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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird der Einflul externen Rauschens auf die Klimava-
riabilitdt in vereinfachten Modellen studiert. Es werden Modelle der ozeanischen
und atmosphérischen Zirkulation untersucht, da der Ozean und die Atmosphéire

einen entscheidenden Beitrag zum Zustand des Klimasystems leisten.

In der Umgebung eines Reduced-Gravity-Modells wird gezeigt, dafl die windge-
triebene Zirkulation des Ozeans signifikant durch die rdumliche Struktur des at-
mosphérischen Stormtracks modifiziert werden kann. Die Amplitude einer durch
eine konzeptionelle Kopplung an die Atmosphére angetriebenen Rossby-Welle
wird durch einen stochastisch induzierten zyklonalen Reynolds-Impulsfluf in ih-
rer zyklonalen Phase optimal angeregt und in der entgegengesetzten antizyklo-
nalen Phase optimal abgeschwécht. Diese rdumliche Resonanz bewirkt, dafl ein
signifikantes spektrales Signal in der Zeitreihe der iiber das Becken gemittelten
transienten kinetischen Energie in Abhéngigkeit von der rdumlichen Struktur des
Stormtracks erscheint. Des weiteren wird veranschaulicht, daf} ein Double-Gyre-
Modell mit einem zusédtzlichen rdumlich inhomogenen stochastischen Windschub
ein deutlich bimodales Verhalten in einem nichtlinearen Parameterbereich zeigt.
Die Bimodalitdt wird durch ein quasi-antisymmetrisches und ein nichtsymme-
trisches Regime gekennzeichnet. Das nichtsymmetrische Regime, das ohne den
rdumlich inhomogenen stochastischen Antrieb nicht auftritt, kann einer instabi-
len stationdren Losung des stationédr angetriebenen Double-Gyre-Problems zuge-

ordnet werden.

Mit Hilfe eines niedrigdimensionalen spektralen Modells der Atmosphére wird
der Einfluf} einer multiplikativen stochastischen Komponente auf die Dynamik
des Systems konzeptionell untersucht. Das Regimeverhalten des Modells ist dann
abhédngig von der Intensitdt des multiplikativen Rauschens, das die Turbulenz
in der atmosphérischen Grenzschicht parametrisiert. Ein solches Verhalten kann
durch das Konzept der “Noise-Induced-Transitions” erklart werden. Zuséatzlich
wird gezeigt, dafl sich das Phinomen der Noise-Induced-Transition, welches in
der Low-Order-Umgebung beobachtet wird, zumindest teilweise auf ein entspre-

chendes hochdimensionales Gitterpunktsmodell iibertragen 148t.
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Kapitel 1
Einleitung

Das Klimasystem der Erde kann durch den Zustand unterschiedlicher Subsyste-
me wie Atmosphére, Lithosphére, Hydrosphére, Kryosphéare und Biosphére defi-
niert werden, welche ihrerseits auch noch weiter unterteilbar sind (Peixoto und
Oort 1992). So kann in der Hydrosphire z.B. zwischen Siifiwassersphire, den
Binnengewissern, und Salzwassersphére, den Ozeanen, unterschieden werden.
Die fiir den physikalischen Zustand des Klimasystems wichtigsten Subsysteme
sind der Ozean und die Atmosphére (Peixoto und Oort 1992). Der Zustand und
die Wechselwirkungen von Ozean und Atmosphére werden durch mathematische
Gleichungen beschrieben, welche aus physikalischen Grundprinzipien hergeleitet
werden. Diese Gleichungen sind so komplex, daf3 sie nur numerisch gelost werden
konnen. Ein Ziel der Klimaforschung ist es, diese Gleichungen in ihrer Gesamtheit
fiir das gekoppelte System Ozean-Atmosphédre moglichst realitdtsnah zu 16sen.
Die Klimaforschung ist daher immer auch von der verfiigbaren Rechnerleistung
abhéangig. Die Ergebnisse solcher Simulationen mit mdéglichst komplexen Zirkula-
tionsmodellen sind allerdings nur noch sehr schwer physikalisch zu interpretieren.
Die Dynamik des Systems ist durch das Zusammenwirken vieler Mechanismen so
kompliziert, daf} eine eindeutige Analyse und Interpretation sehr schwer oder oft

sogar unmoglich ist.

Vereinfachte Modelle der allgemeinen ozeanischen und atmosphérischen Zirkula-
tion spielen daher eine wichtige Rolle, um ein Verstédndnis der zugrundeliegenden
physikalischen Prozesse zu erhalten. Sie stellen ein ideales Bindeglied zwischen der

Analyse von Beobachtungsdaten und komplexen Zirkulationsmodellen dar. Die



Bandbreite von vereinfachten Modellen ist sehr grofl und eine genaue Definition
daher schwierig. Sehr allgemein kann ein vereinfachtes Modell dadurch definiert
werden, dafl es im Vergleich zu komplexen Modellen eine reduzierte Anzahl von
Freiheitsgraden und physikalischen Prozessen besitzt. Das Spektrum reicht von
Box-Modellen, iiber spektrale Low-Order-Modelle mit nur wenigen Komponen-
ten, bis zu nur in einigen Prozessen vereinfachten Modellen des Ozeans und der
Atmosphire. Einen Uberblick iiber die Vielzahl vereinfachter Modelle der Ozea-
nographie und Meteorologie geben Olbers (2000) und Fraedrich (2000).

Alle vereinfachten Klimamodelle haben also gemeinsam, dafl eine mehr oder we-
niger grofle Anzahl von Freiheitsgraden und physikalischen Mechanismen ver-
nachléssigt werden. Das bedeutet aber a priori nicht, daf§ diese nicht berticksich-
tigten Moden und Prozesse keinen signifikanten Einflul auf die im vereinfach-
ten Modell dargestellte Dynamik haben kénnen. Eine Moglichkeit, vernachléassig-
te hochfrequente Moden und Mechanismen dennoch zu beriicksichtigen, besteht
darin, sie durch Hintergrundrauschen zu parametrisieren. Dieses Vorgehen ist
moglich, sobald ein komplexes dynamisches System in unterschiedliche Zeitska-
len unterteilt werden kann. Diesem Prinzip kommt eine allgemeine Eigenschaft
komplexer Systeme entgegen; sie enthalten oft unterschiedliche Subsysteme mit
eigener Dynamik. Die Dynamik der einzelnen Subsysteme kann dabei evtl. durch
verschiedene Zeitkonstanten charakterisiert werden. Es gibt also Systeme mit
schnellen, mittleren und langsamen Zeitskalen. Sind nun die Zeitskalen klar von-
einander getrennt, so kann man die Dynamik des Subsystems mit mittlerer Zeits-
kala dadurch beschreiben, dal man die schnelleren Subsysteme durch Rauschen
parametrisiert und die langsameren als stationdr annimmt. Diese Separation
der Zeitskalen fiihrt auf das Konzept der stochastischen dynamischen Systeme.
Die schnelleren Subsysteme werden durch stochastische Prozesse parametrisiert.
Die urspriinglich deterministische Differentialgleichung des vereinfachten Systems
wird zu einer stochastischen Differentialgleichung, um die vernachléssigten schnel-
leren Freiheitsgrade und Prozesse darzustellen. Eine Einfiihrung in die allgemeine

Theorie der stochastischen dynamischen Systeme gibt z.B. Honerkamp (1990).

Ein typisches Beispiel ist das Klimasystem. Der Ozean reagiert aufgrund sei-
ner hohen Dichte und grofien Warmekapazitat sehr viel langsamer als die Atmo-
sphére. Die grofiskaligen ozeanischen Prozesse haben dabei Zeitskalen von einigen
Wochen, iiber Jahre, bis zu einigen Jahrhunderten. Der hochfrequente Anteil des

Klimasystems wird dagegen hauptséchlich von der Atmosphére beherrscht. Des



weiteren kann der Ozean selber wieder in zwei Subsysteme mit unterschiedlicher
Dynamik und separierten Zeitskalen aufgeteilt werden: die relativ schnelle Wind-
getriebene Zirkulation, mit typischen Zeitskalen von Wochen bis Jahren, und
die sehr viel langsamere thermohaline Zirkulation, mit Zeitskalen von mehreren

Jahren bis zu einigen Jahrhunderten.

Das Konzept des stochastischen Klimamodells, ausgehend von der Separation
der Zeitskalen des Ozeans und der Atmosphire, wurde als erstes von Hasselmann
(1976) formuliert, um die niederfrequente Variabilitit des Ozeans zu erkléren.
Der hochfrequente atmosphérische Antrieb, iiblicherweise als Wetter bezeichnet,
kann auf den Zeitskalen des langsameren Ozeans in erster Ordnung als weifles
Rauschen betrachtet werden. Der trdge Ozean summiert die hochfrequenten at-
mosphérischen Stérungen auf und reagiert mit einem roten Spektrum. Das Prin-
zip ist dem der Brownschen Bewegung dquivalent. Die linearisierte Version von
diesem Modell wird seitdem sehr erfolgreich als Nullhypothese zur Erklarung nie-
derfrequenter Variabilitdt ozeanischer Zustandsgroflen verwendet und im folgen-
den als das lineare Hasselmann-Modell bezeichnet. Das bedeutet, dafl das lineare
stochastische Modell die interne nichtlineare Dynamik des stochastisch angetrie-
benen Systems vernachléssigt. Die Bandbreite der ozeanischen Anwendungen des
stochastischen Klimamodells ist dabei sehr groff und umfait Phinomene der ther-
mohalinen und windgetriebenen Zirkulation auf sehr vielen Raum- und Zeitskalen
(z.B. Frankignoul und Hasselmann 1977; Frankignoul und Miiller 1979; Franki-
gnoul et al. 1997; Miinnich et al. 1998; Weng und Neelin 1998; Saravanan und
McWilliams 1997; Timmermann und Lohmann 2000; Mikolajewicz und Maier-
Reimer 1990, und viele mehr). In der Meteorologie werden stochastische Modelle
dagegen oft eingesetzt, um in niedrigdimensionalen Spektralmodellen den Einflufl
vernachléssigter Moden konzeptionell darzustellen (z.B. Egger 1981; Benzi et al.
1984; DeSwart und Grasman 1987; DeSwart 1988). In diesem Fall geht es dar-
um, den Einflul hochfrequenter Moden auf die niederfrequente Variabilitit der
atmosphérischen Zirkulation zu parametrisieren. Die Trennung der Zeitskalen er-
folgt dabei also nicht durch die Betrachtung zweier dynamisch unterschiedlicher
Systeme wie Ozean und Atmosphire, sondern durch eine im System intern vor-

genommene Separierung verschiedener Raum- und Zeitskalen.

In dieser Arbeit wird das Prinzip der stochastischen Modellierung auf vereinfach-
te, aber dennoch nichtlineare Modelle des Ozeans und der Atmosphére angewen-

det. Es werden dabei zwei unterschiedliche Ansétze verfolgt. Zum einen kann, wie



im Modell von Hasselmann, der Antrieb des Systems als stochastisch angesehen
werden. Der stochastische Anteil des Modells erscheint dann als additive Kom-
ponente. Zum anderen konnen extern vorgegebene Modellparameter, wie z.B.
die Dadmpfung, nicht als eine Konstante, sondern als stochastische Prozesse be-
trachtet werden. Der stochastische Anteil des Systems erscheint dann nicht mehr
als additive, sondern als multiplikative Komponente. Der Effekt des Rauschens
hingt dann vom Zustand des Systems selber ab. Es ist bekannt, daf ein solches
multiplikatives Rauschen einen sehr bedeutenden Einflul auf das Verhalten nicht-

linearer dynamischer Systeme haben kann (Horsthemke und Lefever 1984; Landa
und McClintock 2000; McClintock 1999).

Die iibergeordnete Fragestellung dieser Arbeit ist zum einen, ob der stochastische
Ansatz in der Lage ist, zeitliche Muster zu erzeugen, die iiber die Nullhypothese
des linearen stochastischen Modells von Hasselmann hinausgehen. Zum anderen
stellt sich die Frage, inwieweit sich die Dynamik eines stochastisch angeregten
nichtlinearen Modells von der entsprechenden deterministischen Dynamik unter-
scheidet und es zu Phidnomenen kommt, die nur durch die stochastische Kompo-
nente ausgelost werden. In der Realitéat ist es natiirlich so, dafl die niedrigfrequente
Komponente des Klimas, z.B. der Zustand des Ozeans, auch die hochfrequente
Komponente, z.B. die Variabilitdt der Atmosphére, beeinflussen kann. Die hoch-
frequente Variabilitdt der Atmosphére beeinflult ihrerseits wieder den Ozean,
um die Riickkopplung zu schlieffen. In Abbildung 1.1 ist dieser Riickkopplungs-
kreislauf schematisch dargestellt. Man beachte, dafl in der vorliegenden Arbeit
die stochastischen Komponenten fest vorgegeben werden. Das bedeutet, dafl nur
der ungekoppelte Einflu einer hochfrequenten stochastischen Komponente auf
die niedrigfrequente Komponente untersucht wird, was in Abbildung 1.1 durch
den durchgezogenen Pfeil visualisiert wird. Es gibt dementsprechend keine Riick-
kopplung des Systems auf die stochastische Komponente. Es ist konzeptionell
auch moglich, den stochastischen Antrieb mit dem zugrundeliegenden System zu
koppeln, um eine systematische SchlieBung zu erreichen (Fraedrich 2000), was
durch den gestrichelten Pfeil in Abbildung 1.1 schematisch dargestellt wird.

Die Arbeit ist folgendermaflen strukturiert, wobei in den Kapiteln 2 (Ozean)
und 3 (Atmosphére) jeweils eine ausfiihrliche Motivation und Diskussion der ent-
sprechenden Thematik gegeben wird. In Kapitel 2 (Sura et al. 2000, 2001) wird
das Konzept der stochastischen Klimamodellierung auf ein vereinfachtes Modell

der windgetriebenen Ozeanzirkulation angewendet. Dabei wird der Einfluf} des
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Abbildung 1.1: Schematische Darstellung des Riickkopplungskreislaufs zwischen
den hoch- und niedrigfrequenten Komponenten des Klimasystems. In der vorlie-
genden Arbeit wird nur der Einflul einer hochfrequenten stochastischen Kom-
ponente auf die niedrigfrequente Komponente untersucht (durchgezogener Pfeil).
Die Riickkopplung auf die stochastischen Komponente wird nicht beriicksichtigt
(gestrichelter Pfeil).

nordatlantischen Stormtracks auf die Variabilitdt der windgetriebenen Zirkula-
tion konzeptionell untersucht. Der Stormtrack wird durch die Erweiterung eines
stationdren Double-Gyre-Antriebs durch rdumlich koh&rentes weiles Rauschen
parametrisiert. Um die rdumliche Struktur des Stormtracks zu erfassen, wird die
Varianz des weiflen Rauschens rdumlich inhomogen gew&hlt. In Sensitivitdtsex-
perimenten wird die Inhomogenitidt des Rauschens verdndert, um die ozeanische
Antwort auf die rdumliche Struktur des Stormtracks zu studieren. Wie bereits
erwahnt, wird in vielen Klimamodellen der stochastische Anteil als additive Kom-
ponente des Antriebs eingefiihrt. Es ist aber auch méglich, extern vorgegebene
Modellparameter stochastisch um einen Mittelwert fluktuieren zu lassen. In solch
einem Fall erscheint der stochastische Anteil des Modells als multiplikatives Rau-
schen. In Kapitel 3 (Sura 2000) wird ein sehr stark vereinfachtes Modell der
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atmosphérischen Zirkulation eingesetzt, um den Einflu8 einer solchen multipli-
kativen stochastischen Komponente, welche die Turbulenz der atmospharischen
Grenzschicht parametrisiert, auf das Regimeverhalten der Zirkulation in mitt-
leren Breiten konzeptionell zu untersuchen. In Kapitel 4 werden die Ergebnisse
der vorangehenden Kapitel diskutiert, um abschlielend den Blick auf zukiinftige

Entwicklungen zu lenken.



Kapitel 2
Ozean

In diesem Kapitel wird das Konzept der stochastischen Klimamodellierung auf die
windgetriebene Ozeanzirkulation angewendet. Insbesondere wird die Bedeutung
der mit dem nordatlantischen Stormtrack verbundenen atmosphérischen Variabi-
litdt fiir den Ozean mit einem vereinfachten Modell untersucht. Der Stormtrack
wird durch die Erweiterung des stationdren Double-Gyre-Antriebs durch einen
stochastischen Anteil, rAumlich kohdrentes weifles Rauschen, parametrisiert. Um
die rdumliche Struktur des Stormtracks zu erfassen, wird die Varianz des weiflen
Rauschens rdumlich inhomogen gewdhlt. In Sensitivitdtsexperimenten wird die
Inhomogenitdt des Rauschens verdndert, um den Einflufl der rdumlichen Struk-

tur des Stormtracks auf den Ozean konzeptionell zu untersuchen.

Das verwendete Reduced-Gravity-Modell und insbesondere der dazugehorige An-
trieb werden in Abschnitt 2.1 beschrieben. Zwei unterschiedliche Untersuchun-
gen zum Einflufl des rdumlich inhomogenen Rauschens werden durchgefiihrt. In
Abschnitt 2.2 (Dekadische Variabilitdt und rdumliche Resonanz) ermittelt eine
vereinfachte Kopplung des grofiskaligen atmosphérischen Antriebs an die ozeani-
sche Zirkulation die Bedeutung des Stormtracks fiir ein konzeptionelles Modell
der Nordatlantischen Oszillation (NAO). In Abschnitt 2.3 (Stochastisch angereg-
te Regimeiiberginge) wird in ungekoppelten hochauflssenden Simulationen der
Einflul des Stormtracks auf die nichtlineare interne ozeanische Dynamik analy-
siert. In beiden Abschnitten wird eine detaillierte Einleitung in die entsprechende

Thematik gegeben.



2.1 Ozeanmodell und atmosphirischer Antrieb

a. Reduced-Gravity-Modell

Als vereinfachtes Modell der windgetriebenen Ozeanzirkulation wird die Reduced-
Gravity-Approximation des Zwei-Schichten-Modells verwendet. In dieser Appro-
ximation wird angenommen, daf§ die untere Schicht sehr viel méchtiger ist als die
dariiber liegende; die untere Schicht kann deshalb als bewegungslos angesehen
werden. Das Reduced-Gravity-Modell beschreibt die Dynamik einer windgetrie-
benen oberen Schicht mit konstanter Dichte p; und einer Schichtmé&chtigkeit H,
welche iiber einer méchtigeren ruhenden Schicht der Dichte p; liegt. Die Grenz-
fliche zwischen den beiden Schichten kann als Thermokline interpretiert wer-
den. Das Reduced-Gravity-Modell simuliert nur den ersten baroklinen Mode des
Ozeans, der als der dominierende angenommen wird. Der barotrope Mode wird
durch die Bedingung einer ruhenden unteren Schicht eliminiert. Eine ausfiihrli-
che Herleitung und Diskussion des Reduced-Gravity-Modells findet man in den
gangigen Lehrbiichern (z.B. Pedlosky 1987; Gill 1982).

Definiert man die nach Osten und Westen gerichteten Transporte iiber die ent-
sprechenden Geschwindigkeiten (v und v) als U = uH und V' = vH, so lauten die
Gleichungen des Reduced-Gravity-Modells in kartesischen Koordinaten (x-Achse

positiv nach Osten, y-Achse positiv nach Norden und z-Achse positiv nach oben)

U 9 [U? o UV —g'0H?* 1°
E+£(F>+a_y<7)_fv_ Lo U AN (2)

v 8 UV a (V2 —g 0H?* 1Y
ov 9 (YVN, 9 (Y U = 'V 4+ AAV 2.2
8t+8m(H)+8y<H)+f 2 8y+p1 T (22)

OH 0oU 0V

5 T as oy =0 (2.3)
mit der reduzierten Schwere ¢’ = g(p2 — p1)/p2. Des weiteren sind 7% und 7Y
die Komponenten des Windschubvektors, g ist die Schwerebeschleunigung und
f ist der Coriolis-Parameter, welcher linear auf der 3-Ebene approximiert wird:

f = fo + By. Die Reibung zwischen den Schichten wird durch einen linearen

8



Ansatz parametrisiert und mit r skaliert. Die laterale Reibung ist durch den

Laplace-Operator, skaliert mit A, dargestellt.

Die Dynamik der windgetriebenen Zirkulation wird durch drei dimensionslose
Parameter kontrolliert. Diese Parameter konnen aus der dimensionslosen qua-
sigeostrophischen Vorticitygleichung hergeleitet werden, wie z.B. in Pedlosky
(1996) beschrieben. Diese Parameter sind die dimensionsbehafteten Méichtig-
keiten der Tréagheitsgrenzschicht, der Stommel-Grenzschicht und der Munk-
Grenzschicht dividiert durch die zonale Ausdehnung des Beckens L, (* kenn-

zeichnet dimensionsbehaftete Gréfien)

" 1/2 X . 1/3
oS (U s (AN
~r, \prz) ° L, pL, M L, \pL? '

Die charakteristische Grofle der Stromungsgeschwindigkeit im Inneren des
Beckens, U, ergibt sich durch die Sverdrup-Relation aus der charakteristischen
Grofle des Windschubs 7. Fiir ein rechteckiges Becken der meridionalen Aus-
dehnung L,, der Tiefe Hy und mit einem Double-Gyre-Antrieb der Amplitu-
de 7 (entspricht dem Faktor ¢ in Gleichung 2.8) ergibt sich die Skalierung
U = (2n7)/(p1fLyHp). Die drei Parameter messen den Beitrag der Nichtli-
nearitdt durch Vorticityadvektion, der Vorticitydissipation durch Boden-, bzw.
Grenzschichtreibung und der Vorticitydissipation durch laterale Reibung. Die re-
lative Bedeutung der Nichtlinearitdt und der lateralen Reibung wird durch die
Reynolds-Zahl Re beschrieben; diese ist definiert durch

Re = (5_) (25)

On

Die in dieser Studie verwendeten Modellparameter sind in Tabelle 2.1 zusam-
mengefafit. Es wird dabei zwischen Abschnitt 2.2 und 2.3 unterschieden. Wichtig
ist, dafl in Abschnitt 2.2 die Laplace-Reibung hoher angesetzt wird als in Ab-
schnitt 2.3: 2000 m? s~ (Abschnitt 2.2) und 200 m? s~! (Abschnitt 2.3). Auch
werden in beiden Abschnitten verschiedene Beckenausdehnungen und geringfiigig
unterschiedliche Schichtdicken verwendet. Wesentlich ist die aus den unterschied-
lichen Parametern folgende Gréflenordnung der Reynolds-Zahl. In Abschnitt 2.2
werden relativ niedrige Reynolds-Zahlen verwendet, da das Hauptanliegen dort
nicht die durch interne Nichtlinearitdten ausgelste ozeanische Variabilitat ist; im
Zentrum des Interesses steht dort der Einflul des Stormtracks auf ein konzeptio-
nelles Modell der NAO. In Abschnitt 2.3 dagegen wird die Zirkulation bei relativ

9



Parameter Abschnitt 2.2 Abschnitt 2.3

Coriolis-Parameter f=1.03x10"*s7! wie in 2.2
G-Effekt B=162x 1071t m1s™! wiein 2.2
Dichte der oberen Schicht p; = 1027 kg m 3 wie in 2.2
Dichte der unteren Schicht p; = 1030 kg m~3 wie in 2.2
Reduzierte Schwere g =0.029m s 2 wie in 2.2
Windschub 7o = 0.05 N m~2 wie in 2.2
Rayleigh-Reibung r=1x10""s7! wie in 2.2
Laplace-Reibung A =2000 m? s71 A =200m?s7!
Dicke der oberen Schicht Hy=500m Hy =600m
Reynolds-Zahl Re ~ 0.1 Re~1.1-238
Zeitschritt At = 3600 s At =1200s
Beckenausdehnung L, = 3600 km L, = 2400 km
L, = 3600 km L, = 2400 km
Gitterauflésung Az =50 km Az =20 km
Ay = 50 km Ay = 20 km

Tabelle 2.1: Parameter des Ozeanmodells.

grolen Reynolds-Zahlen betrachtet, da das Interesse dort auf den Einflufl des
Stormtracks auf die interne nichtlineare Dynamik des windgetriebenen Ozeans

gerichtet ist.

In Abschnitt 2.2 sind die dimensionsbehafteten Méchtigkeiten der Stommel-
und Munk-Grenzschicht 6§ = 6.17 km und 63, = 49.79 km (dimensionslos:
§s = 1.714 x 1073, &3y = 1.383 x 1072). Mit der charakteristischen Grofle des
Windschubs von 0.05 N m~?2 ergibt sich eine dimensionsbehaftete Michtigkeit
der Trégheitsgrenzschicht von 63 = 25.46 km (dimensionslos: §; = 7.072 x 103).
Damit hat die Reynolds-Zahl einen typischen Wert von Re = 0.13. In Ab-
schnitt 2.3 sind die dimensionsbehafteten Méchtigkeiten der Stommel- und Munk-
Grenzschicht §% = 6.17 km und §3; = 23.11 km (dimensionslos: 5 = 2.571x 1073,
Sy = 9.629 x 1073). Mit einem Windschub von 0.05 N m 2 ergibt sich eine di-
mensionsbehaftete Méachtigkeit der Tragheitsgrenzschicht von §7 = 28.44 km (di-
mensionslos: §; = 1.185 x 10~2). Damit ergibt sich eine typische Reynolds-Zahl
von Re = 1.86.
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Um die Bewegungsgleichungen zu 16sen, bedarf es noch der Formulierung ge-
eigneter Randbedingungen. Auf festen Randern verschwindet natiirlich die Ge-
schwindigkeit normal zum Rand C' (No-Flux-Bedingung). Als weitere, tangentiale
Randbedingung, wird eine Linearkombination aus der Geschwindigkeit und dem

Geschwindigkeitsgradienten normal zum Rand verwendet:
(Y@ T+ (1 —=7y)ii-V(@-7)|c =0 (2:6)

mit dem Einheitvektor ¢ tangential, und dem Einheitsvektor 7 normal zum Rand
C. Der Parameter 7 variiert dabei zwischen v = 1 (No-Slip-Bedingung) und
v = 0 (Free-Slip-Bedingung). Die Randbedingung (2.6) wird daher als Partial-
Slip-Bedingung bezeichnet. Fiir den {iberwiegenden Teil dieses Kapitels wird eine
Half-Slip-Bedingung (y = 0.5) als Standardeinstellung benutzt. Diese Wahl ist in
Hinsicht auf die Arbeit von Haidvogel et al. (1992) getroffen worden. Dort wird
vermutet, dafl die giinstigste Wahl der tangentialen Randbedingung zwischen

No-Slip und Free-Slip liegt.

