen einen wesentlichen Beitrag zur Wasserstandsvariabilitit an
jedem Ort innerhalb der Mittelungsregion liefert; der also représentativ fiir die Gesamtregion
ist. Hingegen ist die Berechnung eines (rdumlich) mittleren Wasserstandes fiir die Nordsee
wenig sinnvoll, da die zeitliche Variabilitéit dieses Mittelwertes nicht reprasentativ fiir die Ge-
samtregion ist. Wie die Verteilung der lokalen erklarten Varianz zeigt, werden im Siidostteil
der Nordsee 60-70% der Varianz durch den 1. EOF-Mode abgebildet. Der Westteil wird hin-
gegen von diesem EOF-Mode nicht repriisentiert, wie aus den geringen erkléarten Varianzen
hervorgeht.

5.2.2.1 Validation simulierter Wasserstandsvariabilitdt Aussagen im Sinne der
funktionalen Validation, welche Anteile der Wasserstandsschwankungen mit welcher Genau-
igkeit simuliert werden konnen, ermoglicht die Berechnung der fiir die Validation ausgewéhl-
ten Parameter (siche Kapitel 2.4.2). Aus den Simulationsdaten werden dazu die Zeitreihen
von den jeweiligen den Pegeln néchstliegenden Gitterpunkten ausgewahlt. Hierbei ist aller-
dings immer zu beriicksichtigen, dass die Modellergebnisse nicht fiir einen Punkt reprisen-
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tativ sind, sondern Flichenmittel iiber mehr als 100km? darstellen.

a) n, (r]g =81.5 %)
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Abbildung 21: a) Anteil der Varianz den die Simulation an den beobachteten monatlichen Was-
serstinden der Jahre 1981-1993 zu erkldren vermag, sowie Korrelationskoeffizient R in b) und
RMS-Fehler in c).

In Abbildung 21 sind die Fehlermafle fiir den Zeitraum 1981-1993 dargestellt. Wie die
qualitative Gegeniiberstellung des 1. EOF-Modes bereits erwarten lief3, ist die Abbildung
der beobachteten Variabilitdt durch das Modell an den Punkten an denen dieser EOF-Mode
dominiert, mit erklarten Varianzen grofer als 80% und Korrelationskoeffizienten grofier als
0.8, sehr gut. Nur an den Pegeln am siidlichen Teil der britischen Kiiste sind Werte von
m < 50% und R < 0.7 anzutreffen.

Es kommt eine Reihe von Griinden in Frage, die als Erklarungsansatz fiir die schlechtere
Abbildung der natiirlichen Variabilitdt an der britischen Kiiste dienen kénnen. Zum einem
sind sowohl die erklédrte Varianz als auch der Korrelationskoeffizient relative Fehlermafle. Die
Beurteilung der Ergebnisse wird also bereits dadurch relativiert, dass sowohl die beobachte-
te Varianz an diesen Pegeln als auch der RMS-Fehler (siche Abbildung 21c) als absolutem
Fehlermafl die geringsten im gesamten Gebiet sind. Weiterhin gibt es keine physikalische
Ursache fiir die Wasserstandsvariabilitéit dieser Region, die alle anderen derart stark domi-
niert wie der zonale Windstress in der Deutschen Bucht oder der Ostsee. Es ist anzunehmen,
dass zumindest eine der vielfiltigen Ursachen, ndmlich die Ausbreitung externer Wellen aus
dem Nordatlantik, in den Randbedingungen des Modells nicht ausreichend repréisentiert ist.
Rasch ziehende Tiefdruckgebiete iiber dem Nordatlantik erzeugen propagierende Wellen, die
sich nach Auftreffen auf den européischen Schelf entlang der Kiiste als Kelvinwellen aus-
breiten. Dieses Phdnomen kann von dem Simulationsmodell mit einem offenen Rand in der
nordlichen Nordsee nicht beschrieben werden und muss daher {iber die Randwerte in die
Simulation einflieBen. Da das Modell des Nordwesteuropéischen Schelfes, dem die Rand-
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werte entstammen, auch nur die Region bis 15°W iiberdeckt, sind die Einfliisse externer
Wellen auf den Wasserstand der Nordsee in der HAMSOM-Simulation mit einiger Sicherheit
unterrepréasentiert.

5.2.2.2 Zum Einfluss des Windes auf die Wasserstandsschwankungen der Ost-
see Nachdem durch die Validation sichergestellt wurde, dass das Simulationsmodell die
Wasserstandsvariabilitdt der Ostsee und zumindest den mit der Stiarke zonaler Winde ver-
bundenen Anteil der Wasserstandsvariabilitdt der Nordsee mit grofler Genauigkeit zu re-
produzieren vermag, konnen die Simulationsergebnisse fiir weitere Analysen herangezogen
werden. Wie in der Einleitung zu diesem Kapitel ausgefiihrt, besteht fiir die Beeinflussung des
Wasserstandes der Ostsee durch den Wind und die Wasserstandsschwankungen der Nordsee
weiterhin Erklarungsbedarf.
Bei der Behandlung dieser Fragestellung kommt der grofie Vorteil eines Modells, das Nord-
und Ostsee als Gesamtsystem simuliert, voll zum Tragen. In einer derartigen Modellkon-
figuration lédsst sich auf einfache Weise der Einfluss des Windes iiber der Ostsee von dem
Einfluss des Windes iiber der Nordsee auf den Wasserstand der Ostsee trennen. Zu die-
sem Zweck wurden zusétzlich zu der bislang analysierten Standardsimulation zwei weitere
Modellsimulationen iiber den Zeitraum von jeweils einem Jahr (1979) durchgefiihrt. Die bei-
den Simulationen unterscheiden sich darin, dass eine ohne Windforcierung iiber der Nordsee
(Wind yg=0) und die andere ohne Windforcierung iiber der Ostsee (Wind g=0) gerech-
net wurde. Durch den Vergleich mit der Standardsimulation ist es moglich, die Anteile der
Wasserstandsschwankungen der Ostsee, die durch den Wind iiber der Nordsee hervorgerufen
werden, von denen zu separieren, die durch den Wind iiber der Ostsee hervorgerufen werden.
In Abbildung 22 sind die Ergebnisse der Simulationen zusammengefasst. Dargestellt ist die
prozentuale Anderung der Standardabweichung téglicher Wasserstandsénderungen in der
Ostsee. Die prozentuale Anderung berechnet sich gemé&f
Ac = 1002W) (@)
o(z)
wobei o(z) die Standardabweichung der Standardsimulation und o(y) die Standardabwei-
chung der jeweiligen gednderten Simulation bezeichnet.
In der oberen Reihe der Abbildungen sind die Resultate zu sehen, die auf ungefilterten Simu-
lationsdaten beruhen. DemgeméS fithrt das Ausschalten des Windes iber der Ostsee (Wind
OS:O) zu einer Reduzierung der Standardabweichung der téglichen Wasserstandsschwan-
kungen der Ostsee von etwa 15-30%. Wird hingegen der Wind iiber der Nordsee auf Null
reduziert (Wind ng=0), so erfolgt eine Abnahme der Standardabweichung in sehr dhnlichem
Mafe. In der rechten Teilabbildung der oberen Reihe ist die Differenz der durch die Wind-
abschaltung iiber der Nordsee bewirkten Abnahme der Standardabweichung zu derjenigen
durch die Windabschaltung iiber der Ostsee bewirkten dargestellt. Fiir positive Werte iiber-
wiegt der Einfluss des Windes iiber der Nordsee, fiir negative Werte hingegen der Einfluss
des Windes iiber der Ostsee. In der gesamten zentralen Ostsee dominiert demzufolge der
Einfluss des Windes {iber der Nordsee die Wasserstandsvariabilitéit in der Ostsee! Nur in den
,Randbereichen* der Ostsee (nordlicher Teil des Bottnischen Meerbusens, dstlicher Teil des
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Finnischen Meerbusens, Arkona- und Beltsee) ist der Einfluss des Windes iiber der Ostsee
auf die Wasserstandsschwankungen der Ostsee grofler als der Einfluss des Windes iiber der
Nordsee.

Ein besseres Verstdandnis der zu diesem Ergebnis beitragenden Prozesse ermoglicht eine Auf-
spaltung in kurz- und langperiodische Anteile der Wasserstandsschwankungen. Zu diesem
Zweck wird durch jeweils eine Hoch- und eine Tiefpassfilterung der simulierten Wasserstands-
zeitreihen eine Aufspaltung in Wasserstandsschwankungen mit einer Periodizitét kiirzer als
7 Tage (HP) und langer als 7 Tage (TP) vorgenommen. Die mittels dieser gefilterten Daten
berechneten Anderungen der Standardabweichung des Wasserstandes in der Ostsee sind in
den beiden unteren Reihen von Abbildung 22 dargestellt.

Fiir die kurzperiodischen Wasserstandsschwankungen folgt aus einem Abschalten des Windes
iiber der Ostsee eine Reduktion der Standardabweichung von 15-70% mit einer ausgepriagten
Regionalstruktur. Die grofite Abnahme resultiert in der westlichen Ostsee. Dieses regiona-
le Maximum der Abnahme ist zum einen durch die mit der Westkomponente des Windes
verbundenen Staueffekte in dieser Region bedingt, wird zum anderen aber auch durch die
windinduzierten Eigenschwingungen der Ostsee hervorgerufen. Die Annahme, dass Eigen-
schwingungen hierbei eine bedeutende Rolle spielen, wird durch die schwache Reduzierung
der Standardabweichung in der Region 6stlich von Stockholm gestiitzt, in der bekannterma-
Ben die Knotenlinien sowohl des Eigenschwingungssystems ,,westliche Ostsee — Finnischer
Meerbusen* als auch des Systems ,, westliche Ostsee — Bottnischer Meerbusen* liegen. Nur
in dieser Region hat der von der Nordsee ausgehende Windeffekt den gleichen Betrag wie
der Effekt des Windes iiber der Ostsee (rechte Teilabbildung).

Fiir die Wasserstandsschwankungen mit Perioden gréfler als 7 Tagen dominiert der Windef-
fekt der Nordsee - mit Ausnahme des Finnischen und Rigaischen Meerbusens - praktisch die
gesamte Ostsee (untere Reihe in Abbildung 22). In diesem Periodenbereich sind die Eigen-
schwingen der Ostsee mit Periodizitdten unterhalb von 2 Tagen bedeutungslos und die Was-
serstandsschwankungen sind von Variationen des Fiillungsgrades der Ostsee dominiert. Auch
treten die Wasserstandsschwankungen aus der Nordsee fiir die ldingeren Perioden praktisch
ungehindert in die Ostsee ein und unterliegen nicht der oben erwidhnten Tiefpassfilterung
durch Belte und Sund.

Zusammenfassend lésst sich sagen, dass die Auswirkungen des Windes iiber der Nordsee
und des Windes iiber der Ostsee auf den Wasserstand der Ostsee insgesamt (gemessen an
der Standardabweichung von Tagesmittelwerten eines Jahres) etwa gleich stark ist. Beide
Anteile fithren zu einer Anderung der Standardabweichung von 20-30%. Jedoch gibt es star-
ke regionale Unterschiede: Wéahrend der Einfluss des Windes iiber der Ostsee stark auf die
Randbereiche der Ostsee wirkt, zeichnet sich der Einfluss des Windes iiber der Nordsee als
dominierender Faktor der Wasserstandschwankungen in der zentralen Ostsee ab. Die regiona-
len Unterschiede sind auf die unterschiedlichen Wirkungsweisen des Windes zuriickzufiihren.
Der Wind iiber der Ostsee beeinflusst den Wasserstand zu wesentlichen Teilen {iber den
lokalen Windstau und die Anfachung von Eigenschwingungen, wohingegen der Wind iiber
der Nordsee durch den Wasserstandsgradienten zwischen Kattegat und Ostsee den mittleren
Wasserstand in der Ostsee verédndert.
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Abbildung 22: Anderung der Standardabweichung zweier Modellsimulationen gegeniiber der Stan-
dardsimulation in [%]. Windys = 0 bezeichnet die Simulation, ohne Windforcierung iiber der
Nordsee, Windps = 0 die analoge Simulation fiir die Ostsee. Die obere Reihe bezieht sich auf die
ungefilterten Simulationsdaten. Die zweite und dritte Reihe beziehen sich auf gefilterte Simulati-
onsdaten. Hierbei steht HP fiir Hochpass und TP fiir Tiefpass. Weitere Erlduterungen im Text.
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5.2.2.3 Validation des Transports zwischen Nord- und Ostsee Es ist in der Re-
gel sehr schwierig, Zeitreihen von Transporten iiber bestimmte Querschnitte im Ozean aus
hydrographischen Daten abzuleiten, da die Beobachtungen weder in zeitlicher noch in raum-
licher Auflésung eine ausreichende Grundlage dafiir bieten. Daraus resultieren zwangslaufig
Probleme, quantitative Abschétzungen der Qualitdat simulierter Transporte zu erlangen. Die
Ostsee als fjorddhnliches Becken nimmt hier eine Sonderstellung ein und erlaubt eine einfache
Validation simulierter Transporte zwischen Nord- und Ostsee.

In der Arbeit von Jakobsen [1980] findet sich eine umfangreiche Ubersicht von Methoden, die
bislang angewandt wurden, um den Wasseraustausch der Ostsee abzuschétzen. Eine dieser
Methoden, die in den Arbeiten von Lisitzin ausfithrlich beschrieben wird (einen Uberblick
gibt Lisitzin [1974]), zeichnet sich durch ihre besondere Einfachheit aus. Der Wasseraustausch
zwischen Nord- und Ostsee lisst sich durch die Volumeninderungen bzw. Anderungen im
mittleren Wasserstand der Ostsee abschétzen:

dv
E—QO‘FQ-

Hierbei ist % die zeitliche Anderung des Volumens (mittleren Wasserstandes), Qy der Frisch-
wassereintrag und () der Netto-Wasseraustausch zwischen Nord- und Ostsee. Besonders ver-
einfacht wird diese Abschatzung durch die Tatsache, dass sich die Volumenédnderungen der
Ostsee durch die Wasserstandsénderungen an einem Pegel in der Umgebung von Stockholm
mit grofler Genauigkeit abschétzen lassen. Warum sich gerade diese Region in besonderer
Weise zur Abschéitzung der Volumenédnderungen eignet, zeigen die Ergebnisse einer EOT-
Analyse (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 19) des Wasserstandes der Ostsee in Abbildung 23. Diese
Analyse wurde bereits in Janssen et al. [2001] vorgestellt und wird im Folgenden ausfiihrli-
cher beschrieben.

Das erste EOT-Muster zeigt eine von Siidwest nach Nordost ansteigende Ebene mit
durchgiingig positivem Vorzeichen. Es kennzeichnet eine gleichzeitige Anderung des Wasser-
standes in der gesamten Ostsee und demzufolge des Volumens. Im Zentrum dieses Musters
liegt der durch das weifle Kreuz gekennzeichnete Pegel Landsort und in direkter Ndhe dazu
der von der EOT-Analyse gefundene Basispunkt (zur Definition des Basispunktes siehe Sei-
te 20). Das abgebildete Muster schwankt mit der Variabilitdt der Wasserstandszeitreihe am
Basispunkt. Wie die Abbildung der erklérten Varianz verdeutlicht, sind die Wasserstands-
schwankungen an diesem Ort repriisentativ fiir weite Teile der Ostsee. Nur am Siidrand sinkt
die erklirte Varianz unter 50%. Die Varianz in diesem Teil der Ostsee wird durch das zweite
EOT-Muster abgebildet, wie aus der Lage des Basispunktes ersichtlich ist. Dieser zweite
EOT-Mode beschreibt die erste fundamentale Eigenschwingung der Ostsee zwischen Beltsee
und Bottnischem Meerbusen. Die Knotenlinie dieser Eigenschwingung verlduft exakt durch
die Position des Pegels Landsort. Somit sind die von der Eigenschwingung hervorgerufenen
Wasserstandsschwankungen in dieser Region sehr gering. Die Variabilitdt des Wasserstandes
in der Umgebung von Landsort wird daher vornehmlich von den Anderungen des mittleren
Wasserstandes der Ostsee bestimmt, was die physikalische Begriindung dafiir liefert, dass
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Abbildung 23: Obere Reihe, von links nach rechts: Die ersten beiden Muster einer EOT-Analyse
von simulierten tédglichen Wasserstandsdaten der Jahre 1980-1988 und die entsprechenden Muster
einer KOF-Analyse. Untere Reihe, von links nach rechts: Die lokale erklirte Varianz n; zu den
dariiber abgebildeten Mustern in Prozent. Das weifle Kreuz und der weifle Kreis kennzeichnen die
Position des Pegels Landsort sowie des Basispunktes der EOT-Analyse.

sich diese Region in idealer Weise zur Beschreibung der Volumenédnderungen eignet (siehe
auch Diskussion in Abschnitt 5.2.2.2).

Da die EOT-Analyse ein sehr neues Verfahren ist [van den Dool et al., 2000] und keine um-
fangreichen Erfahrungen im Umgang mit der Methode vorliegen, soll die vorliegende Analyse
genutzt werden, einen Vergleich zwischen EOT- und der verbreiteten EOF-Analyse (siehe
Kapitel 2.3.1, Seite 19) anzustellen. Zu diesem Zweck sind in Abbildung 23 auch die ersten
beiden EOF-Muster mit der dazugehérigen erklarten Varianz dargestellt. Der Vergleich der
beiden ersten Muster zeigt eine nahezu perfekte Ubereinstimmung beider Methoden, sowohl
was die Amplitude insgesamt als auch die Lage einzelner Isolinien angeht. Erst ein Blick
in die Verteilung der erklédrten Varianzen lasst die geringen Unterschiede zu Tage treten.
Die globale erklirte Varianz n, liegt in der EOF-Analyse hoher. Obwohl die fundamentale
Eigenschaft von EOFs die Maximierung der erklérten Varianz ist und gezeigt werden kann,
dass EOF's optimal in der Zerlegung eines Datensatzes beziiglich der erklarten Varianz sind,
fallt die Differenz zur EOT-Analyse sehr gering aus. Fiir die EOFs werden an keinem Gitter-
punkt erkldrte Varianzen erreicht, die 98% iibersteigen, wohingegen die EOT-Analyse in der
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Umgebung des Basispunktes diesen Wert iiberschreitet (am Basispunkt selbst betrigt die
erkldrte Varianz definitionsbedingt 100%). Groflere Unterschiede werden erst in den zweiten
Mustern sichtbar. Wahrend das 2. EOF-Muster einen Dipol darstellt, bei dem das Maximum
im Stiden und das Minimum im Norden denselben Betrag aufweisen, ist das Gewicht des 2.
EOT-Musters deutlich nach Siiden verschoben, eine Eigenschaft, die sowohl aus dem Be-
trag des Musters als auch aus der Verteilung von 7; erkenntlich ist. Zusammenfassend lésst
sich sagen, dass die EOT-Analyse der EOF-Analyse beziiglich der erkldrten Varianz kaum
nachsteht und dabei stéarker regionalisierte Muster hervorbringt.

Aus der EOT-Analyse der simulierten Wasserstandsdaten lésst sich schlieflen, dass der Pegel
Landsort die Schwankungen des mittleren Wasserstandes der Ostsee sehr gut représentiert.
Dies wird bestétigt durch eine EOT-Analyse der beobachteten Wasserstinde an den Ost-
seepegeln, die als Basispunkt fiir das 1. EOT-Muster den Pegel Stockholm in unmittelbarer
Néhe des Pegels Landsort ergeben hat. Da weiter der Wert des 1. EOT-Musters am Basis-
punkt dem Gebietsmittelwert iiber das 1. EOT-Muster bis auf eine Differenz von weniger
als 2% entspricht, konnen die Wasserstandsschwankungen ohne weitere Transformation als
Schwankungen des mittleren Wasserstandes der Ostsee angesehen werden. Die Schwankun-
gen im Volumen ergeben sich hieraus durch Multiplikation mit der Fléche der Ostsee, die hier
als 392.228 km? angenommen wird (nach Ehlin und Mattisson [1976], zitiert in Wréblewski
[1998a]). Eine Anderung des Wasserstandes am Pegel Landsort von 1 cm entspricht demnach
einer Volumeniinderung von 3,92 km?3.

Aus den tdglichen Anderungen des Wasserstandes am Pegel Landsort kann der Transport
zwischen Nord- und Ostsee abgeschétzt werden. Dies geschieht unter der Annahme, dass
der durch die Variabilitdt der Frischwasserzufuhr bedingte Anteil der Wasserstandsschwan-
kungen (Qo) gegeniiber den sonstigen Transporten (@) vernachléssigt werden kann. Eine
Annahme, die nach den Angaben von Samuelsson und Stigebrandt [1996] gerechtfertigt er-
scheint, die den beiden Anteilen ein Verhéltnis von 1:20 zuweisen.
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Abbildung 24: Monatlich akkumulierte tigliche Wasserstandsinderungen am Pegel Landsort der
Jahre 1979-1993, getrennt nach positiven (X6H > 0, Einstrom) und negativen Anderungen (S6H <
0, Ausstrom). Simulierte Daten in blau, Beobachtungen in griin.

Wie in Abbildung 24 zu erkennen, zeigen die simulierten monatlich akkumulierten téglichen
Wasserstandsdifferenzen eine sehr hohe Ubereinstimmung mit den Beobachtungen, sowohl
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fiir die Einstromsituationen (X9H > 0) als auch fiir die Ausstromsituationen (X0H < 0). Die-
ser Eindruck wird durch die Ergebnisse der funktionalen Validation der simulierten Transpor-
te in Tabelle 1, ausgedriickt als Anderungen im mittleren Wasserstand der Ostsee, bestitigt.

Tabelle 1: Korrelationskoeffizient R, erkliarte Varianz n und RMS-Fehler zwischen den beobachteten
und den simulierten monatlich akkumulierten Wasserstandséinderungen (X0 H ) am Pegel Landsort
der Jahre 1979-1993.

YO0H >0 | X0H <0
R 0.93 0.92
n[%] 84.38 83.79
RMSE[em)] 6.08 6.83
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5.3 Salzgehalt

Da sich, wie in Kapitel 3.2 gezeigt wurde, die hydrographischen Bedingungen beziiglich des
Salzgehaltes in Nord- und Ostsee sehr stark unterscheiden, werden beide Regionen getrennt
analysiert. Ein Vorgehen, das auch durch die Datenlage erzwungen wird, die sich fiir Nord-
und Ostsee als sehr unterschiedlich erweist.

5.3.1 Beobachtete Variabilitidt in der Nordsee

Fir die Nordsee liegen Zeitreihen des Salzgehaltes mit einer Lénge von mehr als 10 Jah-
ren und mindestens monatlicher Auflésung nur an einigen Positionen in unmittelbarer
Kiistenndhe vor. Dies sind vor allem die Positionen, an denen bis etwa 1980 Feuerschiffe
verankert waren, die spéter z.T. durch automatische Messsysteme ersetzt wurden und die
Station Helgoland Reede. Schott [1966] und Heyen und Dippner [1998] haben die Daten
von Feuerschiffen in der Nordsee analysiert. Da die Daten der Feuerschiffe starke Inhomoge-
nitdten aufweisen (siehe Kapitel 2.1.1), wird von einer Analyse dieser Zeitreihen abgesehen.
Die Station Helgoland Reede, deren Daten z.B. in Becker et al. [1997] analysiert wurden,
liegt im Einflussbereich des Elbeabflusses und weist eine extrem hohe Variabilitdat auf, die
Aussagen zur mehrjéahrigen Variabilitdt problematisch erscheinen lésst.

Um die genannten Probleme zu umgehen, wird ein anderer Weg beschritten, der eine
flachenhafte Analyse des Salzgehaltes in der gesamten Nordsee, allerdings mit nur jahrlicher
Auflésung, ermoglicht. Als Grundlage dienen die Salzgehaltsdaten des IYFS/IBTS Daten-
satzes, die seit 1970 in jedem Winter, meist im Februar, flichendeckend erhoben wurden. Fiir
die Jahre 1970-1999 wurden die oberflaichennahen Salzgehaltsbeobachtungen (0-30m Tiefe)
eines jeden Jahres auf ein geographisches Gitter mit 0.5°x1° (Lénge x Breite) Auflosung
interpoliert. Zur Interpolation wurde die bei Levitus und Boyer [1994] beschriebene Inter-
polationsmethode von Barnes [1973] benutzt. Mittels dieser Methode wurden mit der Kli-
matologie von Janssen et al. [1999] als ,erster Schiatzung® , Korrekturen® (siehe Anhang
B) fiir den Salzgehalt in jedem Jahr berechnet. Die Korrekturen kénnen, da die Klimato-
logie ein langjéhriges Mittel représentiert, direkt als Anomalien des mittleren Salzgehaltes
interpretiert werden. Aus der Addition von Korrektur und ,erster Schitzung® resultiert die
Salzgehaltsverteilung im entsprechenden Jahr.

Im Verlauf der Interpolation war festzustellen, dass die Beobachtungsdaten z.T. erhebliche
Fehler aufweisen (z. B. Salzgehalte > 36 und Salzgehalte < 10 in der zentralen Nordsee) und
zudem die Nordsee in einigen Jahren nur teilweise iiberdecken.

Zur Fiillung der rdumlichen Liicken in den IYFS/IBTS-Daten wurden alle verfiigbaren Da-
tenquellen (historische ICES-Daten, NOWESP- und MUDAB-Daten; siehe Kapitel 2.1.2)
herangezogen. Aus den Datenquellen wurden die Salzgehaltsdaten der Monate Januar-Mérz
der Jahre 1970-1999 extrahiert und zu den IYFS/IBTS-Daten hinzugefiigt. Das Ausschlieflen
der mehrfachen Verwendung einzelner Beobachtungen, die durch die inhaltliche Uberlappung
der Datenquellen hervorgerufen wird, stellt dabei einen erheblichen Aufwand dar. Denn die
Daten aus allen verfiigharen Datenquellen wurden in vielfacher Weise bearbeitet und eine
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urspriinglich identische Beobachtung féllt im Vergleich der Datensétze bestenfalls durch ihre
Ahnlichkeit was Ort, Zeit und Betrag angeht auf. In keinem Fall fithrt aber eine exakte Ab-
frage auf Gleichheit zweier Beobachtungen zum Auffinden von zwei urspriinglich identischen
Beobachtungen.

Eine bedeutende Reduzierung der Fehler konnte durch die Einfiihrung eines Kriteriums zum
Auffinden von ,, Ausreiflern* in das Interpolationsschema erreicht werden. Als ,, Ausreifler
werden solche Beobachtungen bezeichnet, die nicht in ein iiber die Standardabweichung
definiertes Intervall fallen. Es wurden die Werte eliminiert, die auflerhalb des Intervalls

w—30>8>u+30

lagen, wobei p den Mittelwert und o die Standardabweichung aller Beobachtungswerte des
Salzgehaltes S bezeichnet, die innerhalb des Einflussradius R liegen (siche Anhang B).

Nach erfolgter Interpolation steht ein Datensatz der winterlichen Salzgehaltsverteilung fiir
den Zeitraum 1970-1999 mit einer rdumlichen Auflésung von 0.5°x1°zur Verfiigung. Die
Beschréankung auf die Oberflache stellt hierbei keine besondere Einschrankung dar, da weite
Teile der Nordsee im Winter vertikal durchmischt sind (sieche Abbildung 8). Nur in der nord-
lichen Nordsee, insbesondere im Bereich der Norwegischen Rinne, kann nicht davon ausge-
gangen werden, dass der Datensatz die Verhéltnisse der gesamten Wasserséule repréasentiert.
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Abbildung 25: a) 1. EOF-Muster der winterlichen Salzgehaltsanomalie in der Nordsee aus den
Jahren 1970-1999. b) Verteilung der lokalen erklirten Varianz. ¢) Der zugehorige EOF-Koeffizient.

Eine EOF-Analyse (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 19) des Datensatzes zeigt (Abbildung 25), dass
die Kiistenregion entlang der niederldndischen, deutschen und dénischen Kiiste die Variabi-
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litdt der winterlichen Oberflichensalzgehaltsanomalien der gesamten Nordsee dominiert. Der
zeitliche Verlauf ist geprédgt von mehrjéhriger Variabilitdt mit einem Minimum in 1982, das
einer negativen Anomalie von ca. 0.7 in der Deutschen Bucht entspricht und einer starken
positiven Anomalie in der ersten Hilfte der 90er Jahre.

Die grofle Amplitude des 1. EOF-Musters der Salzgehaltsanomalie entlang der kontinentalen
Kiiste macht den Frischwassereintrag iiber die Fliisse als mogliche Ursache der Salzgehalts-
variabilitit sehr wahrscheinlich.

a) SSS: CCPl (. = 44.8 %) b) Abfluss: CCPl (R=0.73)
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Abbildung 26: a) 1. CCA-Muster der winterlichen Salzgehaltsanomalie in der Nordsee aus den
Jahren 1970-1999. b) 1. CCA-Muster der Anomalie des Abflusses von 15 in die Nordsee miindenden
Fliissen (gemittelt iiber das Halbjahr, das der Salzgehaltsanomalie vorangeht).

Zur Priifung dieser Hypothese wird eine CCA (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 21) zwischen den
monatlich gemittelten Abfliissen der in die Nordsee miindenden Fliisse (Peter Damm, IfM
Hamburg, pers. Mitt.) und der Salzgehaltsanomalie durchgefiihrt. Hierbei wird eine Vielzahl
von Konstellationen beziiglich zeitlicher Verschiebung und Mittelungsintervall der Abflussda-
ten in die Analyse einbezogen. Die stirksten Korrelationen resultieren fiir die von September
des Vorjahres bis Marz des aktuellen Jahres gemittelten monatlichen Flusseintrage. Das Er-
gebnis der optimalen CCA-Konfiguration ist in Abbildung 26 dargestellt. In der Tat ist
die Variabilitdt der Salzgehaltsanomalie mit der Variabilitdt der Flusseintrige statistisch
verkniipft, was die oben angefiihrte Hypothese stiitzt. Die Stéirke des Zusammenhangs wird
durch den kanonischen Korrelationskoeffizienten quantifiziert, der R = 0.73 betrégt. Posi-
tive Abflussanomalien, insbesondere von Rhein (Nieuwe Waterweg (NWater), Haringsvliet
(Haring)) und Elbe, sind verbunden mit einer negativen Salzgehaltsanomalie deren regionale
Verteilung dem 1. EOF-Muster (siche Abbildung 25) stark dhnelt.

Um eine Verbindung zur grofiskaligen atmosphéarischen Zirkulation herzustellen, wird eine
CCA zwischen den monatlichen Verteilungen der Luftdruckanomalien im nordatlantischen
Raum und dem Abfluss durchgefiihrt. Das in Abbildung 27 gezeigte Luftdruckmuster weist
eine weitgehende Ubereinstimmung mit der als ,Hoch Britische Inseln® bezeichneten Grof-
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a) Abfluss: CCP1 (ng =74.5 [%])

b) SLPA: CCP, (R =0.71)
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Abbildung 27: a) 1. CCA-Muster des Abflusses von 15 in die Nordsee miindenden Fliissen (gemittelt
iiber das Halbjahr, das der Salzgehaltsanomalie vorangeht). b) 1. CCA-Muster der winterlichen
Luftdruckanomalie (gemittelt iiber das Halbjahr, das der Salzgehaltsanomalie vorangeht).

wetterlage nach Hess und Brezowsky [1977] auf. In Hess und Brezowsky [1977] wird diese
Grofiwetterlage als eine atmosphérische Situation beschrieben, die sich in allen Jahreszei-
ten durch unternormale Niederschlige auszeichnet. Infolge der unternormalen Niederschlége
kommt es zu ebenfalls unternormalen Abflussmengen. Das Luftdruckmuster in Abbildung 27
weist dariiber hinaus auch eine grundsitzliche Ubereinstimmung mit dem Luftdruckmuster
auf, das Heyen und Dippner [1998] in der oben bereits erwiihnten Analyse von Salzgehalts-
daten von Feuerschiffen in der Deutschen Bucht erhalten haben. Die Autoren haben eine
CCA zwischen den jéhrlichen Salzgehaltsanomalien in der Deutschen Bucht und den Luft-
druckanomalien - gemittelt iiber die vorangehenden 9 Monate - durchgefiihrt. Aus ihren
Betrachtungen der zeitlichen Verschiebung zwischen Luftdruck- und Salzgehaltsanomalien
schlielen sie auf eine Wirkungskette der Art:

Starke Ostwinde {iber Westeuropa = verringerter Niederschlag = verringerte Flussein-
trage = verringerter Salzgehalt in der siidlichen Nordsee (und umgekehrt).

Ob diese Hypothese mit den in Abbildung 26 und 27 gezeigten Resultaten vertraglich ist,
kann anhand der Korrelation der CCA-Koeffizienten abgeschétzt werden. Der Blick auf die
in Abbildung 28 dargestellten CCA-Koeffizienten aus den beiden obigen Analysen bestétigt
den Zusammenhang. Insbesondere die starke Korrelation (R=0.9) der beiden den Abfluss
beschreibenden Koeffizienten (Rgpp, Rsss) verdeutlicht die statistische Gemeinsamkeit zwi-
schen beiden Analysen. Weitere Bestétigung erfihrt die dargelegte Verbindung zwischen
Salzgehalt und Abfluss einerseits sowie Luftdruck und Abfluss andererseits durch eine CCA
zwischen Salzgehalt und Luftdruck. Aus dieser Analyse resultiert ein Luftdruckmuster, das
dem aus Abbildung 27 dhnelt und ein Muster im Salzgehalt, das weitgehende Gemeinsam-
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keiten mit dem Salzgehaltsmuster in Abbildung 26 aufweist.
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Abbildung 28: CCA-Koeffizienten zu den in Abbildung 26 und 27 dargestellten Analysen. SSS =
Salzgehalt, SLP = Luftdruck, RO = Abfluss.

Bei der Diskussion der Ergebnisse muss allerdings beriicksichtigt werden, dass nicht ausge-
schlossen werden kann, dass es neben den genannten Faktoren weitere Einflussfaktoren gibt,
die als teilweise oder alleinige Ursache fiir die Variabilitdt des Salzgehaltes in Frage kom-
men. Insbesondere Anomalien im ozeanischen Transport und im Salzgehalt des in die Nordsee
einstromenden Atlantikwassers bzw. eine Kombination von beidem koénnen solche Faktoren
sein. Aber auch Verlagerungen der Fronten in der siidlichen Nordsee infolge der Variabilitat
des Windfeldes iiben einen Einfluss auf die oberflichennahe Salzgehaltsverteilung aus. Im
folgenden Abschnitt zur simulierten Variabilitdt wird dieser Fragestellung nachgegangen.

Bislang ist ausschliefilich die Variabilitdt des Salzgehaltes in den kiistennahen Bereichen
der siidlichen Nordsee diskutiert worden, die von der Variabilitéit des Festlandsabflusses do-
miniert ist. In der nordlichen Nordsee ist der Einfluss des atlantischen Einstroms auf den
Salzgehalt im Vergleich zum Festlandsabfluss wesentlich stérker, wie sich an Salzgehalten
> 35 ablesen ldsst (siehe Abbildung 7). Die Salzgehaltsvariabilitiat dieser Region nordlich
von 55° N ist in Abbildung 29a durch die zeitliche Anderung der Fliche mit S > 35 und
S > 35.1 veranschaulicht. Die Variabilitéat dieses Flachenanteils charakterisiert den Einstrom
salzreichen Wassers iiber den Nordrand der Nordsee. Die minimale Ausdehnung atlantischen
Wassers findet sich in den Jahren 1978-1980. Dieser Zeitpunkt stimmt mit den Angaben zur
Ankunft der ,Great Salinity Anomaly“ [Dickson et al., 1988; Ellett und Blindheim, 1992]
in der nordlichen Nordsee iiberein. Einen Hinweis auf die Ursachen der in Abbildung 29a
dargestellten Salzgehaltsvariabilitdat gibt der Verlauf des dort zum Vergleich aufgetragenen
NAOWI. Der Zusammenhang zwischen der Salzgehaltsanomalie in der nordlichen Nordsee
und der NAO wird durch die in Abbildung 29b dargestellte Korrelation zwischen NAOWI
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Abbildung 29: a) Anteil an der Gesamtfliche der Nordsee in Prozent, der von Wassermassen mit
S > 35 (blau) und S > 35.1 (griin) bedeckt ist, sowie der NAO-Winterindex nach Hurrell (rot).
b) Korrelationkoeffizient R zwischen der beobachteten winterlichen Salzgehaltsanomalie der Jahre
1970-1999 und dem NAOWI im Jahr vorher.

und winterlicher Salzgehaltsanomalie verdeutlicht. Statistisch signifikante Korrelationen er-
geben sich in einer Region westlich der norwegischen Kiiste insbesondere, wenn der NAOWI
der Salzgehaltsanomalie um ein Jahr vorangeht. Die Schlussfolgerung, dass die NAO durch
den windgetriebenen Transport zu Salzgehaltsanomalien in der Nordsee fiihrt, wird durch
eine Analyse simulierter Transporte bestarkt [Schrum und Siegismund, 2001]. In Abbildung
30 sind die Wintermittel (Dezember-Mérz) simulierter Transporte gemittelt iiber Jahre mit
niedrigem NAOWI (NAOWI<-2) und hohem NAOWI (NAOWI> 2) gegeniibergestellt. Wie
zu erkennen ist, ist ein hoher NAOWI mit einer deutlich stédrkeren Zirkulation in der ge-
samten Nordsee verbunden. Die Anfachung der Zirkulation in der nordlichen Nordsee fiithrt
zu einem verstidrkten Einstrom von atlantischem Wasser mit hohen Salzgehalten. Welchen
Anteil die Salzgehaltsvariabilitéit des atlantischen Wassers am Nordausgang der Nordsee im
Vergleich zur Variabilitét des in die Nordsee transportierten Volumens hat, ldsst sich aus den
vorhandenen Daten nicht bestimmen. Zur Klarung dieser Frage kénnen Modellsimulationen
von groffem Nutzen sein, da sie eine exakte Trennung von Transport- und Salzgehaltsanoma-
lie ermoglichen.
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Abbildung 30: Simulierte Oberflichenzirkulation in der Nordsee. Oben: Wintermittel fiir Jahre

mit NAOWI< -2, unten: Wintermittel fiir Jahre mit NAOWI>2. Abbildungen aus Schrum und

Siegismund [2001].

68



= = = = =
© © © © ©
© 3] 0 ~ ~
N 60 N o o
B = [ B =
© © © © ©
© 00 03] ~ ~
al © w ~ =

= =

© ©

~ ~

() N
B = [ B =
© © © © ©
© © 0 ~ ~
~ = al © w
= = = = =
© © © © ©
© © @ © ~
© N o o EN
= = [ B =
© © © © ©
© © © 0 ~
© W ~ [ gl

Abbildung 31: Summe der aus dem ersten und zweiten MSSA-Mode rekonstruierten Anteile der
normierten Salzgehaltsanomalien der Jahre 1970-1999 fiir m* = 9. Negative Anomalien sind in blau
dargestellt, positive in rot.
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Um die Salzgehaltsvariabilitdt in der gesamten Nordsee ohne regionale Differenzierungen
untersuchen zu konnen, werden die Salzgehaltsdaten an jedem Gitterpunkt durch ihre Stan-
dardabweichung dividiert. Diese Normierung ist geeignet, grofirdumige Salzgehaltsanomalien
in der Nordsee sichtbar zu machen und die Dominanz der kiistennahen Variabilitdt infolge
der Flusseintriage zu eliminieren. Eine MSSA (siehe Kapitel 2.3.2, Seite 23) der normierten
Salzgehaltsanomalien gestattet die Analyse der raum-zeitlichen Variabilitéit des Salzgehaltes
in der Nordsee. Abbildung 31 stellt den zeitlichen Verlauf der Summe der aus dem ersten und
zweiten MSSA-Mode rekonstruierten Anteile dar. Die durch die ersten beiden MSSA-Moden
erklirte Varianz beziiglich der normierten Salzgehaltsanomalien betrigt global 7, = 39.7%
mit einem lokalen Maximum von 76.6% in der mittleren Nordsee. Die MSSA-Moden charak-
terisieren Salzgehaltsanomalien mit einer Periodizitédt von etwa 8 Jahren, die vom Nordrand
der Region in siidostlicher Richtung in die mittlere Nordsee vordringen und dort abklingen.
Besonders deutlich ist der charakteristische zeitliche Verlauf der Anomalien an der starken
negativen Anomalie zu verfolgen, die 1978 im Nordwesten der Region ihren Anfang nimmt
und 1980 in der zentralen Nordsee ihr Maximum erreicht. Die besondere Starke dieser An-
omalie ist auf die Koinzidenz eines Salzgehaltsminimums infolge der 8-jéhrigen Periodizitéat
mit dem Auftreten der bereits oben genannten ,,Great Salinity Anomaly* zuriickzufiihren.
Generell entspricht sowohl die Ausbreitungsrichtung als auch die Ausbreitungsgeschwindig-
keit der Anomalien den fiir die Nordsee bekannten Gréfenordnungen (siehe z.B. Otto et al.
[1990] und vergleiche Abbildung 30).
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Abbildung 32: Zeitlicher Verlauf der iiber die Fliache der Nordsee gemittelten normierten Salzge-
haltsanomalie (ASSSpe,), der aus einer MSSA rekonstruierten Salzgehaltsanomalie (XRC(1 — 2)),
sowie des normierten, tiefpassgefilterten NAOWI. Alle Zeitreihen sind auf Standardabweichung von
Eins normiert. Der NAOWI ist gegeniiber den anderen Zeitreihen um ein Jahr in positive Richtung
verschoben!
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Wie der Vergleich der Zeitreihen der rdumlich gemittelten Salzgehaltsanomalien mit dem
normierten NAOWTI in Abbildung 32 belegt, besteht eine grundsitzliche Ubereinstimmung
im Verlauf der mittleren Salzgehaltsanomalie mit dem NAOWI. Abbildung 32 verdeutlicht,
dass die MSSA in der Lage ist, den langperiodischen Anteil der Salzgehaltsvariabilitdt mit
einer Periode von ca. 8 Jahren sehr gut zu erfassen und dass diese Periodizitdt auch die
Variabilitdt des NAOWI bestimmt (siche Abbildung 13). Neben dem raum-zeitlichen Verlauf
der in Abbildung 31 gezeigten Muster spricht auch die positive Korrelation des um ein
Jahr verschobenen NAOWI mit dem Salzgehalt fiir advektiv bedingte Salzgehaltsanomalien.
Eine direkte Kopplung des Salzgehaltes der Nordsee an die NAO iiber das Verhéltnis von
Niederschlag und Verdunstung ist nach der Ergebnissen von Hurrell [1995] beziiglich der
Feuchtetransporte nur in schwacher Ausprigung zu erwarten.

Die Ergebnisse der vorangegangenen Analysen werden im Folgenden zusammengefasst. Dabei
bleiben einige Fragen offen, die ebenfalls aufgefiihrt werden:

e Die Variabilitdt des Salzgehaltes nahe der kontinentalen Kiiste ist geprigt vom Einfluss
des Frischwassereintrags durch Rhein, Elbe und weitere Fliisse (Abbildung 26). Der
Abfluss ist wiederum mit einer atmosphérischen Situation verbunden, die durch ein
blockierendes Hochdruckgebiet iiber der Nordsee bestimmt ist (Abbildung 27).

Den Einfluss der mehrjahrigen Variabilitdt des Abflusses auf die Variabilitiat des Salz-
gehaltes nicht als statistischen sondern als kausalen Zusamenhang herzustellen und
besser zu quantifizieren, wird Aufgabe des folgenden Abschnittes sein.

e Fiir die nordliche und zentrale Nordsee wurde ein Zusammenhang zwischen Salzge-
haltsvariabilitdt und der NAO sowohl durch direkte Korrelation mit dem NAOWTI als
auch durch die Analysen des dominanten Modes der raum-zeitlichen Variabilitat durch
eine MSSA dargelegt (Abbildungen 29, 32).

Diesen Zusammenhang zu klaren, wird Aufgabe zukiinftiger Analysen sein. Hier bieten
sich vielfdltige Moglichkeiten zum Einsatz eines numerischen Simulationsmodells. So
kann der Einfluss advektiver Salzgehaltsanomalien, der durch Anderungen in Betrag
und/oder Richtung des Transports bedingt ist, von dem Anteil getrennt werden, der
durch eine Salzgehaltsidnderung der transportierten Wassermassen bedingt ist. Ebenso
ist eine Abschéitzung der durch die Variabilitdt von Niederschlag und Verdunstung
hervorgerufenen Salzgehaltsanomalien moglich.
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5.3.2 Simulierte Variabilitdt in der Nordsee

5.3.2.1 Validation der simulierten Variabilitdt in der Nordsee Der im vorheri-
gen Abschnitt zur Beschreibung der beobachteten Variabilitdt der Salzgehaltsanomalie in
der Nordsee benutzte Datensatz wird im Folgenden zum Vergleich mit simulierten Salzge-
haltsverteilungen der Jahre 1979-1993 herangezogen. Hierzu werden die Simulationsdaten
(siche Kapitel 2.2.3) auf ein den Beobachtungen dquivalentes Raum-Zeit-Gitter gemittelt:
Zeitmittel {iber die Monate Januar-Mérz eines jeden Jahres; Raummittel horizontal {iber
0.5°x1° Gitterboxen, vertikal iiber die obersten 6 Modellschichten (0-30 Meter). Abbildung
33 zeigt die Verteilung des Korrelationskoeffizienten R, der erklérten Varianz 7, sowie des
RMS-Fehlers (RMSE) zwischen der simulierten und der beobachteten winterlichen Salzge-
haltsanomalie (siehe Anhang A). Da die zu vergleichenden Zeitreihen nur jeweils 15 Werte
umfassen, ist eine Aussage zur quantitativen Ubereinstimmung beider Datensétze unsicher:
es lassen sich aber Regionen ausmachen, die besser als andere iibereinstimmen. Die zentra-
le Nordsee zeichnet sich mit Werten von R > 0.8 und 7, > 60% durch einen hohen Grad
an Ubereinstimmung aus, wihrend in der gesamten Kiistenregion sehr geringe Korrelationen
und z.T. negative erklérte Varianzen auftreten. Die sehr geringen Korrelationen am Nordrand
des Gebietes erklaren sich dadurch, dass in der Simulation nur der Jahresgang des Salzgehal-
tes als Randbedingung benutzt wird und demzufolge in Einstromregionen die mehrjihrige
Variabilitat gleich Null ist. Die groflen Differenzen zwischen beobachteter und simulierter
Variabilitat der Salzgehaltsanomalie in den Kiistenregionen sind mit grofler Wahrscheinlich-
keit zumindest teilweise durch die ,, Undersampling“-Problematik hervorgerufen. In diesen
Regionen herrscht eine sehr grofie raum-zeitliche Salzgehaltvariabilitiat vor, die durch die
wenigen Beobachtungen nicht représentiert wird. Das hat zur Folge, dass die interpolierten
Felder keine repréasentativen Wintermittel darstellen.
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Abbildung 33: Korrelationkoeffizient R, erklédrte Varianz 1; und RMS-Fehler zwischen beobachteter
und simulierter winterlicher Salzgehaltsanomalie der Jahre 1979-1993.
Da dieser Vergleich der Salzgehaltsvariabilitat zwischen Beobachtung und Simulation sowohl

auf Grund der zeitlichen Auflésung als auch auf Grund der bereits oben beméngelten Qua-

litdt des Beobachtungsmaterials nicht als befriedigend angesehen werden kann, wird eine
weitere Analyse durchgefiihrt, die auf den NOWESP Daten [Radach et al., 1996] beruht.
Im NOWESP wurden unter anderem fiir einige Boxen in der Nordsee Zeitreihen des ober-
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flichennahen Salzgehaltes mit monatlicher Auflésung erstellt (siehe Kapitel 2.1.3, Seite 13).
Insbesondere in unmittelbarer Ndahe der belgischen, niederlandischen und deutschen Kiiste
liegen einige Zeitreihen ohne grofiere Liicken vor. Diese Liicken wurden, falls moglich, mittels
der MUDAB und der historischen ICES Daten (siche Kapitel 2.1.2, Seite 8) geschlossen, in
Ausnahmen durch lineare Interpolation.

NOWESP-Box 6

Salzgehalt 0-30 m stand. Salzgehalt 0-30 m

NOWESP

34 VANTAN
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0 \\ ‘
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Abbildung 34: Uber ein Jahr tiefpassgefilterte monatliche Salzgehalte in der Deutschen Bucht
(NOWESP-Box 6). Mit HR ist die Position der Messstation Helgoland Reede bezeichnet. Aus
der Simulation wurden die Gitterpunkte in der Nordwestecke (griin gestrichelt) und der Stidostecke
(griin durchgezogen) ausgewihlt. Die standardisierten Salzgehalte sind auf Mittelwert Null und
Standardabweichung Eins normiert. Zum Vergleich ist der ebenfalls standardisierte Flusseintrag
der Elbe mit umgekehrtem Vorzeichen (!) dargestellt.

Abbildung 34 zeigt einen Vergleich des Salzgehalts in der Deutschen Bucht. Die Beob-
achtungsdaten enthalten u.a. die Daten der Station Helgoland Reede, die mit sehr hoher
Auflésung nahezu liickenlos vorliegen. Es ist daher davon auszugehen, dass die Zeitreihe
nicht ein Mittel iiber die Box représentiert, sondern die Verhéltnisse an dieser Station wie-
dergibt. Die damit verbundenen Probleme werden aus der Darstellung der beiden simulierten
Zeitreihen deutlich. Die Zeitreihe aus der Nordwestecke zeigt neben einem im Mittel um mehr
als 1 PSU hoheren Salzgehalt eine deutlich geringere Variabilitét als die aus der Siidostecke
der Box. Dieses Verhalten lasst sich durch die Lage in Nihe einer starken halinen Front,
hervorgerufen durch den Frischwassereintrag insbesondere der Elbe, erklaren. Es ist ein an-
schauliches Beispiel fiir die Problematik der Bildung von Flachenmitteln bei Variablen mit
geringer rdumlicher Reprisentanz. Wie aus der standardisierten Darstellung hervorgeht, ist
der prinzipielle Verlauf beider Simulationszeitreihen nahezu identisch und zeigt eine sehr
gute Ubereinstimmung mit den Beobachtungen (Korrelationskoeffizient R = 0.93, erklérte
Varianz n = 86%). Wie die Zeitreihe des Elbeabflusses belegt, geht nahezu die gesamte
mehrjahrige Variabilitéit des Salzgehaltes in der Umgebung von Helgoland mit grofler Wahr-
scheinlichkeit auf die Frischwasserzufuhr durch die Elbe zuriick (vergleiche Abbildung 26).