Die Bewegungsgleichungen (2.1), (2.2) und (2.3) werden numerisch durch finite
Differenzen in Raum und Zeit gel6st; dazu werden nur Standardverfahren einge-
setzt, die in der géngigen Literatur diskutiert werden (z.B. Kowalik und Murty
1993; Haltiner 1971; Press et al. 1992). Die Diskretisierung im Raum geschieht
durch zentrierte Differenzen auf einem Arakawa-C-Gitter. Zur Berechnung der
advektiven Terme werden die prognostischen Variablen erst rdumlich gemittelt,
um die benotigten Produkte zu berechnen, bevor die Ableitungen im Raum durch
zentrierte Differenzen approximiert werden. Fiir die Diskretisierung in der Zeit

wird das Matsuno-Schema verwendet.

An dieser Stelle seien noch zwei Definitionen eingefiihrt, die im folgenden durch-
gehend verwendet werden. Die Schichtdicke H wird als Summe der ungestorten
Schichtdicke Hj und einer Anomalie h geschrieben: H(z,y,t) = Hy + h(z,y,1).
Die Schichtdickenanomalie A wird in den folgenden Abschnitten bisweilen auch
als Thermoklinenanomalie bezeichnet. Des weiteren werden alle zeitabhdngigen

GroBlen 1 in einen Mittelwert ¢ und einer Abweichung davon, v/, aufgeteilt:

Yp=9+.
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Abbildung 2.1: Stationdre Schichtdickenanomalie A [m] fiir den Double-Gyre-
Antrieb 7.0 (1o = 0.05 N m™2, ¢ = 1) und niedriger Reynolds-Zahl: Re = 0.13.
Alle weiteren Parameter gemafl Abschnitt 2.2. Die Achsen sind horizontale Ent-

fernungen in Kilometern.

b. Atmosphdrischer Antrieb

Der atmosphirische Antrieb des Ozeans besteht aus einem stationdren mittle-
ren Feld, einem stochastischen Feld und einer konzeptionellen Kopplung an die

Atmosphére:

T = Tmean T Tstochastic T Teoupled (27)

In Abschnitt 2.2 werden alle Windschubkomponenten beriicksichtigt. In Ab-
schnitt 2.3 dagegen wird auf die konzeptionelle Kopplung verzichtet. Im folgenden

werden die einzelnen Windschubkomponenten vorgestellt.

Das mittlere Windfeld 7,,cqy, ist durch einen zonalen Double-Gyre-Antrieb gege-

ben:
27

@ Y Ly Ly
_ “nd oy X 2.8
R o B FPEL 28)
Dadurch wird ein zyklonaler Wirbel im Norden und ein antizyklonaler Wirbel
im Siiden des Beckens erzeugt. Der Standardwert fiir die Amplitude des Double-
Gyre-Antriebes 7y ist in dieser Arbeit 0.05 N m 2. Man beachte, daff die GréBen-

ordnung der ozeanischen Stromungsgeschwindigkeit, und daher auch die Nicht-
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Abbildung 2.2: Zeitlich gemittelte Schichtdickenanomalie A [m] fiir den Double-
Gyre-Antrieb 7,0, (0 = 0.05 N m™2, ¢ = 1) und hoher Reynolds-Zahl:
Re = 1.86. Alle weiteren Parameter gemafl Abschnitt 2.3. Die Achsen sind hori-

zontale Entfernungen in Kilometern.

linearitdt des Systems, proportional zur Stirke des Windes ist. Das bedeutet,
nichtlineare Effekte kénnen durch variieren des Parameters ¢ systematisch stu-
diert werden. In Abbildung 2.1 ist die stationédre Schichtdickenanomalie A fiir den
Antrieb 7 = 7T,,can und fiir die Parameter gemafl Abschnitt 2.2 zu sehen (¢ = 1,
Re = 0.13). Die Zirkulation ist in einem schwach nichtlinearen Bereich, wie an
den sich andeutenden Rezirkulationswirbeln zu erkennen ist; es iiberwiegt aber
das lineare Regime. In Abbildung 2.2 ist das Langzeitmittel der Schichtdickenan-
omalie A fiir den Double-Gyre-Antrieb und fiir die Parameter gemé&fs Abschnitt
2.3 dargestellt (¢ = 1, Re = 1.86). Da die Lésung fiir hohe Reynolds-Zahlen
nicht mehr stationér ist, wurde ein zeitlicher Mittelwert {iber 100 Jahre berech-
net. Die Zirkulation ist in einem stark nichtlinearen Bereich, was an dem weit in

das Becken hineinreichenden Jet zu erkennen ist.

Der rdumlich inhomogene stochastische Antrieb Tiiochastic parametrisiert die lo-
kalisierte hochfrequente atmosphérische Variabilitdat des nordatlantischen Storm-
tracks. Die Verwendung der Bulk-Formel fiir den Windschub ermdoglicht die Er-

haltung der atmosphérischen transienten kinetischen Energie in verschiedenen
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Experimenten. Der stochastische Antrieb wird also folgendermafien formuliert:

fstochastic = Pair CD |ﬁl | ﬁl
W(z,y,t) = n(t)f(z,y)
vl(x7 y7 t) = ny(t)f($7 y) (29)

Dabei ist pg;. die Dichte der Atmosphére (1.3 kg m_?’), ' der Windvektor und
|@'| der Betrag des Windvektors; Cp (2x1073) ist der Windschubkoeffizient.
N4y (t) ist fiir jede Komponente unabhéngiges weifles Rauschen mit dem Mit-
telwert null und der Standardabweichung o. In den numerischen Experimenten
wird das weile Rauschen der stochastischen Komponenten alle 24 Stunden er-
neuert. Die Wichtungsfunktion f(z,y) parametrisiert die riumliche Struktur des
Stormtracks durch eine zweidimensionale Gaufl-Funktion, deren Maximum in das
Zentrum des Beckens gelegt wird:

a 2 2

o _‘/E_? -4 2.10
o) (W/\I)\y Erf (:)L)\IJE) Erf <%>>1/2 e,rp( e 2}\32/) ( )

mit der Fehlerfunktion £7f. Der Nenner normiert das Flachenintegral der qua-

drierten Wichtungsfunktion iiber das gesamte Becken zu eins; « ist eine Skalie-
rungskonstante. Die Parameter A, und A, kontrollieren die rdumliche Struktur
der atmosphérischen Variabilitdt. Um die rdumlich inhomogene Variabilitat des
Stormtracks konzeptionell darzustellen, ist es ausreichend, die zweidimensiona-
le Gauf}-Funktion als kreissymmetrisch anzunehmen: A\, = A, = A. Diese Pa-
rametrisierung ist in der Lage, die beobachtete raumliche Struktur des Storm-
tracks konzeptionell wiederzugeben, wie ein Vergleich mit z.B. den COADS-
Daten (Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set) zeigt (Wright 1988). Die
rdumliche Anordnung der verwendeten Wichtungsfunktion mit dem Maximum
im Zentrum des Beckens wird dadurch motiviert, dafl das beobachtete Maxi-
mum des nordatlantischen Stormtracks ndherungsweise mit der beobachteten Li-
nie verschwindender Windschubrotation zusammenfillt. Man beachte, dafi die
niederfrequente meridionale Verschiebung des Stormtracks in Abhéngigkeit von
der NAO nicht in der gewdhlten Parametrisierung berticksichtigt ist. Die Ska-
lierungskonstante a wird so gewahlt, dafl das Maximum der Wichtungsfunkti-
on fiir einen speziellen Inhomogenititsparameter A zu eins wird. Es ist deshalb
a = (TANETf (Le/202) E7F (Ly/22,))Y2, mit A, = A, =900kmund L, = L, =
3600 km in Abschnitt 2.2, und A, = A, = 600 km und L, = L, = 2400 km in
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Abschnitt 2.3. Die Varianz o2 des weiflen Rauschens wird in beiden Abschnitten
ausnahmslos so gewahlt, dafl sie den beobachteten nordatlantischen Bedingungen
entspricht (Wright 1988): ¢ = 28 m? s™2. In Abbildung 2.3 sind Schnitte der in
den nachfolgenden Experimenten verwendeten Wichtungsfunktionen f(z,y) in
Abhéngikeit vom Inhomogenitédtsparameter A zu sehen. Der Aufbau der Experi-

mente wird in den entsprechenden Abschnitten detailliert vorgestellt.

Die Windschubkomponente 7,4 beinhaltet eine wvereinfachte Kopplung des
grof3skaligen atmosphérischen Antriebs an die windgetriebene ozeanische Zirku-
lation, um die NAO geméf einer gingigen Modellvorstellung (Latif 1998; Jin
1997; Miinnich et al. 1998; Weng und Neelin 1998) konzeptionell wiederzugeben
(eine detaillierte Behandlung der Kopplungsthematik und der NAO erfolgt in
Abschnitt 2.2). Dabei werden die langperiodischen Windschubanomalien durch
ein vorgegebenes Anomaliemuster dargestellt. Die Amplitude der Windschubano-
malien wird durch Anomalien der Schichtdicke A'(t) in einer vorgegebenen Index-
region I' im Westen des Beckens bestimmt. Das rdumliche Muster der Wind-
schubanomalien wird als konstant angenommen. Der Einfachheit halber wird ein

sinusférmiges Muster verwendet:

L L
ﬁ:oqtpled = —H [hl(t)]l" sin <%> ) —— S Yy S - (2]‘]‘)

Y

wobei [...]r die rdumliche Mittelung iiber die Indexregion I' kennzeichnet. p ist
eine Kopplungskonstante, welche auf 0.05 N m~3 gesetzt wird. Die Indexregion I
im Westen des Beckens ist ein Quadrat mit 500 km Seitenldnge an der Stelle z = 0
und y = 0. Dadurch wird der meridionale Warmetransport des westlichen Rand-
stroms parametrisiert. Das Prinzip des verwendeten Kopplungsverfahrens geht
auf die Arbeit von Miinnich et al. (1998) zuriick und ist des weiteren konzeptionell
vergleichbar zu der von Weng und Neelin (1998) verwendeten Kopplungsstrate-
gie. Im Gegensatz zu der vorliegenden Arbeit benutzen Weng und Neelin (1998)
eine weitere Gleichung fiir die Meeresoberflichentemperatur (SST), schlielen das
System aber auch iiber eine nur durch rdumliche Anomaliemuster dargestellte At-
mosphére. Zur Kopplung werden die prognostisch behandelten SST-Anomalien
auf ein fest vorgegebenes ozeanisches SST-Muster projiziert, um die Amplituden
der auch fest vorgegebenen Windschub- und WarmefluBmuster zu bestimmen. Da
die aus einem komplexen Modell empirisch gewonnenen Windschub- und Warme-
fluBmuster eine ausgepriagte Lokalisierung im Westen des Beckens zeigen, ist die

Kopplungsstrategie von Weng und Neelin (1998) konzeptionell vergleichbar zu
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Abbildung 2.3: Schnitte durch die Wichtungsfunktion f(z,y) an der Stelle y = 0
fiir die in den Experimenten der beiden Abschnitte verwendeten Inhomoge-
nitdtsparameter A: (a) Abschnitt 2.2, (b) Abschnitt 2.3.
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der vereinfachten Kopplung iiber die Tiefe der Thermokline in einer Indexregion
im Westen des Beckens. Beide Kopplungsstrategien zeigen nahezu identische de-
kadische Variabilitat, ausgelost durch Rossby-Wellen, was aus dem Vergleich der
Arbeiten von Miinnich et al. (1998) und Weng und Neelin (1998) ersichtlich ist.
Des weiteren zeigen Miinnich et al. (1998), dal das konzeptionelle Kopplungs-
verfahren in der Lage ist, ozeanische Anomalien zu erzeugen, die vergleichbar
mit den Resultaten aus komplexeren Modellen sind, sobald beobachtete Muster
der Windschubanomalien verwendet werden. Es zeigt sich auch, daf§ die Wellen-
aktivitdt weitestgehend unabhéngig von der expliziten Wahl der Kopplungskon-
stanten p ist. Aus diesem Grund ist es moglich, das in dieser Arbeit benutzte
Kopplungsverfahren als ein konzeptionelles Werkzeug zum Studium der grofiska-

ligen Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére zu verwenden.

Eine typische Sequenz von Schichtdickenanomalien h iiber einen Zeitraum von 5
Jahren, angetrieben durch das vereinfachte Kopplungsverfahren, ist in Abbildung
2.4 gezeigt. Die dazugehorige Zeitreihe von h im Zentrum des Beckens {iber einen
Zeitraum von 100 Jahren ist in Abbildung 2.5 dargestellt. Um diese Sequenz zu
erzeugen, wird das Modell mit einer ausgeprigten Anomalie initialisiert und {iber
100 Jahre integriert. Als Resultat zeigt sich eine geddmpfte Schwingung mit einer
Periode von ungefihr 5 Jahren. Eine positive Anomalie mit einer antizyklonalen
Zirkulation erreicht den westlichen Rand des Beckens im Jahr 31; dadurch wird
der Kopplungsfaktor [h'(t)]r positiv. Der Windschub wechselt deshalb sein Vor-
zeichen und treibt nun einen zyklonalen Wirbel negativer Anomalie an, welcher
im Jahr 32 deutlich zu sehen ist. Die negative Anomalie erreicht den westlichen
Rand des Beckens zwischen den Jahren 33 und 34. Das bedeutet, eine Phasenum-
kehr der Oszillation tritt nach etwa 2.5 Jahren ein. Die Periode der Oszillation
betragt daher ungefahr 5 Jahre. Die Anomalien wandern mit der doppelten Pha-
sengeschwindigkeit einer freien nichtdispersiven Rossby-Welle westwérts. Die freie
Welle hat dabei die zonale Phasengeschwindigkeit C, = —3R?2, mit dem Rossby-
Radius R = (¢'H,)'/?/f = Cy/ f. Die siidlichen Fronten der Anomalien sind etwas
nach Westen versetzt, da die Phasengeschwindigkeit der Welle im Siiden grofier
ist als im Norden. Das Phdnomen der Verdopplung der Phasengeschwindikeit ist
bekannt und tritt bei Rossby-Wellen auf, die durch einen zeitabhéngigen zona-
len Windschub angetrieben werden (White 1977; Frankignoul et al. 1997). Die
Periode von 5 Jahren ist also genau das Doppelte der Zeit, die eine durch die

Kopplung angetriebene Rossby-Welle benétigt, um das Becken von Osten nach
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Abbildung 2.4: Sequenz der Schichtdickenanomalie h [m], angetrieben nur durch

den vereinfachten Kopplungsmechanismus: 7 = 7¢oupieq- Die Achsen sind horizon-

tale Entfernungen in Kilometern.

18

0

Year 32

600 1200 1800 2400 3000 3600

Year 34

600 1200 1800 2400 3000 3600

Year 36

—-600
-1200

—-1800

0 600

1200 1800 2400 3000 3600

2 4 6 8 10 12 14



60 5

40+

0—0—0—0-0, o
OO0

o
S
ae)

r 3 o
FH000000TTO00000

B

QO

20 1

12

0—o0

20000000006 0000z
oo
00000000000
000006000

71

—20

e

SrD0G00-0-0-0-0-0-0-0-00
lee!
E300000:0000-0-0-00060

@

“00000000000.00
R

S O000-0-G-0-0-0—0—0—0—0—0—0C

0-0-0—0—0—0—0—0—0-—0-0-0
Pt

5-0-0-0—0—0—0—0—0—0—0

—40

ot
0O
o0

ST00

o
l@eo;

=0

—60
%
0
Q

—80

10 20 30 40 50 60 70 80 90
Year

Abbildung 2.5: Zeitreihe der Schichtdickenanomalie h [m] im Zentrum des
Beckens, angetrieben nur durch den vereinfachten Kopplungsmechanismus: 7 =

Teoupled-

Westen zu durchqueren.

Fiir den Abschnitt 2.2 ist es wichtig anzumerken, dafl die Kopplung eine Oszillati-
on mit einer Periode von 5 Jahren auslost. In quadrierten Groflen wie der Energie

erscheint die Kopplung dagegen mit einer halbierten Periode von 2.5 Jahren.

2.2 Dekadische Variabilitat und raumliche Re-

Sonanz

2.2.1 Motivation

Dekadische Klimavariabilitdt, mit typischen Zeitskalen von Jahren bis Jahrzehn-
ten, ist in den vergangenen Jahren auf ein zunehmendes Interesse in der Kli-

maforschung gestoflen. Das Verstdndnis der dekadischen Zeitskala ist wichtig,
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um anthropogene Effekte von natiirlicher Klimavariabilitdat zu unterscheiden. So
beschéftigen sich mehrere Arbeiten jiingeren Datums mit der Analyse von Be-
obachtungsdaten mit einem Schwerpunkt auf der dekadischen Zeitskala. Deser
und Blackmon (1993) finden in den COADS-Daten dekadische Schwankungen im
Bereich des Nordatlantiks. Die Autoren nehmen an, dafl oberflichennahe Wind-
anomalien iiber dem Ozean verdnderte Warmefliisse hervorrufen, welche dann
ihrerseits SST-Anomalien auslésen. Auch Kushnir (1994) analysiert nordatlanti-
sche Beobachtungsdaten und nimmt an, dafl eine starke Kopplung zwischen SST-
Anomalien und der grofiskaligen atmosphérischen Zirkulation dekadische Varia-
bilitdt auslost. Ein weiteres Beispiel ist die beobachtete Zeitreihe des NAO-Index,
welche eine ausgeprigte dekadische Variabilitit zeigt (Hurrell 1995). Auch ozea-
nische Temperaturaufzeichnungen an der Position des Wetterschiffs C (52.75°N,
35.5°W) zeigen dekadische Variabilitit, wie Levitus et al. (1994) zeigen. Ein Nach-
teil der Beobachtungsdaten ist allerdings, daf sie einen Zeitrum von etwa 100
Jahren nicht iiberschreiten, was zur Erlangung gesicherter Aussagen relativ kurz
ist. Aus diesem Grund werden ungekoppelte und gekoppelte Modellsimulatio-
nen benutzt, um die méglichen Mechanismen der dekadischen Klimavariabilitét

genauer zu studieren.

Mehrere Hypothesen zur Erklarung der dekadischen Klimavariabilitdt werden zur
Zeit diskutiert und wechselseitig anerkannt. Es wird angenommen, dafl der Ozean,
unterteilt in windgetriebene und thermohaline Zirkulation, mit einer gegeniiber
der Atmosphére sehr groien Dichte und Warmekapazitit zu einem groflen Teil fiir
dekadische Klimaschwankungen verantwortlich ist. Diese Arbeit untersucht die
Rolle der windgetriebenen Zirkulation, obwohl akzeptiert ist, dal die thermoha-
line Zirkulation entscheidend zur dekadischen Klimavariabilitit beitragt (Great-
batch und Zhang 1995; Saravanan und McWilliams 1997; Weaver und Sarachik
1991; Winton und Sarachik 1993). Drei Szenarien werden im allgemeinen vorge-
schlagen, um dekadische Fluktuationen der windgetriebenen Zirkulation zu er-
klaren: stochastisch angeregte Variabilitdat, durch Kopplung an die Atmosphére
erzeugte Variabilitdt und durch interne ozeanische Nichtlinearitdten ausgelGste
Variabilitat.

Das stochastische Szenario geht auf das Konzept von Hasselmann (1976) zurtick.
Das beobachtete rote Spektrum ozeanischer Zustandsgréfien ist dabei die Re-
aktion des Ozeans auf hochfrequente Fluktuationen der Atmosphére. In diesem

Szenario ist die dekadische Variabilitdt der niedrigfrequente Bereich des roten
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ozeanischen Spektrums. Frankignoul und Miiller (1979) benutzen dieses Kon-
zept, um einen unendlich ausgedehnten und geschichteten quasigeostrophischen
Ozean durch stochastischen Windschub anzutreiben; dieser reagiert im barokli-
nen Anteil mit einem roten Spektrum. Frankignoul et al. (1997) verwenden ein
Modell, welches meridionale Randbedingungen beriicksichtigt. Im Osten dient ein
fester Rand als Quelle langer Rossby-Wellen, im Westen wird eine Ausstrahlungs-
bedingung erfiillt. Die barokline Antwort auf den stochastischen Windschub ist
wieder ein primér rotes Spektrum, dem aber ein dekadischer Peak iiberlagert ist.
Dieser Peak liegt im Periodenbereich, welcher der Zeit entspricht, die eine lange

Rossby-Welle benétigt, das Becken von Osten nach Westen zu durchqueren.

Das gekoppelte Szenario geht auf Bjerknes (1964) zuriick und verbindet langpe-
riodische SST-Fluktuationen mit Variationen des ozeanischen Warmetransports
iiber folgenden Mechanismus: Eine positive SST-Anomalie im Norden des Ozean-
beckens schwicht den meridionalen Temperaturgradienten in der Atmosphére
und damit auch die Zirkulation tiber dem Ozean. Der schwéchere Wind wiederum
verstarkt die SST-Anomalie. Das geschieht einerseits durch verminderten Wéarme-
verlust, andererseits durch verminderten Sverdrup-Transport stidwéarts. Die ne-
gative Riickkopplung erfolgt iiber den nun abgeschwichten subtropischen Wirbel,
welcher iiber den westlichen Randstrom weniger Warme nordwérts transportiert.
Dadurch kommt es zu einer negativen SST-Anomalie im Norden des Beckens
und der Kreislauf beginnt mit umgekehrten Vorzeichen. Diese Modellvorstellung
wird von Untersuchungen mit komplexen gekoppelten Modellen unterstiitzt. Zum
einen fiir den Nordpazifik von Latif und Barnett (1994, 1996), zum anderen fiir
den Nordatlantik von Grétzner et al. (1998). Fiir beide Regionen wird die Periode
der Oszillation in etwa durch die Zeit bestimmt, welche die durch die Kopplung
angetriebene lange barokline Rossby-Welle benétigt, das Ozeanbecken von Ost
nach West zu durchqueren. Die Anomalie wandert mit der doppelten Phasen-
geschwindigkeit einer entsprechenden freien Welle westwérts, wie es vereinfachte
gekoppelte Modelle vorhersagen (Jin 1997; Miinnich et al. 1998; Weng und Neelin
1998). Dessenungeachtet ist es bisher nicht klar, ob die Ozean-Atmosphire Wech-
selwirkung des gekoppelten Szenarios tatséchlich verantwortlich fiir die beobach-
tete dekadische Klimavariabilitdt der mittleren Breiten ist. Aus diesem Grund ist
es notwendig, vereinfachte Modelle zu verwenden, um die grundlegenden Mecha-

nismen des gekoppelten Systems Ozean-Atmosphére zu studieren.

Variabilitat der windgetriebenen Zirkulation, ausgelést durch das nichtlineare
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Szenario, wird z.B. von Jiang et al. (1995) und McCalpin und Haidvogel (1996)
in einem Reduced-Gravity-Modell mit stationdrem Double-Gyre-Antrieb unter-
sucht. In Abhéngigkeit der Modellparameter wird der Jet, welcher konzeptionell
den Golfstrom, bzw. den Kuroschio darstellt, instabil und oszilliert mit einer

dekadischen Periode zwischen zwei Zustanden.

In diesem Abschnitt werden das stochastische Szenario und das gekoppelte Sze-
nario gemeinsam angewendet, um die niederfrequente Variabilitit des Reduced-
Gravity-Modells in einem Rechteckbecken zu studieren. Die Reduced-Gravity-
Approximation des Zwei-Schichten-Modells ist die einfachste konzeptionelle, aber
dennoch relativ realistische Darstellung der windgetriebenen Zirkulation; sie gibt
die Rossby-Wellen-Dynamik gut wieder. Der Antrieb des Ozeans erfolgt durch
den stationdren Double-Gyre-Windschub, den rdumlich inhomogenen stochasti-
schen Antrieb und den vereinfachten Kopplungsmechanismus, wie in Abschnitt
2.1 detailliert beschrieben. In Sensitivitdatsexperimenten wird die Inhomogenitéat
des Rauschens verdndert, um den Einflul der rdumlichen Struktur des Storm-

tracks auf das konzeptionelle Modell der NAO zu studieren.

2.2.2 Ergebnisse

a. Aufbau der Fxperimente

Um den Einfluf} des rdumlich inhomogenen stochastischen Antriebs auf die wind-
getriebene Zirkulation im ungekoppelten und gekoppelten Zustand zu untersu-
chen, werden 4 Gruppen (Sets) von Experimenten definiert. In jeder Gruppe
werden jeweils 4 Experimente (1,...,4) durchgefiihrt, die sich durch die unter-
schiedlichen Inhomogenitdtsparameter A = 450, 675, 900 und 1800 km unter-
scheiden; die dazugehérige Struktur der Wichtungsfunktion f(z,y) ist in Ab-
bildung 2.3a zu sehen. In den Experimenten der Gruppe 1 werden der mittle-
re Antrieb und die Kopplung nicht beriicksichtigt: 7 = Tiochastic- In Gruppe
2 wird die Kopplung zusitzlich verwendet, der mittlere Windschub aber wei-
terhin vernachléssigt: 7 = Tsochastic + Teouptea- Die Experimente der Gruppen 3
und 4 sind identisch mit denen der vorherigen Gruppen, mit der Ausnahme, dafl

auch der mittlere Windschub berticksichtigt wird: 73 = Tocan + Tstochastic und

T4 = Tmean + Tstochastic T Teoupled-
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Als Anfangsbedingung der Experimente aus den Gruppen 1 und 2 wird der ruhen-
de Zustand verwendet. Die Experimente der Gruppen 3 und 4 starten ausgehend
von der stationdren Zirkulation des Double-Gyre-Antriebs (Abbildung 2.1). Alle
Experimente werden iiber einen Zeitraum von 1000 Jahren integriert. Transpor-
te, Geschwindigkeiten und Schichtdickenanomalien werden téglich abgespeichert.
Zu Diagnosezwecken werden, wenn nicht anders erwdhnt, immer Jahresmittel
verwendet: Die relevante Zeitskala des Systems ist die Periode einer langen nicht-
dispersiven Rossby-Welle in mittleren Breiten, welche die Gréflenordnung von
Jahren hat.

b. Ergebnisse der Ezxperimente

Ein iibliches Mafl, um das zeitabhéngige Verhalten der windgetriebenen Zirku-
lation zu beschreiben, ist die {iber das gesamte Becken () gemittelte transiente
Energie [E']o = [Ej]o + [Ejodo:

[ELin)o = é//ﬂ (g(u'2 + 0'2)> dzdy (2.12)

/ 2
Epla= ¢ /| 9PN oy (2.13)
pot QJJa 2

wobei [...]o die rdumliche Mittelung iiber das gesamte Becken kennzeichnet. In

diesem Abschnitt wird zu Analysezwecken nur die iiber das Becken gemittelte
transiente kinetische Energie (2.12) betrachtet. Die Verwendung der transienten
potentiellen Energie zur Analyse des Systems liefert die gleichen Ergebnisse, da
die Ozeanzirkulation in sehr guter Niherung quasigeostrophisch balanciert ist.
Im folgenden wird die integrale Grofle [E},, ]o als transiente kinetische Energie
bezeichnet. Zur weiteren Analyse der Zeitreihen der transienten kinetischen Ener-
gie werden die dazugehdrigen Spektren betrachtet. Als Nullhypothese wird ein
an die Daten angepafiter autoregressiver Prozefl erster Ordnung (AR(1)-Prozef
oder rotes Rauschen) mit einem zugehdrigen Vertrauensniveau von 95% benutzt.
Die Spektren werden aus den 1000-jdhrigen Zeitreihen der Jahresmittel berech-
net, wobei die Daten in 20 Blocke (Chunks) von je 50 Jahren aufgeteilt werden.
Die maximal auflésbare Periode ist somit 25 Jahre. Die Verwendung monatlich

gemittelter Daten verdndert die im folgenden diskutierten Resultate nicht.