Einen analogen Vergleich fiir eine Box vor der belgischen Kiiste zeigt Abbildung 35. Auch
hier macht erst die standardisierte Darstellung die sehr gute prinzipielle Ubereinstimmung
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Abbildung 35: Uber ein Jahr tiefpassgefilterte monatliche Salzgehalte vor der belgischen Kiiste
(NOWESP-Box 4.1). Die standardisierten Salzgehalte sind auf Mittelwert Null und Standardab-
weichung FEins normiert. Zum Vergleich ist der ebenfalls standardisierte Flusseintrag des Rheins
mit umgekehrtem Vorzeichen (!) dargestellt.

zwischen Beobachtung und Simulation deutlich.

5.3.2.2 Auswirkungen mehrjihriger Variabilitit des Abflusses auf den Salzge-
halt in der Nordsee In Kapitel 5.3.1 wurden umfangreiche Analysen zu den Auswirkun-
gen des Abflusses der in die Nordsee miindenden Fliisse auf den Salzgehalt in der siidlichen
Nordsee vorgestellt (siehe Abbildungen 26 und 27). Wie im Verlauf der Arbeit bereits mehr-
fach erwahnt, konnen die statistischen Analysen stets auch nur einen statistischen Zusam-
menhang herstellen. Der Schluss auf einen kausalen Zusammenhang bleibt der physikalischen
Interpretation der Analysen vorbehalten. Sind nicht alle Einflussfaktoren mit ausreichender
Genauigkeit bekannt, ist der Schluss auf einen kausalen Zusammenhang unsicher.

Um die Auswirkungen von Anomalien des Abflusses auf die mehrjahrige Variabilitat des
Salzgehaltes in der Nordsee genauer zu untersuchen und deren Stérke zu quantifizieren, wird
eine weitere Simulation mit dem in Kapitel 2.2.2 beschriebenen Simulationsmodell durch-
gefiithrt. Als einzige Abweichung von der Standardsimulation (siehe Kapitel 2.2.3) werden
Anderungen der als Randwerte fiir das Modell benutzten Abflussdaten vorgenommen. Hier-
zu werden die Zeitreihen der Abfliisse unter Verwendung des Programms mv_harana (siehe
Anhang D) harmonisch analysiert. Die Summe des mittels harmonischer Analyse ermittel-
ten Jahres- und Halbjahresganges sowie des Mittelwertes der Abflusszeitreihen ersetzt in
der neuen Simulation die urspriinglichen Abflusswerte. Zwei Beispiele der alten und neuen
Abflusswerte zeigt Abbildung 36.

Die Simulation wird iiber die gesamte 15-jahrige Simulationsperiode der Standardsimulation
(1979-1993) durchgefiihrt. Sowohl die simulierten Salzgehaltsdaten der Standardsimulation
als auch der neuen Simulation werden von jahrlichem und halbjdhrlichem Signal befreit und
anschlieffend tiefpassgefiltert, um die Variabilitdt mit Perioden unterhalb eines Jahres zu
eliminieren. Die Ergebnisse sind in Form der prozentualen Anderung in der Standardabwei-
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Abbildung 36: a) Monatlicher Abfluss der Elbe (blau) und die Summe von Mittelwert und mittels
harmonischer Analyse ermitteltem jihrlichem und halbjihrlichem Anteil der Zeitreihe (griin). b)
Zu a) analoge Darstellung fiir einen Teil des Rheinabflusses.

chung des oberflichennahen Salzgehaltes (0-30m Tiefe) in Abbildung 37 zusammengefasst.

Wie zu erwarten, ist praktisch die gesamte (mehr als 90 %) mehrjdhrige Variabilitat des
Salzgehaltes im Miindungsgebiet von Rhein und Elbe durch die mehrjéhrige Variabilitéit des
Abflusses bestimmt. Die Zone signifikanter Beeinflussung des Salzgehaltes durch den Fluss-
eintrag erfasst die siidostliche Nordsee von der britischen bis zur dénischen Kiiste und wird
nach Nordwesten durch die Doggerbank begrenzt. Im Bereich nordlich der Doggerbank sowie
im Skagerrak sind Auswirkungen der Variabilitéit der Flusseintridge nicht mehr zu erkennen.
Dies stellt im Bereich des Skagerrak und entlang der norwegischen Kiiste eine erhebliche Ab-
weichung zu dem in Abbildung 26 dargelegten statistischen Zusammenhang zwischen Fluss-
eintrag und Salzgehaltsvariabilitéit dar. Der wesentliche Grund fiir diese Differenzen ist darin
zu suchen, dass fiir den Frischwassereintrag, der von der norwegischen Kiiste ausgeht, nur
Zeitreihen zur saisonalen Variabilitit vorliegen. Demzufolge ist die Variabilitdt des Abflusses
entlang der norwegischen Kiiste in beiden Simulationen identisch. Hinzu kommt, dass auch
die Salzgehaltsvariabilitéit des in die Nordsee einstromenden Wassers, das z.T. im Skagerrak
rezirkuliert, auf Grund der klimatologischen Randbedingungen des Simulationsmodells nur
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Abbildung 37: Prozentuale Anderung in der Standardabweichung des oberflichennahen Salzgehaltes
(0-30m Tiefe) die durch die mehrjéhrige Variabilitdt des Abflusses in einer Modellsimulation im
Gegensatz zu einer Simulation mit ausschliellich saisonaler Abflussvariabilitidt hervorgerufen wird.

saisonale Schwankungen aufweist.

Anhand dieses Beispiels konnte eindrucksvoll demonstriert werden, wie aus einer Kombina-
tion der statistischen Analysen der Beobachtungsdaten mit den Ergebnissen von Modellsi-
mulationen aus einer anfangs statistischen Beziehung zwischen Abfluss und Salzgehalt ein
kausaler, quantifizierter Zusammenhang abgeleitet werden kann.

5.3.3 Beobachtete Variabilitit in der Ostsee

In der Regel wird die Ostsee zur Beschreibung ihrer Hydrographie in Regionen aufgeteilt,
denen charakteristische physikalische Eigenschaften zugesprochen werden. Das gilt sowohl
fiir Modellstudien [Omstedt, 1990; Carlsson, 1998] als auch fiir Arbeiten, die auf der Inter-
pretation von Beobachtungsdaten beruhen [HELCOM , 1996]. Obwohl dieser Ansatz fiir eine
Meeresregion wie die Ostsee, mit einer starken topographischen Gliederung, angemessen ist,
erschwert er den Uberblick iiber das Gesamtsystem und das Versténdnis der physikalischen
Zusammenhénge. In der vorliegenden Arbeit soll daher durch entsprechende Aufbereitung
von Beobachtungsdaten eine mehrere Regionen umfassende Analyse der Salzgehaltsvariabi-
litdt ermoglicht werden.

Um die Salzgehaltsvariabilitdt in der zentralen Ostsee charakterisieren zu koénnen, wurde
aus den verfiigharen Salzgehaltsbeobachtungen (historische ICES Daten, MUDAB Daten
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und BMP Daten; siehe Kapitel 2.1.2) der Jahre 1965-1993 ein Datensatz mit monatlicher
Auflésung zusammengestellt. Hierzu wurde, der Beckenstruktur der Ostsee folgend, ein Verti-
kalschnitt vom Arkonabecken bis in den Finnischen Meerbusen ausgewéhlt (siehe Abbildung
8, Gitterpunkte 50-156). Entlang des Schnittes wurden die Daten fiir jeden Monat in Form
von Vertikalprofilen mit einer Auflésung von 10 Metern aufbereitet. Zur Bildung eines Ver-
tikalprofils wurden jeweils Daten in Boxen von 1°x1° (Lénge x Breite) gemittelt. Durch
das Zusammenfiigen der Vertikalprofile nach ihrer zeitlichen Abfolge resultiert schliellich
ein dreidimensionaler Datensatz, der die Salzgehaltsvariabilitdt in weiten Teilen der Ostsee
im Zeitraum 1965-1993 mit monatlicher Auflésung zu beschreiben vermag.
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Abbildung 38: Die ersten beiden EOF-Muster der monatlichen Salzgehaltsanomalie der Jahre 1965-
1993 auf einem Vertikalschnitt durch die Ostsee, sowie die entsprechende Verteilung der erklirten
Varianz ;. Der Schnitt fithrt vom Bornholmbecken (links) in den Finnischen Meerbusen (rechts).
Die EOF-Koeffizienten (PCs) charakterisieren die zeitliche Entwicklung des Salzgehaltes. Zur Dar-
stellung der kumulativen Summe von PCy (rote Kurve) siehe Erlauterungen im Text.
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Einen Uberblick iiber die raum-zeitliche Variabilitéit auf dem Vertikalschnitt liefert eine EOF-
Analyse (sieche Kapitel 2.3.1, Seite 19) des Datensatzes. Wie das 1. EOF-Muster in Abbildung
38 zeigt, erfolgen die starksten Salzgehaltsinderungen kohérent iiber den gesamten Schnitt.
Die groBite Amplitude hat dieser Mode in Ndhe der Halokline. Der zeitliche Verlauf der Salz-
gehaltsentwicklung ldsst sich anhand des 1. EOF-Koeffizienten (PC) in zwei Abschnitte
gliedern. Im Zeitraum 1965-1977 nimmt der Salzgehalt leicht zu und zeigt eine schwache
Periodizitét von ca. 3.8 Jahren. Von Beginn der 80er Jahre bis 1993 fillt der Salzgehalt sehr
stark ab. Hervorgerufen wurde diese Abnahme durch ein Ausbleiben von starken Einstro-
mereignissen, den sogenannten Salzwassereinbriichen. Nach der Definition von Matthdus und
Franck [1992] gab es in den Jahren 1983-1993 keinen Salzwassereinbruch in die Ostsee. Die-
ser Zeitraum stellt die lingste Stagnationsperiode seit Beginn der Aufzeichnungen 1897 dar.
Als eine der wesentlichen Ursachen fiir das Ausbleiben von Salzwassereinbriichen in den 80er
Jahren wird heute die sehr hohe Frischwasserzufuhr in diesem Zeitraum angesehen [Samuels-
son, 1996; Schinke, 1996]. Das Ausbleiben der Salzwassereinbriiche spiegelt sich im zeitlichen
Verlauf des 2. EOF-Mode wider, der offensichtlich die Variabilitit des Einstromes von salzrei-
chem Wasser beschreibt. Insbesondere die 70er Jahre sind durch eine sehr hohe Variabilitat
in diesem EOF-Mode gekennzeichnet, wahrend die Variabilitdt nach 1984 sehr stark zuriick-
geht. Fiir den Zeitraum 1965-1980 zeigt eine Kreuzkorrelation zwischen dem ersten und dem
zweiten PC, dass die Zeitreihen stark korreliert sind (R > 0.7), wenn PCy PC} ca. 6 Mo-
nate vorausgeht. Eine Salzgehaltsanomalie im Bereich Bornholmbecken /Stolpe-Rinne fiihrt
demnach ca. 6 Monate spéter zu einer Anomalie in der zentralen Ostsee mit den gréfiten
Amplituden in Ndhe der Halokline.

Einen weiteren Hinweis auf den Zusammenhang des durch den 2. EOF-Mode charakteri-
sierten Einstroms mit der groffiraumigen Salzgehaltsinderung unterhalb der Halokline, die
vom 1. EOF-Mode beschrieben wird, liefert ein Vergleich der kumulativen Summe von PCY
(cumsumPCy, rote Kurve in Abbildung 38) mit PC;. Da das Verhalten der kumulativen
Summe bei Zeitreihen, die um Null schwanken, sehr sensitiv auf kleine Anderungen des Mit-
telwertes reagiert, wird zu PC, eine Konstante addiert, die eine optimale Ubereinstimmung
der kumulativen Summe von PC5 mit PCy herbeifithrt. Unter Beriicksichtigung der Tatsa-
che, dass PCy und PCy definitionsgemafl unkorreliert sind (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 19),
stellt die sehr hohe Korrelation von R = 0.93 (trotz der Manipulation durch die Addition
der Konstanten) eine ebenso mathematisch erstaunliche wie physikalisch plausible Uberein-
stimmung dar.

Sowohl der Verzicht auf eine regional unterteilende Datenaufbereitung als auch die gewéhl-
te Analyseform mittels EOFs haben zu einem tiefreichenden Einblick in die mehrjéhrige
Salzgehaltsvariabilitéit der Ostsee gefithrt. Der Einstrom bzw. das Ausbleiben des Einstroms
von salzreichem Wasser aus dem Kattegat durch die Beltsee und das Arkonabecken in das
Bornholmbecken, abgebildet durch den 2. EOF-Mode in Abbildung 38, erzeugt den Grofiteil
der Variabilitdt in der zentralen Ostsee im Bereich unterhalb der Halokline.
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Abbildung 39: a) Jahresmittel des Abflusses in die Ostsee (blau) und nichtlinearer Trend (griin).
b) Jahresmittel des mittleren Salzgehaltes in den oberen 50 m der Ostsee (blau) und nichtlinearer
Trend (rot). ¢) Die auf eine Standardabweichung von Eins normierten nichtlinearen Trends aus a
und b. Die Zeitreihe fiir den Abfluss (griin) wurde mit -1 multipliziert und die des Salzgehaltes
(rot) um -6 Jahre verschoben, um die optimale Ubereinstimmung der Zeitreihen zu erreichen.

Fiir die Salzgehaltsvariabilitdat im Bereich oberhalb der Halokline konnten anhand der bis-
herigen Analysen keine Aussagen abgeleitet werden. Es ist zu erwarten, dass der wesentliche
Einfluss auf den Salzgehalt oberhalb der Halokline vom Frischwassereintrag durch die in die
Ostsee miindenden Fliisse ausgeht, da dieser Einfluss den der Differenz von Niederschlag
und Verdunstung um einen Faktor 10 iibersteigt [Samuelsson, 1996]. Bergstrém und Carls-
son [1994] haben den abflussbedingten Frischwassereintrag in die Ostsee der Jahre 1950-1990
analysiert. Die dort verdffenlichten Abflussdaten wurden iiber die gesamte Ostsee aufsum-
miert und zeitlich jahresweise gemittelt. Die Zeitreihe der Jahresmittel der Abfliisse ist in
Abbildung 39a dargestellt. Ein deutlicher Anstieg des Abflusses ist in der zweiten Hélfte
der Zeitreihe zu erkennen. Um den Zusammenhang zwischen Salzgehalt und Abfluss unter-
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suchen zu koénnen, wird aus dem oben beschriebenen Datensatz des Salzgehaltes ebenfalls
eine Zeitreihe mit jéhrlicher Auflosung berechnet. Dazu werden die Salzgehaltsdaten jahrlich
sowie iiber den Bereich oberhalb der Halokline (0-50m) gemittelt. Die Zeitreihe des mitt-
leren Salzgehaltes (Abbildung 39b) steigt von 1965 bis etwa 1978 an, wo sie ein Maximum
aufweist. Von 1978 an fillt der Salzgehalt bis zum Ende der Zeitreihe stark ab. Sowohl fiir
den mittleren Abfluss als auch fiir den mittleren Salzgehalt wurde mittels einer SSA (siehe
Kapitel 2.3.2, Seite 22) der nichtlineare Trend der Zeitreihen bestimmt. In Abbildung 39¢
sind die normierten Trends zusammen aufgetragen. Beide Trends wurden auf eine Standard-
abweichung von Eins normiert. Der Trend des Abflusses wurde mit -1 multipliziert und der
des Salzgehaltes um -6 Jahre verschoben. Diese Darstellung legt die Annahme nahe, dass
eine negative Anomalie des Abflusses eine positive Anomalie des Salzgehaltes oberhalb der
Halokline mit etwa sechsjdhriger Verzogerung hervorruft. Die lange Verzdgerung zwischen
Abflussanomalie und Salzgehaltsanomalie kann durch die grofle Verweilzeit der Ostsee be-
griindet werden, die nach Stigebrandt und Wulff [1989] bei 22 Jahren liegt.

5.3.4 Simulierte Variabilitit in der Ostsee

Die Simulation der Salzgehaltsvariabilitéat in der Ostsee stellt in mehrjéahrigen Modellsimula-
tionen eines der schwerwiegendsten Probleme dar, die in keiner der in Kapitel 2.2.1 genannten
Arbeiten zufriedenstellend gel6st ist. Die besondere Problematik resultiert aus der Tatsache,
dass physikalische Prozesse sehr unterschiedlicher Zeitskalen einen Beitrag zur Salzgehalts-
variabilitat liefern. Auf der Zeitskala von Tagen bis zu einigen Wochen haben unregelméfig
auftretende Einstromereignisse, die im Wesentlichen durch winderzeugte barotrope Trans-
porte von salzreichen Wassermassen aus dem Kattegat durch die dénischen Straflen in die
Ostsee bedingt sind, einen mafigeblichen Einfluss auf die Salzgehaltsentwicklung. Wird ein
starkes Einstromereignis in einer Simulation deutlich unterschétzt, hat das gravierende Aus-
wirkungen auf den Salzgehalt in der zentralen Ostsee fiir die nédchsten 10-20 Jahre. Wie
aus der genannten Zeitspanne hervorgeht, kommen hier Prozesse mit einer sehr viel ldngeren
Zeitskala ins Spiel [Stigebrandt und Wulff, 1989]. Dies sind zum einen Prozesse einer Zeitska-
la von mehreren Monaten bis zu einigen Jahren, die die Ausbreitung und Einschichtung des
eingestromten salzreichen Wassers in die zentrale Ostsee beschreiben. Zum anderen haben
aber auch diffusive Austauschprozesse, die den Transport des Salzes in den tieferen Schichten
durch die Halokline in die Schichten oberhalb der Halokline bestimmen, einen entscheiden-
den Einfluss auf die mehrjihrige Salzgehaltsentwicklung. Die diffusiven Austauschprozesse
haben fiir die Salzgehaltsentwicklung in der zentralen Ostsee eine Zeitskala von 20-30 Jahren
[Rodhe, 1998].

Auf Grund der groflen Bedeutung der Salzgehaltsentwicklung sowohl fiir physikalische, wie
auch fiir biologische Fragestellungen, wird die Simulation der Salzgehaltsvariabilitét im Fol-
genden ausfiihrlich beschrieben.

Wie ein Vergleich der simulierten mit den beobachteten Salzgehaltsverteilungen in der Ost-
see zeigte, weist die Standardsimulation (siehe Kapitel 2.2.3) erhebliche Differenzen zu den
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Beobachtungen auf. Der offensichtlichste Unterschied zwischen den Simulationsergebnissen
und den Beobachtungen ist eine mit der Tiefe zunehmende Differenz im Salzgehalt der Ost-
see von ca. 0.5 an der Oberfliche und bis zu 1.5 in Tiefen grofler als 150 m (siche Anhang C,
Abbildung 64). Da diese Differenz von Simulationsbeginn an auftritt, wird sie auf eine man-
gelnde Beschreibung des Initialzustandes der Simulation zuriickgefiihrt. Der Initialfehler hat
eine Groflenordung, die eine Beeinflussung der mehrjihrigen Variabilitit erwarten lésst. Da-
her wurde fiir die vorliegende Arbeit die Simulation mit einem fiir den Salzgehalt der Ostsee
korrigierten Initialfeld (siehe Anhang C) wiederholt. Im Folgenden werden ausschlieflich die
Ergebnisse der im Initialzustand korrigierten Simulation analysiert.

Der in Kapitel 5.3.3 ausgewihlte Vertikalschnitt dient als Ausgangspunkt fiir die Analyse der
simulierten Salzgehaltsentwicklung. Aus diesem Grund wird aus den Monatsmittelwerten der
Simulationsdaten ein zu den Beobachtungen analoger Datensatz der Jahre 1979-1993 erstellt.
Zum Zwecke der Validation werden die in Kapitel 2.4.2 ausgewihlten statistischen Grofien
(sieche Anhang A) fiir die Monatsmittelwerte des Salzgehaltes auf dem Vertikalschnitt durch
die Ostsee berechnet. Die Ergebnisse der Berechnung beziiglich des Simulationsintervalls
1979-1993 sind in Abbildung 40 zusammengefasst.

Unterhalb der Halokline ist im zentralen Bereich des Vertikalschnittes (dstliches Gotlandbe-
cken) eine sehr gute Simulation der beobachteten Variabilitét festzustellen, wie insbesonde-
re der Korrelationskoeffizient R belegt. In dieser Region sind auch oberhalb der Halokline
noch miBige Ubereinstimmungen (1, >50%) zu erkennen. Im Gegensatz dazu besteht in der
westlichen Ostsee (links im Bild) praktisch kein Zusammenhang zwischen beobachteter und
simulierter Variabilitdt (1, <0%, R<0.2). In diesem Bereich sind auch die grofiten RMS-
Fehler anzutreffen, was auf groie Amplituden der Salzgehaltsschwankungen hinweist. Wie
ein Vergleich mit Abbildung 38 zeigt, entspricht die Region der vom 2. EOF abgebildeten
Einstromregion. Demzufolge ist davon auszugehen, dass das Modell gravierende Méngel in
der Simulation des Einstroms salzreichen Wassers in die Ostsee aufweist.

Da die in Abbildung 40 gezeigten Verteilungen statistischer Gréflen nur sehr bedingt auf die
Ursachen der Differenzen zwischen Simulation und Beobachtung schlieen lassen, wird die
folgende Analyse genutzt, um diesen Zusammenhang aufzukléren.

Abbildung 41 zeigt einen Vergleich zwischen der beobachteten und der simulierten Varia-
bilitdt auf dem Vertikalschnitt durch die Ostsee anhand der Ergebnisse einer MCA (siche
Kapitel 2.3.1, Seite 22).

Fiir die Anwendung einer MCA anstelle der bislang ausschliefllich angewandten
CCA (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 21) im Rahmen dieser Analyse gibt es im we-
sentlichen zwei Griinde. Zum einem miissen bei der MCA a priori keine Variabi-
litdtsanteile ausgeschlossen werden, wie es bei einer CCA durch die notwendige
Reduktion der Freiheitsgrade erzwungen wird. Zum anderen stellt die Maximie-
rung der Kovarianz, auf der die MCA beruht, gegeniiber der Maximierung der
Korrelation der CCA-Koeffizienten das geeignetere Kriterium dar (vergleiche Sei-
te 21). Denn auf diese Weise werden die Variabilitdtsanteile gegeniibergestellt,
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Abbildung 40: Funktionale Validation der Variabilitit des Salzgehaltes auf einem Vertikalschnitt
durch die Ostsee. Dargestellt sind die erklidrte Varianz 7;, der Korrelationskoeffizient R und der
RMS-Fehler RMSE der monatlichen Salzgehaltsanomalien der Jahre 1979-1993.

die eine grofle Amplitude haben und somit auch physikalisch von Bedeutung sind,
auch wenn sie nicht unbedingt direkt physikalisch interpretierbar sind.

Fiir den beobachteten Salzgehalt zeigt der Vergleich zwischen den Mustern der MCA (Abbil-
dung 41b, e) und den EOF-Mustern aus Abbildung 38 eine weitgehende Ubereinstimmung.
Auch der zeitliche Verlauf der MCA-Koeffizienten (Abbildung 41c, f) ist denen der PCs in
Abbildung 38 sehr dhnlich. Wie aus dem durchgehend negativen Trend der Zeitreihen des
1. MCA-Modes hervorgeht, umfasst der Simulationszeitraum ausschliefilich die in Kapitel
5.3.3 beschriebene Stagnationsperiode. Die sehr hohe Korrelation von R = 0.97 zeigt, dass
das Modell in der Lage ist, die Salzgehaltsabnahme in der Ostsee im Zeitraum 1979-1993
realitdtsnah zu beschreiben. Die erkléirte Varianz liegt fiir diesen Mode in der Beobachtung
bei 1, = 66% und in der Simulation bei n, = 79%, so dass die Salzgehaltsvariabilitidt auf
dem Schnitt durch die nahezu lineare Salzgehaltsabnahme dominiert ist. In der Gegeniiber-
stellung der Muster sind Unterschiede erkennbar; mit von der Simulation {iberschitzten
Amplituden in der Region des Gotlandtiefs in Tiefen von 110-130 Meter und unterschétz-
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Abbildung 41: MCA zwischen simulierter und beobachteter Variabilitéit des Salzgehaltes auf einem
Vertikalschnitt durch die Ostsee. Dargestellt sind die ersten beiden MCA-Moden der monatlichen
Salzgehaltsanomalien der Jahre 1979-1993.

ten Amplituden darunter. Diese Differenzen werden im Folgenden im Detail erlautert. Der 2.
MCA-Mode charakterisiert, wie schon bei der EOF-Analyse der Beobachtungen beschrieben,
die Variabilitdt des Einstroms von salzreichem Wasser. Dieser Mode ist in der Simulation
schwicher ausgeprégt, wie aus den Mustern hervorgeht. Im zeitlichen Verlauf resultieren die
grofiten Abweichungen der Zeitreihen in Abbildung 41f aus der starken Salzgehaltsabnahme
der Simulation innerhalb der ersten zwei Jahre. Der Zeitraum von 1986-1990 zeichnet sich
hingegen durch eine weitgehende Reproduktion des beobachteten Verlaufs in der Simulation
aus, wiahrend der Salzwassereinbruch im Januar 1993 deutlich unterschétzt wird.

Die Salzgehaltsentwicklung im Gotlandtief verdient eine genauere Betrachtung. Das Got-
landtief ist mit einer Tiefe von 249 m das tiefste Becken der Ostsee, das von eindringendem
salzreichen Wasser erreicht werden kann, und hat somit eine besondere Bedeutung bei der
Charakterisierung der Verhéltnisse des Tiefenwassers der Ostsee. Becken mit noch grofleren
Tiefen wie das Landsortief (459 m) oder das Alandtief (301 m) besitzen nur lokale Bedeu-
tung, da sie vom Zustrom durch Schwellen abgeschottet sind. In Abbildung 42 erfolgt eine
Gegeniiberstellung der simulierten und beobachteten Salzgehaltsentwicklung im Gotlandtief.
Die Beobachtungen zeigen zu Beginn eine ausgeprigte Halokline in einer Tiefe von ca. 70 m,
die sich nach 1982 stetig abschwicht und gleichzeitig absinkt. Wie die Differenzen zwischen
der Beobachtung und der Simulation zeigen, weist der simulierte Salzgehalt zu Simulations-
beginn nur einen geringen Fehler auf. Demnach ist die Initialisierung in dieser Region als
im Wesentlichen korrekt anzusehen (vergleiche Anhang C, insbesondere Abbildung 64). Die
zeitliche Abnahme des Salzgehaltes unterhalb der Halokline ist in der Simulation zu gering,
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Abbildung 42: Vergleich der Variabilitit des Salzgehaltes im Gotlandtief (BMP Station J1). Dar-
gestellt ist der zeitliche Verlauf der monatlichen Salzgehalte der Jahre 1979-1993 aus den Beobach-
tungen (a) und der Modellsimulation (b) sowie deren Differenz (c).

woraus im Simulationsverlauf eine Uberschiitzung des Salzgehaltes in Tiefen > 130 m re-
sultiert. Im Gegensatz zu den Beobachtungen kommt es in der Simulation mit der Zeit zu
einer Verstirkung der Halokline. Im Bereich der Halokline und darunter ist in der Simulati-
on (abgesehen vom Trend) keinerlei Variabilitit zu erkennen. Besonders deutlich wird dieses
am Ende des Simulationszeitraums. In den Beobachtungen ist 1993 eine starke Zunahme des
Salzgehaltes in Tiefen grofier als 150 m festzustellen, die Folge eines Salzwassereinbruchs im
Januar 1993 ist. In der Simulation fiihrt das salzreiche in die Ostsee vordringende Wasser hin-
gegen zu einer Salzgehaltserhohung oberhalb der Halokline. Im Gegensatz zur Beobachtung
hat der simulierte Einstrom einen Salzgehalt von 7-8 und nicht von 11-12.
Zusammenfassend lassen sich zwei gravierende Méngel der Simulation feststellen:
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e Die zeitliche Abnahme des Salzgehaltes unterhalb der Halokline wird von der Si-
mulation unterschitzt (sieche Abbildung 42). Eine wahrscheinliche Ursache fiir die-
se Unterschitzung ist in der zu geringen Durchléssigkeit der Halokline infolge einer
Unterschitzung diffusiver Prozesse zu suchen. Wie Meier [1999, 2000] gezeigt hat,
fithrt die Einfiihrung einer Parameterisierung zur Beriicksichtigung brechender inter-
ner Wellen auf die Diffusion in groflen Wassertiefen zu einer erheblichen Verbesserung
der Simulation der Salzgehaltsabnahme unterhalb der Halokline. Es sind aber Zwei-
fel angebracht, ob die in Meier [1999, 2000] gezeigte Verbesserung der Simulation der
Salzgehaltsentwicklung unterhalb der Halokline tatséchlich auf einer besseren Bertick-
sichtigung vorher im Modell nicht enthaltener physikalisischer Prozesse zuriickzufiihren
ist, oder ob nicht nur ein Kalibrationsparameter in das Modell eingefiihrt wurde, der
den Fehler in einer besonderen Simulationsperiode verringert. Diese Zweifel lassen sich
in zweifacher Weise begriinden. Wie Meier [2000] ausfiihrt, ist ein Teil der Prozesse,
die eigentlich durch die zusétzlich eingefiihrte Parameterisierung beschrieben werden
sollten, bereits in den Modellgleichungen enthalten. Darauf fithrt der Autor zuriick,
dass die Diffusionskoeffizienten, die sich in seinen Simulationen als optimal erwiesen
haben, deutlich geringer ausfallen, als die in unabhéngigen Arbeiten ermittelten. Ob
diese Begriindung verniinftig ist, ist nicht zu belegen, da quantitative Abschéitzungen
der Auswirkungen einzelner Prozesse auf die Diffusion in den tiefen Becken der Ostsee
nicht vorliegen. Eine weitere Begriindung fiir die Zweifel ist, dass die neu eingefiihrte
Parameterisierung zwar durch eine Verstarkung der nahezu linearen zeitlichen Abnah-
me des Salzgehaltes unterhalb der Halokline die Simulationsergebnisse besser an die
Begebenheiten der Beobachtungen anpasst, aber ein wesentliches Charakteristikum
der beobachteten Abnahme, die starke Beschleunigung in der Zeit nach 1984 (siehe
Abbildung 42a), weiterhin nicht zu beschreiben vermag. Um die Zweifel auszurdumen,
wéren Simulationen anderer Perioden notwendig, in denen nachgewiesen wird, dass die
Einfithrung der zusétzlichen Parameterisierung unter anderen Bedingungen ebenfalls
zu einer Verbesserung der Simulationsergebnisse beitrdgt und nicht nur ein ,, Tuning®
beziiglich einer ausschliefllichen Stagnationsperiode darstellt.

e Der zweite Mangel besteht in der unzureichenden Simulation der Salzgehaltsvariabilitét
in der westlichen Ostsee (Abbildung 40). Da die Salzgehaltsvariabilitét dieser Region
stark vom Wasseraustausch zwischen Kattegat und Ostsee dominiert ist, ist auch die
Ursache des Fehlers in der Simulation des Wasseraustausches zu suchen. Wie in Ka-
pitel 5.2.2.3 dargelegt, werden die barotropen Transporte zwischen Nord- und Ostsee
im monatlichen Mittel gut (R=0.92, n = 84%) simuliert. Es wurden jedoch keine Ana-
lysen von Maximalwerten vorgenommen, wie sie notig wéren, um die wenigen starken
Einstromereignisse in der Simulationsperiode zu erfassen. Gravierender als der Feh-
ler im transportierten Volumen diirfte aber der Fehler in den maximalen Salzgehalten
der aus dem Kattegat in die Ostsee einstromenden Wassermassen sein. Diese Annah-
me wird durch die in Abbildung 43 dargestellte Haufigkeitsverteilung des bodennahen
Salzgehaltes im Arkonabecken (BMP-Station K7) belegt. Im Arkonabecken treffen die
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durch Belte und Sund einstromenden Wassermassen aufeinander. Durch Vermischung
beider Einstromquellen wird hier der Salzgehalt der Wassermassen festgelegt, die zum
weiteren Transport in die Ostsee zur Verfiigung stehen. Nur wenn im Arkonabecken
ein Schwellenwert des Salzgehaltes {iberschritten wird, der eine Auffiillung des Born-
holmbeckens vom Boden her moglich macht, ist ein Einstrom in das Gotlandbecken
unterhalb der Halokline und somit eine Erneuerung des Bodenwassers moglich. Wie
aus Abbildung 43 hervorgeht, sind sowohl die mittleren Salzgehalte, in besonderem
Mafe aber die maximalen Salzgehalte, in der Simulation stark unterschétzt. Die gerin-
gen simulierten Salzgehalte lassen wiahrend des gesamten Simulationszeitraumes keinen
Einstrom in das Gotlandbecken unterhalb der Halokline zu (siehe Abbildung 42). Die
Ursachen fiir einen bedeutenden Teil des Simulationsfehlers beziiglich des Salzgehaltes
in der zentralen Ostsee liegen demzufolge schon im Arkonabecken oder auf dem Weg
vom Kattegat bis dorthin. Ein sehr dhnliches Simulationsdefizit findet sich auch in
den Simulationen von Meier [1999], was auf ein grundsétzliches, nicht modellspezifi-
sches Problem hindeutet. Meier et al. [1999] fiihren die Probleme bei der Simulation
des Einstroms salzreichen Wassers vor allem auf eine zu grobe horizontale Modell-
auflosung zuriick. Da der Einstrom aber von einer Vielzahl physikalischer Begeben-
heiten beeinflusst wird (u.a. Wind, Wasserstandsdifferenz Nordsee-Ostsee, Schichtung,
Vermischung), ist fragwiirdig, ob eine Erhohung der horizontalen Auflésung allein das
Problem wird 16sen kénnen. Vielmehr wird eine detaillierte Untersuchung der Simula-
tionseigenschaften der mafligeblichen physikalischen Prozesse notwendig sein.

Station: BMP-K7, Tiefe: 42m
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Abbildung 43: Haufigkeitsverteilung des beobachteten und simulierten bodennahen Salzgehaltes im
Arkonabecken. Datenbasis sind Monatsmittelwerte der Jahre 1980-1993.
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5.4 Meeresoberflaichentemperatur

Die Meeresoberfliche ist sowohl fiir globale wie auch fiir regionale Studien zur Klimavariabi-
litdt von besonderer Bedeutung. Einerseits manifestieren sich hier die Wechselwirkungspro-
zesse zwischen Atmosphére und Ozean, die die Klimavariabilitat auf allen Zeit- und Raum-
skalen mafigeblich prigen. Andererseits ist die Meeresoberfliche im Gegensatz zum darunter
verborgenen Ozean den Beobachtungen wesentlich besser zugénglich. Die modernen Verfah-
ren der Fernerkundung er6ffnen Méglichkeiten hinsichtlich der Messdichte, die fiir den tiefen
Ozean nie zu erreichen sein werden. Insbesondere die Meeresoberflichentemperatur (SST) ist
eine Messgrofle, fiir die Daten vorliegen, die eine Beschreibung der Variabilitéit auf globaler
Skala {iber mehr als 100 Jahre erlaubt. Ein ganz wesentlicher Teil der Arbeiten zur globalen
Klimavariabilitdt beruht daher auf Analysen der SST. Auch in regionalen Untersuchungen
hat die SST hohen Stellenwert. Fiir die Nord- und Ostsee lisst die Datenlage bisher Ana-
lysen der Variabilitdt der letzten 3 Dekaden mit hoher raumlicher Auflésung zu. Da schon
einige Arbeiten zur Variabilitdt der SST in Nord- und Ostsee vorliegen, wird im Folgenden
die Einordnung der bereits behandelten Zeit- und Raumskalen in sowohl zeitlich als auch
raumlich groBlere Skalen einen wesentlichen Aspekt darstellen. Des Weiteren wird dargelegt,
inwiefern ein ausgewéhltes regionales Ozeanmodell (siche Kapitel 2.2.2) in der Lage ist, die
beobachtete Variabilitdt auf mehrjahriger Zeitskala abzubilden.

5.4.1 Beobachtete Variabilitidt in der Nordsee

5.4.1.1 Variabilitit innerhalb der letzten 30 Jahre Die Datenlage zur Analyse der
mehrjahrigen Variabilitdt der SST in der Nordsee ist, vor allem Dank der Bemiihungen der
Mitarbeiter des BSH (siehe Seite 14), als sehr gut zu bezeichnen. Neben den SST Daten
des BSH, die fiir die Jahre 1971-2000 als Wochenmittel vorliegen und fortlaufend aktua-
lisiert werden, sind mehrere globale SST Datensétze mit geringerer raumlicher und meist
monatlicher zeitlicher Auflésung verfiighar, die z.T. mehr als 100 Jahre iiberdecken (GISST,
Seite 14).

Im Laufe der letzten Jahre sind einige Arbeiten erschienen, die sich mit der Variabilitit der
SST in der Nordsee befasst haben. Fiir die vorliegende Arbeit sind zwei Publikationen von
besonderer Bedeutung, da sie sich ebenfalls auf die SST Daten des BSH stiitzen.

Becker und Pauly [1996] haben die Daten der Jahre 1969-1993 mittels Cluster-Analyse in 8
Regionen aufgeteilt und jeweils eine charakteritische Zeitreihe fiir jede der Regionen analy-
siert. Wie die Korrelation des NAOI mit den SST Anomalien zeigte, besteht fiir die zentrale
und siidostliche Nordsee ein signifikanter Zusammenhang zwischen SST und NAO. Die Au-
toren kommen weiter zu dem Ergebnis, dass die Anderungen in der SST zu einem grofien
Teil durch lokale Austauschprozesse mit der Atmosphére erklirt werden koénnen.

Diese Ergebnisse werden durch die Arbeit von Dippner [1997] bestéitigt, der den Zusammen-
hang zwischen SST und NAO anhand einer EOF-Analyse der SST in verschiedenen Regionen
der Nordsee untersucht hat. Aufler in der Region des Fair-Isle-Einstroms am Nordrand der
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Nordsee findet Dippner Korrelationen groler 0.63 und kommt zu dem Schluss, dass die SST
dort durch direkte atmosphérische Forcierung bestimmt wird. Fiir die Einstromregion wird
ein advektiver ozeanischer Einfluss angenommen. Im Gegensatz zu Becker und Pauly [1996]
ist nach Einschétzung Dippners auch die SST im Bereich des Einstroms durch den Englischen
Kanal vom atmosphérischen Einfluss und nicht von ozeanischer Advektion bestimmt.
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Abbildung 44: 1. EOF-Mode der monatlichen SSTA der Jahre 1971-2000 in der Nordsee. Die erkléirte
Varianz betrigt 7y = 73.2%. Die rote Kurve im unteren Teil stellt den iiber 4 Jahre tiefpassgefil-
terten EOF-Koeffizienten dar.

Die Monatsmittel der SST Daten des BSH fiir den Zeitraum 1/1971—6/2000 (siehe Seite 14)
bilden die Grundlage fiir alle nachfolgend gezeigten Analysen. Auf dieselbe Weise wie in den
vorherigen Kapiteln wurden die Daten durch Subtraktion des Jahresganges in Anomalien
(SSTA) transformiert.

Die im Folgenden beschriebene EOF-Analyse (siche Kapitel 2.3.1, Seite 19) erfolgt in weit-
gehender Analogie zu der bereits in der oben zitierten Arbeit von Dippner vorgestellten
Untersuchung. Die Darstellung ist an dieser Stelle aber unerlésslich, um sowohl die Interpre-
tation der im Folgenden gezeigten kanonischen Korrelationsanalyse (CCA, siehe Seite 2.3.1)
als auch das Verstdndnis zur Moglichkeit der Erweiterung der SST Daten auf eine Zeitspan-
ne von 100 Jahren zu erleichtern. Das 1. EOF-Muster in Abbildung 44 mit einer erklarten
Varianz von n, = 73.2% zeigt in grober Naherung eine von Siidost nach Nordwest abfallende
Ebene. Die grofiten Amplituden treten mit Werten von ca. 1.2 K an der nordfriesischen und
jitlandischen Kiiste auf, wihrend die Amplituden in der Fair-Isle-Region minimale Wer-
te von unter 0.4 K annehmen. Wie aus der Verteilung der lokalen erkldrten Varianz folgt,
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stellt dieser EOF-Mode nur entlang der britischen Kiiste nicht den dominierenden Anteil der
Varianz dar. Der zeitliche Verlauf des 1. EOF-Koeffizienten lédsst neben sehr starken hoch-
frequenten Schwankungen auch ein deutliches niederfrequentes Signal erkennen, wie durch
die Tiefpassfilterung besonders deutlich wird. Die niedrigsten Temperaturen herrschten am
Ubergang von den 70er in die 80er Jahre mit dem Minimum der Zeitreihe im Winter 1978 /9.
Hingegen zeichnen sich die 90er Jahre durch sehr hohe Temperaturen aus, mit den maximalen
Temperaturen in 1997.
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Abbildung 45: Die ersten beiden CCA-Muster einer CCA zwischen der monatlichen SSTA der
Jahre 1971-1999 in der Nordsee und der Luftdruckanomalie im nordatlantischen Raum im Winter
(Dezember—Maérz). Die SSTA wird durch die ersten 5 EOFs (7, = 90.3%) und die SLPA durch
die ersten 3 EOFs (ny = 76.7%) reprasentiert.

Wihrend, wie oben bereits ausgefiihrt, {iber den mafigeblichen direkten atmosphérischen Ein-
fluss auf die SST in weiten Teilen der Nordsee Einigkeit besteht, herrschen fiir das Gebiet des
Kanaleinstroms gegensétzliche Meinungen zum Einfluss der Advektion vor. Die Ergebnisse
einer CCA zwischen der SSTA der Wintermonate (Dezember—Mérz) und der entsprechenden
Luftdruckanomalie in Abbildung 45 bestétigen den starken Zusammenhang zwischen NAO
und SST. Der 1. CCA-Mode mit einer Korrelation von R = 0.7 zeigt im Luftdruck das typi-
sche NAO-Muster (vergleiche Abbildung 15). Das dazugehorige Muster der SSTA entspricht
im Wesentlichen dem 1. EOF-Muster. Demzufolge sind positive Anomalien westlicher Winde
mit einer positiven SSTA {iber der gesamten Nordsee verbunden, die ihre grofite Amplitude
in der Deutschen Bucht haben. Die Anderungen in der Advektion warmer, feuchter Luftmas-
sen vom Nordatlantik zur Nordsee bewirken Schwankungen in den latenten und sensiblen
Wiérmefliissen und daraus folgend in der SST (siche Cayan [1992a, b]). Im 2. CCA-Mode
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deutet sich dagegen der Einfluss der Advektion in der Einstromregion im Englischen Kanal
an. Ein Luftdruckmuster das westliche Winde {iber dem Kanal hervorruft und somit einen
Einstrom atlantischen Wassers in die Nordsee forciert, ist verkniipft mit einer SSTA in der
Einstromregion, deren Lage und Form der mittleren winterlichen Temperatur- und Salz-
gehaltsverteilung dieser Region entspricht. Wie aus den Verteilungen der lokalen erklérten
Varianz folgt, sind die ersten beiden CCA-Moden in der Einstromregion mit 40 < n; < 50%
etwa von derselben Bedeutung und erkliren gemeinsam mehr als 80 % der Varianz. Fiir Win-
terverhiltnisse folgt daraus eine etwa gleich starke Anderung der SST dieser Region durch
Advektion und lokale Austauschprozesse mit der Atmosphére. Es ist zu erwarten, dass sich
dieses Verhiltnis im Rest des Jahres zugunsten der direkten Kopplung an die Atmosphére
verschiebt, da sowohl die Advektion als auch der Temperaturgradient zwischen Kanal und
Nordsee schwicher ausgepriigt ist und die Strahlungskomponenten in der Wéarmebilanz ein
starkeres Gewicht erhalten.

5.4.1.2 Variabilitat auf interdekadischer Zeitskala Wie der tiefpassgefilterte EOF-
Koeffizient in Abbildung 44 veranschaulicht, stellt die niederfrequente Variabilitdt der SST
einen bedeutenden Anteil an der Gesamtvarianz dar und es treten Perioden auf, deren Dauer
ein Drittel der Gesamtlénge der Zeitreihe erreichen. Um die Zeitstruktur der SST zu ana-
lysieren, wire demzufolge ein deutlich lingerer Datensatz wiinschenswert. Mit den GISST
Daten (siehe Seite 14) liegt ein Datensatz von mehr als 100 Jahren Dauer vor. Allerdings
ist die rdumliche Auflésung so grob, dass die Regionalstruktur der SST in der Nordsee nur
schlecht wiedergegeben wird, wie ein Vergleich mit den BSH SSTs der Jahre 1971-2000 ge-
zeigt hat. Abhilfe schafft hier ein Regressionsverfahren, das die hohe rdumliche Auflésung
der BSH SSTs auf den Zeitraum der GISST SST's iibertrégt. Hierzu wurde ein statistisches
Downscaling-Verfahren, das von von Storch et al. [1993] vorgestellt wurde, fir die Problem-
stellung adaptiert. Da das Verfahren bereits vielfach angewandt wurde und z.B. in den
Arbeiten von Heyen et al. [1996] und Heyen und Dippner [1998] ausfiihrlich beschrieben ist,
erfolgt hier nur eine kurze Skizzierung des Verfahrens.

e Fiir den Zeitraum 1/1971—12/1999 liegen sowohl die GISST SSTs als auch die BSH
SSTs als Monatsmittel vor. Beide Datensétze werden durch Subtraktion des Jahres-
gangs in Anomalien transformiert. Da der zu gewinnende Datensatz die mehrjéhrige
Variabilitdt wiedergeben soll, wird aus beiden Datensétzen die Variabilitdt unterhalb
eines Jahres mittels Tiefpassfilterung eliminiert, was deren Korrelation deutlich erhcht.

e Durch eine CCA wird fiir den oben genannten Zeitraum eine statistische Beziehung
zwischen den beiden Datenséitzen hergestellt.

e Um die Stabilitdt des statistischen Zusammenhangs zu testen, wird der Zeitraum
1/1971—12/1999 in zwei gleich lange Abschnitte von 14.5 Jahren unterteilt. Die BSH
SSTs fiir den zweiten Abschnitt werden dann aus der Regressionsbeziehung zwischen
den GISST SSTs und den BSH SSTs aus dem ersten Abschnitt geschétzt. Die erklérte
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Varianz zwischen geschétzten BSH SSTs und den urspriinglichen SST's wird berechnet.
Unter Vertauschung von erstem und zweitem Abschnitt wird die Prozedur wiederholt.
Es zeigt sich, dass die Regionalstruktur der mittels der Regressionsbeziehung geschitz-
ten BSH SSTs in beiden Fiéllen den originalen BSH SSTs deutlich besser entspricht als
die der GISST SSTs. Die erklarten Varianzen betragen 79.1% im ersten Fall und 83.1%
im zweiten Fall. Insbesondere die Bereiche zwischen Shetland Inseln und Schottland
und entlang der schottischen und norwegischen Kiiste werden mit erklédrten Varianzen
von z.T. unter 50% schlechter wiedergeben, wihrend in der zentralen Nordsee Werte
> 80% vorherrschen. Weiterhin ldsst sich durch den Vergleich der Resultate aus bei-
den Perioden schlieflen, dass eine Abhéngigkeit der Regressionsbeziehung von der NAO
besteht.

e Unter der Annahme, dass derselbe statistische Zusammenhang zwischen den GISST
und den BSH Daten auch vor 1971 bestanden hat, ldsst sich ein wesentlicher Anteil
der Regionalstruktur der BSH SSTs auf den Zeitraum 1901-1970 iibertragen. Um die
NAO-Abhéngigkeit der Regressionsbeziehung zu beriicksichtigen, wird als Periode zur
Schétzung des statistischen Zusammenhangs der Zeitraum 1971-1988 ausgewéhlt. So-
mit werden die 90er Jahre mit extrem hohem NAOI von der Regression ausgeschlossen.
Um weiterhin einen iiber die gesamte Zeit konsistenten Datensatz zu erhalten, wird die
Regression auf den Zeitraum 1901-1999 angewandt.

Auf diese Weise konnte ein Datensatz fiir die SSTA in der Nordsee erstellt werden, der die
mehrjahrige Variabilitdt mit hoher rdumlicher Auflésung fiir die Jahre 1901 bis 1999 be-
schreibt und im Folgenden die Grundlage zur Analyse von mehrjahriger bis interdekadischer
Variabilitét bietet.