Gruppe 1 (1 = Tstochastic): Abbildung 2.6 zeigt die Spektren der transienten

kinetischen Energie fiir alle Experimente der Gruppe 1. Alle Experimente zeigen
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Abbildung 2.6: Varianzspektren [J? yr m™*] der transienten kinetischen Energie
fiir die Experimente der Gruppe 1 (Set 1): 7 = Tstochastic- Der an die Daten an-
gepafite AR(1)-Prozef ist durch die gestrichelte Linie, das 95%-Vertrauensniveau
durch die punktierte Linie dargestellt.

deutlich das typische rote ozeanische Spektrum, wie es das stochastische Szenario
der dekadischen Variabilitdt vorhersagt. Eine erh6hte raumliche Inhomogenitét,
was gleichbedeutend mit einer Verringerung des Inhomogenitdtsparameters A ist,
verdndert die qualitative Struktur der Spektren nicht; es erhéht sich nur das
Varianzniveau, da die Rotation der Windschubanomalien mit erhéhter raumlicher
Inhomogenitit zunimmt. Das Varianzniveau der windgetriebenen Zirkulation in

mittleren Breiten hidngt also stark von der Inhomogenitédt des Stormtracks ab.

Gruppe 2 (Ty = Tstochastic + Teoupled): Gemaf des stochastischen Szenarios zeigen
die Spektren der transienten kinetischen Energie der Experimente aus Gruppe 2
(Abbildung 2.7) deutlich rotes Rauschen. Bei einer Periode von etwa 2.5 Jahren

zeigt sich aber zusétzlich ein auf dem 95%-Vertrauensniveau signifikanter Peak
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Abbildung 2.7: Varianzspektren [J?2 yr m™*] der transienten kinetischen Ener-
gie fiir die Experimente der Gruppe 2 (Set 2): 7 = Tstochastic T Teoupled- D€r an
die Daten angepafite AR(1)-Proze8 ist durch die gestrichelte Linie, das 95%-

Vertrauensniveau durch die punktierte Linie dargestellt.

iiber dem roten Hintergrundrauschen. Diese Periode von 2.5 Jahren kommt durch
die Kopplung zustande, da die eigentliche Kopplungsperiode von 5 Jahren durch
die Verwendung der Energie zur Analyse des Systems mit einer halbierten Periode
von 2.5 Jahren in den Zeitreihen erscheint. Im Gegensatz zu den Experimenten
in Gruppe 1 erscheint in den Spektren nun zusétzlich ein signifikantes Signal in
Abhéngigkeit von der rdumlichen Struktur des stochastischen Antriebs. Solange
der stochastische Windschub rdumlich nahezu homogen ist (Experiment 4 mit
A = 1800 km), ist nur der Kopplungspeak von 2.5 Jahren signifikant. Eine leicht
erhohte Inhomogenitdt (Experiment 3 mit A = 900 km) bewirkt, daf§ in dem
entsprechenden Spektrum ein schwach ausgeprigter spektraler Peak mit einer
Periode von etwa 5 Jahren erscheint; dieser ist allerdings nicht signifikant. Eine

weitere Erh6hung der rdumlichen Inhomogenitét (Experiment 2 mit A = 675 km)
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Abbildung 2.8: Varianzspektren [J? yr m™*] der transienten kinetischen Ener-
gie fiir die Experimente der Gruppe 3 (Set 3): 7 = Tiiecan + Tstochastic- D€r an
die Daten angepafite AR(1)-Prozef8 ist durch die gestrichelte Linie, das 95%-

Vertrauensniveau durch die punktierte Linie dargestellt.

hat zur Folge, daf der 5-jihrige Peak signifikant auf dem 95%-Vertrauensniveau
wird. Das Spektrum zeigt also zwei signifikante Peaks mit Perioden von etwa 2.5
und 5 Jahren. Dieser Effekt wird leicht abgeschwicht, sobald die rdumliche In-
homogenitit weiter verstarkt wird (Experiment 1 mit A = 450 km). Eine weitere
bemerkenswerte Tatsache ist, daf§ der 2.5-jdhrige Kopplungspeak mit zunehmen-
der Inhomogenitét des Rauschens immer schwécher wird. Dieser Effekt hdngt mit
dem erhéhten Varianzniveau bei erhéhter rdumlicher Inhomogenitiat zusammen;
der 2.5-jahrige Kopplungspeak wird durch das erh6hte Varianzniveau zunehmend

verdeckt.

Gruppe 3 (T5 = Tmean + Tstochastic ): Die Spektren der transienten kinetischen Ener-

gie der Experimente aus Gruppe 3 sind in Abbildung 2.8 zu sehen und sind qua-
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Abbildung 2.9: Varianzspektren [J? yr m™*] der transienten kinetischen Energie
fiir die Experimente der Gruppe 4 (Set 4): T = Tinean + Tstochastic + Troupled- Der
an die Daten angepafite AR(1)-Prozef ist durch die gestrichelte Linie, das 95%-

Vertrauensniveau durch die punktierte Linie dargestellt.

litativ nahezu identisch mit den entsprechenden Spektren aus Gruppe 1. Alle
Experimente zeigen deutlich das typische rote ozeanische Spektrum. Das einzi-
ge Merkmal im Vergleich mit Gruppe 1 ist das leicht erhShte Varianzniveau in
Gruppe 3. Dieser Effekt kann den durch die mittlere Stromung ausgelosten In-

stabilitdten zugewiesen werden.

Gruppe 4 (T4 = Tinean + Tstochastic + Teoupled): Die Spektren der transienten kineti-
schen Energie der Experimente aus Gruppe 4 sind in Abbildung 2.9 dargestellt.
Die Berticksichtigung des mittleren Windschubs hat, verglichen mit den Experi-
menten aus Gruppe 2, eine leicht ddmpfende Wirkung auf die transiente Zirkula-
tion. Der Kopplungspeak ist weniger ausgepragt und auch zu einer etwas langeren

Periode von etwa 3 Jahren verschoben. Wie auch in Gruppe 2 zeigt Experiment 2
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aus Gruppe 4 (A = 675 km) eine erhohte Varianz bei einer Periode von ungefihr
dem Doppelten der Kopplungsperiode; dieser Peak mit einer Periode von etwa 6

Jahren ist allerdings auf dem 95%-Vertrauensniveau nicht signifikant.

2.2.3 Mechanismus

In dem vorhergehenden Abschnitt 2.2.2 wurde gezeigt, dafl ein Mechanismus exi-
stiert, der im gekoppelten Modell einen unerwarteten Peak mit einer Periode
von etwa 5 Jahren in den Spektren der transienten kinetischen Energie erzeugt.
Dieser Mechanismus ist abhédngig von der rdumlichen Inhomogenitéit des ideali-
sierten Stormtracks und tritt am deutlichsten in Experiment 2 (A = 675 km) aus
Gruppe 2 (T = Tstochastic + Teoupiea) auf. Im folgenden wird der dem 5-jdhrigen
Peak zugrunde liegende Mechanismus ausfiihrlich erldutert, wobei die Dampfung

durch den mittleren Windschub vorerst vernachléssigt wird.

a. Energetik

Die Bilanzgleichung der transienten kinetischen Energie wird benutzt, um den
Mechanismus der 5-jdhrigen Variabilitat detailliert zu untersuchen. Die Energie-
bilanzgleichung wird in Anhang A hergeleitet und diskutiert. Analog zum Becken-
mittel der transienten kinetischen Energie (2.12) werden auch Beckenmittel der
einzelnen Terme der Energiegleichung (A.6) betrachtet, um das zeitabhingige
Verhalten der windgetriebenen Zirkulation zu analysieren. Die folgenden {iber
das Becken gemittelten Terme der Energiegleichung (A.6) sind nicht in der La-
ge, ein oszillatorisches Verhalten auszuldsen, was aus physikalischen Uberlegun-
gen, bzw. den Groéflenordnungen und Vorzeichen der entsprechenden Zeitreihen
hervorgeht. Sie kommen daher zur Erzeugung des 5-jahrigen Peaks nicht in Fra-
ge. Die Advektion transienter kinetischer Energie kann keinen Beitrag leisten,
da die entsprechenden Terme bei der Integration iiber ein geschlossenes Gebiet
verschwinden. Die Umwandlung von mittlerer in transiente kinetische Energie
durch Instabilitdten der mittleren Strémung ist vernachléssigbar, da die mittlere
Strémung in den Experimenten der Gruppen 1 und 2 sehr klein, aber nicht gleich
null ist, wie spéater zu sehen sein wird. Auch die Umwandlung von transienter ki-
netischer in transiente potentielle Energie (Geostrophic-Adjustment) ist nicht in

der Lage, ein oszillatorisches Verhalten auszulésen, da die Zirkulation in sehr gu-
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ter Naherung quasigeostrophisch balanciert ist. Der entsprechende Term ist daher
eine Senke von transienter kinetischer Energie. Das gleiche gilt fiir die dissipa-
tiven Terme, da auch diese immer als Energiesenke wirken. Der Windschub des
vereinfachten Kopplungsmechanismus treibt nur die 2.5-jadhrige Oszillation in den
Energiezeitreihen an, aber kein anderes periodisches Phinomen. Der stochastische
Windschub ist nur fiir das rote ozeanische Hintergrundspektrum verantwortlich

(Hasselmann 1976), nicht aber fiir spezielle Zeitskalen. Nur der Reynolds-Term

ou?  u ouv  9v'?
! ! 2.14
u(8x+8y)+v(8m+8y) ( )

ist in der Lage, die in den Zeitreihen der transienten kinetischen Energie beob-

achte 5-jdhrige Variabilitdt anzutreiben.

In Abbildung 2.10 ist das Kreuzspektrum der Zeitreihen der transienten kineti-
schen Energie und des Reynolds-Terms fiir Experiment 2 aus Gruppe 2 zu se-
hen; das ist genau das Experiment, in dem der 5-jdhrige Peak besonders aus-
gepragt erscheint. Beide Zeitreihen sind auf eine einheitliche Standardabwei-
chung normiert, da sie stark unterschiedliche Gréflenordnungen haben. Auf dem
99%-Vertrauensniveau sind beide Zeitreihen bei der Periode von etwa 5 Jahren
kohirent, wobei die Zeitreihe des Reynolds-Terms die der transienten kinetischen

Energie mit einer Phase von ungefahr 100° (1.4 Jahre) anfiihrt.

b. Dynamik

Der Mechanismus der unerwarteten 5-jahrigen Variabilitdt in den Zeitreihen der
transienten kinetischen Energie muf} in der Lage sein, die folgenden drei experi-

mentellen Befunde zu erklaren:

¢ Die Periode von etwa 5 Jahren ist das Doppelte der Zeit, die eine durch die
Kopplung angetriebene Rossby-Welle benétigt, das Becken von Ost nach

West zu durchqueren.

e Die Dynamik der 5-jdhrigen Variabilitdt ist mit dem EnergiefluB des

Reynolds-Terms, bzw. mit dem Reynolds-Impulsflul verbunden.

e Die Amplitude der 5-jahrigen Variabilitdt hingt sensitiv von der rGumlichen
Struktur des stochastischen Antriebs durch die Atmosphéare ab, die durch
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Abbildung 2.10: Kreuzspektrum der transienten kinetischen Energie und des
Reynolds-Terms fiir Experiment 2 aus Gruppe 2. Die Periode ist in Jahren darge-

stellt. Beide Zeitreihen sind auf eine einheitliche Standardabweichung normiert.
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den Inhomogenititsparameter A in der Wichtungsfunktion f(z,y) kontrol-
liert wird. Ein optimaler Antrieb erfolgt fiir eine relativ starke rdumliche
Inhomogenitit: Der Antrieb vermindert sich fiir Inhomogenitéatsparameter
oberhalb oder unterhalb von A = 675 km.

An dieser Stelle sei angemerkt, dafi es sich bei der dynamisch zu erkldrenden Va-
riabilitdt nicht um eine quasigeostrophische Eigenschwingung im geschlossenen
Becken handeln kann. Die Eigenfrequenzen der quasigeostrophischen Vorticity-
gleichung in der Reduced-Gravity-Approximation, also des ersten baroklinen Mo-
des, sind viel zu hoch, um die niederfrequente Variabilitdt zu erzeugen (Pedlosky
1987). Sogar die sehr kleinskaligen und daher niedrigfrequenten Eigenmoden ha-
ben Perioden von nur etwa 2 Jahren. Tatsédchlich haben die kleinskaligen, gerade
noch in dem verwendeten Modell aufgeldsten Eigenmoden alle nahezu die gleiche
Frequenz w,,, = (BR)/(27), was einer Periode von ungefihr 2 Jahren entspricht.
Des weiteren ist die zu erklarende Variabilitdt auch keine hohere Eigenschwingung
des gekoppelten Systems Ozean-Atmosphére. Miinnich et al. (1998), Jin (1997)
und Weng und Neelin (1998) zeigen, daf sogar mit einem riumlich inhomogenen
stochastischen Windschub das lineare gekoppelte System keinen anderen Eigen-
mode als den in Abschnitt 2.1 beschriebenen zeigt. Das bedeutet, dafl die 5-jahrige
Variabilitdt in der Tat mit dem Energieflul des Reynolds-Terms zusammenhéngt

und daher nicht in linearen gekoppelten Modellen zu beobachten ist.

Im folgenden wird ein Mechanismus vorgestellt, der in der Lage ist, die 5-jdhri-
ge Variabilitdt zu erkliren. Der Mechanismus wird mit Hilfe der schematischen
Darstellung in Abbildung 2.11 diskutiert. Die drei Spalten représentieren dabei
a) den rdumlich inhomogenen stochastischen Antrieb, b) das gekoppelte Szenario

und c) raumliche Resonanz.

Der rdaumlich inhomogene stochastische Antrieb (Abbildung 2.11, Spalte a), des-
sen rdumliche Struktur durch die unterschiedlichen Linienstirken in der oberen
Box (Atmosphire) dargestellt ist, erzeugt ozeanische Eddies. Diese Eddies indu-
zieren einen zyklonalen Impulsflul, da auch die Aktivitdt der Eddies raumlich
inhomogen verteilt ist. Dieser Impulsflufi, der spéater noch genauer erklart wird,
wird als Reynolds-Impulsflufl bezeichnet. Holland (1978) untersucht die funda-
mentale Wechselwirkung des durch Eddies induzierten Impulsflusses mit dem
mittleren Grundstrom; die vorliegende Arbeit untersucht die Wechselwirkung

des Reynolds-Impulsflusses mit der transienten Zirkulation. Man beachte, dafl
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Abbildung 2.11: Schematische Darstellung des postulierten Mechanismus; eine
detaillierte Diskussion befindet sich im Text. Spalte a) Der rdumlich inhomogene
stochastische Antrieb: In der oberen Box (Atmosphire) ist die rdumliche Inhomo-
genitdt des stochastischen Windschubs durch die unterschiedlichen Linienstérken
angedeutet. In der unteren Box (Ozean) zeigt die gestrichelte Linie die Richtung
des durch die Eddies erzeugten Reynolds-Impulsflusses. Spalte b) Das gekoppelte
Szenario: Die obere Boxenreihe zeigt das Vorzeichen der Windschubrotation. Die
durchgezogenen Linien der mittleren Boxenreihe zeigen die Struktur und die Pha-
se der nach Westen wandernden Rossby-Welle. L ist die Breite des Beckens und C'
ist die zonale Phasengeschwindigkeit einer freien nichtdispersiven Rossby-Welle.
Darunter sind schematische Zeitreihen der Thermoklinenanomalien und der da-
zugehorigen Energieanomalien dargestellt. Spalte ¢) Rdumliche Resonanz: Die
Ozeanboxen illustrieren die Wechselwirkung zwischen dem Reynolds-Impulsflufl
und der Rossby-Welle. Die Plus-, bzw. Minuszeichen kennzeichnen die Phase der

Wechselwirkung. Die resultierenden Zeitreihen sind darunter zu sehen.
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die Reynolds-Impulsfliisse mit entgegengesetzten Vorzeichen in der Impulsglei-
chung der mittleren Strémung (Gleichung A.1 und A.2) und der Impulsgleichung
des transienten Bewegungsfelds (Gleichung A.3 und A.4) erscheinen. Die gestri-
chelte Linie in der unteren Box (Ozean) zeigt die idealisierte Struktur und die
Richtung des durch die Eddies erzeugten Reynolds-Impulsflusses. Es sei ange-
merkt, dafl der Reynolds-Impulsflul per Definition stationir ist (siche Anhang
A); er trigt mit einem zeitunabhingigen zyklonalen Antrieb zur Impulsbilanz des
transienten Bewegungsfelds bei. Die rdumlich inhomogene Verteilung der ozea-
nischen Eddies ist die Antwort des Ozeans auf den inhomogenen stochastischen
Antrieb der Atmosphire. Die Richtung des Reynolds-Impulsflusses 148t sich un-
ter der Verwendung von Polarkoordinaten leicht herleiten. Polarkoordinaten wer-
den verwendet, da sie an die kreisférmige Symmetrie des stochastischen Antriebs
und der daraus folgenden rdumlichen Struktur der ozeanischen Antwort angepaflt
sind. Tatséchlich zeigen die horizontalen Muster der Reynolds-Impulsfliisse keine
perfekte Kreissymmetrie, da diese durch die westwértige Ausbreitung der Eddies
verzehrt wird. Zur konzeptionellen Betrachtung des Problems ist es aber ange-
messen, diese Verzerrung zu vernachldssigen und Kreissymmetrie anzunehmen.
Die grundlegenden physikalischen Mechanismen werden durch diese konzeptio-
nelle Vereinfachung nicht beeinflult. Sind nun us und u, die tangentiale und
radiale Komponente des Geschwindigkeitsvektors in Polarkoordinaten, so ergibt
sich fiir die durch den Reynolds-Impulsflul verursachte lokale zeitliche Anderung
der tangentialen Komponente des transienten Geschwindigkeitsfelds
ot or

Die numerischen Experimente zeigen nun, dafl die mittleren Geschwindigkeits-

(2.15)

korrelationen radial nach auflen hin abnehmen. Diese Annahme wird durch die
Gaufische Struktur des stochastischen Antriebs verursacht, dessen Varianz ein
Maximum im Zentrum des Beckens hat und radial nach auflen hin abnimmt.
Das bedeutet, dafl der radiale Gradient der mittleren Geschwindigkeitskorrela-
tionen in (2.15) negativ ist und daher einen zyklonalen Reynolds-Impulsfluf in-
duziert. Wird nun die Inhomogenitit des stochastischen Windschubs verstarkt,
so wachsen auch die Gradienten der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen und
der zugehorige zyklonale Reynolds-Impulsflufl geméf (2.15). Um diesen Effekt in
kartesischen Koordinaten zu verifizieren, werden Siid-Nord-Profile der mittleren
Geschwindigkeitskorrelationen w'v’ und vv/ an der Stelle z = 1800 km fiir Ex-

periment 2 aus der Gruppe 1 (71 = Tstochastic) Und 2 (T2 = Tstochastic + Troupled) 111
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Abbildung 2.12: Siid-Nord-Profile der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen
[m? s72] an der Stelle z = 1800 km. v/ ist durch einen nicht ausgefiillten Kreis
und u'v' durch einen ausgefiillten Kreis gekennzeichnet. Auf der Abszisse ist die

Stid-Nord-Koordinate in Kilometern aufgetragen.

Abbildung 2.12 dargestellt; in diesen Experimenten nimmt der Inhomogenitatspa-
rameter seinen zum Antrieb des 5-jdhrigen Peaks optimalen Wert von A = 675 km
an. Beide Experimente zeigen eine ausgeprédgte Gauflsche Struktur der mittleren
Geschwindigkeitskorrelationen (in dem Experiment aus Gruppe 2 ist die Gaufl-
sche Struktur durch die Kopplung etwas verzerrt). Wird der stochastische Antrieb
rdumlich nahezu homogen gewéhlt, so verschwinden die starken Gradienten und

daher auch die Reynolds-Impulsfliisse.

Das gekoppelte Szenario (Abbildung 2.11, Spalte b) erzeugt grofiskalige Rossby-
Wellen, wie in Abschnitt 2.1 und der Einleitung zu diesem Abschnitt ausfiihrlich
erldutert. Der Kopplungsmechanismus wird im folgenden anhand der schemati-
schen Abbildung 2.11 nochmals kurz erldutert. Eine negative Thermoklinenan-
omalie zum Zeitpunk ¢ = 0 geht mit einem zyklonalen Strémungsmuster einher
und verursacht durch den Kopplungsmechanismus eine negative Windschubrota-
tion. Die Thermoklinenanomalie wandert mit der doppelten Phasengeschwindig-
keit einer freien nichtdispersiven Rossby-Welle westwirts; die freie Welle hat die
Phasengeschwindigkeit C, = —(3R2. Das bedeutet, die Phasenumkehr des Kopp-
lungsmechanismus tritt nach der Zeit ein, welche die durch die Kopplung erzeugte
Rossby-Welle benétigt, das Becken zu durchqueren: t = L,/(28R?) (~ 2.5 Jah-
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re). Die Periode der Oszillation ist daher das Doppelte der Durchquerungszeit:
T = L,/(BR?) (=~ 5 Jahre). Zur konzeptionellen Betrachtung wird die Rossby-
Welle in Abbildung 2.11 als kreissymmetrisch angenommen. Die tatséchlichen
Muster der Rossby-Welle sind in Abbildung 2.4 zu sehen. Man beachte wieder-
um, daf} die eigentliche Kopplungsperiode T' = L, /(3R?) in den Energiezeitrei-
hen als T//2 = L, /(23R?) erscheint, wie in den schematischen Darstellungen der

Zeitreihen angedeutet.

Raumliche Resonanz wird méglich, wenn der rdumlich inhomogene stochastische
Antrieb und das Kopplungszenario koexistieren (Abbildung 2.11, Spalte c). Die
Rossby-Welle und der Reynolds-Impulsflufl treten dabei in eine rdumlich reso-
nante Wechselwirkung, sobald das raumliche Muster des Reynolds-Impulsflusses
optimal zu der Struktur der Rossby-Welle pafit. In diesem rdumlichen Resonanz-
fall wird die Amplitude der Rossby-Welle durch den zeitunabhéngigen zyklonalen
Reynolds-Impulsflufl in ihrer zyklonalen Phase optimal angeregt und in der ent-
gegengesetzten antizyklonalen Phase optimal abgeschwécht. Der Zeitraum zwi-
schen optimal angeregter und abgeschwéchter Phase entspricht der Beckendurch-
querungszeit von etwa 2.5 Jahren. Die Zeit zwischen zwei aufeinanderfolgenden
angeregten und zwei aufeinanderfolgenden abgeschwichten Phasen ist daher un-
gefahr 5 Jahre. Man beachte, dafi, obwohl der Reynolds-Impulsflufl stationir ist,
der Reynolds-Term in der Bilanzgleichung der transienten kinetischen Energie
(A.6) aufgrund der Rossby-Welle periodisch das Vorzeichen wechselt. Zum Zeit-
punkt ¢t = 0 wird die Amplitude der nach Westen wandernden Rossby-Welle
optimal durch den vom Stormtrack induzierten Reynolds-Impulsflul angeregt,
was durch das Pluszeichen in Spalte ¢ der Abbildung 2.11 gekennzeichnet ist. In
dieser Phase fliefit Energie in die Rossby-Welle. In der entgegengesetzten Phase,
die nach der Durchquerungszeit t = L, /(26 R?) (~ 2.5 Jahre) angenommen wird,
wird die Amplitude der Rossby-Welle abgeschwicht, was durch das Minuszeichen
gekennzeichnet ist. In dieser Phase nimmt die Energie der Rossby-Welle ab. Nach
insgesamt 5 Jahren tritt die anfangs diskutierte Phase, welche die Amplitude der
Rossby-Welle durch das rdumlich inhomogene Rauschen optimal verstarkt, erneut
auf. Die im Falle der rdumlichen Resonanz resultierenden Zeitreihen der Ther-
moklinenanomalie und der Energie sind schematisch dargestellt. Es sei wieder
angemerkt, daf} in der Zeitreihe der Energie eine Periode von T' = L, /(8R?) (~ 5
Jahre) auftritt. Aus diesem Grund findet man eine signifikante Periode von 5 Jah-

ren in der transienten kinetischen Energie im Falle der rdumlichen Resonanz. Ein
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Abbildung 2.13: Zeitlich gemittelte Schichtdickenanomalie i [m] fiir Experiment

2 aus Gruppe 2. Die Achsen sind horizontale Entfernungen in Kilometern.

qualitativ dhnlicher Resonanzmechanismus fiir die thermohaline Zirkulation in ei-
nem vereinfachten Modell wird von Saravanan und McWilliams (1997) gefunden,
die auch den Begriff der rdumlichen Resonanz (Spatial-Resonance) vorgeschlagen

haben.

Da die Amplitude der Rossby-Welle in der zyklonalen Phase verstirkt und in
der antizyklonalen Phase abgeschwicht wird, verschwindet die Welle durch eine
zeitliche Mittelung nicht. Tatsdchlich zeigt sich dieses Phinomen in den nume-
rischen Experimenten: Die angeregte Phase der Rossby-Welle erscheint in der
zeitlich gemittelten Zirkulation. In Abbildung 2.13 ist die iiber 1000 Jahre ge-
mittelte Schichtdickenanomalie h fiir das Experiment mit dem optimalen Inho-
mogenitdtsparameter A = 675 km zu sehen (Experiment 2 aus Gruppe 2). Das
Muster &hnelt stark der zyklonalen, und daher angeregten Phase, der durch die
Kopplung angetriebenen Rossby-Welle (Abbildung 2.4). Alle anderen Experimen-
te aus Gruppe 2 zeigen dieses Muster der gemittelten Schichtdickenanomalie h
nicht. Wird der nahezu homogene stochastische Antrieb benutzt, verschwindet

die mittlere Zirkulation fast vollstandig.