Einen Uberblick iiber die zeitliche Struktur des Datensatzes wird durch eine SSA (siehe
Seite 22) des 1. EOF-Koeffizienten (der EOF-Mode erkldrt 93% der Varianz) erlangt. Wie
Abbildung 46 zeigt, lasst sich der iiberwiegende Anteil der Varianz des EOF-Koeffizienten
durch die Summe der ersten 9 SSA-Moden darstellen. Der aus dem ersten SSA-Mode re-
konstruierte Anteil (RC(1)) stellt den nichtlinearen Trend der Zeitreihe dar und veranschau-
licht, dass eine lineare Trendanalyse zu irrefithrenden Ergebnissen fithren muss. Eine starke
Erwérmung ist in den Zeitintervallen 1920-1938 und 1978-1997 festzustellen, wahrend zu Be-
ginn des Jahrhunderts und von 1940-1965 eine schwache Abkiihlung vorherrschte. Die hoher-
en SSA-Moden geben (quasi-) periodische Schwankungen mit mehrjahriger Periode wieder.
Bei der SSA sind jeweils zwei Moden, deren Eigenwerte ndherungsweise gleich sind und deren
T-EOFs eine Phasendifferenz von 90° aufweisen, zur Darstellung einer periodischen Kom-
ponente des Signals nétig. Daher werden zur Darstellung immer zwei RCs summiert, die
dieselbe Periodizitédt beschreiben. Die Zeitreihen der RCs weisen auf einen Vorteil der SSA
gegeniiber klassischen Verfahren der Spektralanalyse hin: Die Zerlegung erfolgt hier nicht
nach a priori festgelegten Basisfunktionen unendlicher Lange, wie bei einer Fouriertransfor-
mation, sondern nach Basisfunktionen, die wiahrend der Analyse aus den Daten bestimmt
werden. Demzufolge kénnen die RCs sowohl in ihrer Amplitude als auch in ihrer Periode
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zeitliche Variationen aufweisen und #hneln eher einer Waveletanalyse (siehe Seite 25) als der
klassischen Zerlegung in Sinus- und Kosinusfunktionen. Die Periodizitdten werden aus den
RCs durch eine Spektralanalyse mittels der Maximum-Entropie-Methode (MEM, siehe Seite
24) ermittelt. Die beiden Komponenten mit der grofiten Amplitude haben eine Periode von
7.5 (RC5;3) und 12-13 (RC4yy5) Jahren. Die 7.5a Periode in der SST der Nordsee entspricht
der Periode, die Moron et al. [1998] fir Schwankungen der SST im gesamten Nordatlantik
gefunden haben. Wie ein Vergleich mit den Ergebnissen der SSA des NAOWI in Abbildung
13 zeigt, besteht eine weitgehende Ubereinstimmung dieses Modes mit dem Anteil des NAO-
WI mit einer Periodizitdt von 7.8a. Die beiden Zeitreihen sind sowohl in ihrer Phase als auch
in der Amplitudenmodulation mit minimalen Amplituden im Zeitraum 1920-1940 sehr dhn-
lich. Eine analoge Ubereinstimmung zwischen SST und NAOWI weist die Komponente mit
einer Periodizitdt von 2.3a auf. Auch eine Periodizitdt von 12-13a wurde von Moron et al.
[1998] fiir den gesamten Nordatlantik gefunden, jedoch konnte weder zum NAOI noch zu den
Luftdruckfeldern iiber dem Nordatlantik eine Beziehung hergestellt werden. Um die 12-13a
Periode in der SST auf einen Zusammenhang mit der Variabilitdt der Luftdruckanomalien
iitber dem Nordatlantik zu testen, wird durch Projektion der Summe von RCj,,s auf das
1. EOF-Muster der SSTA ein Datensatz erzeugt, der die Raumstruktur des EOF-Musters
und die Zeitstruktur der RCs aufweist. Aus einer CCA zwischen den Wintermitteln (DJFM)
der Luftdruckanomalien iiber dem Nordatlantik der Jahre 1902-1999 und den Wintermitteln
der rekonstruierten SSTA aus der Nordsee resultiert ein CCA-Mode mit einem Muster im
Luftdruck, das der typischen NAO-Luftdruckverteilung (sieche Abbildung 15) entspricht. Die
Korrelation von R = 0.5 ist insbesondere dadurch so gering, dass der CCA-Koeffizient des
Luftdrucks einen langfristigen nichtlinearen Trend aufweist. Wird der nichtlineare Trend vor
Durchfithrung der CCA aus den Luftdruckdaten entfernt, erhoht sich die Korrelation auf
R=0.7. Auch fiir diesen dekadischen Mode in der SST besteht demzufolge eine Beziehung
zur NAO. Fiir die bislang nicht betrachtete Komponente mit einer Periode 5.5a ist auch ein
Zusammenhang mit der NAO zu vermuten, da sie weitgehend der von Loewe und Koslowski
[1998] angegebenen Periodizitéit von 5.7a entspricht. Alle Ergebnisse der SSA bestétigen so-
mit die Resultate der CCA in Abbildung 45 und zeigen eine starke Kopplung zwischen SST
in der Nordsee und der NAO auch auf dekadischer bis interdekadischer Zeitskala.
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Abbildung 46: 1. EOF-Koeffizient der SSTA in der Nordsee von 1901-1999 (griin) und die aus einer
SSA rekonstruierten Komponenten (RCs, blau). Die Perioden wurden mittels MEM aus den RCs
bestimmt.
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5.4.1.3 SST-Variabilitidt der Nordsee in Bezug zur SST im Nordatlantik Im
Folgenden soll die Variabilitdt der SST in der Nordsee in Bezug zu Raumskalen gesetzt
werden, die in den bislang verfiigharen Arbeiten nur ansatzweise behandelt wurden.

Becker et al. [1997] haben versucht, durch den visuellen Vergleich von Zeitreihen u.a. aus der
Nordsee mit Zeitreihen der iiber Breitenintervalle von jeweils 10° gemittelten SST im Nordat-
lantik [Kushnir, 1994] eine Beziehung zwischen der langjéhrigen Variabilitat der SST in der
Nordsee und im Nordatlantik herzustellen. Sie kommen zu dem Schluss, dass das langzeitli-
che Verhalten der SST der Station Helgoland Reede dhnlich dem der SST des Nordatlantiks
im Breitenintervall 50°N-60°N ist, aber Abweichungen aufweist, die internen Prozessen der
Nordsee zugeordnet werden.

4OOW 200W

Abbildung 47: Korrelation des 1. EOF-Koeffizienten der SSTA in der Nordsee von 1901-1999 (),
= 93%) mit der SST im Nordatlantik und den angrenzenden Meeresregionen. a) Korrelation mit
RC(1) aus Abbildung 46. b) Korrelation mit dem 1. EOF-Koeffizienten abziiglich RC(1).
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In Abbildung 47 ist der Korrelationskoeffizient zwischen zwei Anteilen des 1. EOF-
Koeffizienten der SSTA in der Nordsee von 1901-1999 und den Zeitreihen der SST im Nord-
atlantik und angrenzenden Regionen dargestellt. Zur Berechnung der Korrelation wurde der
1. EOF-Koeffizient in zwei Anteile aufgespalten: In eine Zeitreihe, die den nichtlinearen
Trend représentiert (RC(1) in Abbildung 46) und eine zweite Zeitreihe, die die Variabilitéit
abziiglich des Trends beschreibt. Wie aus Abbildung 47a hervorgeht, weist das Verhalten der
SST in der Nordsee beziiglich des Trends Ahnlichkeiten mit dem subtropischen Nordatlan-
tik stidlich von 40°N auf. Besonders starke Korrelationen finden sich westlich des Ausgangs
des Mittelmeeres und im Golf von Biskaya. Hingegen zeichnet sich die Region des subpola-
ren Nordatlantiks durch sehr geringe Korrelationen aus. Fiir den um den Trend reduzierten
Anteil in Abbildung 47b treten die héchsten Korrelationen in der Nordsee auf, der Region,
deren Variabilitdt durch den EOF-Koeffizienten beschrieben wird. Das Korrelationsmuster
weist aber auf deutliche Zusammenhénge zwischen der SST in der Nordsee und weit entfern-
ten Regionen hin (engl.: teleconnection); insbesondere mit einer Region mit einem Zentrum
bei etwa 60°W/35°N. Wie aus der Gegeniiberstellung mit dem in Abbildung 16 gezeigten
Regressionsmuster folgt, sind die hohen Korrelationen in Abbildung 47 nichts anderes als
eine weitere Manifestation der NAO in der SST. Eine ausfiihrliche Interpretation dieses Zu-
sammenhangs findet sich z.B. in Cayan [1992a] (siehe insbesondere dessen Abbildung 8).
Im Gegensatz zu Becker et al. [1997] weist die hier vorgestellte Analyse auf Ahnlichkeiten der
interdekadischen Variabilitdt der SST in der Nordsee mit der atlantischen SST siidlich von
40°N hin. Fiir kiirzere Zeitskalen spiegelt die Variabilitét der SST in der Nordsee eine Hélfte
des NAO bedingten Dipolmusters zwischen Grénland und Nordeuropa wider [van Loon und
Rogers, 1978; Rogers und van Loon, 1979].

5.4.2 Simulierte Variabilitidt in der Nordsee

Fiir die SST in der Nordsee tritt die seltene Situation ein, dass ein auf Beobachtungen beru-
hender Datensatz existiert, der die Beschreibung der mehrjéhrigen Variabilitdt mit sowohl
zeitlich als auch rédumlich befriedigender Auflosung zuldsst. Das stellt fiir die Validation
des Simulationsmodells eine erhebliche Vereinfachung dar, weil die aufwendige Aufbereitung
von Beobachtungsdaten entfillt. Die Datenaufbereitung zum Zwecke der Validation umfasst
daher nur die Berechnung von monatlichen Mittelwerten der Simulationsdaten und deren In-
terpolation auf das BSH-Gitter. Sowohl Beobachtungen wie Simulationsdaten werden durch
Subtraktion des Jahresgangs an jedem Gitterpunkt in Anomalien transformiert.

Bei einer physikalischen Grofle wie der SST, deren Variabilitdat zu mehr als 90% aus dem
Jahresgang besteht, ist anzunehmen, dass die raumliche Variabilitat im Verlaufe eines Jahres
starken Anderungen unterliegt. Diesen Anderungen liegen physikalische Prozesse zu Grunde
(z.B. kurzwellige Einstrahlung, turbulente Warmefliisse, Sprungschichtbildung, kiistennaher
Auftrieb), deren Bedeutung fiir die SST im Verlauf eines Jahres starken Schwankungen un-
terworfen ist. Um die daraus resultierenden Anderungen in den Reproduktionseigenschaften
des Simulationsmodells erfassen zu kénnen, wird eine Aufteilung in eine Winter- und eine
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Sommersituation vorgenommen.

Wie die aus der Gegeniiberstellung der Abbildungen 48 und 49 hervorgehende Diskrepanz
zwischen der Reproduktion der beobachteten SST im Sommer zu der im Winter belegt, ist
die Aufteilung in Winter- und Sommersituation ein notwendiger Schritt.

Winter (JFM)

57°N| 57°N| 57°N|

52°N 52°N 52°N

0.6 0.7 0.8 0.9 20 40 60 80 0.4 0.6 0.8 1
[%] (K]

Abbildung 48: Korrelationskoeffizient R, erklérte Varianz n und RMS-Fehler der simulierten win-
terlichen (Januar—Mairz) SSTA der Jahre 1979-1993 gemessen an den BSH-SSTA. Die Anomalien
wurden durch Subtraktion des Jahresgangs erzeugt.

Die Wintersituation (Abbildung 48) wird in weiten Teilen der Nordsee mit R > 0.9 und
n > 80% sehr gut wiedergegeben. Insbesondere in der erklarten Varianz sind die Einstrom-
regionen am Nordrand des Gebietes gut zu erkennen. Da in der Simulation nur der Jahresgang
der Temperatur als Randbedingung vorgeschrieben wurde, ist die Varianz der Anomalien und
daraus folgend auch die erklédrte Varianz beziiglich der Beobachtungen in den vom Einstrom
dominierten Regionen nahezu Null. Dieser Vergleich stellt somit eine indirekte Methode zur
Kennzeichnung der Regionen dar, in denen die Advektion einen bedeutenden Beitrag zur
SST-Variabilitat darstellt. Wie sich zeigt, ist die advektiv bedingte Variabilitat in der SST
nur nordlich von 57°N von Bedeutung. Der Einstrom durch den Englischen Kanal liefert
keinen sichtbaren Beitrag zur Variabilitéit in der siidlichen Nordsee. Diese Aussagen miissen
insofern relativiert werden, dass sie sich nur auf den Anteil an advektiven Temperaturan-
omalien beziehen, die auf Temperaturédnderungen zuriickgehen, da Anomalien im Transport
vom Simulationmodell sehr wohl reproduziert werden kénnen.

Die Sommersituation (Abbildung 49) wird mit generell groeren Abweichungen von den Be-
obachtungen simuliert, was sich z.T. bereits aus den Schichtungsverhéltnissen erklart. In den
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Sommer (JAS)
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Abbildung 49: Korrelationskoeffizient R, erklarte Varianz n und RMS-Fehler der simulierten som-
merlichen (Juli—September) SSTA der Jahre 1979-1993 gemessen an den BSH-SSTA. Die Anoma-
lien wurden durch Subtraktion des Jahresgangs erzeugt.

Wintermonaten ist praktisch die gesamte Nordsee vertikal thermisch ungeschichtet, wohinge-
gen sich im Sommer — abseits eines schmalen Kiistenstreifens — eine thermische Sprungschicht
einstellt (sieche Abbildung 10). Im Sommer wirken die Wrmefliisse und die Strahlungskom-
ponenten an der Oberfliche auf eine Wassersidule geringerer Méchtigkeit, was im Vergleich
zum Winter zu einer Erhchung der Amplitude der SST-Anomalien fithrt. Daraus resultiert,
dass neben den Prozessen an der Grenzfliche Ozean-Atmosphére in den Sommermonaten
auch die Schichtungsverhéltnisse im Meer eine wesentliche Fehlerquelle fiir die Simulation
darstellen. Geringe Fehler in den Strahlungskomponenten kénnen bereits zu groflen Fehlern
in der SST fithren, falls etwa durch eine Uberschitzung der Einstrahlung in der Simulation
Schichtung entsteht, wo laut Beobachtungen ungeschichtete Verhiltnisse vorherrschen. Die
Schichtung wiirde den durch die Strahlung bedingten Fehler verstéirken und zu einer posi-
tiven Riickkopplung zwischen Uberschitzung der SST und Uberschitzung der Schichtung
fithren.

Gravierende Schwéchen in der Simulation der SST lassen sich entlang der britischen Kiiste
beobachten, wo die erklarte Varianz im Firth of Forth negative Werte annimmt. Dieser Be-
reich ist gekennzeichnet durch im klimatologischen Mittel des August um 2-3° C Kkéltere
Temperaturen im Vergleich zu weiter westlich gelegenen Regionen der Nordsee auf gleicher
geographischer Breite (siehe Abbildung 9). Nach Dietrich [1959] bewirken die hohen Ge-
zeitenstrome in dieser Region eine starke Vermischung, die eine sommerliche Schichtung
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unterbindet. Es liegt daher die Vermutung nahe, dass der Fehler in der Simulation der som-
merlichen Schichtung einen Beitrag zum Fehler in der SST nach dem oben beschriebenen
Mechanismus liefert. Diese Vermutung wird dadurch erhértet, dass das Modell mit nur drei
Partialtiden in den Randbedingungen fiir den gezeitenbedingten Wasserstand betrieben wird,
was zu einer Unterschétzung der Amplituden der Gezeitenstromung fiihrt.

Wie eine Untersuchung zur Wolkenbedeckung in den ERA15-Daten [Gibson et al., 1996]
gezeigt hat, ist die Wolkenbedeckung iiber Westeuropa in diesem Datensatz um mehr als
15% unterschétzt [Jakob, 1999]. Aus dem Fehler in der Wolkenbedeckung resultiert eine
Uberschétzung in der kurzwelligen Einstrahlung, die als Forcierung direkt in das Simula-
tionsmodell eingeht und dort zwangsliufiz zu einer Uberschitzung der sommerlichen SST
fithrt. Da auch die langwellige Riickstrahlung aus den ERA15-Daten direkt in die Simulation
eingeht, wirkt sich ein Fehler in dieser Strahlungskomponente unvermindert aus. Des Wei-
teren wird dem Modell durch die direkte Beriicksichtigung der langwelligen Riickstrahlung
(im Gegensatz zu einer Berechnung durch Bulk-Formeln) ein Riickkopplungsmechanismus
entzogen, der eine Reduzierung des Fehlers in der SST zur Folge haben kénnte. Dass die-
se Fehlerquelle eine Rolle spielt, wird durch einen Vergleich der Reynolds-SSTs, die eine
Grundlage fiir die ERA15-Daten bilden, mit den BSH-SST's bestétigt. Die grofiten Differen-
zen zwischen beiden Datensétzen treten in der Region 6stlich der britischen Kiiste auf, in
der auch der Modellfehler ein Maximum aufweist.

Letztlich ist es aber auch moglich, dass die BSH-SSTs in dieser Region Abweichungen von
den wahren SST-Verteilungen aufweisen. Im Zeitraum 1981-1990 ist die Dichte der Beob-
achtungen in der Region des Firth of Forth mit 18-400 Messwerten pro 42 x 42km Box die
geringste in der gesamten Nordsee [Michaelsen et al., 1998], woraus folgt, dass die Unsicher-
heit bei der Berechnung von Mittelwerten hier am grofiten ist.

5.4.3 Beobachtete Variabilitdt in der Ostsee

Fiir die Ostsee liegt kein Datensatz der SST vor, der mit den BSH-SSTs fiir die Nordsee
vergleichbar wire. Fiir den Zeitraum 11,/1996-12/2000 sind SST-Daten mit hoher raumlicher
Auflésung vom BSH verfiigbar, die allerdings ausschliellich auf Satellitenmessungen beruhen
(siehe Seite 14). Des Weiteren kann, wie bereits fiir die Nordsee praktiziert, auf globale SST-
Analysen verschiedener Autoren zuriickgegriffen werden, die mit einer maximalen Auflésung
von 1° x 1° als Monatsmittelwerte fiir mehrere Dekaden vorliegen. Um einen Vergleich mit
den Simulationsdaten einerseits und mit den hochaufgelosten BSH-SSTs andererseits zu
ermoglichen, wurden die Reynolds-SSTs (siehe Seite 15) ausgewahlt, die fiir den Zeitraum
11/1981-12/2000 vorliegen. Eine Komplikation der SST-Analyse in der Ostsee wird durch die
partielle Eisbedeckung in den Wintermonaten hervorgerufen, deren Variabilitdt im folgenden
Kapitel behandelt wird. Fiir die SST wurde der Problematik nur insofern Rechnung getragen,
als dass fiir alle Datensétze eine einheitliche Minimaltemperatur von -1.3°C festgelegt wurde.
Ein Uberblick iiber die rdumliche Variabilitit wird auch hier durch eine EOF-Analyse er-
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Abbildung 50: 1. EOF-Mode der monatlichen SSTA der Jahre 1981-2000 in der Ostsee. Die erklérte
Varianz betrégt n, = 71.5%. Die rote Kurve im unteren Teil stellt den iiber 4 Jahre tiefpassgefil-
terten EOF-Koeffizienten dar.

reicht. Das 1. EOF-Muster in Abbildung 50 ist wie das der Nordsee (Abbildung 44) durch-
gehend positiv, weist jedoch geringere rdumliche Gradienten auf. Der von diesem Mode
repréasentierte Anteil an den SST-Anomalien erfasst die gesamte Ostsee in nahezu gleicher
Stiarke. Wie die Verteilung der erkliarten Varianz zeigt, werden mehr als 80% der Varianz
in weiten Teilen der Ostsee von diesem Mode beschrieben. Nur in den Randregionen, insbe-
sondere im Nordteil des Bottnischen Meerbusens, fillt die erklirte Varianz unter 60%. Der
zeitliche Verlauf des 1. EOF-Koeffizienten zeigt dieselben Strukturen wie fiir die Nordsee.
Besonders auffillig sind die starken negativen Anomalien der Jahre 1985 und 1987, die mit
negativen Werten im NAOWTI koinzidieren.

Um einen Eindruck davon zu gewinnen, welchen Einfluss die Auflésung der Daten auf die
Abbildung der rdumlichen Variabilitdt der SST hat, wird ein Vergleich zwischen den BSH-
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Abbildung 51: Vergleich der Reynolds- und der BSH-SSTA fiir den Zeitraum 11/1996-12/2000. Die
monatlichen Anomalien der BSH-SSTs wurden hierzu auf das Gitter der Reynolds-SSTs interpo-
liert. Dargestellt sind der Korrelationskoeffizient R, die erklirte Varianz n; sowie der RMS-Fehler.

und den Reynolds-SSTs angestellt. Eine CCA zwischen beiden Datensétzen (reprasentiert
durch die jeweils ersten drei EOFs) bringt zwei CCA-Moden mit einer Korrelation von
R > 0.9 hervor, die gemeinsam jeweils etwa 70% der Varianz erkliren. Dass ein solcher
Vergleich, der auf der Maximierung der Gemeinsamkeit (hier in Form maximaler Korrelation
der Koeffizienten) zweier Datensétze beruht, nicht sehr kritisch ist, verdeutlicht Abbildung
51. Insbesondere die Verteilung der erkldrten Varianz 7, ldsst auf gravierende Differenzen
beider Datensétze im Finnischen und Bottnischen Meerbusen schlielen. Die Verteilung der
Fehler deutet darauf hin, dass die Behandlung der Eisverteilung einen bedeutenden Anteil
an den Differenzen hat.
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5.4.4 Simulierte Variabilitidt in der Ostsee

Auch wenn, wie im vorherigen Abschnitt dargelegt, die Datenlage seitens der Beobachtungen
nicht so giinstig ist wie in der Nordsee, soll ein Vergleich zwischen beobachteter und simulier-
ter Variabilitéit der SST durchgefiihrt werden. Die Monatsmittel der simulierten SSTs werden
durch Subtraktion des Jahresgangs in Anomalien (SSTA) transformiert und anschliefend auf
die Gitterstruktur der Reynolds-SSTs interpoliert. Hieraus resultiert ein Datensatz der si-
mulierten SSTA fiir den Zeitraum 11/1981-12/1993 mit einer rédumlichen Auflésung von
1° x 1°, der mit den Anomalien der Reynolds-SSTs vergleichbar ist. Analog zur Analyse fiir
die Nordsee werden, nach Sommer und Winter getrennt, der Regressionskoeffizient R, die
erklarte Varianz 1, und der RMS-Fehler an jedem Gitterpunkt berechnet.

Winter (JFM)
R n, (r]g =57.4%)
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Abbildung 52: Korrelationskoeffizient R, erklarte Varianz n und RMS-Fehler der simulierten winter-
lichen (Januar—Mérz) SSTA der Jahre 1982-1993 gemessen an den Reynolds-SSTA. Die Anomalien
wurden durch Subtraktion des Jahresgangs erzeugt.

Abbildung 52 zeigt die Verteilung der genannten Groflen fiir die Wintermonate (Januar-
Mérz). Ein hohes Maf an Ubereinstimmumg findet sich sowohl in R als auch in #; fiir das
Arkona-, Bornholm- und das Gotlandbecken. Im Finnischen und Bottnischen Meerbusen
sind gravierende Differenzen festzustellen, wobei zu beriicksichtigen ist, dass diese Regionen
in allen diesen Monaten zumindest teilweise eisbedeckt sind.

Fiir die Sommermonate (Juli-September) setzt sich die Region hoher Ubereinstimmumg wei-
ter nach Norden fort (Abbildung 53). Entlang der schwedischen Ostkiiste ist wie im duflers-
ten Norden und Osten in 7, und RMSE eine Region mit hohen Abweichungen zu erkennen.
In allen Fehlerverteilungen treten starke Ost/West-Gradienten auf. Aus einem Vergleich
einer aus den Reynolds-SSTs berechneten monatlichen Klimatologie mit der Klimatologie
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Abbildung 53: Korrelationskoeffizient R, erklarte Varianz n und RMS-Fehler der simulierten som-
merlichen (Juli—September) SSTA der Jahre 1982-1993 gemessen an den Reynolds-SSTA. Die
Anomalien wurden durch Subtraktion des Jahresgangs erzeugt.

von Janssen et al. [1999] folgt, dass die Reynolds-SSTs in den Monaten Juli-September im
auBlersten Norden und Osten der Ostsee um mehr als 4°C kélter sind und daraus resultie-
rend extreme Nord/Siid-Gradienten iiber der gesamten Ostsee aufweisen, wohingegen die
Ost/West-Gradienten deutlich geringer ausgeprigt sind. Weiterhin fehlt eine kalte Region
entlang der schwedischen Ostkiiste in den Reynolds-SSTs vollkommen. Wenn sich die Dif-
ferenzen von Absolutwerten der Klimatologien auch nur bedingt auf die hier betrachteten
Anomalien iibertragen lassen, ist doch anzunehmen, dass sich ein bedeutender Teil der Dif-
ferenzen zwischen den simulierten SSTs und den Reynolds-SSTs aus den Unzulénglichkeiten
der Reynolds-SST's erklédren lasst.

Fiir die Wintermonate liefert eine CCA zwischen simulierter SSTA und der Luftdruckanoma-
lie im 1. CCA-Mode einen starken (R = 0.78) Zusammenhang mit der NAO, wie er bereits
fiir die Nordsee (siehe Abbildung 45) gefunden wurde. Die Anomalien in der SSTA betragen
siidlich von 60°N 1-2 K und gehen in den héaufig eisbedeckten Regionen auf Null zuriick.
Das Muster in der Luftdruckanomalie gleicht dem fiir die Nordsee. Ein deutlich anderes Bild
ergibt sich fiir die Sommermonate (Abbildung 54). Die NAO und somit auch ihr Einfluss
auf die SST in der Ostsee ist in den Sommermonaten weit weniger ausgepragt und lokale
Phénomene - wie kiistennaher Auftrieb von kaltem Wasser infolge der windgetriebenen Zir-
kulation - spielen fiir die SST eine weit grofiere Rolle. Die Andeutung eines Zusammenhangs
zwischen Auftrieb und SST ist im 2. CCA-Mode zu erkennen, der eine kalte Anomalie in der
SSTA entlang der schwedischen Kiiste mit einer Luftdruckanomalie verkniipft, die ein Gebiet
tiefen Drucks iiber der nordlichen Ostsee aufweist, das sich weit nach Siidwesten iiber den
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Atlantik erstreckt. Diese Druckverteilung fithrt zu Winden aus siidwestlicher Richtung, die
mit kiistennahem Auftrieb infolge des Ekman-Transportes entlang der genannten Kiistenab-
schnitte verbunden ist. Die mangelhafte Beriicksichtigung solcher Phéanomene in SST-Daten
grober rdumlicher Auflésung kann mit einiger Wahrscheinlichkeit fiir einen Teil der in Abbil-
dung 53 aufgetretenen Differenzen entlang der schwedischen Kiiste verantwortlich gemacht
werden.
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Abbildung 54: Die ersten beiden CCA-Muster einer CCA zwischen der monatlichen SSTA der Jahre
1982-1999 in der Ostsee und der Luftdruckanomalie im nordatlantischen Raum im Sommer (Juli—
September). Sowohl die SSTA (1, = 85.3%) als auch die Luftdruckanomalie (n, = 69.5%) wird
durch die ersten 3 EOF's reprisentiert.

Aus den vorangehenden Analysen wird deutlich, dass ein Vergleich von hochaufgelésten Si-
mulationsergebnissen mit Beobachtungen, die in wesentlich geringerer rdumlicher Auflésung
aufbereitet wurden, auch dann unbefriedigend bleibt, wenn beide Datenséitze auf dieselbe
grobe Raumstruktur gemittelt werden.

103



5.5 Eisbedeckung der Ostsee

Eng verkniipft mit der in Kapitel 5.4 behandelten SST ist die Eisbedeckung in Nord- und
Ostsee. Wihrend in der Nordsee aufgrund der thermohalinen Verhéltnisse (siche Kapitel 3.3)
und der hoheren Lufttemperaturen selbst in kalten Wintern nur in Kiistennédhe Eis auftritt,
ist die Ostsee alljahrlich fiir mehrere Monate partiell mit Eis bedeckt (sieche Abbildung 11).
Wegen der im Vergleich zur Nordsee weitaus gréfleren Bedeutung des Eises in der Ostsee
werden die Analysen auf die Ostsee beschrénkt.

Die Eisbedeckung hat durch ihre isolierende Wirkung sowohl beziiglich des Impuls- wie auch
des Warmeaustausches gravierende Auswirkungen auf die physikalischen Verhéltnisse in der
Ostsee. Die durch die Eisbedeckung hervorgerufene Anderung der Albedo und der Wirme-
flilsse macht sie zu einem bedeutenden Klimafaktor in Nordeuropa. Weiterhin lésst ihre
hohe Sensitivitiit beziiglich Anderungen der bodennahen Lufttemperatur die Eisbedeckung
als einen guten Indikator fiir Klima&nderungen erscheinen [Omstedt und Nyberg, 1996; Tinz,
1996].

In der iiberwiegenden Anzahl von Arbeiten zur beobachteten mehrjahrigen Variabilitat der
Eisbedeckung in der Ostsee wurden Zeitreihen rdumlich gemittelter Gréfen zur Charakteri-
sierung der jahrlichen Eisbedeckung herangezogen [Leppdranta und Seind, 1985; Koslowski
und Loewe, 1994; Loewe und Koslowski, 1998; Tinz, 1996]. Arbeiten zur Simulation der
Eisbedeckung stiitzen sich hingegen oftmals auf flichenhafte Fisverteilungen zu konkreten
Zeitpunkten oder auf Zeitreihen von Eisparametern an einzelnen Stationen [Omstedt und
Nyberg, 1996; Meier, 1999]. Bislang fehlt ein Datensatz, der Analysen zur mehrjéhrigen
Variabilitdt sowohl mit rdumlicher Auflésung als auch mit einer zeitlichen Auflésung un-
terhalb eines Jahres erlaubt. Ein solcher Datensatz, der insbesondere auch die Validation
mehrjéhriger Modellsimulationen zulésst, wird im Folgenden erstmals vorgestellt.

5.5.1 Beobachtete Variabilitit

Die vom AARI zur Verfiigung gestellten Daten der Eiskonzentration (siehe Kapitel 2.1.4,
Seite 15) ermoglichen prinzipiell eine Analyse der raum-zeitlichen Variabilitit der Eisbede-
ckung in der Ostsee iiber mehr als 30 Jahre. Dabei treten allerdings einige Komplikatio-
nen auf, die im Folgenden beschrieben werden. Die im BASIS-Projekt gewonnenen Daten
der Eiskonzentration (im Folgenden als BASIS-Daten bezeichnet) erstrecken sich iiber die
Jahre 1960-1979 und beruhen sowohl auf Satelliten-Daten (AVHRR) als auch auf Beob-
achtungen von Flugzeugen, Schiffen und Kiistenstationen. Hingegen besteht die Grundlage
der vom NIC fiir die Jahre 1972-1994 verfiigbaren Daten (im folgenden als NIC-Daten be-
zeichnet) ausschlieBlich aus Satelliten-Daten (SMMR/SSMI). Anhand der 8-jihrigen Uber-
lappungsperiode 1972-1979 wurde ein Vergleich beider Datensétze angestellt. Dabei wurde
eine Unterschétzung der Eiskonzentrationen der NIC-Daten gegeniiber den BASIS-Daten
festgestellt. Diese wird durch eine systematische Unterschéitzung von Neueis und der Eis-
bedeckung in unmittelbarer Kiistenndhe durch die Unzulidnglichkeiten der Mikrowellensen-
soren der Satelliten (SMMR/SSMI) erklart (Vasily Smolyanitsky, AARI, pers. Mitt.). Ein
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Abbildung 55: 1. EOF der winterlichen (Dezember des Vorjahres - Mai des aktuellen Jahres) Eis-
konzentrationsanomalien. a) BASIS-Daten der Winter 1961-1979 (1, = 56.5%). b) NIC-Daten der
Winter 1973-1994 (ny = 61.6%). c) Zeitkoeffizienten des 1. EOF-Modes (PCs). Die Korrelation der
PCs betriigt im Uberlappungszeitraum 1972-1979 R = 0.93. Die rote Kurve entspricht einer Tief-
passfilterung mit einer Cutoff-Periode von 5 Jahren. Vor der Tiefpassfilterung wurden die beiden
PCs, wie im Text beschrieben, zusammengefiigt.

wochenweiser visueller Vergleich der Eisverteilungen zeigt, dass beide Datensétze grofie Un-
terschiede in ihrer rdumlichen Struktur aufweisen. Ein gitterpunktweises Zusammenfiigen
der Datensédtze zu einem Datensatz wurde aufgrund der zu erwartenden Inhomogenitéaten
unterlassen. Zur Darstellung der raum-zeitlichen Variabilitdt wurden daher beide Datensétze
getrennt analysiert. Hierzu wurden die wochentlichen bzw. halbwochentlichen Daten fiir die
Monate Dezember-Mai jeweils zu Monatsmitteln zusammengefasst und um das mehrjahri-
ge Monatsmittel reduziert. Auf diese Weise entstanden zwei Datensétze von Anomalien der
Eiskonzentration in der Ostsee. Wie aus den Ergebnissen der EOF-Analyse in Abbildung
55 folgt, besteht zwischen beiden Datensétzen im 1. EOF-Mode eine weitgehende Uberein-
stimmung. Diese Ubereinstimmung setzt sich in den beiden niichsten, hier nicht gezeigten,
EOF-Moden fort, die ebenfalls einander stark dhnelnde Raumstrukturen aufweisen und im
Uberlappungszeitraum 1972-1979 mit R = 0.91 bzw. R = 0.72 korreliert sind. Wie ein
Vergleich der EOF-Koeffizienten mit den Zeitreihen der eisbedeckten Fléche, die im Folgen-
den Abschnitt ausfiihrlich besprochen werden, zeigt, beschreibt der 1. EOF-Mode mit hoher
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Korrelation (R = 0.93) die zeitliche Variabilitdt der Ausdehnung der Eisbedeckung in der
Ostsee. Die beiden 1. EOF-Muster zeigen einen Monopol mit maximalen Amplituden im
Bottnischen und Finnischen Meerbusen. An der Nordspitze der Region sowie siidlich von
etwa H7°N geht die Variabilitdat auf Werte nahe Null zuriick. Im Norden ist dies dadurch zu
erkliren, dass in praktisch allen Monaten die Eiskonzentration 100% betrigt, wohingegen
die minimalen Amplituden im Siiden auf nahezu permanente Eisfreiheit hindeuten. Maxi-
male Amplituden ergeben sich dort, wo die Eiskonzentration von Jahr zu Jahr von 0-100%
schwankt. Die zeitliche Variabilitéit zeigt neben der starken Verdnderlichkeit von Jahr zu
Jahr auch ein deutliches mehrjéhriges Signal mit Minima am Beginn der Zeitreihe sowie in
der Mitte der 70er und am Anfang der 90er Jahre. Hohe Werte treten in den 60er Jahren,
zum Ende der 70er Jahre und in den Wintern 1985-1987 auf.

[hPa]

Abbildung 56: a) Korrelationskoeffizient R zwischen dem 1. EOF-Koeffizienten aus Abbildung 55
und der Luftdruckanomalie (SLP) im Winterhalbjahr (November-April) der Winter 1961-1994. b)
Regressionskoeffizient A berechnet aus denselben Daten wie unter a). ¢) und d) sind analog zu a)
und b) fiir die bodennahe Lufttemperatur SAT.

Abbildung 56 gibt einen Uberblick iiber den Zusammenhang zwischen der Verteilung der
Eiskonzentration und den atmosphérischen Verhéltnissen im nordatlantischen Raum. Fiir
diese Analyse wurden die 1. EOF-Koeffizienten aus Abbildung 55 zusammengefiigt. Da die
Korrelation der beiden EOF-Koeffizienten R=0.93 betrédgt und eine lineare Regression einen
Regressionskoeffizienten von A=0.96 ergibt, konnen die beiden EOF-Koeffizienten mit einem
geringen Fehler ohne jegliche Korrektur zusammengefiigt werden. Der Koeffizient fiir die
Jahre 1961-1979 wird aus den BASIS-Daten und fiir die verbleibenden Jahre 1980-1994 aus
den NIC-Daten iibernommen.

Die Verteilung von R in Abbildung 56a macht deutlich, dass es eine Verbindung zwischen
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der Variabilitdt der Eiskonzentration in der Ostsee und der NAO gibt. Das Regressions-
muster in Abbildung 56b zeigt eine weitgehende Ubereinstimmung mit dem NAO-Muster
in Abbildung 15, jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen. Eine Verstarkung der zonalen atmo-
sphérischen Zirkulation in der geographischen Breite der Ostsee fithrt demnach zu gerin-
geren Eiskonzentrationen in der Ostsee und umgekehrt. Der Betrag des Luftdruckmusters
entspricht einer ,typischen Anderung in der Eiskonzentration, da die EOF-Koeffizienten
die Standardabweichung ¢ = 1 aufweisen. Die Korrelation zwischen der Eiskonzentration
und der bodennahen Lufttemperatur (SAT) in c) ist mit maximalen Werten von |R| = 0.76
deutlich starker als die Korrelation zur Luftdruckanomalie (|R| = 0.58). Am starksten ist
die Korrelation zwischen der Lufttemperatur und der Eiskonzentration iiber dem Gebiet der
Ostsee. Wie die Verteilung des Regressionskoeffizienten in d) darlegt, treten Anderungen
ytypischer* Grofenordnung in der Eiskonzentration in Verbindung mit Temperaturanomali-
en von 2-2.5 K mit einem Zentrum iiber Finnland auf. Weiter folgt aus dem Vergleich von c)
und d) mit Abbildung 16, dass die rdumlichen Strukturen in den statistischen Parametern
der Lufttemperatur ebenfalls die Signatur der NAO aufzeigen.

Die in Abbildung 56 dargestellten Verteilungen sind in guter Ubereinstimmung mit den Er-
gebnissen von Tinz [1996], der Korrelationsanalysen zwischen einer Zeitreihe der maximalen
jahrlichen Eisbedeckung der Ostsee und den Luftdruckfeldern (Mittel der Monate Janu-
ar/Februar) der Jahre 1899-1993 sowie den Temperaturfeldern (Mittel der Monate November
- Mérz) der Jahre 1854-1990 angestellt hat. Eine weitere Bestéitigung der hier dargelegten
Verbindung zwischen der NAO und der Eisbedeckung in der Ostsee geht aus den Arbeiten
von Koslowski und Loewe [1994] und Loewe und Koslowski [1998] hervor. Die Autoren haben
den Zusammenhang des NAOI mit einem Eisindex, gebildet aus Beobachtungen von 6 Sta-
tionen an der deutschen Ostseekiiste, untersucht. Die Korrelation zwischen dem von ihnen
benutzten NAOI und dem Eisindex der Jahre 1879-1992 betrigt R = —0.49.

5.5.2 Simulierte Variabilitit

Die Bedeutung der Eisbedeckung der Ostsee fiir das Klimasystem Nordeuropas einerseits
und ihre hohe Sensitivitit beziiglich Klima&nderungen andererseits haben zu zahlreichen
Versuchen gefiihrt, die Eisbedeckung zu simulieren und zu prognostizieren. Tinz [1996] hat
als Regressionsbeziehung zur Vorhersage der maximalen jéahrlichen Eisbedeckung der Ostsee
eine exponentielle Gleichung aufgestellt. Die Gleichung stellt einen Zusammenhang der Luft-
temperatur an der Position der maximalen Korrelation (in einer zu Abbildung 56d &hnlichen
raumlichen Verteilung von Korrelationskoeffizienten) mit der Eisbedeckung her. Mittels die-
ser Beziehung konnte er 86% der Varianz der maximalen jahrlichen Eisbedeckung erklaren.
Weiterhin wurde die Regressionsbeziehung zum statistischen Downscaling eines simulierten
Klimaszenarios benutzt. Mehrjéhrige Modellsimulationen der Eisbedeckung wurden z.B. in
Omstedt und Nyberg [1996] und in Haapala et al. [2001] vorgestellt. Die letztgenannte Ar-
beit beinhaltet einen Vergleich von zwei Simulationsmodellen und deren Ergebnissen in einer
Kontroll- und einer Szenario-Simulation. Die Ergebnisse aller genannten Arbeiten bestéatigen
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die hohe Sensitivitdt der Eisbedeckung und prognostizieren einen dramatischen Riickgang
der Eisbedeckung im Falle einer Erhohung der Lufttemperatur.
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Abbildung 57: Oben: Die eisbedeckte Fliche der Ostsee in den Monaten Dezember-Mai der Winter
1961/62-1993/94 zusammengesetzt aus zwei unterschiedlichen Datensétzen. Erlduterungen im Text.
Unten: Beobachtete (blau) und simulierte (griin) Anomalien der eisbedeckten Fléche in den Mona-
ten Dezember-Mai der Winter 1978/79-1993/94. Die mit ,,NIC* bezeichnete Beobachtungszeitreihe
wurde durch Kalibration der NIC-Daten an den BASIS-Daten der Jahre 1972-1979 vorgenommen,
wie im Text beschrieben.

Im Folgenden werden die simulierten Eiskonzentrationen der Winter 1979-1993 analysiert,
die als Tagesmittelwerte an jeden Modellgitterpunkt vorliegen (siehe Kapitel 2.2.3). Zum
Vergleich mit der Simulation stehen, mit Ausnahme des Jahres 1979 fiir das auch die BASIS-
Daten vorliegen, nur die NIC-Daten zur Verfiigung. Wegen der oben beschriebenen Probleme
mit den NIC-Daten wird von einem gitterpunktweisen Vergleich mit den simulierten Daten
abgesehen. Stattdessen wird aus den rdumlichen Verteilungen der Eiskonzentrationen eine
integrale Grofle - die eisbedeckte Fléche der Ostsee - berechnet und zum Vergleich heran-
gezogen. Die eisbedeckte Fliache der Ostsee Ostlich von 13°Ost wird aus der Summe der
Flichenelemente der Verteilungen der Eiskonzentrationen mit Werten > L fiir die Monate

10
Dezember-Mai eines jeden Jahres berechnet. Die Berechnung erfolgt getrennt fiir die BASIS-
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und NIC-Daten. Es liegen somit zwei Beobachtungszeitreihen der Eisfliche vor, die sich fiir
die 8 Winter 1972-1979 iiberlappen. Aus dem Uberlappungszeitraum werden mittels linearer
Regression zwischen den BASIS- und den NIC-Daten Koeffizienten gewonnen, die zur Ka-
libration der NIC-Daten benutzt werden. Die aus den NIC-Daten gewonnene Zeitreihe, die
anhand der BASIS-Daten kalibriert wurde, wird schliellich zum Vergleich mit den Simulati-
onsergebnissen herangezogen. Der obere Teil von Abbildung 57 zeigt die zeitliche Variabilitét
der eisbedeckten Fléche der Ostsee mit schwachen Eiswintern in der Mitte der 70er Jahre
und am Ubergang von den 80er Jahren in die 90er Jahre. Besonders starke Eiswinter mit
weitgehender Eisbedeckung der Ostsee sind in den Jahren 1985-1987 vorzufinden. Durch
Subtraktion des mehrjihrigen Mittels von den einzelnen Monaten wurden die NIC-Daten
in Anomalien transformiert. Eine analoge Zeitreihe wurde aus den simulierten Monatsmit-
teln der Eiskonzentration gewonnen. Die Gegeniiberstellung beider Zeitreihen im unteren
Teil von Abbildung 57 belegt die sehr gute Reproduktion der mehrjédhrigen Variabilitdt der
eisbedeckten Flache durch das Modell. Ein aulergewohnlich grofler Fehler liegt zum Zeit-
punkt der maximalen Eisbedeckung im Winter 1986/87 vor. Wie aus Abbildung 57 (oben)
hervorgeht, herrscht nach den NIC-Daten zu dieser Zeit eine vollkommene Eisbedeckung der
Ostsee vor. Hingegen zeigen die Zeitreihen der maximalen Eisbedeckung, die vom FIMR her-
ausgegeben werden [Seind, 1994], ein Verhalten, das dem der Simulation entspricht, wonach
der Winter 1986/87 zwar sehr stark, aber schwicher als die beiden umliegenden Winter war.
Es kann also mit einiger Wahrscheinlichkeit von einem Fehler in den NIC-Daten zu diesem
Zeitpunkt ausgegangen werden. Unter Beriicksichtigung dieses Fehlers ergeben sich fiir den
Vergleich die in Tabelle 2 aufgefithrten Resultate. Die quantitativen Angaben bestétigen so-
wohl durch die sehr hohe Korrelation als auch eine erklarte Varianz von n > 85% die sehr
gute Reproduktion der Variabilitidt der Eisbedeckung durch das Simulationmodell.

Tabelle 2: Korrelationskoeffizient R, erkliarte Varianz n und RMS-Fehler (RMSE) der Anomalien
der eisbedeckten Fliche der Winter (Dezember-Mai) 1979-1993.

eisbedeckte Fliche | eisbedeckte Fldche ohne 2/1987
R 0.94 0.95
n [%] 85.77 88.89
RMSE [10%km? 25.26 21.11

Neben der eisbedeckten Flédchen ist natiirlich die Dicke des Eises von besonderem Interesse.
Da die Eisdicke jedoch nicht mit Mitteln der Fernerkundung zu erfassen ist, liegen nur an
einzelnen Stationen Zeitreihen der Eisdicke aus in situ Beobachtungen vor. Im duflersten
Norden der Ostsee liegt die Station Kemi-Ajos, die vom FIMR regelméflig beprobt wird.
Messergebnisse von dieser Station liegen fiir die Winter 1979/80-1989/90 vor (siche Kapitel
2.1.3, Seite 13).

Wie bereits aus der Betrachtung der absoluten Eisdicken in Abbildung 58 (oben) hervorgeht,
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Abbildung 58: Oben: Die mittlere wochentliche Eisdicke an der Station Kemi-Ajos (Beobachtung:
blau, Simulation: griin) der Winter 1979/80-1989/90 zusammengesetzt aus zwei unterschiedlichen
Datensétzen. Unten: Anomalien der mittleren monatlichen Eisdicke (Beobachtung: blau, Simulati-
on: griin) in den Monaten Dezember-Mai der Winter 1979/80-1989/90.

ist das Modell zwar in der Lage, den Jahresgang der Eisdicke zu simulieren, doch werden die
maximalen Eisdicken in einigen Jahren um mehr als 20 cm iiberschétzt und insbesondere die
interannuelle Variabilitat wird nicht zufriedenstellend reproduziert. Dies veranschaulicht die
Darstellung der Anomalien in Abbildung 58 (unten), die kaum erkennbare Ubereinstimmun-
gen aufweist, was durch einen Korrelationskoeffizienten nahe Null und eine negative erklérte
Varianz bestétigt wird.

An dieser Stelle muss aber darauf hingewiesen werden, dass der direkte Vergleich einer
punktuellen Beobachtung mit den Simulationsergebnissen, die Flachenmittel {iber mehr als
100km? darstellen, immer problematisch ist. Insbesondere wenn iiber die rdumliche Re-
priasentanz der Beobachtungen keine Aussagen moglich sind. Da die zeitliche Variabilitéit
der eisbedeckten Fliche nicht unabhéngig von der Eisdicke ist und diese vom Modell, wie
oben gezeigt wurde, sehr gut simuliert wird, ist es unwahrscheinlich, dass der hier angestellte
punktuelle Vergleich der Variabilitit der Eisdicke reprasentativ fiir die Reproduktionseigen-
schaften in der gesamten Ostsee ist.
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6 Ein Verfahren zur Korrektur systematischer
Simulationsfehler

Insensibly one begins to twist facts to suit therories,
instead of theories to suit facts.
Sherlock Holmes

Durch den systematischen Vergleich von Simulationsergebnissen mit in geeigneter Weise
aufbereiteten Beobachtungsdaten wurden in Kapitel 5 die Fehler der Modellsimulation cha-
rakterisiert und quantifiziert. Wie aus dem Vergleich deutlich wurde, entsprechen die Simu-
lationsergebnisse nicht dem Idealzustand, bei dem die Fehler rdumlich und zeitlich zuféllig
verteilt sind. Fiir die SST der Nordsee wurde beispielsweise gezeigt, dass der Fehler im Som-
mer deutlich grofler ist als im Winter und eine klare rdumliche Struktur aufweist. Fehler
dieser Art, die eine rdumliche und/oder zeitliche Struktur aufweisen, werden hier als syste-
matische Fehler bezeichnet. Aus der Systematik des Fehlers resultiert die Moglichkeit, auch
die Suche nach dessen Ursache zu systematisieren.

Wird die Reduzierung eines systematischen Fehlers angestrebt, scheint die nachfolgend skiz-
zierte Strategie erfolgversprechend:

e Charakterisierung des Fehlers z.B. nach Saison, Region, Trend, Status der NAO, ....

e Unterscheidung der Fehlerquelle in extern (z.B. Antriebsdaten, Randbedingungen) und
intern (z.B. Vereinfachungen der kontinuierlichen Gleichungen, Diskretisierung, Para-
metrisierungen, ... )

e Falls der Fehler einer externen Quelle, z.B. den Antriebsdaten, zugeordnet werden
kann, sollten Antriebsdaten aus einer anderen Quelle zumindest zu Vergleichszwecken
genutzt werden.

e Falls der Fehler einer internen Quelle zugeordnet werden kann, kénnen z.B. Sensiti-
vitdtsstudien mit verschiedenen Parametrisierungen weitere Hinweise zur Lokalisierung
der Fehlerquelle geben.

Wenn auch nicht im Detail ausgefiihrt, so stellt die vorgeschlagene Strategie einen im Prin-
zip praktikablen Ansatz zur Reduzierung von Simulationsfehlern dar. In der Praxis treten
jedoch oftmals Probleme auf, die - wenn iiberhaupt - nur mit hohem Arbeits- und Zeitauf-
wand zu iiberwinden sind. So stellt beispielsweise die Reduzierung eines externen Fehlers
in einer mehrjéhrigen Simulation durch einen Wechsel des Antriebsdatensatzes einen erheb-
lichen Aufwand dar. Auch die Behebung eines internen Fehlers durch Verédnderung einer
Parametrisierung etwa zur Beschreibung der Turbulenz stellt infolge der notwendigen um-
fangreichen Testrechnungen hohe zeitliche Anforderungen.

Trotz des zum Teil sehr hohen Aufwandes ist langfristig eine Behebung systematischer Mo-
dellfehler von den Ursachen her unumgénglich. Zur kurzfristigen, vorlaufigen Reduzierung
der Fehler soll hier aber ein weniger aufwendiger Weg vorgeschlagen werden.
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Im Folgenden wird eine Methode vorgestellt, die mit geringem zeitlichem und rechnerischem
Aufwand eine quantifizierbare Reduzierung des Simulationsfehlers erméglicht, und zwar un-
abhéngig davon, ob der Fehler aus einer internen oder externen Quelle herriihrt.
Ausgangspunkt ist der Vergleich von Beobachtungs- und Simulationsdaten, der zum Auf-
finden des Simulationsfehlers gefiihrt hat. Ist mit den verfiigharen Beobachtungsdaten eine
Quantifizierung des Simulationsfehlers moglich, so stellen diese Daten auch eine geeignete
Basis zum Aufbau eines Regressionsmodells zwischen Simulation und Beobachtung dar. Zur
Bildung des Regressionsmodells sollte eine Methode dienen, die

e robust gegen lokale Fehler in den Beobachtungsdaten ist.

e nicht erfordert, dass Beobachtungs- und Simulationsdaten an denselben geographischen
Positionen vorliegen.

e eine Beriicksichtigung der Charakteristik des Fehlers zulésst.

Als eine Methode, die diese Eigenschaften erfiillt, wurde ein auf CCA beruhendes Regressi-
onsmodell ausgewihlt. Diese Methode hat in vielen Anwendungen im Zusammenhang mit
statistischem Downscaling (siehe Kapitel 1) ihre Eignung gezeigt (siehe z.B. von Storch et al.
[1993], Heyen et al. [1996], Heyen und Dippner [1998] und Busuioc et al. [1999]).

Fiir das vorliegende Problem der Korrektur von Simulationsfehlern, lassen sich zwei Fille
unterscheiden die im folgenden mit Fall A und Fall B bezeichnet werden.

Im Fall A liegen nur fiir ein Teilintervall des Simulationszeitraums Beobachtungen vor. Um
aus den Simulationsergebnissen im verbleibenden Zeitraum, fiir den keine Beobachtungen
vorliegen, sichere Interpretationen ableiten zu kénnen, sollten die systematischen Fehler in
den Simulationsergebnissen weitgehend eliminiert werden. Es ist also anhand eines begrenz-
ten Zeitraums, fiir den geeignete Beobachtungsdaten vorliegen, eine Korrektur zu erarbeiten,
die auf einen Zeitraum angewandt wird, fiir den keine Beobachtungsdaten zur Verfiigung ste-
hen.