Eine genauere Analyse der Vorzeichen des Reynolds-Terms zeigt, dafl die mittle-
re Schichtdickenanomalie in Abbildung 2.13 in der Tat die verstdrkte Phase der
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Abbildung 2.14: Varianzspektrum des iiber das Becken gemittelten und nor-
mierten Reynolds-Terms fiir Experiment 2 aus Gruppe 4 (Set 4): 7 = Thean +
Tstochastic + Teoupled- Der an die Daten angepafite AR(1)-Prozef ist durch die gestri-

chelte Linie, das 95%-Vertrauensniveau durch die punktierte Linie dargestellt.

Rossby-Welle ist. Betrachtet man nur die zonalen Profile der meridionalen Gra-
dienten der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen und die zonale Geschwin-
digkeit «' an der Stelle z = 1800 km (v wird vernachldssigt), so triagt nur
o/ (0uv' /dy) zum Reynolds-Term bei. Das Vorzeichen dieses Terms ist immer
positiv fiir die angeregte Phase der Oszillation: nérdlich von y = —300 km sind
v’ und du'v’ /Jy beide negativ, siidlich von y = —300 km sind ' und du/v’' /dy bei-
de positiv. Genau das Gegenteil tritt fiir die abgeschwéchte Phase der Oszillation

€11.

Als letztes bleibt noch die Frage der Dampfung der 5-jahrigen Variabilitat, aus-
gel6st durch die rdumliche Resonanz des Reynolds-Impulsflusses mit der Rossby-
Welle, durch den mittleren Double-Gyre-Antrieb zu beantworten. Die Struktur
der gemittelten Geschwindigkeitskorrelationen in den Experimenten mit Double-
Gyre-Antrieb (Gruppe 3 und 4) zeigt, dafl die durch den stochastischen Antrieb
erzeugten Eddies nicht signifikant durch die mittlere Stromung beeinflut werden.
Das gleiche gilt fiir die durch den Kopplungsmechanismus erzeugte Rossby-Welle.
Die Ursache dafiir ist, da nur barokline Rossby-Wellen mit Wellenlangen deutlich

kleiner als einige hundert Kilometer signifikant durch einen Grundstrom beein-
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fluBBt werden. Diese Léngenskala wird jedoch durch den stochastischen Antrieb
nicht vorwiegend erzeugt. Aus diesem Grund ist der Mechanismus der rdumli-
chen Resonanz auch in Anwesenheit des Double-Gyre-Windschubs prisent, wie
das Spektrum des beckenintegrierten Reynolds-Terms fiir Experiment 2 aus Grup-
pe 4 (T4 = Tinean + Tstochastic + Teouplea) deutlich durch den 5-jahrigen Peak zeigt
(Abbildung 2.14). Deshalb ist anzunehmen, dafi der Resonanzmechanismus durch
einen anderen Effekt gedampft wird. Dieser Effekt ist vermutlich die Umwand-
lung von mittlerer in transiente kinetische Energie, da die Eddies nicht signifikant

durch den Grundstrom beeinflufit werden.

Da der Schwerpunkt in diesem Abschnitt die Analyse der Bedeutung des Storm-
tracks fiir ein konzeptionelles Modell der NAO ist, wird die in den Experimenten
beobachtete Dampfung der 5-jahrigen Variabilitdt durch den Grundstrom in die-
ser Arbeit nicht detailliert studiert. Es ist daher sinnvoll, den Mechanismus der
raumlichen Resonanz in unterschiedlich komplexen Modellen in Zukunft weiter

zu untersuchen.

2.2.4 Diskussion

In diesem Abschnitt wird ein vereinfachtes Ozeanmodell verwendet, um die nie-
derfrequente Variabilitdt der durch einen instationdren Windschub angetriebenen
Zirkulation zu untersuchen. Das Windfeld besteht aus einem mittleren Double-
Gyre-Antrieb, einer rdumlich inhomogenen stochastischen Komponente und ei-
ner konzeptionellen Kopplung an die Atmosphére. Im Falle raumlicher Resonanz
wird die Amplitude der durch den Kopplungsmechanismus angetriebenen Rossby-
Welle durch einen stochastisch induzierten zyklonalen Reynolds-Impulsflufi in ih-
rer zyklonalen Phase optimal angeregt und in der entgegengesetzten antizyklona-
len Phase optimal abgeschwécht. Diese rdumliche Resonanz tritt ein, sobald das
Muster des durch den rdumlich inhomogenen Stormtrack induzierten Reynolds-
Impulsflusses optimal zu der Struktur der Rossby-Welle paft. Aus diesem Grund
erscheint ein signifikantes spektrales Maximum bei 5 Jahren in der Zeitreihe der

iiber das Becken gemittelten transienten kinetischen Energie.

Das bedeutet, dal Klimavariabilitdt ausgelost durch das gekoppelte Szenario
(Bjerknes 1964; Latif und Barnett 1994, 1996; Grotzner et al. 1998; Jin 1997;
Miinnich et al. 1998; Weng und Neelin 1998) signifikant durch das stochastische
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Szenario (Hasselmann 1976; Frankignoul und Miiller 1979; Frankignoul et al.
1997) modifiziert werden kann. Es ist wichtig anzumerken, dafi der konzeptio-
nell vorgestellte Mechanismus der rdumlichen Resonanz auf andere Dimensionen
des Beckens angewendet werden kann, was zu anderen signifikanten Perioden
fiihrt. Entscheidend fiir den Mechanismus ist nur die Koexistenz der grofiskaligen
Rossby-Welle und des rdumlich inhomogenen stochastischen Antriebs, der dann
die Reynolds-Impulsfliisse induziert. Auch ist es nicht entscheidend, welchen Ur-
sprung die Rossby-Welle hat; diese muf§ nicht zwangslaufig durch das Kopplungs-
szenario angetrieben werden, sondern kann auch durch andere Prozesse entstan-
den sein. Jeder grofiskalige Rossby-Mode kann durch die Reynolds-Impulsfliisse,

die durch den Stormtrack induziert werden, signifikant modifiziert werden.

Ein dhnlicher Resonanzmechanismus fiir die thermohaline Zirkulation wird mit
Hilfe eines vereinfachten gekoppelten Modells von Saravanan und McWilliams
(1997) vorgeschlagen. Dort werden die Warme- und Frischwasserfliisse stocha-
stisch behandelt, um die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphére auf
dekadischen Zeitskalen zu studieren. Dieser stochastische Anteil wird rdumlich in-
homogen gewiahlt. Das Modell zeigt eine Oszillation der thermohalinen Zirkulati-
on mit einer Periode von etwa 30—40 Jahren. Die Hélfte dieser Periode entspricht
in etwa der Zeit, die SST-Anomalien bendtigen, um von mittleren in hohe Brei-
ten transportiert zu werden (Greatbatch und Zhang 1995; Weaver und Sarachik
1991). Interessant ist dabei die stochastische Anregung des thermohalinen Modes.
Saravanan und McWilliams (1997) nehmen an, dafl vorhandene ozeanische Mo-
den der thermohalinen Zirkulation in rdumliche Resonanz mit den stochastischen
Oberflachenfliissen treten. Dadurch werden speziell die vorhandenen ozeanischen
Moden verstarkt angeregt, deren Oberflichenstruktur rdumlich am besten an
die Struktur der stochastischen Oberflachenfliisse angepafit ist. Saravanan und
McWilliams (1997) mutmafen, dafl der Effekt der rdumlichen Resonanz einen
bedeutenden Einflufl auf die Variabilitit der thermohalinen Zirkulation haben

kann.

Der Mechanismus von Saravanan und McWilliams (1997) und der Mechanis-
mus, der in dieser Arbeit diskutiert wird, sind also konzeptionell vergleichbar. In
der vorliegenden Arbeit ist die ozeanische Komponente nicht die thermohaline
Zirkulation, sondern die Rossby-Welle der windgetriebenen Zirkulation. Dieser
Rossby-Mode wird durch die Reynolds-Impulsfliisse, die durch den rdumlich in-

homogenen stochastischen Windschub induziert werden, signifikant modifiziert.
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In der Arbeit von Saravanan und McWilliams (1997) wird der thermohaline Mode
durch das rdumliche Muster der stochastischen Warme- und Frischwasserfliisse
bevorzugt angeregt. In beiden Féllen ist die rdumliche Resonanz zwischen einem
ozeanischen Mode und dem Muster des stochastischen atmosphérischen Antriebs

verantwortlich fiir die Modifizierung oder Anregung eines existierenden ozeani-
schen Modes.

Obwohl das in dieser Arbeit verwendete Modell relativ einfach ist, wird den-
noch angenommen, daf3 der diskutierte Mechanismus ein niitzliches Konzept zur

Anregung langperiodischer ozeanischer Variabilitdt sein kann.

2.3 Stochastisch angeregte Regimeiiberginge

2.3.1 Motivation

In der Vergangenheit haben sich die barotropen und baroklinen Single- und
Double-Gyre-Modelle der windgetriebenen Ozeanzirkulation als sehr geeignet er-
wiesen, die lineare und insbesondere die nichtlineare Dynamik des Ozeans kon-
zeptionell zu studieren. Die Zirkulation hingt dabei sensitiv von den verwendeten
Randbedingungen und der Parametrisierung der lateralen Reibung ab. Man ist
bis heute allerdings nicht in der Lage, die unterschiedlichen Randbedingungen
und Parametrisierungen aus Beobachtungsdaten zu verifizieren oder zu falsifizie-
ren. Aus diesem Grund ist eine Hauptaufgabe dieser Modelle die Analyse der
Dissipationsmechanismen in den westlichen Randstrémen; einen ausfiihrlichen
Uberblick iiber diese Thematik gibt z.B. Pedlosky (1996). Der Mechanismus und
Einflu8 der Vorticitydissipation auf die windgetriebene Zirkulation ist nicht der
einzige Punkt, der mit Hilfe dieser Modelle untersucht wird. Seit kurzer Zeit ist
bekannt, dafl die nichtlinearen Single- und Double-Gyre-Modelle multiple stati-
onire Losungen besitzen. In diesem Zusammenhang spielt insbesondere die Dyna-
mik der Double-Gyre-Zirkulation als konzeptionelles Modell der windgetriebenen

Strémung des Nordatlantiks eine wichtige Rolle.

Die Existenz von multiplen stationiren Zustdnden in vereinfachten Zirkulations-
modellen des Ozeans und der Atmosphire wird oft zur Erklarung der beobach-

teten Klimavariabilitdt herangezogen. Durch eine zeitliche Integration kénnen
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allerdings nur stabile stationdre Zustinde erreicht werden. Es kann jedoch sein,
daf} eine instabile stationdre Losung des Systems, welche nur in wenigen Moden
instabil, aber in vielen Moden stabil ist, die Trajektorie zumindest zeitweise in der
Néhe des eigentlich instabilen Fixpunkts halten kann (Legras und Ghil 1985). Es
kann deshalb auch in der Umgebung instabiler Fixpunkte zu temporér stabilen
Regimen kommen. Regime werden dabei als Regionen im Phasenraum definiert,
die durch eine lokal erh6hte Aufenthaltswahrscheinlichkeit der Phasenraumtra-
jektorie gekennzeichnet sind. Diese Definition beinhaltet die Tatsache, daf§ die
Attraktoren eines chaotischen Systems in der Regel nur relativ kleine Bereiche

des Phasenraums ausfiillen.

Die niederfrequente Variabilitit der Atmosphire wird oft mit den Ubergsingen
zwischen verschiedenen Regimen in Verbindung gebracht (Kimoto und Ghil
1993a,b; Itoh und Kimoto 1996, 1997; Marshall und Molteni 1993; Molteni
1996a,b). Die gleiche Vorstellung kann nun auch auf die windgetriebene Ozean-
zirkulation angewendet werden. Insbesondere wird angenommen, daf3 die nie-
derfrequente Variabilitit der nordatlantischen Wirbel mit Ubergingen zwischen
unterschiedlichen Regimen erklart werden kann. Das bedeutet, dafl das Studium
der multiplen stationdren Zustédnde der windgetriebenen Zirkulation direkt mit
der Frage nach der Ursache von niederfrequenter Klimavariabilitét in Verbindung

gebracht werden kann.

lerley und Sheremet (1995) untersuchen die stationdren Fixpunkte, und Me-
acham und Berloff (1997) und Berloff und Meacham (1997) studieren die Struktur
der Attraktoren des Single-Gyre-Modells. Die entsprechenden Untersuchungen
werden auch auf das Double-Gyre-Problem ausgeweitet (Cessi und lerley 1995;
Speich et al. 1995; Jiang et al. 1995; Primeau 1998a,b; Scott und Straub 1998).
Diese Autoren zeigen in ihren Arbeiten, dal das Double-Gyre-Problem fiir einen
groflen Parameterbereich und unterschiedliche Randbedingungen, bzw. Parame-
trisierungen eine Vielzahl von stationdren Lésungen besitzt. Alle zitierten Arbei-
ten berechnen explizit stabile und instabile stationire Losungen, mit Ausnahme
von Jiang et al. (1995), die das System zeitlich vorwéarts integrieren. Jiang et al.
(1995) arbeiten in einem Parameterbereich, in dem das Modell stabile Fixpunk-
te besitzt, welche natiirlich auch in einem zeitabhédngigen Modell angenommen
werden kénnen. Das quasigeostrophische Double-Gyre-Modell (Cessi und Ierley
1995; Primeau 1998a,b; Scott und Straub 1998) wird durch zwei Klassen von

stationdren Losungen gekennzeichnet: Eine Klasse beinhaltet exakt antisymme-
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trische, die andere Klasse nichtsymmetrische Zirkulationsmuster. Die nichtsym-
metrischen Lésungen treten aufgrund der Symmetrieeigenschaft ¢(—y) = —¢(y)
der quasigeostrophischen Gleichung immer paarweise auf. Das bedeutet, dafl zu
einer Losung ¢ (z, y) noch die weitere Losung —i(z, —y) existiert. Cessi und Ier-
ley (1995) mutmafen, dafl alle stationdren Losungen, egal ob stabil oder instabil,
signifikant zur niederfrequenten Variabilitdt der windgetriebenen Ozeanzirkula-
tion beitragen. Die entsprechenden Berechnungen der Fixpunkte unter Verwen-
dung der primitiven Gleichungen werden von Speich et al. (1995) und Jiang et al.
(1995) durchgefiihrt. Es zeigt sich, dafl obwohl die primitiven Gleichungen nicht
die Symmetrieeigenschaften der quasigeostrophischen Gleichungen besitzen, die
nichtsymmetrischen stationdren Losungen der primitiven Gleichungen dennoch

paarweise gemaf der quasigeostrophischen Theorie auftreten.

Im Falle eines relativ schwachen Windschubs besitzt das Double-Gyre-Modell
nur eine stabile Losung. Fiir starker werdende Amplituden des Antriebs erschei-
nen sukzessiv instabile Losungen, welche schliefilich zu einem chaotischen Ver-
halten des Systems fiihren: Ausgehend von der stabilen stationdren Zirkulation
erscheinen in Abhédngigkeit von der Starke des Windschubs, welcher dquivalent
zur Nichtlinearitidt des Systems ist, zunéchst stabile periodische Lésungen durch
Hopf-Bifurkationen. Der Ubergang zum Chaos erfolgt schrittweise durch weite-
re Hopf-Bifurkationen, so daf§ das System aperiodisch und schliellich chaotisch

wird.

Ein rechteckiges Becken mit einer zonalen Ausdehnung von L, = 1000 km und
einer meridionalen Ausdehnung von L, = 2000 km wird oft zum Studium der sta-
tiondren Losungen des Double-Gyre-Modells verwendet (Cessi und lerley 1995;
Speich et al. 1995; Jiang et al. 1995; Primeau 1998a; Scott und Straub 1998).
Das bedeutet allerdings, dafl ein weit in das Becken hineinreichender Jet durch
die Beckengeometrie a priori verhindert wird. Es ist jedoch bekannt, daf es in ei-
nem Becken mit einer grofleren zonalen Ausdehnung L, auch weit in das Becken
hineinreichende quasi-antisymmetrische und nichtsymmetrische stationire Zir-
kulationsmuster gibt, wie z.B. Primeau (1998b) zeigt. Die Bezeichnung “quasi-
antisymmetrisch” wird im folgenden benutzt, um eine Zirkulation zu beschreiben,
in der die Transporte im nordlichen und siidlichen Rezirkulationswirbel nihe-
rungsweise gleich grof sind, was mit einem weit in das Becken hineinreichenden
Jet einhergeht. In der zeitabhéngigen quasigeostrophischen Theorie ist eine weit

in das Becken hineinreichende quasi-antisymmetrische Zirkulation das bevorzugt
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angenommene Regime, solange der exakt antisymmetrische Double-Gyre-Antrieb
verwendet wird (McCalpin und Haidvogel 1996). Die Verwendung eines leicht
asymmetrischen Windschubs verdndert das Verhalten der Zirkulation. Das Sy-
stem besitzt dann mehrere bevorzugt angenommene Regime, wie die Arbeit von
McCalpin und Haidvogel (1996) verdeutlicht; ein Regime zeigt wieder das weit in
das Becken hineinreichende quasi-antisymmetrische Zirkulationsmuster, ein an-
deres Regime dagegen zeigt ein nicht weit in das Becken hineinreichendes nicht-
symmetrisches Muster. Der nichtsymmetrische Zustand wird durch die leichte
Asymmetrie des Windschubs verursacht. McCalpin und Haidvogel (1996) schlie-
Ben daraus, daf} die niederfrequente Variabilitdt des Double-Gyre-Modells durch

Ubergédnge zwischen verschiedenen Regimen verursacht werden kann.

In diesem Abschnitt wird ein quadratisches Becken mit einer Kantenldnge von
2400 km verwendet. Die zonale Beckenausdehnung ist so gewahlt, dafl sie einen
weit in das Becken hineinreichenden Jet zuldfit. Alle weiteren Parameter sind
in Tabelle 2.1 zusammengefaflt. Entscheidend fiir diesen Abschnitt ist, dal die
Parameter so gewidhlt sind, dafl sich die durch den klassischen Double-Gyre-
Windschub angetriebene Zirkulation in einem stark nichtlinearen Regime be-
findet, wie in Abschnitt 2.1 beschrieben. Die nichtlineare Dynamik des Ozeans,
insbesondere die Existenz von multiplen stationdren Zustanden, spielt bei der Be-
schreibung der internen ozeanischen Variabilitdt vermutlich eine wichtige Rolle
(Cessi und Ierley 1995). In diesem Abschnitt wird nun der Einfluf§ des Stormtracks
auf die nichtlineare interne ozeanische Dynamik analysiert. Die lokalisierte hoch-
frequente Variabilitdat des nordatlantischen Stormtracks wird, wie in Abschnitt

2.1 detailliert beschrieben, parametrisiert.

Die Bedeutung externen Rauschens auf die Dynamik physikalischer Systeme wird
von McClintock (1999) hervorgehoben. Ein vor kurzem publiziertes meteorologi-
sches Beispiel, daf} externes Rauschen einen entscheidenden Einflufl auf die at-
mosphérische Dynamik haben kann, stammt von Itoh und Kimoto (1996). Die
Autoren zeigen, daB stochastische Stérungen Ubergiinge zwischen verschiedenen
Zirkulationsregimen auslosen kénnen. In diesem Sinne wird nun der Einfluf} eines
raumlich inhomogenen stochastischen Windschubs auf das ozeanische Regimever-

halten analysiert.
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2.3.2 Ergebnisse

a. Aufbau der Fxperimente

Um den EinfluB des rdumlich inhomogenen stochastischen Antriebs auf die nicht-
lineare ozeanische Dynamik zu untersuchen, werden Experimente durchgefiihrt,
in denen die Amplitude des Double-Gyre-Antriebs (¢) und die Inhomogenitét
des stochastischen Antriebs (A) variiert werden. Sofern nicht explizit erwéhnt,
werden alle weiteren Parameter nicht verédndert. Insbesondere wird im folgen-
den eine Half-Slip-Bedingung (v = 0.5) als Standardeinstellung verwendet. Die
Sensitivitdt der vorgestellten Ergebnisse zu verdnderten Randbedingungen wird
in 2.3.2d untersucht. Der Wert des Windschubparameters ¢ variiert zwischen 0.7
und 1.3. Da die Reynolds-Zahl im Falle der Windschubamplitude 75 = 0.05 N m~2
den Wert Re = 1.86 hat (sieche Abschnitt 2.1), ergibt sich die Reynolds-Zahl der
folgenden Experimente zu Re = 1.86 ¢°/2. Das bedeutet, Re nimmt im folgen-
den Werte zwischen 1.09 und 2.76 an. Fiir jeden Wert von ¢ wird der Effekt
des stochastischen Windschubs durch vier verschiedene Experimente analysiert.
Drei dieser Experimente werden durch die unterschiedlichen Inhomogenitatspa-
rameter A = 300, 600 und 1200 km definiert; ein weiteres Experiment wird ohne
stochastischen Antrieb durchgefiihrt. Alle Experimente in 2.3.2b,c verwenden den
ruhenden Zustand als Anfangsbedingung. Die Sensitivitdt beziiglich verdnderter
Anfangsbedingungen wird in 2.3.2d analysiert. Die stochastisch angeregten Expe-
rimente werden iiber einen Zeitraum von 510 Jahren integriert. Die nur stationér
angetriebenen Experimente werden mindestens 110 Jahre integriert; der tatsédchli-
che Zeitraum hingt von dem zeitabhingigen Verhalten der Zirkulation ab. Die
ersten 10 Jahre werden aufgrund der Spin-Up-Phase immer ignoriert. Transporte,
Geschwindigkeiten und Schichtdickenanomalien werden einmal pro Tag abgespei-
chert und spéter monatlich gemittelt. Zur Berechnung von Zeitreihen der {iber
das Becken gemittelten transienten kinetischen und potentiellen Energie werden
immer Monatsmittel verwendet (siehe Gleichung 2.16 und 2.17). Wie schon im
vorherigen Abschnitt 2.2 erldutert, hat die relevante Zeitskala des Systems die
Groflenordnung von Jahren. Die Zeitabhingigkeit der Zirkulationsmuster wird

daher durch die entsprechenden Jahresmittel visualisiert.

Wie schon in Abschnitt 2.2 wird das zeitabhingige Verhalten der Zirkulation

durch die iiber das gesamte Becken () integrierte transiente Energie charakte-
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risiert. Die Beckeninhalte der transienten kinetischen und potentiellen Energie

sind

[Erinle = é//ﬂ (g(u’2 + v’2)> dxdy (2.16)

/ 1 glplhl2
Edo == [ ( ) dady (217)

wobei [...]o genau wie bisher die rdumliche Mittelung iiber das gesamte Becken
kennzeichnet. Im Unterschied zu Abschnitt 2.2 wird nicht die Schichtdickenano-
malie A, sondern die Transportstromfunktion 3 benutzt, um die rdumliche Struk-
tur der Zirkulation zu visualisieren: U = —9v /0y, V = 0¢/dxz. Die Stromfunkti-

on wird verwendet, um die Symmetrieeigenschaften der Double-Gyre-Zirkulation

hervorzuheben. Es bleibt noch anzumerken, dafl im folgenden der Begriff “quasi-
stationédr” verwendet wird, wenn die rdumliche Struktur der zeitabhédngigen Zir-

kulation ihren qualitativen Charakter zeitlich nicht verdndert.

b. Ergebnisse der FExperimente: ¢ = 1

Die Experimente mit dem Windschubparameter ¢ = 1 werden als Referenzex-
perimente betrachtet und daher ausfiihrlich diskutiert. Diese Experimente zei-
gen qualitativ das Hauptresultat von diesem Abschnitt, so dafl sie ausfiihrlicher
als alle weiteren Experimente behandelt werden. Die Sensitivitdt der Ergebnisse

beziiglich eines verdnderten Windschubparameters ¢ wird in 2.3.2¢ diskutiert.

Die Zeitreihen der iiber das Becken gemittelten transienten Energie der vier Refe-
renzexperimente sind in Abbildung 2.15 zu sehen. Fiir die stochastisch angeregten
Experimente sind nur die ersten 200 Jahre der insgesamt 500-jahrigen Integration
dargestellt. Die verbleibenden 300 Jahre sind qualitativ nicht von den dargestell-
ten Zeitreihen zu unterscheiden. Man beachte, daf fiir das entsprechende Expe-
riment ohne stochastischen Antrieb nur ein Zeitraum von 100 Jahren abgebildet

ist.

Das Experiment ohne stochastischen Antrieb zeigt ein periodisches Verhalten mit
einer Zeitskala von etwa 3 Jahren. Das dazugehorige zeitlich gemittelte Zirkula-
tionsmuster ist in Abbildung 2.16 dargestellt. Die Zirkulation zeigt das klassi-
sche quasi-antisymmetrische Double-Gyre-Muster mit einem etwa 1000 km in
das Becken hineinreichenden Jet. Ungefahr 600 km stromabwarts zeigt der Jet

einen sehr schwach ausgepriagten Maander. Eine Animation der Zirkulation zeigt,
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Abbildung 2.15: Zeitreihen der iiber das Becken gemittelten transienten kineti-
schen und potentiellen Energie [J m™2] fiir die Referenzexperimente mit ¢ = 1.
Die durchgezogenen Linien kennzeichnen die transiente kinetische Energie, die
gestrichelten Linien die transiente potentielle Energie. Man beachte die unter-
schiedlichen dargestellten Zeitrdume der Experimente mit (200 Jahre) und ohne

(100 Jahre) stochastischen Antrieb.

daf dieser Zustand quasi-stationér ist, also sein Muster in der Zeit nicht qualita-
tiv verdndert; nur das ostwartige Ende des Jets zeigt eine schwache Oszillation,
die aber das qualitative Muster der Strémung nicht beeinflult. Es ist bekannt,
dafl das Double-Gyre-Modell auf dem Weg zum chaotischen Verhalten in einem
Ubergangsbereich ein periodisches Verhalten zeigt. Dieses Phinomen ist fiir un-
terschiedliche Parameterkonstellationen und Dimensionen des Beckens dokumen-
tiert (Speich et al. 1995; Jiang et al. 1995; Dijkstra und Katsman 1997). Insbeson-
dere bewirkt eine sukzessive Vergroflerung der zonalen Beckenausdehnung L, bei
festen Antriebs- und Dissipationsparametern einen Ubergang von periodischen

zu aperiodischen Oszillationen.

Das Verhalten des Modells verdndert sich, sobald der rdumlich nahezu homogene
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Abbildung 2.16: Zeitlich gemittelte Stromfunktion ¢ [10® m3 s™'] des Referenz-
experiments ohne stochastischen Antrieb (¢ = 1). Die Achsen sind horizontale

Entfernungen in Kilometern.

stochastische Antrieb (A = 1200 km) zu dem stationiren Double-Gyre-Antrieb
hinzugefiigt wird: Der stochastische Antrieb erh6ht die Varianz des transienten
Bewegungsfelds und zerstort dessen Periodizitdt. Es zeigt sich aber, dafl die Zir-
kulation dennoch ihre quasi-antisymmetrische Struktur beibehélt und daher ver-
gleichbar zu der ohne stochastischen Antrieb ist. Dieses quasi-stationédre Verhal-
ten wird in Abbildung 2.17 durch eine charakteristische Sequenz der Stromfunk-

tion v visualisiert.

Eine Verringerung des Inhomogenitdtsparameters auf A = 600 km, was gleich-
bedeutend mit einer Erh6hung der raumlichen Inhomogenitét des stochastischen
Antriebs ist, erhoht die Varianz der transienten Zirkulation, da die Rotation der
Windschubanomalien mit erhShter rdumlicher Inhomogenitdt zunimmt. Des wei-
teren erscheinen in den Zeitreihen der transienten Energieinhalte nun auch Pha-
sen mit relativ hohen Werten, welche durch einen leicht verstirkten M&aander
des Jets gekennzeichnet sind. Der etwas stdrker m&aandrierende Jet geht mit ei-
ner Verringerung seiner Eindringtiefe in das Becken auf etwa 800 km einher. Die
Phasen niedriger transienter Energie zeigen genau die schon vorher diskutierte

quasi-antisymmetrische Zirkulation. Dessenungeachtet bleibt die charakteristi-
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Abbildung 2.17: Charakteristische Sequenz der Stromfunktion ¢ [10® m® s™!] des

Referenzexperiments (¢ = 1) mit dem Inhomogenitdtparameter A = 1200 km.

Die Achsen sind horizontale Entfernungen in Kilometern.
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sche quasi-antisymmetrische Struktur eines weit in das Becken hineinreichenden

Jets in Phasen hoher und niedriger transienter Energie qualitativ erhalten.

Eine weitere Erhohung der rdumlichen Inhomogenitit (A = 300 km) ruft ein
Zirkulationsregime hervor, das in den vorherigen Experimenten nicht zu beob-
achten ist. Eine Untersuchung der Zirkulationsmuster offenbart einen sehr stark
nichtsymmmetrischen Zustand, welcher vom Ozean nun zeitweilig eingenommen
wird. Dieser nichtsymmetrische Zustand wird in den ersten 200 Jahren zwei-
mal angenommen: Er ist durch sehr hohe Werte der transienten Energie ge-
kennzeichnet (Monat 100 und 750; sieche Abbildung 2.15) und bleibt fiir einen
typischen Zeitraum von etwa 10 Jahren in diesem Regime. Die Phasen nied-
riger transienter Energie werden wie in den bisher diskutierten Experimenten
durch ein quasi-antisymmetrisches Zirkulationsmuster bestimmt. Das bedeutet,
das Experiment mit dem Inhomogenitédtsparameter A = 300 km zeigt ein bimoda-
les Verhalten mit einem nichtsymmetrischen und einem quasi-antisymmetrischen
Zustand. Die beiden Zirkulationsregime sind in Abbildung 2.18 dargestellt: In
Abbildung 2.18a ist das quasi-antisymmetrische Regime mit niedrigen Werten
der transienten Energie, in Abbildung 2.18b das nichtsymmetrische Regime mit
hohen Werten der transienten Energie zu sehen. Das nichtsymmetrische Re-
gime zeichnet sich durch einen nordwérts gerichteten Jet in Verbindung mit ei-
nem verstirkten Transport des nérdlichen zyklonalen Rezirkulationswirbels aus.
Es scheint, dafl dieser nichtsymmetrische Zustand einer instabilen stationiren
Losung des Double-Gyre-Problems entspricht, welche in einem quasigeostrophi-
schen Reduced-Gravity-Modell fiir ein etwas groflieres Becken mit einer zonalen,
bzw. meridionalen Ausdehnung von L, = 3600 km und L, = 2800 km gefunden
wird (Primeau 1998a). Der weitere, durch die Symmetrie ¢¥(—y) = —(y) der
quasigeostrophischen Gleichung hervorgerufene stationdre Zustand, wird in dem
hier verwendeten Modell nicht angenommen. Der charakteristische Ubergang von
dem quasi-antisymmetrischen Regime niedriger transienter Energie in das nicht-
symmetrische Regime hoher transienter Energie ist in Abbildung 2.19 dargestellt.
Der Regimeiibergang wird durch eine anormale positive Kriimmung des Jets ein-
geleitet (Jahr 1). Ein Jahr spiter (Jahr 2) hat sich das &stliche Ende des Jets
nach Norden bewegt und zeigt nun auflerdem zwei rdumlich begrenzte antizyklo-
nale Rezirkulationszellen. In Jahr 3 zeigt sich schliefllich das nichtsymmetrische
Zirkulationsmuster, welches dann fiir einen Zeitraum von etwa 10 Jahren beibe-

halten wird. Die hohe transiente Aktivitdt wird durch ein pulsierendes Verhalten
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Abbildung 2.18: Charakteristische Muster der Stromfunktion ¢ [10¢ m?® s™!] fiir
die beiden beobachteten Regime in dem Experiment mit ¢ = 1 und A = 300 km:
(a) zeigt die Phase niedriger transienter Energie, (b) die Phase hoher transienter

Energie. Die Achsen sind horizontale Entfernungen in Kilometern.
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der Rezirkulationswirbel ausgel6st, das dem periodischen und aperiodischen Ver-
halten des nur stationir angetriebenen Double-Gyre-Modells entspricht (Jiang
et al. 1995; Speich et al. 1995; Dijkstra und Katsman 1997). Dieses Verhalten
ist allerdings in den iiber ein Jahr gemittelten Feldern in Abbildung 2.19 nicht
zu sehen, da die typischen Zeitskalen eine Gréflenordnung von einigen Monaten
haben. Die entsprechenden Anomalien der Stromfunktion (Abbildung 2.20) ver-
deutlichen, dal die positive Kriimmung des Jets, welche den Regimeiibergang
einleitet, durch eine starke negative Anomalie im Westen des Beckens ausgeldst
wird (Jahr 1). Im gleichen Jahr erscheint 6stlich dieser starken negativen Stérung
eine etwas schwichere positive Anomalie, die sich in den darauffolgenden Jahren
verstiarkt und nach Osten bewegt, um schliellich das nichtsymmetrische Regime
zu etablieren. Sequenzen der Stromfunktion und der dazugehoérigen Anomali-
en, welche den Ubergang zuriick in das quasi-antisymmetrische Regime zeigen,
sind in den Abbildungen 2.21 und 2.22 zu sehen. Zwischen Jahr 9 und Jahr
10 hat sich der nord-6stliche antizyklonale Rezirkulationswirbel des Jets nach
Westen bewegt und beginnt sich abzul6sen. Ein Jahr spéter (Jahr 11) hat sich
der Wirbel vollstdndig vom Jet getrennt; sein Rest kann noch nahe des westli-
chen Randes im subpolaren Wirbel beobachtet werden. In den folgenden Jahren
dringt der nun wieder nahezu zonale Jet in das Becken ein, um erneut das quasi-

antisymmetrische Regime zu etablieren.

c. Sensitivitdt beziiglich ¢

Die Zeitreihen der transienten Energieinhalte der Experimente mit Windschub-
parametern ¢ = 1.1, 1.2 und 1.3 sind in Abbildung 2.23 zu sehen. Es sind nur
die Experimente mit der mittleren (A = 600 km) und der maximalen Inhomoge-
nitit dargestellt (A = 300 km), da nur diese den beschriebenen Regimeiibergang
zeigen. Auch sind, wie bisher, nur die ersten 200 Jahre der insgesamt 500-jahri-
gen Integration gezeigt; die verbleibenden 300 Jahre zeigen qualitativ das gleiche
Verhalten.

Mit ¢ = 1.1 zeigt das Experiment ohne stochastischen Antrieb ein periodisches
Verhalten. Wie erwartet steigt mit erh6hter Amplitude des Windschubs auch das
Energieniveau des transienten Bewegungsfelds an. Es zeigt sich jedoch, dafl die
Zirkulation weiterhin nur das quasi-antisymmetrische Muster einnimmt, wobei

der zonale Jet etwas weiter in das Becken hineinreicht als in dem entsprechenden
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Abbildung 2.19: Charakteristische Sequenz der Stromfunktion % [10° m?® s*] im
Falle eines Regimeiibergangs vom quasi-antisymmetrischen in den nichtsymme-
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in Kilometern.
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Referenzexperiment mit ¢ = 1. Die Verwendung des nahezu homogenen stochasti-
schen Antriebs (A = 1200 km) erhsht die Variabilitdt der Zirkulation, veréndert
aber nicht die quasi-antisymmetrische Struktur der Strémung. Wird die Inhomo-
genitét des stochastischen Windschubs weiter erhéht (A = 600 km), so veréndert
sich das Regimeverhalten der Zirkulation verglichen mit dem entsprechenden Re-
ferenzexperiment. Es zeigt sich, dafl es auch fiir die mittlere Inhomogenitit zu
Regimeiibergingen kommt: Die Uberginge sind in der Zeitreihe durch die hohen
Werte der transienten Energie nahe der Monate 1500 und 1800 in Abbildung 2.23
zu erkennen. Die Phinomenologie der beiden Regime und der Regimeiibergédnge
ist die gleiche, wie fiir das Referenzexperiment ausfiihrlich beschrieben. Dement-
sprechend charakterisieren die Zirkulationsmuster der Regime in Abbildung 2.18
und die Sequenzen der Regimeiibergidnge (Abbildungen 2.19, 2.20, 2.21 und 2.22)
die Bimodalitdt der Zirkulation auch im Falle von A = 600 km und ¢ = 1.1.
Eine weitere Erhdhung der Inhomogenitét des stochastischen Antriebs (A = 300
km) fiihrt zu keiner nennenswerten Verdnderung des Regimeverhaltens vergli-
chen mit dem Referenzexperiment; die ausgeprigten Regimeiiberginge zeigen
sich auch bei einer leicht erh6hten Amplitude des Double-Gyre-Antriebs, also ei-
ner erhéhten Reynolds-Zahl des Systems. Auch die Phdnomenologie der Regime

und Regimeiiberginge bleibt qualitativ unverdndert.

Das Experiment ohne stochastischen Antrieb zeigt auch fiir ¢ = 1.2 ein periodi-
sches Verhalten. Es dauert allerdings sehr lange, bis sich das System auf diese
periodische Losung zuriickzieht. Dieses Verhalten ist ein Kennzeichen der weiter
erhohten Nichtlinearitdt des Systems. Wie bisher bleibt die Zirkulation ohne sto-
chastischen Antrieb in dem quasi-antisymmetrischen Regime. Entsprechendes gilt
fiir das Experiment mit dem rdumlich schwach inhomogenen Rauschen (A = 1200
km), mit der Einschrankung, daf der Jet etwas stirker zeitlich miandriert. Das
bedeutet, der Jet wird durch den stochastischen Antrieb zunehmend instabiler,
ohne jedoch Regimeiiberginge zu zeigen. In dem Experiment mit mittlerer Inho-
mogenitit des Rauschens (A = 600 km) kommt es wihrend der ersten 200 Jahre
zu einem Regimeiibergang. Eine weiter erh6hte Inhomogenitit des stochastischen
Antriebs (A = 300 km) macht die eindeutige Identifikation der Regimeiiberginge
anhand der transienten Energieinhalte schwierig. Eine Animation der Zirkulati-
on zeigt aber, dafl das nichtsymmetrische Regime eingenommen wird, die Aufen-

haltsdauer dort aber gering ist.

Mit dem Windschubparameter ¢ = 1.3 zeigt das stationdr angetriebene Expe-
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riment ein aperiodisches Verhalten: Die Zirkulation zeigt aber dennoch nur das
quasi-antisymmetrische Regime. Das gleiche gilt fiir das Experiment mit dem
schwach inhomogenen stochastischen Antrieb (A = 1200 km). Auch das Expe-
riment mit der mittleren Inhomogenitét (A = 600 km) zeigt fiir ¢ = 1.3 keine
Regimeiibergdnge. Bemerkenswert ist jedoch, dafl eine weitere Lokalisierung des
stochastischen Antriebs auf A = 300 km zu sehr ausgeprédgten Regimeiibergdngen
fiihrt. Die typische Grolenordnung der Aufenthaltsdauer im nichtsymmetrischen
Zustand betrdagt nun etwa 20-50 Jahre. Zusammenfassend 14t sich also feststel-
len, daf} sich das Verhalten des stochastisch angetriebenen Double-Gyre-Modells

bei zunehmender Reynolds-Zahl sehr komplex zu verdndern scheint.

Die Experimente mit ¢ = 0.9, 0.8 und 0.7 ohne stochastischen Antrieb zeigen
alle ein periodisches Verhalten. Ein verminderter mittlerer Windschub verringert
die Eindringtiefe des zonalen Jets in das Becken und vermindert die Amplitude
der Oszillation. Entsprechend bleibt das System in dem quasi-antisymmetrischen
Regime. Desgleichen zeigen auch die Experimente mit stochastischem Windschub
ein weniger komplexes Verhalten als die schon diskutierten Experimente mit den
héheren Windschubparametern ¢ = 1.1, 1.2 und 1.3. So zeigen die Experimente
mit den Inhomogenitdtsparametern A = 600 km und A = 300 km ein deutlich ab-
geschwéchtes bimodales Verhalten. Wie schon vorher fehlen die Regimeiibergénge

bei dem schwach inhomogenen Rauschen (A = 1200 km) ganz.

Mit dem Windschubparameter ¢ = 0.9 zeigt das Experiment mit A = 600 km kei-
ne Regimeiiberginge; es wird nur der quasi-antisymmetrische Zustand angenom-
men. Fiir den gleichen Wert des Windschubparameters zeigt nur das Experiment
mit der maximalen Inhomogenitit des stochastischen Antriebs (A = 300 km)
klar definierte Regimewechsel. Die Verweildauer im nichtsymmetrischen Regime
ist jedoch mit etwa einem Jahr sehr kurz. Die charakteristische Phdnomenologie
der Regime und Regimeiibergidnge ist aber auch in diesem Fall d4quivalent zu dem
schon ausfiihrlich beschriebenen Regimeverhalten des Referenzexperiments mit
¢ = 1. Die sehr kurze Verweildauer im nichtsymmetrischen Zustand kommt daher,
dafl der Ablésungsprozefl des Rezirkulationswirbels sofort nach dem Regimeiiber-
gang einsetzt. Ein langer andauernder Aufenthalt im nichtsymmetrischen Regime
ist daher nicht moglich. Des weiteren zeigen alle verbleibenden stochastisch an-
getriebenen Experimente mit ¢ = 0.8 und 0.7 iiberhaupt keine Regimewechsel

mehr.
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Abbildung 2.23: Zeitreihen der iiber das Becken gemittelten transienten kine-
tischen und potentiellen Energie [J m™2] fiir die Sensitivititsexperimente mit
veranderten Windschubparametern ¢. Die durchgezogenen Linien kennzeichnen
die transiente kinetische Energie, die gestrichelten Linien die transiente potenti-
elle Energie. (a) ¢ = 1.1, (b) ¢ = 1.2, (c) ¢ = 1.3.
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d. Sensitivitit beziiglich Randbedingungen, Anfangsbedingungen und Beckendi-

mension

Randbedingungen: Es ist bekannt, dafl die windgetriebene Ozeanzirkulation in
hochauflésenden Modellen stark von der expliziten Formulierung der lateralen
Randbedingungen abhingt (Pedlosky 1996). Es ist daher wichtig zu untersuchen,
inwieweit ein in einem Modell beobachtetes Phidnomen von der Wahl der Rand-
bedingungen abhéangt. Detaillierte Sensitivitdtsexperimente in der Double-Gyre-
Umgebung, die den gesamten Bereich zwischen No-Slip-Bedingung und Free-Slip-
Bedingung abdecken (siehe Gleichung 2.6), werden von Haidvogel et al. (1992)
dokumentiert. Allgemein 148t sich feststellen, dafl das Double-Gyre-Modell mit
groflerem 7, also einem weniger am Rand haftenden Fluid, energiereicher wird.
Dieses Verhalten geht mit einem weiter in das Becken hineinreichenden Jet einher.
Da eine Half-Slip-Bedingung (v = 0.5) als Standardeinstellung verwendet wird,
werden die Sensitivitidtsexperimente mit einer No-Slip-Bedingung (y = 1) und
einer Free-Slip-Bedingung (v = 0) durchgefiihrt. Der Aufbau der Experimente
wird dabei nicht verdndert. Es wird wiederum die Amplitude des Double-Gyre-
Antriebs (¢) und die Inhomogenitat des stochastischen Windschubs variiert ().

Auch wird ein zusétzliches Experiment ohne stochastischen Antrieb durchgefiihrt.

Als Resultat dieser Sensitivitdtsexperimente zeigt sich, dafl die Verwendung von
einer No-Slip- (v = 1) und einer Free-Slip-Bedingung (7 = 0) die Phanomeno-
logie der vorgestellten Ergebnisse nicht signifikant verdndert. Fiir beide Randbe-
dingungen zeigen alle Experimente ohne stochastischen Antrieb nur das quasi-
antisymmetrische Zirkulationsregime. Die Verwendung der No-Slip-Bedingung
(v = 1) bewirkt nur, daf der Jet im Vergleich zu den entsprechenden Experimen-
ten mit Half-Slip-Bedingung etwas stabiler wird. Das Auftreten der stochastisch
angeregten Regimeiibergidnge wird dadurch zu etwas grofleren Windschubpara-
metern ¢ verschoben. Im Gegensatz dazu verursacht die Verwendung von einer
Free-Slip-Bedingung (v = 0) eine Destabilisierung des Jets. Fiir das Auftreten der
Regimeiibergédnge bedeutet das eine Verschiebung hin zu niedrigeren Windschub-
parametern ¢. Zusétzlich verkiirzen sich die charakteristischen Aufenthaltszeiten
des Systems im nichtsymmetrischen Regime im Vergleich zu Half-Slip- und No-

Slip-Bedingung.

Anfangsbedingungen: Im folgenden wird untersucht, inwieweit das dokumentierte

Regimeverhalten des Modells von den Anfangsbedingungen abhéngig ist. Ins-
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besondere wird der nichtsymmetrische Zustand (Abbildung 2.18b) in einigen
Experimenten mit und ohne stochastischen Antrieb als Startbedingung verwen-
det. Es zeigt sich, dafl die Wahl des anfénglichen Zustands keinen Einflu} auf
das zeitabhdngige Regimeverhalten des Modells hat. Das System verharrt nie-
mals ldnger in dem nichtsymmetrischen Zustand als in dem entsprechenden aus
der Ruhe startenden Experiment. Das bedeutet, das nichtsymmetrische Regime
ist in der Tat ein instabiler Zustand. Des weiteren wird auch das spiegelsym-
metrische Pendant des nichtsymmetrischen Regimes (Abbildung 2.18b) als An-
fangsbedingung benutzt. In der quasigeostrophischen Theorie ist auch dieser Zu-
stand aufgrund der Symmetrieeigenschaft ¢)(—y) = —1(y) eine stationire Lésung
des Double-Gyre-Modells. In diesem Fall fillt das Modell sofort in den quasi-
antisymmetrischen oder nichtsymmetrischen Zustand zuriick; es gibt keinerlei
Anzeichen dafiir, dafl das Modell jemals das Spiegelbild des beobachteten nicht-

symmetrischen Zustands einnimmt.

Beckendimension: Um die Sensitivitit der Regimeiibergdnge beziiglich der
Beckendimension zu untersuchen, werden Experimente mit einem etwas gréfie-
ren Becken der Dimension L, = 3600 km und L, = 2800 km durchgefiihrt. Diese
Beckendimension wird z.B. in den schon zitierten Arbeiten von McCalpin und
Haidvogel (1996) und Primeau (1998a) verwendet. Es werden drei Experimen-
te durch die Inhomogenitétsparameter A = 450, 900 und 1800 km definiert; A
wird aufgrund des gréfleren Beckens auch etwas grofler gewdhlt. Weiterhin wird
wieder ein viertes Experiment ohne stochastischen Antrieb durchgefiihrt. Alle
weiteren Parameter werden nicht veréndert (siche Tabelle 2.1). Es zeigt sich, daf3
die Verwendung des etwas grofieren Beckens das Regimeverhalten des stochastisch
angetriebenen Double-Gyre-Modells nicht verdndert. Der rdumlich inhomogene
stochastische Antrieb verursacht auch im grofleren Becken die Regimeiibergédnge
zwischen dem quasi-antisymmetrischen und dem nichtsymmetrischen Zustand.
Das nichtsymmetrische Regime hoher transienter Energie im Falle des grofleren
Beckens ist in Abbildung 2.24 zu sehen. Man beachte, dafy der nichtsymmetrische
Zustand in Abbildung 2.24 qualitativ vergleichbar mit dem Zustand in Abbildung
2.18b ist.
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Abbildung 2.24: Charakteristisches Muster der Stromfunktion v [10° m® s™!] des
nichtsymmetrischen Regimes hoher transienter Energie fiir das Sensitivitatsexpe-
riment mit einem gréfieren Becken (L, = 3600 km, L, = 2800 km); ¢ = 1 und

A = 450 km. Die Achsen sind horizontale Entfernungen in Kilometern.

e. Zusammenfassung

Obwohl sich das Regimeverhalten des stochastisch angetriebenen Double-Gyre-
Modells mit zunehmender Nichtlinearitédt in bezug auf die Aufenthaltsdauer im
nichtsymmetrischen Regime und den Ubergangswahrscheinlichkeiten zwischen
den Regimen sehr komplex zu verdndern scheint, kénnen die Ergebnisse der

durchgefiihrten Experimente folgendermaflen zusammengefaf3t werden:

e Das Double-Gyre-Modell mit einem zusatzlichen rdumlich inhomogenen
stochastischen Windschub zeigt ein deutlich bimodales Verhalten in ei-
nem stark nichtlinearen Parameterbereich. Diese Bimodalitdt wird durch
ein quasi-antisymmetrisches und ein nichtsymmetrisches Regime gekenn-

zeichnet.

e Das nichtsymmetrische Regime kann einer instabilen stationdren Lésung

des quasigeostrophischen und stationdar angetriebenen Double-Gyre-
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Problems in einem etwas gréfleren Becken zugeordnet werden.

¢ Das nichtsymmetrische Regime erscheint nicht im stationér angetriebenen
Fall. Es erscheint auch nicht, wenn das Modell mit einem rdumlich nahe-
zu homogenen stochastischen Windschub angeregt wird. Das bedeutet, die
Regimeiibergdnge werden durch die rdumliche Inhomogenitédt des stocha-

stischen Antriebs ausgelost.

e Der Regimeiibergang wird durch eine anormale positive Kriimmung des
ozeanischen Jets eingeleitet. Nach dem Regimewechsel bleibt die Zirkula-
tion fiir einen Zeitraum von wenigen Jahren bis zu einigen Jahrzehnten
in dem nichtsymmetrischen Zustand, bevor sich die Rezirkulationszelle des

Jets ablst und das System in den quasi-antisymmetrischen Zustand zuriick-

kehrt.

e Das Auftreten der stochastisch angeregten Regimeiibergénge hangt nicht
sensitiv von den verwendeten Randbedingungen, Anfangsbedingungen oder

der Beckengrofie ab.

Das bedeutet, das Regimeverhalten des Ozeans wird durch die rdumliche Inho-
mogenitdt des Stormtracks stark verdndert. Solch ein Phinomen kann im all-
gemeinen als “Noise-Induced-Transition” bezeichnet werden (Horsthemke und
Lefever 1984). Noise-Induced-Transitions konnen auftreten, sobald ein urspriing-
lich deterministisches System durch einen stochastischen Anteil im Antrieb oder
in den Parametern zu einem stochastischen dynamischen System wird. Im Falle
einer Noise-Induced-Transition verdndert sich die qualitative Struktur der Wahr-
scheinlichkeitsdichtefunktion des Systems in Abhéngigkeit von dem vorgegebenen
Rauschen. Im vorliegenden Fall beobachtet man eine Verdnderung der qualita-
tiven Struktur des Systems in Abhéngigkeit von der rdumlichen Struktur des
stochastischen Antriebs. Dieses charakteristische Verhalten kann in den Histo-
grammen der transienten kinetischen Energie beobachtet werden. In Abbildung
2.25 sind die Histogramme der stochastisch angeregten Experimente mit dem
Windschubparameter ¢ = 1.3 und der Half-Slip-Bedingung (v = 0.5) gezeigt.
Diese Experimente werden als Beispiel ausgewdhlt, da die Regimeiibergénge im
Falle des raumlich inhomogenen Rauschens sehr ausgeprigt sind (sieche Abbil-
dung 2.23). Die Experimente mit A = 1200 km und A = 600 km besuchen in der
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Abbildung 2.25: Normierte Histogramme der transienten kinetischen Energie
[J m~?] fiir die Experimente mit A = 1200, 600 und 300 km, ¢ = 1.3, L, = L, =
2400 km und einer Half-Slip-Bedingung (y = 0.5). Die vertikale Linie trennt das
quasi-antisymmetrische (Regime 1) von dem nichtsymmetrischen Regime (Re-

gime 2) und visualisiert die “Noise-Induced-Transition”.

500-jahrigen Integration niemals den nichtsymmetrischen Zustand hoher transi-
enter Energie. Die Histogramme zeigen daher nur den quasi-antisymmetrischen

2. Die qualitative

Zustand niedriger transienter Energie unterhalb von 3000 J m™
Struktur des Histogramms verdndert sich, sobald der stark rdumlich inhomogene
stochastische Windschub verwendet wird (A = 300 km). Das System besucht nun
auch das nichtsymmetrische Zirkulationsregime mit transienten Energien ober-
halb von 3000 J m 2. Da die Varianz des nichtsymmetrischen Zustands relativ
grof ist, ist dieses Regime nicht durch einen Peak, sondern durch ein Plateau im

entsprechenden Histogramm gekennzeichnet.
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2.3.3 Diskussion

Das vereinfachte Modell der windgetriebenen, stark nichtlinearen Zirkulation des
Ozeans, angetrieben durch eine Kombination des Double-Gyre-Windschubs und
einem raumlich inhomogenen stochastischen Antrieb, zeigt ein bimodales Verhal-
ten. Ein Regime zeigt eine quasi-antisymmetrische Zirkulation mit einem weit
in das Becken hineinreichenden zonal ausgerichteten Jet. Ein mehr oder weni-
ger starkes Mdandrieren des Jets in Abhdngigkeit von der Reynolds-Zahl und
des stochastischen Antriebs verédndert dabei nicht die charakteristische quasi-
antisymmetrische Struktur der Zirkulation. Das Auftreten des zweiten Regimes
héngt von der Wahl der rdumlichen Inhomogenitédt des Rauschens ab; es zeichnet
sich durch ein nichtsymmetrisches Zirkulationsmuster aus, welches durch einen
nord-&stlich ausgerichteten Jet und sehr grofle Transporte im ndérdlichen zyklo-

nalen Rezirkulationswirbel gekennzeichnet ist.