Im Fall B wird eine Korrektur der Simulationsergebnisse angestrebt, obwohl fiir den gesam-
ten Simulationszeitraum Beobachtungsdaten vorliegen. In diesem Fall mag eine Korrektur
der Simulationsergebnisse von ebenso geringem Nutzen erscheinen wie die Simulation selbst,
da wissenschaftliche Erkenntnisse auch aus den Beobachtungen gewonnen werden konnten.
Doch sind Situationen vorstellbar, in denen auch in einer solchen Konstellation eine Kor-
rektur von Simulationsergebnissen durchaus sinnvoll ist. So kénnen z.B. auch nur Teile der
Simulationsergebnisse korrigiert werden und spéter wieder mit dem unkorrigierten Teil zu-
sammengefiigt werden. Ist beispielsweise bekannt, dass ein Simulationsfehler auf einen Fehler
in einem Antriebsdatensatz zuriickgeht und in der ganzen Modellregion in derselben Weise
wirkt (z.B. ein Fehler in der SST durch einen Fehler in der Globalstrahlung), gleichzeitig aber
lokale Eigenschaften des betreffenden Parameters in der Simulation besser abgebildet wer-
den als in den Beobachtungen (z.B. Verdnderungen der SST durch kiistennahen Auftrieb),
so sollte die Korrektur nur auf die als fehlerhaft erkannte Komponente wirken, ohne die
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anderen Komponenten zu beeintrichtigen. Fiir den speziellen Fall kann das bedeuten, dass
die Anteile der SST, die lokale Auftriebsgebiete reprisentieren, vor der Bildung des Regressi-
onsmodells abgespalten werden und im Nachhinein den korrigierten Simulationsergebnissen
wieder hinzugefiigt werden.

6.1 Fall A: Teilweise Uberdeckung des Simulationszeitraumes mit
Beobachtungsdaten

Aus der CCA (siehe Kapitel 2.3.1, Seite 21) resultiert fiir den Zeitraum, der zum Auffinden
des Fehlers dient (im Folgenden als Fitting-Periode bezeichnet und mit fit abgekiirzt), eine
Zerlegung des simulierten (mit Sim abgekiirzt) und des beobachteten (mit Beo abgekiirzt)
Datensatzes:

Simfit(i,t) = ay(t)pr(i)

Beofit(j,t) = Z Bre(t)qr(J)-

Dieses Resultat kann in einem zwei Schritte umfassenden Verfahren benutzt werden, um eine
korrigierte Version der Simulationsdaten in einer unabhéngigen Periode (im Folgenden als
Validations-Periode bezeichnet und mit val abgekiirzt) zu erhalten.

Der Begrift Validations-Periode wird hier, also in der Phase der Modellentwick-
lung, benutzt, um eine von der Fitting- Periode statistisch unabhéngige Periode zu
kennzeichnen, die zur Evaluierung des Regressionsmodells dient. Voraussetzung
dafiir ist, dass auch fiir die Validations-Periode Beobachtungsdaten vorliegen.
In der spéteren Anwendung des Regressionsmodells ist diese Bedingung in der
Regel nicht erfiillt und die unabhéngige Periode ist besser als Korrektur-Periode
zu bezeichnen. In diesem Fall muss die Evaluierung des Regressionsmodells in-
nerhalb der Fitting-Periode etwa durch Kreuz-Validierung (siche z.B. Livezey
[1999]) erfolgen.

Im ersten Schritt werden die Koeffizienten «j berechnet, mit der die Muster der Simulation

in der Validations-Periode verkniipft sind. Hierzu wird die Summe
2

E=>"|Simval(i,t) — z_: ar(t)pr(7)

ti
nach der ,Methode der Kleinsten Quadrate® minimiert. Die korrigierten Simulationsdaten
in der Validations-Periode berechnen sich dann aus den CCA-Mustern der Beobachtung, die
in der Fitting-Periode ermittelt wurden:

K
Simkorr(j,t) = Z ko (t)an(J),
k=1
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wobei ¢, die kanonischen Korrelationen bezeichnet.

Wie aus dem Ortsindex j der korrigierten Simulationslosung Simkorr hervorgeht, liegen die
korrigierten Daten an den geographischen Positionen der Beobachtungen vor, was i.Allg. eine
- mitunter starke - Einschrankung bedeutet, da die rdumliche Auflésung der Simulationser-
gebnisse die der Beobachtungen oftmals iibersteigt. Weiter wird aus der Summation iiber die
Moden K deutlich, dass nur die Anteile in Simkorr vorhanden sind, die in der CCA und im
Regressionsmodell beriicksichtigt wurden. Die erklarte Varianz von Simkorr beziiglich der
Beobachtungen ist also bereits dadurch eingeschréankt, dass nur ein Teil der EOFs fiir die
CCA benutzt wurden. Eine weitere Einschrankung erfolgt, wenn im Regressionsmodell nicht
die maximale Anzahl der CCA-Moden, die der der EOFs entspricht, benutzt wird. Es ist
dementsprechend darauf zu achten, die Variabilitdt der Beobachtungen sowohl bei der Aus-
wahl der EOFs als auch der CCA-Moden in der Regression nicht zu stark zu beschrénken.
Der Hinweis, bei der Beschrédnkung der Variabilitdt Vorsicht walten zu lassen, gilt nicht nur
global, sondern insbesondere auch lokal in den Regionen, die mit dem zu korrigierenden
Fehler behaftet sind.
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Abbildung 59: Mittlere monatliche SSTA der Nordsee in den Jahren 1980-1993 mit Kennzeichnung
der zwei Perioden, die zur Bildung des Regressionsmodells benutzt wurden im unteren Teil der

Abbildung.

Anhand des Beispiels der SST in der Nordsee werden die in der Praxis relevanten Eigenschaf-
ten der Korrektur-Methode im Folgenden dargelegt. Die benutzten Daten entsprechen sowohl
fiir die Beobachtung als auch fiir die Simulation den in Kapitel 6 analysierten Daten. Um
Fehler, die infolge der Initialisierung des Simulationsmodells entstanden sind, auszuschlielen,
wird das erste Simulationsjahr von den Berechnungen ausgeschlossen. Die verbleibenden 14
Simulationsjahre werden geméafl der oben eingefiihrten Notation in zwei jeweils 7 Jahre um-
fassende Abschnitte unterteilt, die wechselseitig als Fitting- und Validations-Periode dienen
(siehe Abbildung 59). Wird als Fitting-Periode das Intervall 1980-1986 gewéhlt, so wird das
Intervall 1987-1993 als Validations-Periode herangezogen und umgekehrt. Zusétzlich wird
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aber auch eine Analyse der Ergebnisse des Regressionsmodells innerhalb der Fitting-Periode
vorgenommen.

Fiir beide Intervalle wurde das Regressionsmodell in zahlreichen Konstellationen getestet.
Die unterschiedlichen Konstellationen des Regressionsmodells ergeben sich aus der Tatsa-
che, dass die erzielten Ergebnisse stark von der Anzahl der EOFs, die zur Kompression
der Datensétze in Vorbereitung auf die CCA Verwendung finden, sowie von der Anzahl der
CCA-Moden, die in das Regressionsmodell eingehen, abhéngen. Eine Methode zur Auswahl
der optimalen Anzahl der EOFs und CCA-Moden ist in der Arbeit von Busuioc et al. [1999]
detailliert beschrieben. Sie besteht darin, die Anzahl der EOFs und CCA-Moden sukzessi-
ve zu erhohen, bis sich der Fehler zwischen Beobachtung und durch Regression gewonne-
nem Datensatz, gemessen durch die erkliarte Varianz oder den Regressionskoeffizienten, nur
noch geringfiigig verringert. Diese Methode wird hier erweitert, indem zusétzlich die Lénge
der Fitting-Periode variiert wird. Diese Erweiterung erfolgt zur Abschéatzung der Lange der
Fitting-Periode, die notwendig ist, um eine messbare Korrektur der Simulationsergebnisse
zu erhalten. Eine Ubersicht der Testresultate zeigt Abbildung 60.

Dargestellt sind die drei zur Beurteilung des Korrekturerfolgs herangezogenen statistischen
Groflen fiir die vier moglichen Konstellationen von Fitting- und Validationsperiode. Jede
Teilabbildung zeigt eine Verteilung einer der statistischen Grofien in Abhéngigkeit von der
Anzahl der EOFs (Ordinate), die zur Reduzierung der Freiheitsgrade in Vorbereitung auf
die CCA benutzt wurden und in Abhéngigkeit von der Lénge der Fitting-Periode in Jahren
(Abszisse). Fiir jede der vier Konstellationen wurden somit 49 Regressionsanalysen durch-
gefithrt. Die Anzahl der CCA-Moden wurde dabei maximal, also entsprechend der Anzahl
der EOFs, gewahlt. Bei Tests mit einer submaximalen Anzahl von CCA-Moden stellten sich
nur in Einzelfillen geringfiigig bessere Ergebnisse als die hier dargestellten ein, sodass die
grundlegenden Eigenschaften der Methode aus der Abbildung zu entnehmen sind. Die Lange
der Fitting-Periode wurde beginnend mit 1980 kontinuierlich um je ein Jahr erhéht, wihrend
die Lénge der Validationsperiode mit 7 Jahren konstant gehalten wurde. In der ersten Zeile
einer jeden Teilabbildung (Ngor = 0) sind als Referenzwerte die durch den Vergleich der
unkorrigierten Simulationsergebnisse mit den Beobachtungen erzielten Resultate angegeben.
Fiir die erklarte Varianz 7, und den Medianwert des Korrelationskoeffizienten iiber die Simu-
lationsregion R,,.q steht eine Erhohung gegeniiber dem Referenzwert fiir einen Korrektur-
erfolg, wihrend fiir den Medianwert des RMS-Fehlers RM SE eine Reduzierung angestrebt
wird. Wie aus der Gegeniiberstellung der Teilabbildung la-c, 2a-¢ mit 3a-c, 4a-c hervor-
geht, bestehen starke Unterschiede zwischen den beiden ausgewéhlten 7-Jahres-Perioden.
Die zweite Periode (1987-1993), die eine deutlich hohere zeitliche Variabilitat aufweist (siehe
Abbildung 59), wird in der Simulation mit hoherer erklarter Varianz und hoherer Korre-
lation wiedergegeben. Offensichtlich wird der zeitliche Verlauf der SSTA in dieser Periode
tiberdurchschnittlich gut simuliert, wie die Verteilungen von 7, und R,,.q belegen. Hingegen
steigt der quadratische Fehler naturgeméfl mit den erh6hten Amplituden der SSTA an. Mit
hoher Wahrscheinlichkeit ist die erhohte Variabilitdt mit dem extrem positiven Status der
NAO in diesen Jahren verkniipft (vergleiche hierzu Abbildung 45).
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Bei fester Validations-Periode verhilt sich das Regressionsmodell beziiglich der Fitting-
Periode in zu erwartender Weise, d.h. die Wirksamkeit der Korrektur ist hoher, wenn Fitting-
und Validations-Periode nicht unabhéngig voneinander sind (Konstellation 1 und 3). In die-
sen Fallen reduziert sich der Fehler nahezu monoton, sowohl mit zunehmender Anzahl der
EOFs als auch mit der Lange der Fitting-Periode. Die erkliarte Varianz steigt dabei von
ny = 60.5% auf maximal 7, = 73.4% in Konstellation 1 und von 7, = 72.3% auf maximal
ny = 80.2% in Konstellation 3. In den fiir die Praxis relevanten Fillen 2 und 4, in denen
Fitting- und Validations-Periode unabhingig sind, zeigt sich ein abweichendes Verhalten.
Zwar nimmt die mittels des Regressionsmodells zu gewinnende Korrektur in der Regel wei-
terhin mit der Lénge der Fitting-Periode zu, doch ist eine einfache Abhéangigkeit von der
Anzahl der EOF's nicht mehr klar erkennbar. Es kénnen aber zwei untere Grenzwerte angege-
ben werden. Zum einen muss die Linge der Fitting-Periode mindestens zwei Jahre betragen,
da sonst die Gefahr besteht, dass das Regressionsmodell die Ergebnisse sogar - z.T. gravie-
rend - verschlechtert (siehe Teilabbildung 4a, ¢). Zum anderen sollte die Anzahl der EOFs in
diesem Beispiel 3 nicht unterschreiten, da sonst ebenfalls die Gefahr einer Verschlechterung
besteht (siehe Teilabbildung 2a,b). Das letztgenannte Verhalten ist dadurch zu erkléren,
dass die Variabilitdt sowohl in der Beobachtung als auch in der Simulation in der Region
mit grofen systematischen Fehlern im Nordwestteil der Nordsee (sieche Abbildung 48) erst
mit dem dritten EOF-Mode erfasst wird. Zusammenfassend lédsst sich feststellen, dass die
Anwendung des Regressionsmodells fiir eine Lange der Fitting-Periode von mindestens drei
Jahren zu einer Verringerung des systematischen Fehlers und eine Verwendung von mehr als
drei EOFs zu keiner gravierenden Verbesserung der Ergebnisse fiihrt.

Aus diesem Grund wurden fiir die rdumliche Darstellung der Eigenschaften der Korrekturen
mittels des Regressionsmodells in Abbildung 61 eine Lénge der Fitting-Periode von 4 Jahren
und eine Anzahl von 3 EOF's gewéhlt. Wie insbesondere die erkléarte Varianz im Vergleich der
unkorrigierten Simulationsdaten mit den Beobachtungen fiir Konstellation 2 zeigt, liegt der
Hauptfehler in einer Unterschéitzung der Variabilitdt im Nordteil des Simulationsgebietes.
Wahrend die Korrelation R fast iiberall > 0.6 ist, nimmt die erklarte Varianz lokal Werte
< 10% und im Skagerrak sogar < 0% an. Hier ist auch der RMS-Fehler maximal. Die
Anwendung des Regressionsmodells fiihrt in diesem Beispiel global nur zu einer geringfiigigen
Reduzierung des Simulationsfehlers beziiglich der erklarten Varianz. Lokal tritt aber eine
deutliche Reduktion ein; so ist die minimale lokale erklirte Varianz > 20% und auch der
maximale RMS-Fehler in Skagerrak ist deutlich verringert.

Zu gleichen Schlussfolgerungen fiihrt auch die Betrachtung der Resultate fiir Konstellation 4
in den unteren beiden Reihen von Abbildung 61. Offensichtlich wird diese Periode, wie bereits
oben besprochen, besser simuliert. Aber die Anwendung des Regressionsmodells liefert auch
in diesem Fall global gesehen keine gravierende Verbesserung des Simulationsergebnisses. Am
Nordrand des Simulationsgebietes, wo die Varianz der Simulation in den Einstromregionen
aufgrund der Randbedingungen nahe Null ist, gelingt aber eine Erhohung der erklédrten
Varianz von 0 —20% auf 40 —60% und die minimale Korrelation wird auf Werte von R > 0.6
angehoben.
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Die Ergebnisse lassen sich insofern zusammenfassen, dass sich das Regressionsmodell so
verhélt, wie es die Theorie erwarten lasst: Da das wesentliche Korrekturpotential der Me-
thode aus der Verwendung der rdumlichen Muster der Beobachtungen resultiert, die zeitli-
che Struktur der Beobachtungen in der Validations-Periode (im Gegensatz zu Fall B) aber
unberiicksichtigt bleiben muss, sind grundlegende Verbesserungen der Korrelation R nicht
zu erwarten. Und grofle Korrekturerfolge bleiben auf die Situationen beschréankt, in denen
CCA-Moden mit hoher Korrelation auftreten, die sich in ihrem rdumlichen Muster stark
unterscheiden. Ein bedeutender Vorteil der Methode folgt daraus, dass Korrekturen auch
dort moglich sind, wo die Varianz in der Simulation Null ist, wie der Korrekturerfolg am
Nordrand des Simulationsgebietes belegt. Diese Moglichkeit besteht bei einer Methode, die
im Wesentlichen auf eine Verbesserung der Abbildung der zeitlichen Struktur angelegt ist,
nicht, wie im folgenden Abschnitt gezeigt wird.
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Abbildung 60: Diagnose des Regressionsmodells fiir unterschiedliche Konstellationen von Fitting-
und Validations-Periode. Fiir alle Konstellationen gilt: a) erklérte Varianz, b) Korrelationskoeffizi-
ent, ¢) RMS-Fehler. Fiir die Nummerierung gilt:

1: Fitting-Periode 1980-1986, Validations-Periode: 1980-1986.

2: Fitting-Periode 1987-1993, Validations-Periode: 1980-1986.

3: Fitting-Periode 1987-1993, Validations-Periode: 1987-1993.

4: Fitting-Periode 1980-1986, Validations-Periode: 1987-1993.
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Abbildung 61: Raumliche Verteilung der Fehlermafle.

Oberste Reihe: Fehler der unkorrigierten Simulationsergebnisse fiir die Konstellation 2.
Zweite Reihe: Fehler der korrigierten Simulationsergebnisse fiir die Konstellation 2.
Dritte Reihe: Fehler der unkorrigierten Simulationsergebnisse fiir die Konstellation 4.
Unterste Reihe: Fehler der korrigierten Simulationsergebnisse fiir die Konstellation 4.
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6.2 Fall B: Vollstindige Uberdeckung des Simulationszeitraums
mit Beobachtungsdaten

Prinzipiell folgen aus den oben angefiihrten Unterschieden in der Ausrichtung der Methode
im Vergleich zu Fall A auch Unterschiede in der Auswahl der Zeitintervalle. Zugunsten einer
besseren Vergleichbarkeit mit Fall A werden hier jedoch exakt dieselben Konstellationen der
Perioden gewéhlt. Der wesentliche Unterschied besteht jedoch darin, dass im Regressions-
modell das Vorliegen von Beobachtungsdaten in der Validations-Periode, die diesen Namen
somit eigentlich nicht mehr verdient, da sie nicht mehr unabhéngig von der Simulations-
Periode ist, beriicksichtigt wird. Im Folgenden werden die sich aus dieser Tatsache ergeben-
den Ubereinstimmungen und Unterschiede im Regressionsmodell beschrieben.

Nach wie vor bildet eine CCA zwischen den beobachteten und den simulierten Daten die
Grundlage der Methode.

Sim fit(i,t) Zak Vpw(i

N

Beofit(j,t) Z

Der erste Schritt besteht aber nicht mehr in der Berechnung der Koeffizienten ay, mit der
die Muster der Simulation in der Validations-Periode verkniipft sind. Stattdessen werden in
analoger Weise die Koeffizienten [, fiir die Beobachtungen bestimmt.

K 2

E =Y |Beoval(j,t) Z

7] :

Die korrigierten Simulationsdaten berechnen sich dann aus den Mustern der Simulation, die
in der Fitting-Periode ermittelt wurden:

K
Simkorr(i,t) = Z B (t)pr(7),
k=1

wobei ¢, wieder die kanonischen Korrelationen bezeichnet. Die korrigierten Simulationser-
gebnisse liegen jetzt an den geographischen Positionen der Simulation vor, die rdumliche
Auflésung bleibt somit unverdndert. Der gravierende Unterschied zu Fall A resultiert dar-
aus, dass die zeitliche Information aus den Beobachtungen durch die Verwendung der [
iiber den gesamten Zeitraum genutzt wird. Im Gegensatz zu Fall A werden die zeitabhéngi-
gen CCA-Koeffizienten und nicht wie dort die zeitunabhéngigen CCA-Muster zur Korrektur
der Simulationsergebnisse herangezogen. Wie Abbildung 62 zeigt, haben diese Unterschiede
gravierende Auswirkungen auf die zu erzielenden Korrekturen.
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Abbildung 62: Erlduterungen analog zu Abbildung 60
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Eine Gegeniiberstellung mit Abbildung 60 lasst die Wirkung des fundamentalen Unterschieds
beider Methoden augenscheinlich werden. Die Korrekturen sind in diesem Fall wesentlich ef-
fektiver. Bereits ab einer Lange der Fitting-Periode von 2 Jahren stellt sich eine Reduzierung
der Fehler ein. Im Gegensatz zu Fall A tritt aber keine kontinuierliche Verbesserung des Kor-
rekturerfolgs mit linger werdender Fitting-Periode ein, fiir den Fall, dass die Fitting-Periode
selbst zur Berechnung der Fehler herangezogen wird. Eine untere Schranke von 3 EOFs
existiert weiterhin, da sich an den EOFs keine Anderungen ergeben haben.

Fiir die Darstellungen der rdumlichen Fehlerverteilungen in Abbildung 63 wurden dieselben
Einstellungen des Regressionsmodells wie in Fall A gewéhlt: Die Lange der Fitting-Periode
betréigt 4 Jahre und es werden jeweils 3 EOFs und CCA-Moden benutzt.

Im Vergleich zu Fall A sind die Korrekturerfolge global gesehen beeindruckend. Fiir beide
Konstellationen konnte die erklédrte Varianz 7, durch Anwendung des Regressionsmodells
um ca. 10% gesteigert werden. Und insbesondere fiir Konstellation 4 (die beiden unteren
Reihen in Abbildung 63) ist die Verbesserung der Korrelation beachtlich. Im Gegensatz zu
Fall A gelingt hier aber keine Reduzierung des Fehlers am Nordrand, was dadurch begriindet
ist, dass die zeitliche Variabilitidt der Simulation in dieser Region praktisch Null ist und
die Regressionsbeziehung auf den rdumlichen Mustern aus der Simulation beruht, deren
Amplitude in dieser Region ebenfalls nahezu Null ist.

Wie zu erwarten, ist der Korrekturerfolg dieses Regressionsmodells im Vergleich zu dem
von Fall A deutlich grofler. Hierbei muss aber nochmals deutlich hervorgehoben werden,
dass dies vor allem auf den unterschiedlichen Voraussetzungen beruht, die den beiden Re-
gressionsmodellen zugrunde liegen. Wihrend in Fall A die Voraussetzung getroffen wurde,
dass die Beobachtungen in der Validations-Periode unbekannt sind, was einem Vorhersa-
gemodus des Regressionsmodells entspricht, werden die Beobachtungen in Fall B fiir die
gesamte Simulationsdauer als bekannt vorausgesetzt, womit es praktisch keine unabhéngige
Validations-Periode mehr gibt. Eine Unabhéingigkeit kann allenfalls partiell durch statistische
Kunstgriffe, wie die oben erwéhnte Kreuz-Validierung, hergestellt werden.
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Abbildung 63: Raumliche Verteilung der Fehlermafie. Weitere Erlduterungen siehe Abbildung 61
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7 Zusammenfassung und Ausblick

Auf der Grundlage einer Vielzahl von Beobachtungsdaten wurde die mehrjiahrige Variabilitét
der Hydrographie in Nord- und Ostsee eingehend analysiert. Durch die einheitliche Betrach-
tung von Nord- und Ostsee konnten die weitgehenden Gemeinsamkeiten der Variabilitdt
beider Randmeere, aber auch deren bedeutsame Unterschiede herausgearbeitet werden.
Die Gemeinsamkeiten rithren dabei insbesondere von der gleichartigen Forcierung beider
Regionen her, die durch die grofiskalige atmosphérische Zirkulation bedingt ist. Der domi-
nierende Anteil der atmosphérischen Variabilitdt im nordatlantischen Raum geht von der
Nordatlantischen Oszillation (NAO) aus. Die NAO wirkt besonders prigend auf die hydro-
graphischen Gréfien, die von der Stérke westlicher Winde und/oder von der Lufttemperatur
abhéngen. Hierzu zdhlen der Wasserstand und die SST in Nord- und Ostsee sowie die Eis-
bedeckung der Ostsee. In allen Analysen dieser Gréfen zeichnet sich die Signatur der NAO,
die sich im Zeitraum nach 1960 im Wesentlichen aus einem positiven Trend und einer aus-
geprigten Komponente mit einer Periodizitét von 7-8 Jahren zusammensetzt, deutlich ab.
Fiir den Salzgehalt liegt ein in zweifacher Weise abweichendes Verhalten vor. Zum einem
besteht fiir beide Randmeere keine dominante Beeinflussung der mehrjdhrigen Variabilitat
durch die NAO und zum anderen zeichnen sich Nord- und Ostsee durch systematische Un-
terschiede beziiglich ihrer Salzgehaltsvariabilitdt aus. Den stérksten Einfluss auf die Salzge-
haltsvariabilitdt der Nordsee - gemessen an der erkldrten Varianz der Salzgehaltsanomalien
in der gesamten Nordsee - haben die Schwankungen in den Abfliissen von Rhein und El-
be. Fiir den nordlichen Teil der Nordsee ist eine Kopplung an die NAO iiber den Einstrom
von salzreichem Atlantikwasser festzustellen. Aber auch die zentrale Nordsee wird von Salz-
gehaltsschwankungen erfasst, die mit der NAO korreliert sind. Die Salzgehaltsvariabilitat
der Ostsee ist von den topographischen Verhéltnissen geprégt, die ein sporadisches Eindrin-
gen von salzreichem Nordseewasser mit sich bringen. Die Intensitdt und Héaufigkeit dieser
Einstromereignisse sind der dominierende Einfluss auf die Salzgehaltsvariabilitdt unterhalb
der Halokline. Oberhalb der Halokline besteht ein Zusammenhang zwischen dem Salzgehalt
und dem Frischwasserabfluss der in die Ostsee miindenden Fliisse. Durch das im Vergleich
zum Abfluss sehr grofie Volumen der Schicht oberhalb der Halokline treten abflussbedingte
Salzgehaltsanomalien aber nur geddmpft und mit einigen Jahren Verzogerung auf.