Das unerwartete Phdnomen in den vorgestellten Experimenten ist das Auftreten
des nichtsymmetrischen Zirkulationsregimes (Abbildung 2.18b), welches durch
die rdumliche Inhomogenitédt des idealisierten Stormtracks ausgelost wird. Die-
ses Regime wird fiir Reynolds-Zahlen zwischen Re ~ 1.86 und Re ~ 2.76
beobachtet. Hohere Reynolds-Zahlen werden in der vorliegenden Studie nicht
betrachtet. Des weiteren zeigt sich, dafl das Auftreten der stochastisch ange-
regten Regimeiibergdnge nicht sensitiv von den verwendeten Randbedingungen,
Anfangsbedingungen oder der Grofle des Beckens abhéngt. Es scheint, dafl der
nichtsymmetrische Zustand einer instabilen stationdren Losung des Double-Gyre-
Modells entspricht, der in einem quasigeostrophischen Reduced-Gravity-Modell
von Primeau (1998a) fiir Reynolds-Zahlen zwischen Re =~ 0.4 und Re ~ 1.8
gefunden wird; er verwendet allerdings ein etwas grofleres Becken, Free-Slip-
Randbedingungen und biharmonische Reibung (Primeau (1998a) und McCal-
pin und Haidvogel (1996) benutzen das gleiche Modell und identische Parame-
ter). Dieses nichtsymmetrische Regime erscheint weder im stationér angetriebe-
nen Fall, noch mit einem rdumlich nahezu homogenen stochastischen Antrieb.
Dieses Verhalten ist konsistent mit der Arbeit von McCalpin und Haidvogel
(1996), die keinerlei Anzeichen des in diesem Abschnitt diskutierten nichtsymme-
trischen Zustands in ihren stationdr angetriebenen Double-Gyre-Experimenten
finden. McCalpin und Haidvogel (1996) zeigen jedoch, dafl das quasigeostro-
phische Double-Gyre-Modell mit einem leicht asymmetrischen Windschub drei
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Abbildung 2.26: Charakf@istis®le 78%%ationsmusfer de‘roﬁegirerol%oausso 8 Arbeit
von McCalpin und Haidvogel (1996). Abgebildet sind Schichtdickenanomalien

mit einem Isolinienabstand von 20 m. Oben links: Langzeitmittel; oben rechts:

quasi-antisymmetrischer Zustand; unten links: antisymmetrischer Zustand; unten
rechts: nichtsymmetrischer Zustand. Die Achsen sind horizontale Entfernungen

in Kilometern.
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bevorzugt angenommene Regime besitzt. Zwei Zustdnde zeigen eine antisym-
metrische, bzw. quasi-antisymmetrische Zirkulation, ein weiterer Zustand eine
stark nichtsymmetrische Zirkulation (siehe Abbildung 2.26). Dieses Verhalten
wird fiir Reynolds-Zahlen zwischen Re &~ 1 und Re = 3 gefunden. Ein vergleich-
bares Regimeverhalten wird mit den in dieser Arbeit benutzten primitiven Glei-
chungen, angetrieben durch einen stationiren antisymmetrischen Double-Gyre-
Antrieb, unter der Verwendung von Free-Slip-Randbedingungen auch gefunden.
Es ist dabei sehr wichtig anzumerken, dafl der nichtsymmetrische Zustand von
McCalpin und Haidvogel (1996) eindeutig von dem in dieser Arbeit diskutier-
ten nichtsymmetrischen Zustand zu unterscheiden ist: Man vergleiche dazu das
Regime in Abbildung 2.18b mit dem nichtsymmetrischen Regime in Abbildung
2.26. Es wird daher angenommen, dafl der rdumlich inhomogene stochastische
Windschub das System in die N&he der instabilen nichtsymmetrischen Lésung
bringt, was im Phasenraum des deterministischen Modells nicht m&glich ist. Der
instabile Fixpunkt ist dann in der Lage, das Modell zeitweise in diesem Zustand

zu halten.

Obwohl die stationdren Losungen des verwendeten Modells nicht explizit be-
rechnet werden, erscheint es dennoch glaubwiirdig, dafl das nichtsymmetrische
Zirkulationsregime in der Tat eine instabile stationdre Losung des Systems ist.
Unterstiitzt wird diese Vorstellung dadurch, dal die qualitative Struktur der
Fixpunkte des Double-Gyre-Modells nicht sensitiv von der Modellkonfiguration
abhingt.

FEin r&umlich inhomogener stochastischer Windschub ist also in der Lage, das
Regimeverhalten der windgetriebenen Ozeanzirkulation, jedenfalls unter Ver-
wendung der speziellen Modellkonfiguration, signifikant zu verdndern. Der Re-
gimeiibergang wird durch eine anormale positive Kriimmung des Jets eingeleitet.
Diese Struktur wird ohne das rdumlich inhomogene Rauschen nicht erreicht. Die
Inhomogenitidt des Rauschens erzeugt ausgepriagte Anomalien der Windschub-
vorticity, die ihrerseits Rossby-Wellen antreiben. Diese Wellen sind nun in der
Lage, den Jet so zu deformieren, dafl das System in den Einzugsbereich des in-
stabilen nichtsymmetrischen Regimes kommt, was den Regimewechsel vom quasi-
antisymmetrischen in den nichtsymmetrischen Zustand bewirkt. Der Ubergang
zuriick in den quasi-antisymmetrischen Zustand wird durch die Ablésung der
antizyklonalen Rezirkulationszelle am ostwirtigen Ende des Jets verursacht. Es

bleibt zu erwdhnen, dafl der stark idealisierte Stormtrack, genauso wie auch der
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stationdre antisymmetrische Double-Gyre-Antrieb, nicht den Anspruch erhebt,
die Atmosphéire realitdtsnah darzustellen. Es wird aber angenommen, dafl das
Konzept des rdumlich inhomogenen stochastischen Antriebs in Verbindung mit
dem klassischen, stark nichtlinearen Double-Gyre-Modell ein sinnvolles Werkzeug

zum Studium des Regimeverhaltens der windgetriebenen Zirkulation ist.

Das Regimeverhalten der windgetriebenen Zirkulation kann also signifikant durch
den atmosphérischen Stormtrack modifiziert werden. In diesem Sinne wird einer-
seits die Mutmafiung von Cessi und lerley (1995) untermauert, dafl stabile und
instabile stationdre Ldsungen zur Variabilitit der windgetriebenen Zirkulation
beitragen. Andererseits wird auch die prinzipielle Bedeutung des stochastischen
Antriebs fiir die Ozeanzirkulation unterstrichen, die iiber das lineare Modell von
Hasselmann (1976) hinausgeht.
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Kapitel 3
Atmosphéare

In diesem Kapitel wird das Konzept der stochastischen Klimamodellierung auf ein
einfaches Modell der Atmosphére angewendet. Dazu wird ein nichtlineares Low-
Order-Modell eingesetzt, um den Einflu einer multiplikativen stochastischen
Komponente, welche die Turbulenz der atmosphérischen Grenzschicht parametri-
siert, auf das Regimeverhalten der Zirkulation in mittleren Breiten konzeptionell
zu untersuchen. Der Schwerpunkt liegt dabei auf dem Ph&nomen der “Noise-
Induced-Transition”. Eine solche qualitative Verdnderung der Aufenthaltswahr-
scheinlichkeiten im Phasenraum des Systems kann durch eine multiplikative sto-

chastische Komponente ausgelést werden.

3.1 Motivation

Es ist seit langem bekannt, dafl die atmosphirische Zirkulation der mittleren
Breiten ein ausgepragtes Regimeverhalten aufweist. Dieses Verhalten duflert sich
durch die Wiederkehr von charakteristischen Mustern, z.B. einer blockierenden
und einer nicht blockierenden Zirkulation. Die blockierende Lage ist durch eine
ausgepragte Wellenform, die nicht blockierende Lage durch eine nahezu zonale
Stromung gekennzeichnet. Diese Charakterisierung kann auch durch einen zona-
len Index, der den meridionalen Druckgradienten beschreibt, wiedergegeben wer-
den: Die nahezu zonale Strémung der nicht blockierenden Lage hat eine hohen
zonalen Index (High-Index-Flow), die blockierende Lage dagegen hat einen nied-

rigen zonalen Index (Low-Index-Flow). Einen Uberblick iiber das atmosphérische
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Regimeverhalten in mittleren Breiten gibt Pandolfo (1993); die genauen Ursachen

und Mechanismen sind allerdings weitestgehend unbekannt.

Eine weit verbreitete Hypothese nimmt an, dal das atmosphéarische Regimever-
halten durch multiple stationdre Lésungen der zugrundeliegenden nichtlinearen
Gleichungen bestimmt wird. Regime sind dabei Regionen im Phasenraum des
Systems, die durch eine lokal erh6hte Aufenthaltswahrscheinlichkeit der Phasen-
raumtrajektorie ausgezeichnet sind. Diese Hypothese wird zuerst von Charney
und DeVore (1979) in einer vereinfachten Modellumgebung formuliert. Dieses
niedrigdimensionale spektrale Modell der barotropen quasigeostrophischen Vor-
ticitygleichung (CDV-Modell) ist in der Lage, die Existenz von blockierenden
und nicht blockierenden Wetterlagen als stabile stationdre Losungen zu erkliren,
ohne jedoch interne Variabilitdt zu zeigen. Es ist sogar moglich, dafl ein insta-
biler stationdrer Zustand des Modells, welcher nur in wenigen Moden instabil,
aber in vielen Moden stabil ist, die Trajektorie des Systems zeitweise in der Nihe
des eigentlich instabilen Fixpunkts halten kann, wie Legras und Ghil (1985) fiir
ein atmosphirisches Modell zeigen. Dessenungeachtet liefern die Analysen von
Beobachtungsdaten keine eindeutigen Hinweise auf die Existenz von multiplen
stationdren Zustidnden der atmosphérischen Zirkulation. Auflerdem wird auch
kontrovers diskutiert, inwieweit die Struktur des Phasenraums niedrigdimensio-
naler spektraler Modelle iiberhaupt auf die eines komplexeren Modells abgebildet
wird (Tung und Rosenthal 1985).

Ein entscheidender Schwachpunkt des niedrigdimensionalen CDV-Modells ist,
dafl es keinerlei interne Schwankungen zeigt und die Trajektorien des Systems
daher immer in einen der beiden stabilen Fixpunkte enden. Das Modell ist zwar
in der Lage, die Existenz von blockierenden und nicht blockierenden Wetterlagen
konzeptionell zu erkldren, es besitzt jedoch keine durch Nichtlinearitdten aus-
geloste interne Variabilitét. Das bedeutet, dal das deterministische CDV-Modell
keine Ubergénge zwischen den stationsren Zustinden darstellen kann. Um dieses
Problem innerhalb der Low-Order-Umgebung des CDV-Modells zu 16sen, muf} der
deterministische Ansatz aufgegeben und die Regimeiibergdnge durch eine stocha-
stische Anregung erzwungen werden. Oft werden die durch den spektralen Ansatz
vernachlassigten Mechanismen und Prozesse durch additives Rauschen parame-
trisiert. Dieser Ansatz wird fiir das CDV-Modell von Egger (1981), Benzi et al.
(1984) und DeSwart und Grasman (1987) verfolgt. Es zeigt sich, dafl der addi-

tive stochastische Antrieb das System abhéngig von der Parameterkonstellation
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dazu bringen kann, die beiden stabilen Zustinde aufzusuchen; das Modell zeigt
dadurch ein bimodales Verhalten. Weiterhin ergibt sich, daBl sogar die Umge-
bung des instabilen Fixpunkts bei den Regimeiibergéngen bevorzugt aufgesucht
wird. Dieses Verhalten untermauert die Vorstellung von Legras und Ghil (1985),
dafl auch instabile stationdre Losungen signifikant zur Dynamik eines Modells

beitragen kénnen.

In vielen Klimamodellen wird der stochastische Anteil als additive Komponen-
te des Antriebs eingefiihrt. Das bedeutet, dafl die Amplitude des stochastischen
Antriebs nicht vom Zustand des Systems abhéngt. Es ist aber auch mdoglich,
extern vorgegebene Modellparameter nicht als eine Konstante zu betrachten,
sondern diese stochastisch um einen Mittelwert fluktuieren zu lassen. In solch
einem Fall erscheint der stochastische Anteil des Modells als multiplikatives Rau-
schen. Der EinfluB der stochastischen Komponente auf das System hidngt dann
vom Zustand des Systems selber ab. Es ist bekannt, daff solch ein multipli-
katives Rauschen einen bedeutenderen EinfluB auf das Verhalten nichtlinearer
dynamischer Systeme haben kann als ein additives (Horsthemke und Lefever
1984; Landa und McClintock 2000). Ein Beispiel dafiir ist das Phidnomen der
“Noise-Induced-Transition” (Horsthemke und Lefever 1984), das im vorherge-
henden Kapitel schon kurz angedeutet wurde. Noise-Induced-Transitions kénnen
auftreten, sobald ein urspriinglich deterministisches System durch einen stochasti-
schen Anteil zu einem stochastischen dynamischen System wird; dabei verdndert
sich die qualitative Struktur der Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion des Systems

in Abhéngigkeit von dem vorgegebenen Rauschen.

In diesem Kapitel wird das Konzept des multiplikativen Rauschens und der Noise-
Induced-Transitions auf ein barotropes quasigeostrophisches Modell der atmo-
sphérischen Stromung iiber einer einfachen Topographie angewendet. Die spek-
trale Darstellung dieser Modellkonfiguration liefert das klassische CDV-Modell.
Neben einem additiven stochastischen Antrieb wird auch die extern vorgegebene
Dampfung des Systems als stochastischer Proze3 um einen Mittelwert parame-
trisiert. Durch diesen Ansatz wird der turbulente Charakter der atmospharischen
Grenzschicht, die in dem barotropen Modell nicht enthalten ist, konzeptionell wie-
dergegeben. Aufgrund dieser stochastischen Parametrisierung der Ekman-Schicht
erhilt das System eine multiplikative stochastische Komponente: Der Effekt die-
ses stochastischen Terms hingt also vom Zustand des Systems selbst ab. Dement-

sprechend liegt der Schwerpunkt in diesem Kapitel auf der Analyse der Dyna-
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mik des CDV-Modells mit einer additiven und einer multiplikativen stochasti-
schen Komponente. Des weiteren wird kurz qualitativ beleuchtet, inwieweit sich
die Phdnomenologie des stochastisch angetriebenen CDV-Modells in einem ent-
sprechend stochastisch angetriebenen hochauflésenden Modell wiederfinden 148t.
In diesem Zusammenhang ist es wichtig anzumerken, dafl Charney und DeVore
(1979) die stationdren Lésungen des deterministischen Low-Order-Modells auch
in einem entsprechenden Gitterpunktsmodell mit sehr viel mehr Freiheitsgraden
wiederfinden. Dessenungeachtet ist es aber nicht von vornherein klar, ob eine
Noise-Induced-Transition eines Low-Order-Modells auch in einer entsprechenden

hochauflésenden Modellkonfiguration wiedergegeben wird.

3.2 Das quasigeostrophische Modell

a. Die quasigeostrophische Flachwassergleichung

Das zugrundeliegende Modell in diesem Kapitel ist die barotrope quasigeostrophi-
sche Vorticitygleichung eines Fluids der Schichtdicke H {iber einer Topographie
h(z,y). Auf der B-Ebene in mittleren Breiten ergibt sich die Gleichung

O (V%) +J (1/), Vit o ﬁy> = —fpEVi ) (31)
mit der Stromfunktion ¢(z,y,t), dem Jacobi-Operator J(a,b) = da/dz 0b/dy —
da/dy 8b/0z und dem Quadrat des inversen Rossby-Radius y% = f2/gH; g ist die
Schwerebeschleunigung und fj der Coriolis-Parameter. Die rechte Seite von (3.1)
enthilt eine reibungsbedingte Senke und eine Quelle von Vorticity. Der Eintrag
von Vorticity erfolgt durch die Relaxation der prognostischen Vorticity V21 auf
ein vorgegebenes Feld V21*. Die vorgegebene Stromfunktion v* parametrisiert
dabei den meridionalen Temperaturgradienten zwischen Aquator und Pol. Der
Antriebs- und Dissipationsterm sind proportional zur Mé&chtigkeit der Boden-
Ekman-Schicht Dp = (24,/f;)!/?, mit dem vertikalen Austauschkoeffizienten
A,. Die charakteristische Dampfungszeitskala der quasigeostrophischen Stromung
unter dem Einflu der Boden-Ekman-Schicht ist 7 = 2H/ foDg = 2/(foEY/?), mit
der vertikalen Ekman-Zahl E, = (24,)/(foH?). Eine detaillierte Herleitung und
Diskussion der quasigeostrophischen Dynamik findet sich z.B. in Pedlosky (1987).
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Coriolis-Parameter fo=10x10"*s!

(-Effekt B=16x10""1"m™1s?
Schichtdicke H=1x10*m
Boden-Ekman-Schicht Dr=120m
Schwerebeschleunigung g=981ms2
Amplitude der Topographie hy = 500 m

Amplitude des Antriebs P = 6.7 x 10°m? s7!
Kanaldimension L,=3x10°m

L,=15x10°m

Tabelle 3.1: Dimensionsbehaftete Parameter des Atmosph&drenmodells.

Im folgenden wird ein Kanal mit einer zonalen Linge 0 < = < L, und einer meri-
dionalen Ausdehnung 0 < y < L, betrachtet. Zur Lésung der Gleichung bedarf es
noch der Formulierung geeigneter Randbedingungen. Auf den zonalen Réndern
verschwindet natiirlich der Transport normal zur Berandung: Das bedeutet, die
Stromfunktion 1) ist konstant an den Stellen y = 0 und y = L,. Des weiteren
werden auf den meridionalen Rédndern periodische Randbedingungen verwendet;
es gilt also ¢ (z,y,t) = Y(z + L., y,1).

Die Topographie h(z,y) und der Antrieb ¢* werden konzeptionell durch die tri-
gonometrischen Funktionen Sinus und Cosinus dargestellt, welche eine einfache
Berg- und Tal-Struktur der Amplitude hy und einen meridionalen Stromfunkti-

onsgradienten der Amplitude v wiedergeben:

2mx T T
. )sin(ZY), 4 = ¢ cos(-2) (3.2)

h(z,y) = hgcos( I, I,

Die in diesem Kapitel benutzten dimensionsbehafteten Modellparameter sind in
Tabelle 3.1 zusammengestellt. Die Werte aller Parameter sind entsprechend der

Arbeit von DeSwart und Grasman (1987) gewihlt worden.

b. Das spektrale Low-Order-Modell

Ein spektrales Modell von (3.1) und (3.2) kann durch eine Entwicklung der Fel-
der ¢, ¥* und h in orthonormale Eigenfunktionen des Laplace-Operators herge-
leitet werden. Das in dieser Arbeit verwendete Low-Order-Modell beriicksichtigt

nur drei Moden; die Herleitung findet sich in Anhang B. Die dimensionslosen
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Gleichungen der spektralen Low-Order-Approximation des quasigeostrophischen

Modells (3.1) mit dem Antrieb und der Topographie gem&f (3.2) sind

.')'2‘1 = b.’L‘g — C(.’El — .'L‘T)
1
.'j?g = —ab ((El — éﬁ) Ir3 — CLL'Q
. 1 1
z3 = ab <;1:1 — iﬁ) Ty — 5a%1 — Czs (3.3)

Dieses System gewohnlicher Differentialgleichungen wird iiblicherweise als das
CDV-Modell, bzw. als die CDV-Gleichungen bezeichnet. Es ist bekannt, dafl
das nichtlineare System (3.3) fiir einen grofien Parameterbereich drei stationére
Loésungen besitzt. Diese Losungen werden im folgenden mit Fy, Fs; und Fj3 be-
zeichnet. Die in dieser Studie verwendeten dimensionslosen Parameter in (3.3)
sind identisch mit DeSwart und Grasman (1987): a = 1,6 =1, C = 0.2, 2] =
4.19 und B = 2.55. Die Stromfunktionen der zu diesen Parametern gehérenden
stationdren Losungen Fy, E5 und E3 sind in Abbildung 3.1 zu sehen. Der erste
stabile Zustand F; = (3.91,0.74,—0.06) zeigt eine nahezu zonale, nach Osten
gerichtete Stromung mit einem hohen zonalen Index. In dem Konzept von Char-
ney und DeVore (1979) ist das die nicht blockierende Lage. Der weitere stabile
Zustand E3 = (0.94,—1.06, —0.65) zeigt eine ausgeprigte Wellenform mit einem
Hochdruckgebiet iiber dem Tal, das allerdings gegeniiber der Topographie et-
was nach Osten versetzt ist. Diese Stromung hat einen niedrigen zonalen Index
und stellt dementsprechend die blockierende Lage dar. Der einzige instabile Zu-
stand Fy = (1.88,1.40, —0.46) zeigt ein zwischen den stabilen Lagen angesiedeltes
Stromungsmuster. Fiir beliebige Anfangsbedingungen endet die Phasenraumtra-
jektorie des CDV-Modells (3.3) immer in einem der beiden stabilen Fixpunkte
FE; oder Ej3. Eine detaillierte Diskussion des CDV-Modells findet man in den Ar-
beiten von Charney und DeVore (1979), Egger (1981) und DeSwart (1988). Ins-
besondere zeigen Charney und DeVore (1979), dafl die stationdren Lésungen des
Low-Order-Modells (3.3) auch in einem entsprechenden Gitterpunktsmodell mit
sehr viel mehr Freiheitsgraden wiedergefunden werden; die stationidren Zustdnde
des CDV-Modells sind also kein Artefakt der niedrigen spektralen Auflésung der
zugrundeliegenden Gleichungen (3.1) und (3.2).
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Equilibrium 1 (stable)

Abbildung 3.1: Dimensionslose Stromfunktionen 1 fiir die drei stationdren
Zusténde des deterministischen CDV-Modells (a = 1, b = 1, C = 0.2, z} =
4.19, B = 2.55).



c. Das stochastische CDV-Modell und die dazugehorige Fokker-Planck-Gleichung

Das deterministische CDV-Modell ist in dem Sinne unrealistisch, dafl es nicht in
der Lage ist, Wechsel zwischen den stabilen Fixpunkten, also Regimeiibergidnge
darzustellen. Es liegt daher nahe, die fehlende interne Variabilitdt des Low-Order-
Modells durch eine stochastische Anregung zu parametrisieren, um die durch den
spektralen Ansatz vernachléssigten Skalen dennoch konzeptionell zu berticksich-
tigen. Wie von Egger (1981) erortert, existieren zwei verschiedene Maglichkeiten,
einen stochastischen Anteil in das CDV-Modell einzufiihren. Einerseits kénnen
die in den CDV-Gleichungen berticksichtigten Moden durch eine additive sto-
chastische Komponente angetrieben werden. Der additive stochastische Antrieb
parametrisiert dabei den Effekt der vernachlédssigten hheren Moden; dieser addi-
tive Ansatz wird von Egger (1981) verfolgt. Andererseits kénnen auch die extern
vorgegebenen Parameter als schnell fluktuierende Groéflien aufgefalt werden. Eg-
ger (1981) aufert die Vermutung, dafl zeitlich fluktuierende externe Parameter
die Stabilitdtseigenschaften der stationédren Losungen beeinflussen kénnen, ohne
jedoch eine entsprechende Gleichung aufzustellen und zu analysieren. Im Falle
des barotropen Modells (3.1), bzw. der daraus hergeleiteten CDV-Gleichungen
(3.3) erscheint es sinnvoll, die Dampfung des Systems als stochastische Grofle
zu parametrisieren, um den turbulenten Charakter der atmosphérischen Grenz-
schicht konzeptionell zu erfassen. Fiir das CDV-Modell bedeutet das, dafl der
Dampfungsparameter C' als eine um einen Mittelwert stochastisch fluktuierende
Grofle angesehen wird. Kombiniert man beide stochastischen Ansédtze im CDV-
Modell, so wird aus der urspriinglich deterministischen Differentialgleichung eine

stochastische Differentialgleichung:

iy = bzg— (C+n' )z —a}) +nf
1
Ty = —ab<$1—§5>$3—(0+77£/1)$2+77§4

1 1
23 = ab (wl — 55) Ty — 50T — (C + a5 + 03 (3.4)

nf sind dabei die additiven stochastischen Komponenten. Man beachte, dafl die
additive Stérung des mittleren Dampfungsparameters C' durch den stochastischen
Anteil nM zu einer multiplikativen stochastischen Komponente fiihrt, da 74 mit
x; multipliziert wird: Die Varianz, und somit der dynamische Effekt des stocha-
stischen Terms 7/ z; hingt vom Zustand des Systems ab. Es sei noch erwihnt,

daBl der Term 7 z* natiirlich eine additive stochastische Komponente ist. Der
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Einfachheit halber wird aber die Bezeichnung n} als multiplikatives Rauschen

durchgehend beibehalten.

Im folgenden sind alle stochastischen Komponenten 7{* und 7 voneinander un-
abhiingiges und gaufiverteiltes weifles Rauschen mit den Amplituden o und oM.

Fiir das weifle Rauschen 7(t) gilt also

(n(t)) =0,  (nt)n(t) = a*s(t —1) (3.5)

mit dem Mittelungsoperator (...) und der §-Funktion 6(t — t'). An dieser Stelle
sei darauf hingewiesen, dafl die “Dampfung” des Systems aufgrund des stocha-
stischen Ansatzes auch negative Werte annehmen kann. Dieser Widerspruch zur
Definition der Ekman-Schicht wird bewufit hingenommen, da der Schwerpunkt
in der vorliegenden Studie die konzeptionelle Untersuchung multiplikativen Rau-

schens in vereinfachten Modellen ist.

Das Verhalten einer stochastischen Differentialgleichung kann durch die ent-
sprechende Fokker-Planck-Gleichung bestimmt werden, welche die Wahrschein-
lichkeitsdichte im Phasenraum des Systems vollstdndig beschreibt. Fiir eine n-

dimensionale stochastische Differentialgleichung in der allgemeinen Form

dz - -
= =A@+ B@7" + 7" (3.6)

mit der n x n Matrix B folgt die Fokker-Planck-Gleichung fiir die Wahrschein-
lichkeitsdichtefunktion p(#,t) (siehe z.B. Gardiner 1985; Horsthemke und Lefever
1984; Honerkamp 1990):

Op(Z,t) _ 0 w0 .
8t = — Zl:a,’pz A2+C¥]Z’;(O'i) 8—% ik B] p(l’,t)
T U Ay 3 LW
2% Y0z, P
1 4 02
+ 52(‘%’ )daxf p(Z,1) (3.7)

Die Ableitungen wirken auf alle Funktionen, die rechts vom Operator stehen, es
sei denn, der Ableitungsoperator und die Funktion sind eingeklammert. Der Para-
meter a kann zwei verschiedene Werte annehmen, um zwei physikalisch sinnvolle

Interpretationen der stochastischen Integration zu liefern: die It6-Interpretation
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(e = 0) und die Stratonovich-Interpretation (a« = 1/2). Die Fokker-Planck-
Gleichung (3.7) beschreibt die Dynamik der Wahrscheinlichkeitsdichte p(Z,t) im
Phasenraum der stochastischen Differentialgleichung (3.6). Der erste Term in der
eckigen Klammer beschreibt die Dynamik des deterministischen Systems und
wird als deterministische Drift bezeichnet. Der zweite Term in der eckigen Klam-
mer, welcher nicht in der Ito-Interpretation (o = 0) erscheint, wird als stochasti-
sche Drift (Noise-Induced-Drift) bezeichnet. In der Stratonovich-Interpretation
(o = 1/2) werden die beiden Terme zusammen als effektive Drift bezeichnet.
Die verbleibenden Terme bewirken die Diffusion der Wahrscheinlichkeitsdichte
p(Z,t) im Phasenraum des Systems. Der erste Diffusionsterm ist eine Konsequenz
des multiplikativen Rauschens und hingt daher von der Struktur der Matrix B
ab. Der zweite Diffusionsterm gibt das additive Rauschen wieder und beinhaltet
dementsprechend nur Ableitungen der Wahrscheinlichdichte p(Z,t). Man beachte,
daf in dem speziellen Fall des stochastischen CDV-Modells (3.4) keine gemisch-
ten Ableitungen in der entsprechenden Fokker-Planck-Gleichung auftreten, da
die Matrix B dann eine sehr einfache Diagonalstruktur mit ausschlieflich linea-

ren Termen besitzt.

Eine ausfiihrliche Diskussion iiber stochastische Differentialgleichungen, Fokker-
Planck-Gleichung, stochastische Integration und den Unterschied zwischen der
[t6- und Stratonovich-Interpretation findet man in vielen Biichern und Arti-
keln (siehe z.B. Gardiner 1985; Horsthemke und Lefever 1984; Honerkamp 1990;
Riimelin 1982; Kloeden und Platen 1992; Penland und Matrosova 1994; Penland
1996). Es zeigt sich, daf} die Stratonovich-Interpretation die Situation wiedergibt,
in der sehr schnell fluktuierende Gréflen mit sehr kleinen, aber dennoch endlichen
Korrelationszeiten, als weifles Rauschen parametrisiert werden. Das bedeutet, dafl
bei physikalischen Problemen, in denen man aus einer zunéachst deterministischen
eine stochastische Differentialgleichung ableitet, die Stratonovich-Interpretation
angemessen ist. Die It6-Interpretation wird dagegen benutzt, wenn diskrete und
vollstdndig unkorrelierte Fluktuationen als kontinuierliches weifles Rauschen ap-

proximiert werden sollen.
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3.3 Ergebnisse

In diesem Abschnitt werden numerische Losungen der zum stochastischen
CDV-Modell (3.4) gehorenden Fokker-Planck-Gleichung in der Stratonovich-
Interpretation (o = 1/2) vorgestellt und diskutiert. Um die aus der Fokker-
Planck-Gleichung resultierenden Ergebnisse zu verifizieren und dynamisch zu
interpretieren, wird zusdtzlich auch das stochastische CDV-Modell in der
Stratonovich-Interpretation numerisch integriert. Des weiteren wird empirisch un-
tersucht, ob sich die Phdnomenologie des stochastischen CDV-Modells in einem

entsprechenden Gitterpunktsmodell qualitativ wiederfinden 1463t.

a. Lésungen der Fokker-Planck-Gleichung

Analytische Lésungen der Fokker-Planck-Gleichung (3.7) kénnen nur in we-
nigen Féllen gefunden werden; im allgemeinen miissen numerische Verfahren
verwendet werden. In dieser Studie wird das semi-implizite Chang-Cooper-
Verfahren zur Losung der zeitabhédngigen Fokker-Planck-Gleichung eingesetzt
(Chang und Cooper 1970; Park und Petrosian 1996). Die Chang-Cooper-Methode
ist ein die integrierte Wahrscheinlichkeitsdichte erhaltendes Finite-Differenzen-
Verfahren zweiter Ordnung in der Zeit. Es ist zur numerischen L&sung eindi-
mensionaler Fokker-Planck-Gleichungen entwickelt worden, kann aber mit Hil-
fe der Methode des Operatoren-Splittings problemlos zur Lésung mehrdimensi-
onaler Probleme erweitert werden (Park und Petrosian 1996; Press et al. 1992).
Als Integrationsgebiet wird ein Wiirfel der Kantenldnge 10 mit den Koordina-
ten [—2.5:7.5, =5 : 5, —5 : 5| verwendet, welcher die stationdren Losungen des
deterministischen CDV-Modells im Falle der benutzten Parameter einschlieft.
Der Wiirfel wird mit einem &quidistanten Gitter der Maschenweite 0.1 durch-
setzt. Das bedeutet, die Wahrscheinlichkeitdichtefunktion p(z,v,z,t) wird an
insgesamt 100 x 100 x 100 Gitterpunkten berechnet. Zur Integration wird ein
dimensionsloser Zeitschritt von 0.25 benutzt, was 0.96 Tagen in dimensionsbehaf-
teten Einheiten entspricht. Die Fokker-Planck-Gleichung wird zeitlich integriert
bis ein stationdrer Zustand der Wahrscheinlichkeitdichte erreicht wird. Es zeigt
sich, dafl die stationdre Losung unabhingig von den Anfangsbedingungen nach
spétestens 100 Tagen angenommen wird, was in Ubereinstimmung mit der Ar-
beit von Egger (1981) ist. Als Anfangsbedingung der Wahrscheinlichkeitsdichte p

wird eine kugelsymmetrische dreidimensionale Gaufiverteilung um den Ursprung
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Abbildung 3.2: Isofldchen der stationdren Wahrscheinlichkeitsdichte der Fokker-
Planck-Gleichung des stochastischen CDV-Modells mit multiplikativem und ad-
ditivem Rauschen: ¢ = 0.1und 62 =03 (i =1,2,3);a=1,b=1, C = 0.2,
] = 4.19, B = 2.55. Werte der Isoflichen von links oben nach rechts unten: 1.0,
2.0, 3.0, 4.0.
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Abbildung 3.3: Isoflichen der stationdren Wahrscheinlichkeitsdichte der Fokker-
Planck-Gleichung des stochastischen CDV-Modells mit multiplikativem und ad-
ditivem Rauschen: e = 02und 02 =03 (i =1,2,3);a=1,b=1,C = 0.2,
x] = 4.19, B = 2.55. Werte der Isoflichen von links oben nach rechts unten: 1.0,
1.5, 2.0, 2.5.
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Abbildung 3.4: Isoflichen der stationdren Wahrscheinlichkeitsdichte der Fokker-
Planck-Gleichung des stochastischen CDV-Modells mit multiplikativem und ad-
ditivem Rauschen: ¢ = 0.3 und 0 =03 (i =1,2,3);a=1,b=1,C = 0.2,
] =4.19, 8 = 2.55. Werte der Isoflichen von links oben nach rechts unten: 0.75,
1.25, 1.75, 2.25.
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Abbildung 3.5: Isoflichen der stationdren Wahrscheinlichkeitsdichte der Fokker-
Planck-Gleichung des stochastischen CDV-Modells mit multiplikativem und ad-
ditivem Rauschen: ¢ =04 und 0 =03 (i =1,2,3);a=1,b=1,C = 0.2,
] =4.19, 8 = 2.55. Werte der Isoflichen von links oben nach rechts unten: 0.75,
1.25, 1.75, 2.25.
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des Koordinatensystems mit der Standardabweichung eins verwendet. Andere
Anfangsbedingungen verdndern die im folgenden prisentierten Ergebnisse nicht.
Die Gesamtwahrscheinlichkeit, also die iiber das gesamte Gebiet integrierte Wahr-
scheinlichkeitsdichte, wird willkiirlich auf 100 gesetzt.

In den im folgenden vorgestellten numerischen Experimenten wird nur die Stérke
des multiplikativen Rauschens (o) variiert. Die Stéirke des additiven Rauschens
(c) und die Amplitude des Antriebs (z}) werden fiir die diskutierten Expe-
rimente nicht verdndert. Die deterministischen Parameter sind also weiterhin:
a=1,0b=1,C =02, 2] = 4.19, 8 = 2.55. Der Einfachheit halber haben die
Amplituden des multiplikativen und des additiven Rauschens in jeder der drei
Dimensionen den gleichen Wert: o = ¢ = ¢4 und o{! = 04 = 4. Die Stiirke
des additiven stochastischen Antriebs ist o/ = 0.3. Die stationéren Losungen der
Wahrscheinlichkeitsdichte werden als dreidimensionale Isoflaichen prasentiert. Fiir

jeden Wert des multiplikativen Rauschens 0 werden vier verschiedene Isoflichen
ausgewdhlt, um die dreidimensionale Struktur der Wahrscheinlichkeitsdichte zu
veranschaulichen. In den Abbildungen 3.2, 3.3, 3.4 und 3.5 sind die stationéren
Losungen der Fokker-Planck-Gleichung fiir die multiplikativen Amplituden oM =

0.1, 0.2, 0.3 und 0.4 zu sehen.

Fiir o™ = 0.1 (Abbildung 3.2) zeigt das System ein nahezu monomodales Ver-
halten mit niedrigem zonalem Index, also einer blockierenden Strémung (ohne
multiplikatives Rauschen zeigt sich ein vergleichbares Verhalten). Das bedeutet,
die bevorzugten Zustinde der Zirkulation sind in der Umgebung der stabilen sta-
tiondren Losung Fj zu finden. Nur die p = 1.0 Isofliche (1.0-Isofliche) zeigt den
Fixpunkt Fy, der die zonale Lage reprasentiert. Dessenungeachtet sind die Maxi-
ma der Wahrscheinlichkeitsdichte, mit Werten bis 9.0, innerhalb der 4.0-Isofliche
in der Umgebung vom Zustand E3 zu finden. Eine Erh6hung der Amplitude des
multiplikativen Rauschens auf o = 0.2 (Abbildung 3.3) bewirkt, daf} das System
eine schwache Bimodalitit zeigt. Wie schon in dem Experiment mit ¢ = 0.1
sind die maximalen Betrdge der Wahrscheinlichkeitsdichte, mit Werten bis 4.0,
innerhalb der 2.5-Isofliche in der Umgebung des Fixpunkts mit der blockieren-
den Zirkulation (Ej3) zu finden. Die nicht blockierende zonale Zirkulation besitzt
nun aber auch eine gewisse Wahrscheinlichkeit, bedingt durch ein sekundares Ma-
ximum der Wahrscheinlichkeitsdichte in der Nihe des Zustands Ej. Mit oM =
0.3 (Abbildung 3.4) zeigt das Modell eine ausgeprigte Bimodalitat mit zwei fast

gleich wahrscheinlichen Zusténden. Das absolute Maximum der Wahrscheinlich-
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keitsdichte, mit Werten bis 2.6, ist nun in der Nihe des zonalen, nicht blockieren-
den Fixpunkts F; zu finden. Der blockierende Zustand in der Umgebung von Ej
besitzt aber nur geringfiigig kleinere Aufenthaltswahrscheinlichkeiten. Das bedeu-
tet, dafl das System ein klar definiertes bimodales Verhalten zeigt. Eine weitere
Erhéhung der Amplitude des multiplikativen Rauschens auf 6¥ = 0.4 (Abbildung
3.5) bewirkt, daff das System nun bevorzugt den zonalen Zustand aufsucht, also
wieder ein monomodales Verhalten zeigt. Die hochsten Wahrscheinlichkeitsdich-
ten, mit Werten bis 2.9, sind innerhalb der 2.25-Isofliche in der Umgebung des
zonalen Zustands F; zu finden. Nur die 0.75-Isofliche zeigt noch einen deutlichen

Hinweis der blockierenden Zirkulation in der gréfleren Umgebung von Fj.

Zusammenfassend 148t sich feststellen, daf} sich die qualitative Struktur der Wahr-
scheinlichkeitsdichte des stochastischen CDV-Modells in Abhéngigkeit von der
Amplitude des multiplikativen Rauschens stark verdndert. Im Falle eines schwa-
chen (oder verschwindenden) multiplikativen Rauschens bevorzugt das System
den blockierenden Zustand. Eine sukzessive Erhéhung der Stédrke der multipli-
kativen stochastischen Komponente bewirkt, dafl das System zunehmend auch
den zonalen Zustand einnimmt. Der allmihliche Ubergang zum bevorzugt ange-
nommenen zonalen Zustand erfolgt iiber eine Bimodalitét fiir mittlere Werte des
multiplikativen Rauschens; starkes multiplikatives Rauschen zwingt das Modell
in den zonalen Zustand. Das bedeutet, das System durchlduft eine Noise-Induced-

Transition.

Es bleibt anzumerken, dafl identische Experimente auch mit der Ito-
Interpretation (a = 0) durchgefiihrt wurden. Es zeigt sich dabei, dafl sowohl die
Stratonovich-Interpretation als auch die It6-Interpretation nahezu identische Er-
gebnisse liefern. Insbesondere ist in beiden Féllen die Noise-Induced-Transition zu
beobachten. Die dynamische Aquivalenz der beiden Interpretationen ist dadurch
zu erkldren, dafl die multiplikativen Terme nur linear in den Komponenten z;
sind. Der Beitrag der stochastischen Drift zur Dynamik des Systems ist dement-
sprechend fiir nicht zu grofle Amplituden des multiplikativen Rauschens relativ

gering.
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Abbildung 3.6: Zeitreihen der z;-Komponente von Realisierungen des stochasti-
schen CDV-Modells mit additivem und multiplikativem Rauschen: a =1,b =1,
C=022t=419,8=25502=03(i=1,2,3). (a) cM =0.1, (b) M = 0.2,
(c) oM =0.3, (d) oM = 0.4. Man beachte die Noise-Induced-Transition.

b. Lésungen der stochastischen Differentialgleichung und Dynamik der Noise-

Induced-Transition

Um die aus der Fokker-Planck-Gleichung resultierenden Ergebnisse zu verifizie-
ren und dynamisch zu interpretieren, wird im folgenden das stochastische CDV-
Modell (3.4) in der Stratonovich-Interpretation integriert; die numerische Lésung
von (3.4) erfolgt mit dem stochastischen Euler-Verfahren (Riimelin 1982; Kloeden
und Platen 1992). In der numerischen Integration hat das nun zeitlich diskrete
gauf3verteilte weile Rauschen 7; die Standardabweichung o, da die kontinuierliche
Bedingung (n(t)n(t')) = ¢?8(t — t') numerisch natiirlich nicht zu erfiillen ist. Es
gilt also fiir diskrete Zeitschritte

<77t> =0, <77t77t’> = 025tt' (3.8)
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Abbildung 3.7: Normierte Histogramme der Zeitreihen der z;-Komponente von
Realisierungen des stochastischen CDV-Modells mit additivem und multiplikati-
vem Rauschen: a = 1,b=1,C = 0.2, 2% = 4.19, 8 = 255,04 =03 (i = 1, 2,
3). (a) oM = 0.1, (b) oM = 0.2, (c) o™ = 0.3, (d) ¢ = 0.4. Man beachte die

Noise-Induced-Transition.

mit dem Kronecker-Delta §;. Die Parameterkonstellation und der Versuchsauf-
bau sind dabei identisch mit den vorherigen Experimenten. Das stochastische
CDV-Modell wird mit einem Zeitschritt von 0.01 {iber insgesamt 10000 Zeit-
einheiten integriert, was einem dimensionsbehafteten Zeitraum von 106 Jahren
entspricht. Man beachte, dafl die so erzeugten Zeitreihen fiir jedes Experiment
natiirlich nur eine einzige endliche Realisierung eines stochastischen Prozesses
darstellen. Die Losung der Fokker-Planck-Gleichung gibt dagegen per Definition
die Wahrscheinlichkeitsdichte aus unendlich vielen Realisierungen wieder. Zeitrei-
hen der z;-Komponente von Realisierungen des CDV-Modells mit multiplikati-
vem Rauschen der Standardabweichungen ¢ = 0.1, 0.2, 0.3 und 0.4 sind in
Abbildung 3.6 zu sehen: Aus Griinden der Ubersichtlichkeit ist ein Ausschnitt
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von nur 1000 Zeiteinheiten ausgew@hlt worden. Die Histogramme der vollstandi-

gen Zeitreihen sind in Abbildung 3.7 dargestellt.

Fiir M = 0.1 bleibt die Trajektorie des Systems iiber den gesamten Integrations-
zeitraum in der Nihe des blockierenden Zustands E3 mit z; = 0.94 (Abbildung
3.6a). Das dazugehorige Histogramm (Abbildung 3.7a) verdeutlicht dieses Ver-
halten. Eine Erhéhung der Standardabweichung des multiplikativen Rauschens
auf oM = 0.2 bewirkt, da8 sich die Modelltrajektorie zeitweise in der Umge-
bung des zonalen Fixpunkts Fy mit z; = 3.91 aufhilt (Abbildung 3.6b). Es fallt
dabei auf, daBl die Varianz der Trajektorie im zonalen Zustand geringer ist als
im blockierenden. Die Bimodalitdt des Systems wird durch das entsprechende
Histogramm visualisiert (Abbildung 3.7b), wobei die blockierende Lage eine et-
was héhere Wahrscheinlichkeit besitzt als die zonale. Mit ¢ = 0.3 veréindert
sich das bimodale Verhalten des Modells dahingehend, dafl die Trajektorie des
Systems sich nun hiufiger in der Umgebung des zonalen Zustands FE; aufhélt
(Abbildung 3.6¢c). Auch nimmt die Varianz im blockierenden Zustand weiter zu;
die Varianz des zonalen Zustands verdndert sich dagegen nicht merklich. Das
entsprechende Histogramm offenbart, dafl der nicht blockierende Zustand nun
eine hohere Wahrscheinlichkeit besitzt als der blockierende (Abbildung 3.7¢). Ei-
ne weitere Erhchung der Standardabweichung des multiplikativen Rauschens auf
oM = 0.4 erhdht die Varianz des blockierenden Zustands deutlich, 18t den quali-
tativen Charakter der zonalen Lage aber nahezu unbeeinflufit (Abbildung 3.6d).
Das dazugehorige Histogramm zeigt, dafl die Bimodalitdt zugunsten des zonalen
Zustands verschwunden ist (Abbildung 3.7d).

Es 148t sich demnach feststellen, dafl die stochastische Differentialgleichung
des CDV-Modells (3.4) die Noise-Induced-Transition qualitativ gut wieder-
gibt. Wahrend eine Realisierung von (3.4) die Dynamik einer Trajektorie des
Systems beschreibt, bestimmt die entsprechende Fokker-Planck-Gleichung die
Wahrscheinlichkeitsdichte im Phasenraum des Systems. Eine Realisierung der
Modelltrajektorie erlaubt es allerdings, die zugrundeliegende Dynamik der Noise-
Induced-Transition genauer zu beleuchten. So zeigt sich z.B. in Abbildung 3.6,
dafl die Varianz des blockierenden Zustands mit zunehmender Amplitude des
multiplikativen Rauschens anwéchst, die Varianz der zonalen Lage, sofern sie an-
genommen wird, aber fast unverdndert bleibt. Dieses Verhalten kann durch den

Mechanismus, der zu einer Noise-Induced-Transition fiihrt, erklart werden.
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Abbildung 3.8: Schematischer Mechanismus der Noise-Induced-Transition; eine

detaillierte Diskussion befindet sich im Text.

Eine schematische Darstellung dieses Mechanismus ist in Abbildung 3.8 darge-
stellt. Zur Veranschaulichung wird dabei ein eindimensionales System mit zwei
stabilen stationdren Zustdnden, F; und FEj, betrachtet. Die Struktur des de-
terministischen Potentials soll die Dynamik und die Stabilitdtseigenschaften des
Systems veranschaulichen. Mit vom Zustand des Systems unabhingigem, also
additivem Rauschen ist der stabile Zustand E5 derjenige mit der groiten Wahr-
scheinlichkeit, da er einen sehr tiefen Potentialtopf besitzt. Der andere stabile
Zustand FE; wird im additiv stochastisch angetriebenen System nur sehr selten
angenommen. Die Situation verdndert sich, sobald das System eine multiplika-
tive stochastische Komponente erhélt. Der Effekt des multiplikativen Rauschens
hingt dabei vom Zustand des Systems ab. Ist nun der Effekt des multiplikativen
Rauschens in der ndheren Umgebung von E; geringer als an der Stelle Fj, so
andert sich das Verhalten des stochastischen Modells; ein solcher Fall tritt z.B.

ein, wenn fiir den stochastischen Teil des Systems gilt & = ... — n™ (z — z*) + n*,
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mit z* &~ F;. Die Wahrscheinlichkeit, dafl sich das System in der Ndhe von F;
aufhélt, steigt mit der Starke des multiplikativen Rauschens. Die relativ grofien
Amplituden der stochastischen Stérungen in der Umgebung von Fj, verglichen
mit der Umgebung von F;, beférdern die Modelltrajektorie sehr schnell in die
Umgebung von £;. Da die Amplituden der stochastischen Stérungen in der Ndhe
von FE; relativ klein sind, verweilt das System vergleichsweise lange in diesem
Zustand. Die Wahrscheinlichkeit der beiden Zustdnde kann also durch die Stérke
des multiplikativen Rauschens gesteuert werden. Aus dem deterministischen Po-
tential wird unter dem Einflu des multiplikativen Rauschens ein verdndertes
effektives Potential. Der hier nur in einer Dimension vorgestellte Mechanismus
tritt im stochastischen CDV-Modell in identischer Form in drei Dimensionen in
Erscheinung, um die im Modell beobachtete Noise-Induced-Transition zu verur-

sachen.

c. Ein qualitativer Vergleich mit einem Gitterpunktsmodell

In Anlehnung an die Arbeit von Charney und DeVore (1979) wird untersucht,
inwieweit sich das Verhalten des stochastischen CDV-Modells, insbesondere die
Noise-Induced-Transition, in einem entsprechenden Gitterpunktsmodell mit sehr
viel mehr Freiheitsgraden qualitativ wiederfinden 14f8t. Charney und DeVore
(1979) zeigen, dafl die stationdren Losungen des deterministischen Low-Order-
Modells kein Artefakt der niedrigen spektralen Auflésung sind, sondern auch in
einem hochauflésenden Modell zu finden sind. Man beachte allerdings, daf3 die-
ser Vergleich natiirlich nur einen rein empirischen, bzw. qualitativen Charakter
hat, da die beiden Modellkonzepte und die rdumlichen Auflésungen zu unter-
schiedlich sind, um quantitative Vergleiche durchzufiihren. Insbesondere ist es
sehr problematisch, die stochastische Darstellung des Dadmpfungsparameters im
Spektralmodell auf ein Gitterpunktsmodell zu iibertragen. Auch ist die genaue
numerische Behandlung von stochastischen partiellen Differentialgleichungen ein
ungelostes Problem. Dieser Abschnitt soll daher hauptséchlich als Anregung zu
einer detaillierteren Untersuchung des multiplikativen Rauschens in komplexeren

Modellen dienen.

Die dimensionsbehaftete quasigeostrophische Vorticitygleichung (3.1) mit der To-
pographie und dem Antrieb (3.2) und den Parametern gemifl Tabelle 3.1 wird

durch finite Differenzen in Raum und Zeit approximiert. Es werden dazu nur
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Standardverfahren eingesetzt, die in der gingigen Literatur diskutiert werden
(z.B. Kowalik und Murty 1993; Haltiner 1971; Press et al. 1992). Die Diskretisie-
rung im Raum erfolgt durch zentrierte Differenzen. Insbesondere wird der nicht-
lineare Jacobi-Operator durch das die Vorticity erhaltende Arakawa-Verfahren
approximiert. Die Diskretisierung in der Zeit erfolgt durch das Adams-Bashforth-
Verfahren dritter Ordnung. Die zu jedem Zeitschritt auftretende Helmholtz-
Gleichung wird durch zyklische Reduktion unter Anwendung der Programm-
bibliothek FISHPAK gelost (Swarztrauber und Sweet 1979). Die riumliche
Auflésung betragt Az = 120 km und Ay = 60 km. Das bedeutet, der Kanal
besitzt 25 x 25 Gitterpunkte. Der Zeitschritt betrdgt 1 Stunde. Die Stromfunk-
tion wird einmal am Tag abgespeichert. Entsprechend werden im folgenden auch
tagliche Werte der Stromfunktion prasentiert, um die stochastisch angeregte Va-

riabilitat zu visualisieren.

Die additive stochastische Komponente ist einfach ein zusatzlicher Term in Glei-
chung (3.1). Das weile Rauschen wird dabei rdumlich inkohirent gewahlt. Die
multiplikative stochastische Komponente ergibt sich dquivalent zu dem Low-
Order-Modell (3.4) aus der stochastischen Parametrisierung des Dampfungspara-
meters. Im dimensionsbehafteten Modell (3.1) wird also die Méachtigkeit Dg der
Ekman-Schicht durch weifles Rauschen 7(t) um einen Mittelwert Dy dargestellt:
Dy = Dg+n(t). Zwei unterschiedliche Ansétze werden im folgenden experimen-
tell verfolgt. Einerseits wird das Rauschen rdaumlich inkohdrent gew&hlt, um die
rdumliche Variabilitdt der Turbulenz in der Grenzschicht konzeptionell wieder-
zugeben. Das bedeutet, die Méachtigkeit der Ekman-Schicht wird auch im Raum
stochastisch behandelt. Andererseits wird eine rdumlich konstante, aber weiterhin
zeitlich stochastische Parametrisierung der Ekman-Schicht gewahlt. Die Méchtig-

keit der Ekman-Schicht variiert dann nur in der Zeit, aber nicht im Raum.