Aufler zur statistischen Analyse der Variabilitit wurden die Beobachtungsdaten auch
zur Validation einer dekadischen Modellsimulation mit einem regionalen gekoppelten Eis-
/Ozeanmodell herangezogen. Die Ergebnisse der funktionalen Validation ergeben ein sehr dif-
ferenziertes Bild der Simulationseigenschaften. Wéhrend die Variabilitdt der Wasserstands-
schwankungen in Nord- und Ostsee, der Transporte zwischen Nord- und Ostsee sowie der
eisbedeckten Fliche der Ostsee mit grofiler Genauigkeit (n, > 80%) wiedergegeben wird,
bestehen fiir andere hydrographische GroBen (z.T. betréchtliche) Defizite in der Reproduk-
tion der beobachteten Variabilitdt. Die sommerliche SST weist am Nordrand des Simulati-
onsgebietes und besonders entlang der britischen Kiiste erhebliche Abweichungen von den
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Beobachtungen auf. Die Fehler am Nordrand sind dabei auf die klimatologischen Randbe-
dingungen zuriickzufithren, wie Vergleiche mit den Fehlern in der simulierten winterlichen
SST und im Salzgehalt der Nordsee zeigen, die dieselbe Charakteristik aufweisen. Die Vali-
dationsergebnisse fiir die SST der Ostsee und den Salzgehalt in der Nordsee sind aufgrund
der schlechten Datenlage seitens der Beobachtungen mit grofien Unsicherheiten behaftet.
Die Quantifizierung der Abweichungen zwischen Beobachtung und Simulation ist ein wichti-
ger Schritt zur Beurteilung eines Simulationsmodells. Dass dabei Differenzen zwischen dem
(oftmals diirftigen) Beobachtungsmaterial und den Ergebnissen eines komplexen Simula-
tionsmodells auftreten, ist unvermeidlich und auch nicht von eigentlichem Interesse. Die
eigentliche Frage ist, ob die zu Tage tretenden Differenzen einen Betrag aufweisen, der das
Modell zur Beantwortung der jeweiligen Fragestellung untauglich macht. Beziiglich der in
der vorliegenden Arbeit untersuchten Modellsimulation in Anwendung auf die mehrjahri-
ge Variabilitdt der Hydrographie in Nord- und Ostsee ldsst sich folgende Aussage treffen:
Mit Ausnahme des Salzgehaltes in der Ostsee ist das untersuchte Simulationsmodell unter
Beriicksichtigung der Unsicherheiten des Beobachtungsmaterials geeignet, die Variabilitat zu
simulieren. Fiir den Salzgehalt in der Ostsee treten jedoch - wie bei allen anderen bekannten
Simulationen der mehrjéahrigen Variabilitdt der Ostsee - Fehler auf, die das Simulationsmo-
dell zur Beschreibung der mehrjiahrigen Variabilitdt dieser Gréfle untauglich macht.

Die in dieser Arbeit gezeigten Validationsergebnisse machen das Modell von Schrum [1997]
zusammen mit den bereits in Janssen et al. [2001] und Schrum et al. [2000] veroffentlichten
Ergebnissen zu dem am umfassendsten validierten Modell zur Simulation klimainduzierter
Variabilitdt in Nord- und Ostsee. Damit ist eine der wesentlichen Voraussetzungen zum
Einsatz dieses Modells in Bezug auf Fragen des Klimaimpaktes erfiillt.

Weiterhin wurde eine Methode zur Korrektur der im Verlauf der Validation aufgefunde-
nen Simulationsfehler vorgestellt. Die auf einer Kanonischen Korrelationsanalyse beruhen-
de Methode lasst sich dabei in zwei unterschiedlichen Konstellationen anwenden. Die erste
Konstellation stellt eine Situation dar, bei der fiir den gesamten zu korrigierenden Simulati-
onszeitraum Beobachtungsdaten vorliegen. In der zweiten méglichen Konstellation liegen die
Beobachtungsdaten hingegen nur fiir ein Teilintervall des zu korrigierenden Simulationszeit-
raums vor. Obwohl die Methode fiir die erste Konstellation eine sehr effektive Fehlerkorrektur
ermoglicht und auch in der zweiten Konstellation noch beachtliche Korrekturerfolge erzielt
werden, ist beim Finsatz dieses Verfahrens eine genaue Abwéigung zwischen Nutzen und Ge-
fahren notwendig. Insbesondere sollte der Einsatz des Korrekturverfahrens in keiner Weise
von der Notwendigkeit ablenken, die Fehler von den Ursachen her zu beheben.

In zwei Beispielen wurden die Moglichkeiten des Simulationsmodells dargelegt, zum
Versténdnis und zur Quantifizierung der mehrjiahrigen Variabilitdt beizutragen und bisher
offene wissenschaftliche Fragen zu kléren.

Wie aus der Simulation zu windinduzierten Wasserstandsschwankungen in der Ostsee her-
vorgeht, ist die Variabilitat auf einer Zeitskala unterhalb von einer Woche durch den direkten
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Windeinfluss innerhalb der Ostsee dominiert. Fiir langere Zeitskalen iiberwiegt der Einfluss
der Wasserstandsschwankungen der Nordsee auf die der Ostsee gegeniiber dem direkten Ein-
fluss des Windes.

Die Simulation zur Salzgehaltsvariabilitdt in der Nordsee lasst die Quantifizierung des Ein-
flusses von Schwankungen im Abfluss auf den Salzgehalt zu. Der Einfluss der Abflussanoma-
lien beschrinkt sich auf eine Region, die nach Nordwesten durch die Doggerbank begrenzt
ist. Von der zentralen Nordsee ausgehend, nimmt der Einfluss in Richtung der Miindungen
von Rhein und Elbe zu, in deren Néhe praktisch die gesamte Salzgehaltsvariabilitit durch
den Flusseintrag bestimmt ist.

Neben zahlreichen neuen wissenschaftlichen Erkenntnissen gehen aus dieser Arbeit auch
wesentliche Neuerungen von praktischem Nutzen hervor:

e Es wurden Datensétze sowohl zur Beschreibung des mittleren Zustandes und der sai-
sonalen Schwankungen [Janssen et al., 1999] als auch der mehrjéhrigen Variabilitét
der Hydrographie in Nord- und Ostsee erstellt. Im letzteren Fall sind besonders die
Datensétze des Salzgehaltes in Nord- und Ostsee und der Eisbedeckung der Ostsee zu
nennen. Diese Datensétze sind zur Beschreibung der Hydrographie von ebenso grofiem
Wert wie auch zur Initialisierung und Validation von regionalen Zirkulationsmodellen.

e Das Programmpaket MVSTAT (siehe Anhang D) fasst eine Reihe von Programmen
zur Musteranalyse in einheitlicher Form zusammen. Es wird komplettiert durch meh-
rere Programme, die zur Vorbereitung von Datensétzen fiir die statistische Analy-
se notwendig oder hilfreich sind. Der einheitliche und modulare Aufbau macht auch
komplexe statistische Analysen mit kurzer Entwicklungszeit méglich. Die Verwendung
von MATLAB als Programmierumgebung bietet einen deutlichen Vorteil gegeniiber
auf FORTRAN oder C basierenden Programmpaketen, da alle Arbeitsgdnge von der
Datenaufbereitung iiber die statistische Analyse bis hin zur druckreifen, graphischen
Ausgabe in einem Arbeitsgang erfolgen.

Die vorliegende Arbeit ldsst zwangsldufig eine Reihe von Fragen unbeantwortet. Diese be-
ziehen sich sowohl auf die Analyse des Beobachtungsmaterials als auch auf die Simulations-
ergebnisse.

Anhand der Beobachtungen sollten in Zukunft insbesondere weitere Analysen zur Variabi-
litdt der Vertikalstruktur von Nord- und Ostsee vorgenommen werden. Wihrend die Daten-
basis in der Ostsee in den letzten zwei Dekaden Analysen zur dreidimensionalen Variabilitéit
zuldsst und sich die Datenlage durch den Ausbau des Monitoring-Programms weiter ver-
bessert, muss die Analyse fiir die Nordsee auf einige Standardschnitte beschrankt bleiben.
Insbesondere Analysen zur mehrjéhrigen bis dekadischen Salzgehaltsvariabilitét sind fiir die
Nordsee auf Grund eines Mangels an (verfiigharen) Beobachtungsdaten problematisch. Eine
Verbesserung des Monitorings von ,,Schliisselregionen® - auch wenn deren Definition fiir die
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Nordsee ungleich schwerer ist als fiir die Ostsee - wiirde einen bedeutenden Fortschritt fiir
die Beurteilung der Variabilitdt der Hydrographie in der Nordsee bedeuten.

Die Analysen zur beobachteten Vertikalstruktur wiirden die Validation der simulierten Ver-
tikalstruktur erlauben und damit einen wesentlich tieferen Einblick in die Defizite eines
Simulationsmodells ermo6glichen. Insbesondere sind auf diese Weise Erkenntnisse zu erlan-
gen, die eine Beantwortung der Frage zulassen, ob und auf welche Weise an der Oberfliche
auftretende Fehler ihre Ursachen in den darunter liegenden Schichten haben.

In Verlauf der Arbeit wurde ein mehrschrittiger Weg zu Analyse klimainduzierter Variabilitét
auf regionaler Skala eingeschlagen, der eine Kombination von Beobachtungsdaten mit statis-
tischen Methoden und numerischen Modellsimulationen darstellt. Die wesentlichen Schritte
sind:

e Sammlung und Aufbereitung von Beobachtungsdaten.
e Statistische Analyse der beobachteten Variabilitét.

e Statistische Analyse des Zusammenhangs zwischen regionaler Variabilitét und der grof3-
skaligen Zirkulation.

e Simulation der regionalen Variabilitdt mit einen numerischen Regionalmodell.
e Eingehende Validation der Simulation.

e Weitere numerische Simulationen, um von den aufgefundenen statistischen Beziehun-
gen auf kausale Beziehungen zu schlieflen, und diese zu quantifizieren.

Obwohl dieser Weg ein hohes Potential besitzt, zum Verstdndnis regionaler klimainduzierter
Variabilitat beizutragen, wurde er in der Vergangenheit noch nicht konsequent beschritten.
Insbesondere was die - beziiglich der regionalen Skala erst in der Entstehung begriffene - Kli-
maimpaktforschung angeht, bietet diese Vorgehensweise eine zukunftsweisende Perspektive.
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A Gleichungen

Im Folgenden steht der Index j fiir eine geographische Position bzw. bezeichnet einen Gitter-
punkt in einem rdumlichen Gitter. Im Zusammenhang mit Vergleichen zwischen Beobach-
tungen und Simulationsergebnissen bezeichnet X ein im allgemeinen dreidimensionales Feld
von Beobachtungen und Y steht analog fiir die Simulation. Die erklarte Varianz taucht in
einem weiteren Zusammenhang auf, wo sie die Bedeutung eines statistisches Modes (z.B.
EOF- oder CCA-Mode) innerhalb der Zerlegung des Ausgangsdatensatzes widerspiegelt. In
diesem Fall bezeichnet X den Ausgangsdatensatz und es ist

Y, = > a(t)p”,
k

wobei p* ein zeitlich konstantes rdumliches Muster beschreibt und ay(t) der dazugehérige
Zeitkoeffizient ist.

(globale) erklérte Varianz 7,

_ VARX) - VARX ~Y) )
o= VARX)

(lokale) erklarte Varianz m;:
. VAR(X;) - VARX; - Y;)

= 2
Mittlerer quadratischer Fehler (RMS-Fehler) RMSE:
1 N
RMSE(j) = \| 3 2 (X5, = Y,)? (3)
n=1

Korrelationskoeffizient R:
¥ 20 (X5, = X5)(Y,, - Y)))

R(j) = =
Va2 (X, — X2 /4 (Y, - Y)
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B

Interpolationsverfahren nach Barnes

Im Folgenden wird das Interpolationsverfahren nach Barnes [1973] beschrieben, wie es u.a.

in Levitus und Boyer [1994] Verwendung gefunden hat. Das Verfahren beruht darauf, dass
das zu interpolierende Feld G;; durch die Korrektur C;; einer ersten Schétzung des zu
interpolierenden Feldes F; ; berechnet wird:

Gm’ = Fi’j + Oi’j.

Die Korrektur C; ; ergibt sich aus dem Ausdruck

mit

o1 Wi Qs

Cij =
5J n )
oy W

C;; = Korrekturfaktor am Gitterpunkt mit den Koordinaten (i,j)
i,7 = Koordinaten des Gitterpunktes in Ost/West- und Nord/Siid-Richtung
n = Anzahl der Beobachtungen in der Umgebung
des Gitterpunktes definiert durch den Einflussradius R
Qs = Differenz zwischen dem beobachteten Mittelwert und
der ersten Schéitzung am mit S bezeichneten Punkt
W,= exp(—Er’R™?) firr <R
Wy= 0 firr >R
r = Abstand zwischen Beobachtung und Gitterpunkt
R = Einflussradius

EF= 4
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C Zum Problem der Modellinitialisierung

Bei der Simulation physikalischer Systeme, deren Anpassungszeit lang ist im Vergleich zur
Lange der Simulation, kommt den Anfangsbedingungen eine besondere Bedeutung zu. Die
Ostsee stellt fiir Simulationen bis zur Lénge von einigen Dekaden insbesondere beziiglich des
Salzgehaltes ein solches System dar. Wird eine Simulation der in Kapitel 2.2.3 beschriebenen
Art mit einem erheblichen Fehler in den Initialbedingungen durchgefiihrt, hat das Simulati-
onsmodell, selbst bei ansonsten fehlerfreier Simulation, bis zum Ende der Simulationsperiode
nicht die Mo6glichkeit, sich realistischen Bedingungen anzupassen.

Anhand der Standardsimulation (sieche Kapitel 2.2.3) wird die Problematik der Modellinitia-
lisierung am Beispiel des Salzgehaltes in der Ostsee beschrieben. Im Anschluss daran wird
eine Moglichkeit zur Verbesserung der Initialbedingung vorgestellt, die sich problemlos auf
Simulationen anderer Meeresgebiete iibertragen lésst.

Als Initialzustand der Standardsimulation dient die im Rahmen der vorliegenden Arbeit er-
stellte Klimatologie (Janssen et al. [1999], siehe Seite 14). Das Problem in der Initialisierung
des Salzgehaltes veranschaulicht Abbildung 64. Fiir den Zeitpunkt des Simulationsbeginns
ist die vertikale Salzgehaltsverteilung im Gotlandtief, das die zentrale Ostsee charakteri-
siert, dargestellt. Der Salzgehalt in der Initialbedingung der Standardsimulation (LIS) ist
im Vergleich zur Beobachtung iiber die gesamte Tiefe, besonders stark aber unterhalb der
Halokline, unterschétzt.

0 T T T T T
Beobachtung
-50 |
Simulation HIS
-100 |
E
()
K
|_
-150
-200
_250 L L L L L
7 8 9 10 11 12 13

Salzgehalt

Abbildung 64: Mittleres Vertikalprofil des Salzgehaltes im Gotlandtief (6stliches Gotlandbecken)
fiir den Januar 1979. LIS (,low initial salinity“) kennzeichnet den Initialzustand der Standardsi-
mulationen. HIS (,,high initial salinity“) bezeichnet den korrigierten Initialzustand.

Ein Blick auf Abbildung 4 liefert eine plausible Erklarung fiir die Unterschétzung des beob-
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achteten Salzgehaltes in der Ostsee in 1979 durch das klimatologische Mittel. Wie aus der
Verteilung der Datendichte in Abbildung 4 (gezeigt ist eine Verteilung der Temperaturdaten,
die Verteilung fiir die Salzgehaltsdaten ist sehr dhnlich) hervorgeht, ist der iiberwiegende Teil
der Daten innerhalb der letzten 20 Jahre erhoben worden. Mehr als 50% der Daten entstam-
men der Zeit nach 1977. Dementsprechend tendiert das klimatologische Mittel stark gegen
ein Mittel der 80er und 90er Jahre mit sehr niedrigen Salzgehalten in der Ostsee (siehe
Abbildung 38). Der Startzeitpunkt der Modellsimulation (1.01.1979) liegt am Beginn der in
Kapitel 5.3.3 beschriebenen Stagnationsperiode und - wichtiger - am Ende einer mehrjéhrigen
Periode haufiger und starker Salzwassereinbriiche und zeichnet sich demzufolge durch sehr
hohe Salzgehalte aus, die von der klimatologischen Verteilung nicht reprasentiert werden.
Zur Losung dieses Problems wurde nach der in Levitus und Boyer [1994] beschriebenen Inter-
polationsmethode von Barnes [1973] ein neues Initialfeld fiir den Salzgehalt erzeugt, das die
Salzgehaltsverhiltnisse in der Ostsee 1979 deutlich besser repréasentiert. Mit der Klimatolo-
gie als , erster Schitzung® wurden , Korrekturen* (siche Anhang B) fiir den Salzgehalt in der
Ostsee ostwiérts vom Bornholmbecken fiir 18 Tiefenhorizonte berechnet. Fiir die Korrektur
wurden Beobachtungen aus den Jahren 1977-1981, einem 5-Jahres Intervall zentriert um den
Startzeitpunkt der Simulation, herangezogen. Auf eine Korrektur westlich des Bornholmbe-
ckens wurde verzichtet, da dort die zeitliche Variabilitdt des Salzgehaltes 5-10 mal hoher ist
als in der zentralen Ostsee und die Datendichte eine der Variabilitit angemessene Abtastrate
nicht zuldsst. Dies bedeutet aber auf Grund des geringen Volumens der westlichen Region
eine vertretbare Einschrankung.

a) 1900 - 1996 (LIS) b) 1977 - 1981 (HIS) ¢) Differenz: b - a
\

2
_ 16
E 12
2
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'_
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Abbildung 65: Mittlerer Salzgehalt auf einem Vertikalschnitt durch die Ostsee. a) Mittelwert der
Jahre 1900-1996. b) Mit den Beobachtungen der Jahre 1977-1981 korrigierte Version von a). c)
Differenz von b) und a), die zeigt, dass der Salzgehalt unterhalb der Halokline durch die Korrektur
um mehr als 1 PSU angehoben wurde. Die Abkiirzungen HIS (,,high initial salinity*) und LIS (,,low
initial salinity“) kennzeichen zwei Modellsimulationen.

Wie Abbildung 65c¢ zeigt, bewirkt die Korrektur des urspriinglichen Initialfeldes eine
Erhohung des Salzgehaltes unterhalb der Halokline von 1-2.5 psu. Die Anderungen in der
vertikalen Salzgehaltsverteilung im Gotlandtief sind in Abbildung 64 aus dem Vergleich der
mit ,,Simulation HIS“ und ,,Simulation LIS“ bezeichneten Profile abzulesen. Insbesondere
unterhalb von 100m Tiefe ist durch die Korrektur eine wesentlich bessere Ubereinstimmung
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mit den Beobachtungen festzustellen.

Die hier dargelegte Methode zur Erzeugung von Initialbedingungen durch die Korrektur ei-
ner klimatologischen Verteilung kann als eine unkomplizierte, leicht auf beliebige Probleme
iibertraghare Methode angesehen werden. Zur Initialisierung eines Ozeanmodells wird in der
Regel ein mittlerer Zustand fiir Temperatur und Salzgehalt vorgeschrieben. Oftmals werden
die mittleren Verteilungen von Levitus und Boyer [1994] benutzt. Sind zusétzlich Beobach-
tungen von Temperatur und Salzgehalt aus der entsprechenden Region zum Startzeitpunkt
der Simulation vorhanden, bietet die hier benutzte Interpolationsmethode von Barnes [1973]
eine einfache Moglichkeit, den mittleren Zustand den beobachteten Verhéltnissen zum Start-
zeitpunkt anzupassen.
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D Die MVSTAT Toolbox

MVSTAT ist eine Sammlung von Routinen (Toolbox) zur multivariaten Statistik, insbe-
sondere zur Musteranalyse. Sie basiert auf dem Programmpaket MATLAB. Hier sind in
einheitlicher Form eine Reihe statistischer Verfahren mit dazugehorigen Hilfsprogrammen
zur Datenaufbereitung zusammengefasst. Die Datenaufbereitung geht dabei von einer einfa-
chen Subtraktion des Mittelwertes, iiber Eliminierung des Jahresgangs und Standardisierung
bis zu Hoch- und Tiefpassfilterung und harmonischer Analyse der Daten.

D.1 Kurzbeschreibung der Hauptroutinen

D.1.1 EOF — Empirische orthogonale Funktionen

Function call:
[eof ,pc,expvarg,eigval ,expvarl] = mv_eof (x,neof ,normalize,vb)

Input: x = data set to be analysed x(nt,nx)
neof = (10); number of EQOFs estimated
normalize = 0/(1); 1 -> EOFs and PCs are normalized
vb = verbose mode
Output: eof = matrix of EOFs
pc = matrix of principal components
expvarl = local explained variance
expvarg = global explained variance
eigval = eigenvalues

FJ 7/03/00, 04/05/01

Lit.: Storch, H. von; A. Navarra (eds.), 1995:
Analysis of climate variability, Chapter 13

#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ##i##

by
Frank Janssen
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D.1.2 EOT — Empirical orthogonal teleconnections

MV_EOT: Empirical Orthogonal Teleconnections (EOT)

Function Call: [eot,alpha,ev,jind] = mv_eot(x,neot)

Inxput: x(time,space) = data set to be analysed
neot = no. of modes to be estimated
Output: eot = spatial patterns (EQTs)
alpha = corresponding time-series in x
ev = explained variance of eot mode
jind = index of alpha

Lit.: van den Dool, et. al, 2000: Empirical Orthogonal Teleconnections.
J. Climate, 13, 1421 - 1435

FJ 18/01/01, 07/05/01
#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ##i##
by

Frank Janssen

D.1.3 CCA — Kanonische Korrelationsanalyse

Function call:
[ccal,cpcl,expvargl,cca2,cpc2,expvarg2,co] = ...
mv_cca(datl,eofl,pcl,eigvall,dat2,eo0f2,pc2,eigval2,ncca)
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Input:

OQutput:

FJ 8/03/00, 04/05/01

eofl
pcl
eigvall
eof2
pc2
eigval2
ncca

ccal
cca2
expvargl
expvarg?2
co

eof’s of first data set
of first data set
eigenvalues of first data set

pc’s

eof’s of second data set
pc’s of second data set
eigenvalues of second data set

number of cca pattern to be estimated

cca pattern of first data set

cca pattern of second data set

global explained variance of first data set
global explained variance of second data set
cca correlation

#### This file is part of the MVSTAT Toolbox #i###

by

Frank Janssen

D.1.4 MCA — Maximum-Kovarianzanalyse

MV_MCA :

MAXIMUM COVARIANCE ANALYSIS -> MCA (SVD)

Function call:

[mcpl,mccl,expvargl,mcp2,mcc2,expvarg?,co,csct]

Input:

OQutput:

dati
dat2
nmca

mcpl
mcp2
mccl
mcc2
expvargl

mv_mca(datl,dat2,nmca)

first data set
second data set
number of mca pattern to be estimated

mca pattern of first data set

mca pattern of second data set

mca coefficient of first data set

mca coefficient of second data set

global explained variance of first data set
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expvarg2 = global explained variance of second data set

mca correlation

Cco

csct explained covariance

#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ####

by
Frank Janssen
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D.2 Kurzbeschreibung der Hilfsroutinen

D.2.1 Normierung und Standardisierung

Function Call: [xcenter] = center(x,normalize)

Input: x(time,space) = dataset to be centered

normalize 0/1, 0 -> only mean is subtracted
1 -> substraction of mean and

division by standard deviation

Output: xcenter centered/normalized data set

FJ 7/03/00, 04/05/01

#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ####
by

Frank Janssen

D.2.2 Eliminierung des Jahresgangs

Function Call: [xano] = mv_ano(x,normalize)

Input: x(time,space) dataset with annual component

normalize 0/1, 0 -> only mean is subtracted
1 -> substraction of mean and

division by standard deviation

Output: xano (normalized) anomaly of data set
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FJ 7/03/00, 04/05/01
#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ##i##

by
Frank Janssen

D.2.3 Filterung

MV_FILTER: Low/high-pass filter based on windowed moving averages
Function Call: [filtx] = mv_filter(x,nf,win,hl,rm,pl)

Input: x(time,space) = data set to be analysed
nf

Length of window

win = window
0 = Boxcar

1 = Hamming
2 = Hanning
3 = Bartlett
4 = Gaussian
rm = how shall endpoints be handled?

1 = set endpoints to NaN
2 = remove endpoints

hl = high- or low-pass filter (default is low-pass)
h = high-pass
1 = low-pass

pl = plot results?

Output: filtx(time,space) = filtered data set

FJ 05/09/00, 07/05/01
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#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ####
by
Frank Janssen

D.2.4 Harmonische Analyse

Function Call: [a0,amp,phase,xn,a,b] = mv_harana(x,dt,f,syn,pr)

Input: =x(time,space) = data set to be analysed

dt = time step
f = frequencies to be analysed
syn = synthesis to be caried out (y/n)
pr = results on screen (y/n)
Output: a0 = mean of fit
amp = amplitude of partial tide
phase = phase of partial tide
Xn = synthesised time-series
a = coeff. of cosine terms
b = coeff. of sine terms

FJ 03/09/99, 07/05/01
#### This file is part of the MVSTAT Toolbox ####

by
Frank Janssen
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Versicherung

Hiermit versichere ich, die vorliegende Arbeit selbststéindig verfasst und aufler den genannten
Quellen und Hilfsmitteln keine weiteren verwendet zu haben.

Frank Janssen
Hamburg, den 20. Januar 2003