Es ergibt sich, dal das deterministische Gitterpunktsmodell fiir die verwendete
Parameterkonstellation in der Tat zwei stabile stationidre Zustinde besitzt. Die
entsprechenden Zirkulationsmuster sind in Abbildung 3.9 zu sehen. Der Zustand
in Abbildung 3.9a stellt die nicht blockierende Zirkulation dar, Abbildung 3.9b
reprasentiert die blockierende Lage. Die stationdren Losungen sind qualitativ
durchaus mit den stabilen Lésungen des deterministischen CDV-Modells (Abbil-
dung 3.1) vergleichbar; nur der zonale Zustand des Gitterpunktsmodells hat eine

etwas andere Struktur.
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Abbildung 3.9: Dimensionsbehaftete Stromfunktion [10° m? s™'] der beiden sta-
bilen stationdren Losungen des Gitterpunktsmodells: (a) nicht blockierender Zu-
stand, (b) blockierender Zustand. Die Achsen sind horizontale Entfernungen in

Kilometern.

Auch im Falle eines additiven stochastischen Antriebs zeigt sich, dafl das stocha-
stische CDV-Modell mit additivem Rauschen qualitativ Zhnliche Resultate liefert
wie das Gitterpunktsmodell. Die Varianz des weiflen Rauschens wird dabei empi-
risch so gewdhlt, dal das Modell eine Variabilitdt besitzt, die zum einen stark ge-
nug ist, um Regimeiibergdnge anzuregen. Zum anderen soll es noch méglich sein,
die beiden stabilen Zustdnde zu unterscheiden. In Abbildung 3.10a ist die Zeitrei-
he der dimensionsbehafteten Stromfunktion im Zentrum des Kanals (z = 1500
km, y = 750 km) fiir den additiven stochastischen Antrieb dargestellt. Positive
Werte der Stromfunktion kennzeichnen den blockierenden, negative Werte den
nicht blockierenden Zustand, wie aus dem Vergleich mit Abbildung 3.9 zu erken-
nen ist. In Abbildung 3.10b ist das dazugehorige Histogramm zu sehen. Es ist

deutlich zu erkennen, dafl auch im Gitterpunktsmodell der blockierende Zustand

91



5 04 —
4t % 035 | i
3 1
c = 03+t L
S 2| 5 1
B 1 8 025 ¢
c @]
2 0 5 027
§ -1 g 0.15 |
B 27 > 01t
316 B
4t L 005
-5 | | | | | | | h | 0 1 I . b |
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 5 -4-3-2-101 2 3 45
time [years] Streamfunction

Abbildung 3.10: (a) Zeitreihe der dimensionsbehafteten Stromfunktion
[10° m? s7!] im Zentrum des Kanals (z = 1500 km, y = 750 km) fiir das Gitter-
punktsmodell mit additivem stochastischem Antrieb. Positive Werte der Strom-
funktion kennzeichnen den blockierenden, negative Werte den nicht blockierenden

Zustand (siehe Abbildung 3.9). (b) Das dazugehdrige normierte Histogramm.

im additiv angeregten Fall derjenige mit der groiten Wahrscheinlichkeit ist. Die
zonale Lage besitzt dagegen nur eine relativ geringe Wahrscheinlichkeit. Daher ist
die Phasenraumstruktur des stochastischen CDV-Modells mit additivem Antrieb
kein Artefakt der niedrigen spektralen Auflésung, sondern wird auch in einem

deutlich komplexeren Modell qualitativ wiedergegeben.

Die Situation wird komplizierter, sobald das Gitterpunktsmodell neben einer ad-
ditiven auch mit einer zusdtzlichen multiplikativen stochastischen Komponente
betrieben wird. Das Regimeverhalten hdngt dann davon ab, ob das multipli-
kative Rauschen rdumlich inkohé&rent oder kohédrent gewahlt wird. Um die fol-
genden qualitativen Ergebnisse zu erhalten, werden zahlreiche Experimente mit
dem Gitterpunktsmodell durchgefiihrt, in denen die Varianz des multiplikativen
Rauschens iiber einen sehr groflen Bereich verdndert wird. Im Falle rdumlich in-
kohérenter stochastischer Stérungen der Ekman-Schicht durch weifles Rauschen
148t sich kein Anzeichen dafiir finden, daf sich die Wahrscheinlichkeiten der stati-
ondren Zustande verglichen mit dem nur additiv stochastisch angetriebenen Mo-
dell signifikant verdndern. Im Falle rdumlich kohérenter stochastischer Stérungen
der Ekman-Schicht ist dagegen eine deutliche Anderung des Regimeverhaltens

feststellbar. Durch das multiplikative Rauschen nimmt das Modell verstéarkt den

92



Q
N’

o
N’

5 04
4 % 0.35 |
3
c = 03t
S 2 5
B 1 8 025 ¢
c o
2 0 5 027
§ -1 g 0.15 |
B 2 > 01t
3 8
4 L 005
-5 | | | | | | | | | 0 I I | b )
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 5 -4-3-2-101 2 3 45
time [years] Streamfunction

Abbildung 3.11: (a) Zeitreihe der dimensionsbehafteten Stromfunktion
[10° m? s7!] im Zentrum des Kanals (z = 1500 km, y = 750 km) fiir das Gitter-
punktsmodell mit additivem und rdumlich koh&drentem multiplikativem stocha-
stischem Antrieb. Positive Werte der Stromfunktion kennzeichnen den blockie-
renden, negative Werte den nicht blockierenden Zustand (siehe Abbildung 3.9).

(b) Das dazugehorige normierte Histogramm.

zonalen Zustand an. In Abbildung 3.11 ist die Zeitreihe und das dazugehérige nor-
mierte Histogramm der dimensionsbehafteten Stromfunktion im Zentrum des Ka-
nals (z = 1500 km, y = 750 km) fiir ein Experiment mit additivem und rdumlich
kohdrentem multiplikativem stochastischem Antrieb zu sehen. Die Standardab-
weichung der stochastischen Schichtméchtigkeit ist 300 m. Es ist zu erkennen, dafl
die Wahrscheinlichkeit des zonalen Zustands zugenommen hat. Daf} dieses Phéno-
men keinen rein diffusiven Ursprung hat, also der zonale Zustand nicht einfach
nur durch eine stark erhdhte Varianz des Modells angenommen wird, ist daran
zu erkennen, dafl die Varianz des Systems nicht stark angestiegen ist. Auch kann
ein vergleichbares Regimeverhalten nicht durch ein stédrkeres additives Rauschen
erreicht werden, wie Experimente nur mit einer additiven stochastischen Kompo-
nente zeigen. Es handelt sich also tatséchlich um eine Noise-Induced-Transition.
Es gelingt allerdings nicht, die Wahrscheinlichkeit der nicht blockierenden Lage
durch starkeres multiplikatives Rauschen weiter anzuheben, da das System dann

numerisch nicht mehr zu integrieren ist.

Es 148t sich qualitativ feststellen, da} sich das Phdnomen der Noise-Induced-

Transition, welches in einer Low-Order-Umgebung beobachtet wird, zumindest
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partiell auf ein entsprechendes hochdimensionales Gitterpunktsmodell iibertra-
gen 14f8t. Die Noise-Induced-Transition wird in abgeschwéchter Form auch in
dem Gitterpunktsmodell beobachtet, sobald das multiplikative Rauschen rdum-
lich kohérent gew&hlt wird. Es bedarf weiterer systematischer Untersuchungen,
um den Einflufl multiplikativen Rauschens in relativ hochdimensionalen Modellen
nédher zu beleuchten. Von besonderer Bedeutung ist in diesem Zusammenhang der
systematische Vergleich zwischen stochastisch angeregten Phdnomenen in niedrig-

und hoherdimensionalen Modellen.

3.4 Diskussion

In diesem Kapitel wird ein spektrales Low-Order-Modell der quasigeostrophischen
Vorticitygleichung verwendet, um den Einflufl stochastischer Stérungen auf das
atmosphérische Regimeverhalten in mittleren Breiten konzeptionell zu untersu-
chen. Zu diesem Zweck wird das niedrigdimensionale Modell von Charney und
DeVore (1979) mir drei spektralen Komponenten benutzt, welches in der Lage
ist, die Existenz von blockierenden und nicht blockierenden Strémungen als sta-
tiondre Losungen zu erkldren. Da das deterministische CDV-Modell keine interne
Variabilitit und daher auch keine Ubergiinge zwischen den stationéren Zustinden
zeigen kann, wird der deterministische Ansatz aufgegeben, um Regimeiibergidnge
durch stochastische Anregung zu erméglichen. Insbesondere werden die im CDV-
Modell vernachléssigten Moden von Egger (1981), Benzi et al. (1984) und DeS-
wart und Grasman (1987) durch additives Rauschen parametrisiert. Der additi-
ve stochastische Antrieb kann je nach Parameterkonstellation das Modell dazu
bringen, die beiden stabilen Zustdnde aufzusuchen; das Modell zeigt dann ein
bimodales Verhalten.

In der vorliegenden Studie wird in der Umgebung des CDV-Modells der Einflufl
des multiplikativen Rauschens auf die Dynamik des Low-Order-Modells unter-
sucht. Das heifit, dal ein extern vorgegebener Modellparameter nicht als eine
Konstante, sondern als stochastischer Prozefl behandelt wird. Der Effekt der sto-
chastischen Komponente hingt dann vom Zustand des Systems selber ab. Im
Falle des CDV-Modells wird neben einem additiven stochastischen Antrieb auch
die extern vorgegebene Dampfung des Systems als weifles Rauschen um einen

Mittelwert parametrisiert. Die aus dem stochastischen CDV-Modell abgeleitete
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Fokker-Planck-Gleichung, sowie auch die stochastische Differentialgleichung, wer-
den numerisch gelost. Es zeigt sich, dal das Regimeverhalten des CDV-Modells
von der Intensitdt des multiplikativen Rauschens abhingt. Ist das multiplika-
tive Rauschen schwach, so bevorzugt das System den blockierenden Zustand.
Eine sukzessive Erh6hung der Amplitude des multiplikativen Rauschens bewirkt,
dafl das System zunehmend auch den zonalen Zustand einnimmt. Starkes mul-
tiplikatives Rauschen zwingt das Modell in den zonalen Zustand. Dieses Ver-
halten kann durch das Konzept der Noise-Induced-Transitions erklart werden.
Des weiteren wird empirisch untersucht, ob sich die Phédnomenologie des sto-
chastischen CDV-Modells, insbesondere also die Noise-Induced-Transition, in ei-
nem entsprechenden Gitterpunktsmodell qualitativ wiederfinden 14f8t. Es zeigt
sich, daf} sich das Phdnomen der Noise-Induced-Transition, welches in einer Low-
Order-Umgebung beobachtet wird, teilweise auf ein entsprechendes hochdimen-
sionales Gitterpunktsmodell iibertragen 148t. Die Noise-Induced-Transition wird
in abgeschwichter Form auch in dem Gitterpunktsmodell beobachtet, sobald das
multiplikative Rauschen rdumlich koh&rent gew&hlt wird. In dem Low-Order-
Modell ist der Einfluf} auf das Regimeverhalten sehr stark, da das System geméaf
der spektralen Umgebung nur grofiskalig angeregt wird und auch nur grofiska-
lig reagieren kann. In dem hochdimensionalen Gitterpunktsmodell ist die Noise-
Induced-Transition nur dann zu beobachten, wenn die Ekman-Schicht rdumlich
kohérent stochastisch gestért wird; in diesem Fall ist die stochastische Anregung
auch grofiskalig und das System reagiert deshalb dhnlich wie das Low-Order-
Modell. Im Falle eines hochdimensionalen Modells kann die rdumliche Struktur
des multiplikativen Rauschens einen Einflul auf das Regimeverhalten des Systems
haben.

Ein vergleichbares Ergebnis fiir das Regimeverhalten der thermohalinen Zirkula-
tion des Ozeans wird von Timmermann und Lohmann (2000) prisentiert. Es wird
dabei anhand eines einfachen Box-Modells gezeigt, wie stochastische Stérungen
der Temperatur, die zu einem multiplikativen Rauschen fiihren, das Regimever-
halten der thermohalinen Zirkulation signifikant verdndern kénnen; es kommt
auch dort zu einer Noise-Induced-Transition. Es 148t sich also feststellen, daf3 das
Regimeverhalten vereinfachter Modelle der Atmosphéire und des Ozeans durch
eine stochastische Darstellung externer Parameter stark verdndert werden kann.
Ein weiterer wichtiger Sachverhalt ist, daf die Bifurkations- und Stabilitdtsana-

lyse deterministischer Systeme oft keinen Riickschlufl auf das entsprechende sto-

95



chastische System zuldfit. Die Wahrscheinlichkeitsdichte im Phasenraum eines
stochastisch angeregten nichtlinearen Systems kann sich signifikant von der Wahr-

scheinlichkeitsdichte des deterministischen Systems unterscheiden.

Die vorgestellten Ergebnisse illustrieren den Mechanismus der Noise-Induced-
Transition und zeigen, dafl multiplikatives Rauschen einen entscheidenden Einflufl
auf das Regimeverhalten der barotropen quasigeostrophischen Vorticitygleichung
haben kann. An dieser Stelle muf} natiirlich der illustrative Charakter der verwen-
deten Modellkonfiguration, insbesondere des niedrigdimensionalen CDV-Modells,
betont werden. Es stellt sich dementsprechend die Frage, inwieweit sich die dis-
kutierten Resultate auf komplexere Modelle oder die Realitét iibertragen lassen.
Es bedarf daher weiterer systematischer Untersuchungen, um den Einflufl mul-
tiplikativen Rauschens in hochdimensionalen Modellen besser zu verstehen. Von
besonderer Bedeutung ist dabei der systematische Vergleich zwischen stochastisch

angeregten Phinomenen in niedrig- und hochdimensionalen Modellen.
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Kapitel 4

Diskussion und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wird der Einflufl externen Rauschens auf die Klimava-
riabilitdt in vereinfachten Modellen studiert. Es werden Modelle der ozeanischen
und atmosphérischen Zirkulation untersucht, da der Ozean und die Atmosphére
einen entscheidenden Beitrag zum Zustand des Klimasystems leisten. Im Vor-
dergrund steht dabei einerseits die Frage, ob der stochastische Ansatz in der
Lage ist, zeitliche Muster zu erzeugen, die {iber das lineare stochastische Modell
von Hasselmann (1976) hinausgehen. Andererseits wird studiert, inwieweit sich
die Dynamik eines stochastisch angeregten nichtlinearen Modells von der ent-
sprechenden deterministischen Dynamik unterscheidet und es zu Phinomenen

kommt, die nur durch die stochastische Komponente ausgelost werden.

In Kapitel 2 wird der Einflufl der mit einem Stormtrack verbundenen atmosphéri-
schen Variabilitat auf die windgetriebene ozeanische Zirkulation konzeptionell un-
tersucht. Es zeigt sich in der Umgebung eines Reduced-Gravity-Modells, daf} die
windgetriebene Zirkulation signifikant durch die rdumliche Struktur des atmo-
sphérischen Stormtracks modifiziert werden kann. In Abschnitt 2.2 (Dekadische
Variabilitdt und raumliche Resonanz) wird die Amplitude einer durch eine kon-
zeptionelle Kopplung an die Atmosphére angetriebenen Rossby-Welle durch einen
stochastisch induzierten zyklonalen Reynolds-Impulsfluf in ihrer zyklonalen Pha-
se optimal angeregt und in der entgegengesetzten antizyklonalen Phase optimal
abgeschwécht. Diese rdumliche Resonanz bewirkt, dafl ein signifikantes spektrales
Signal in der Zeitreihe der iiber das Becken gemittelten transienten kinetischen

Energie in Abhéngigkeit von der rdumlichen Struktur des Stormtracks erscheint.

97



Abschnitt 2.3 (Stochastisch angeregte Regimeiibergidnge) veranschaulicht, daf
ein Double-Gyre-Modell mit einem zusétzlichen rdumlich inhomogenen stocha-
stischen Windschub ein deutlich bimodales Verhalten in einem nichtlinearen Pa-
rameterbereich zeigt. Die Bimodalitdt wird durch ein quasi-antisymmetrisches
und ein nichtsymmetrisches Regime gekennzeichnet. Das nichtsymmetrische Re-
gime, das ohne den rdumlich inhomogenen stochastischen Antrieb nicht auftritt,
kann einer instabilen stationdren Losung des stationdr angetriebenen Double-

Gyre-Problems zugeordnet werden.

In Kapitel 3 wird mit Hilfe eines niedrigdimensionalen spektralen Modells der At-
mosphére der Einfluf} einer multiplikativen stochastischen Komponente auf die
Dynamik des Systems konzeptionell untersucht. Es zeigt sich, dal das Regime-
verhalten des Modells von der Intensitdt des multiplikativen Rauschens, das die
Turbulenz in der atmosphérischen Grenzschicht parametrisieren soll, abhéngt.
Ein solches Verhalten kann durch das Konzept der “Noise-Induced-Transitions”
erkldrt werden. Des weiteren wird gezeigt, dafl sich das Phédnomen der Noise-
Induced-Transition, welches in der Low-Order-Umgebung beobachtet wird, zu-
mindest teilweise auf ein entsprechendes hochdimensionales Gitterpunktsmodell

iibertragen 1a8t.

Es 148t sich also feststellen, dafl der additive stochastische Ansatz in der Ozean-
modellierung in der Lage ist, zeitliche Muster zu erzeugen, die iiber die Nullhypo-
these des linearen stochastischen Modells hinausgehen. Nichtlineare Prozesse wie
Reynolds-Impulsfliisse und multiple stationire Zustdnde sind dafiir verantwort-
lich, daf3 es im stochastisch angetriebenen Ozeanmodell zu Phinomenen kommt,
die im linearen stochastischen Modell nicht zu beobachten sind. Auch wird das
Regimeverhalten eines vereinfachten Atmosphérenmodells durch multiplikatives
Rauschen stark verdndert. Das bedeutet, daf sich die Dynamik eines stochastisch
angeregten nichtlinearen Modells von der entsprechenden deterministischen Dy-

namik stark unterscheiden kann.

Diese Ergebnisse belegen, dafl stochastische Modelle, basierend auf vereinfachten
deterministischen Modellen, ein sinnvolles Werkzeug sind, um die Variabilitat des
Klimasystems konzeptionell zu untersuchen. Insbesondere illustrieren vereinfach-
te stochastische Modelle, daf sich die Wahrscheinlichkeitsdichte im Phasenraum
eines stochastisch angeregten nichtlinearen Systems signifikant von der determi-

nistischen Wahrscheinlichkeitsdichte unterscheiden kann. Zum Verstindnis der
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Klimavariabilitdt ist aber gerade die Struktur der Wahrscheinlichkeitsdichte in
dem durch das Klimasystem aufgespannten Phasenraum entscheidend. Da das
Systemverstdndnis ein grundsétzliches Ziel der Klimaforschung ist, miissen ver-
einfachte Modelle gleichberechtigt neben realitdtsnahen Modellen betrieben wer-
den. Es ist daher angebracht, auch in Zukunft vereinfachte stochastische Modelle,
welche auch die Riickkopplung zwischen den hoch- und niedrigfrequenten Kompo-
nenten des Klimasystem beriicksichtigen, zu benutzen, um die Klimavariabilitat

zu untersuchen.
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Anhang A

Energetik des Reduced-Gravity-Modells

Im folgenden wird die Bilanzgleichung der transienten kinetischen Energie her-
geleitet und diskutiert. Die zeitliche Mittelung der konventionellen Reduced-
Gravity-Gleichungen ergibt

ou  ou'? ou ou'v OH T,
T T— — fT=—¢ — L+ AV?u—ru Al
hEr + ox +U@y + Jy /v 9 bz * pH * o (A1)
R T s A o0H Ty

gv U= —q — Y+ AV — 1T A2
u8$+ oz +U(9y+ Jy +fu g@y+p1H+ v (4.2)

wobei angenommen wird, dafl das transiente Bewegungsfeld in guter Ndherung
quasigeostrophisch balanciert und H > H' ist. Diese Gleichungen werden nun
von den ungemittelten Impulsgleichungen subtrahiert. Daraus ergeben sich die

Bewegungsgleichungen der transienten Geschwindigkeiten zu

o/’ o/ ou  ,0u ,0u

_ i I— v I— - - !
T A G il il i A
OH' T ou? U

=—¢ 4 AV — rd A3

g@x+p1H+ “ Tu—l—&r—l—@y (A.3)
o, o 0 0,00 ,
gr TGy H EH) G g g, T
oH' T Uy O

=g Y AV — o A4

I Jy +p1H+ vored oz + dy (A.4)

Als niéchstes multipliziert man die Gleichungen (A.3) und (A.4) mit den entspre-
chenden fluktuierenden Geschwindigkeitkomponenten «' und ¢ und addiert die
so erhaltenen Gleichungen. Definiert man noch die transiente kinetische Energie

pro Masseneinheit
! 1 12 12 Ellcin
prH

5 (A.5)

100



so folgt
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Die lokale zeitliche Anderung der transienten kinetischen Energie ergibt sich als

Summe mehrerer physikalischer Prozesse. Der erste Term auf der rechten Seite
von (A.6) reprisentiert die durch die mittleren, bzw. fluktuierenden Geschwin-
digkeiten bewirkte Advektion der transienten kinetischen Energie. Der zweite
Term beinhaltet die Umwandlung von stationérer in transiente kinetische Energie,
die durch Instabilitidten der mittleren Strémung ausgel6st wird. Der dritte Term
ist die Umwandlung von transienter kinetischer in transiente potentielle Energie
(Geostrophic-Adjustment). Die folgenden drei Terme beinhalten die Effekte des
stochastischen Windschubs und dissipativer Prozesse. Von besonderem Interesse
in Abschnitt 2.2 sind die beiden letzten Terme von (A.6); sie stellen den ener-
getischen Effekt der durch das transiente Bewegungsfeld bewirkten Impulsfliisse
dar. Die Gradienten der mittleren Geschwindigkeitskorrelationen erscheinen auf-
grund der Mittelungsoperation als Impulsfliisse, wie aus den Gleichungen (A.3)
und (A.4) zu erkennen ist, und werden iiblicherweise als Reynolds-Impulsfliisse
bezeichnet. Der entsprechende Term in der Energiebilanz (A.6) wird als Reynolds-
Term bezeichnet. Man beachte, dafl der Reynolds-Term durch zeitliche Mittelung
verschwindet und daher nicht zur Bilanz der mittleren transienten kinetischen

Energie EM;,, beitragt.
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Anhang B

Herleitung des spektralen Low-Order-Modells

Im folgenden wird die Herleitung des in dieser Arbeit verwendeten Low-Order-
Modells erldutert. Die Skalierung ist identisch mit der von DeSwart und Gras-
man (1987). Ausgegangen wird von der dimensionsbehafteten barotropen quasi-

geostrophischen Vorticitygleichung mit der Schichtdicke H:
0 2 2 2 h DE 2
2, 2 2 B2 g 1
—at(v¢ 71/J>+J<1//,V1/J—I—f0H—I—ﬁy hap V@ =9 (B1)

mit der Stromfunktion ¢(z,y,t), dem Jacobi-Operator J(a,b) = da/dz db/dy —
da/dy Ob/0z und dem Quadrat des inversen Rossby-Radius v* = f2/gH; g ist
die Schwerebeschleunigung und f; der Coriolis-Parameter. Es wird ein Kanal mit
einer zonalen Lénge 0 < z < L, und einer meridionalen Ausdehnung 0 <y < L,
betrachtet. Auf den zonalen Randern verschwindet der Transport normal zur
Berandung: Das bedeutet, die Stromfunktion 1 ist konstant an den Stellen y = 0
und y = L,. Des weiteren werden auf den meridionalen Randern periodische
Randbedingungen verwendet; es gilt also ¥(z,y,t) = ¥(z + L,,y,t). Fir die
Topographie h und die vorgegebene Stromfunktion 3* gilt

2mx, . Y

To)sn(E), 0= i cos(

g

h(z,y) = hgcos( i

) (B.2)

Y

Wird nun die Rigid-Lid-Approximation angenommen (y? = 0), so folgt durch
eine Entdimensionierung mit der charakteristischen Skala H fiir die Schichtdicke,
der Skala hy fiir die Topographie, der Lingenskala k~! und der Zeitskala o~! die

dimensionslose Vorticitygleichung

5 N 0 e
T4 T (4,9°9) +7T (1) + Bk = —OV(p—9")  (B3)

mit den Parametern

7:%7 B:ﬁ 6:fODE

ok’ 20H

(B.4)
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Mit der Skalierung k = 27/L, folgen die dimensionslosen Mafle des Kanals 0 <
z<2rund 0 <y < b, mit b =2L,/L,.

Die entdimensionierte Stromfunktion ¢ wird nun durch nur drei Moden approxi-
miert, ¥ = i1 + P9 + 3. Fiir diese Moden gilt

= ¢ = P V2cos <g>

b
Yo = Pty = y2cos(z)sin <%)
Y3 = Pgd3 = 132sin(x)sin (%) (B.5)

Die verwendeten Basisfunktionen erfiillen auch die geforderten Randbedingungen.
Das bedeutet, die Stromfunktion ¢(z,y,t) ist konstant an den Stellen y = 0
und y = wb. Des weiteren gilt ¢(z,y,t) = ¥(z + 27,y,t), also die periodische
Randbedingung in zonaler Richtung.

Entsprechend werden die Topographie und der Antrieb entdimensioniert darge-
stellt durch
_ — M y * * _ * y
d(z,y) = —¢po = cos(z)sin <—>, Yt = Yidy = Yiv2cos <5) (B.6)
Werden nun (B.5) und (B.6) in die quasigeostrophische Vorticitygleichung (B.3)

eingesetzt und wird die Orthonormalitdt der Basisfunktionen ¢; ausgenutzt, so
folgt mit x; = 1, /b, 0 = folly/H und der neu skalierten Zeit t = (4v/2/37)t

.'i‘l = b.’L‘3 — C(CL‘l — ZL‘T)
1

".i'g = —ab <IL‘1 — §/B> Ir3 — C"L‘g

. 1 1

Ir3 = ab <ZL'1 - 55) Lo — 5&1‘1 — Cl‘g (B?)

it 2% 3 3 Uk
™ — T —
_ _°T = 2T i B.

a 1_+_b27 ﬁ 4\/5/87 C 4\/507 5 o ( 8)

Die Geschwindigkeitsskala U ist dabei mit der dimensionsbehafteten Amplitude
¥ des Stromfunktionsantriebs iiber die Relation ¢ = Uby/2/k verkniipft.
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