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Zusammenfassung

In dieser Arbeit werden Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete der mittleren Breiten der
Nordhemisphire in verschiedenen Jahreszeiten der Reanalyse des ECMWE, ERA-40, so-
wie Simulationen des gekoppelten Ozean-Atmosphiren-Modells des heutigen und eines
moglichen zukiinftigen Klimas analysiert.

Die Verteilungen der charakteritischen Groflen wie Position, Entstehung und Auflo-
sung weisen in der Simulation des heutigen Klimas (20C) eine gute Ubereinstimmung mit
ERA-40 auf. In Verbindung mit einer Abnahme der Baroklinitit in der unteren Troposphi-
re nimmt die Gesamtanzahl der Tiefdruckgebiete in einem erwédrmten Zustand geringfiigig
ab. In der oberen Atmosphire hingegen nimmt die Baroklinitit deutlich zu.

Zwei geometrische Parameter erweitern die charakteristischen Grofen, mit denen die
Lebenszyklen verbunden sind. Mittels der Anpassung einer Gau3-Funktion an das Feld der
geopotentiellen Hohe werden die zwei Parameter, Radius und Tiefe, gewonnen. Beide Pa-
rameter weisen einen saisonalen Zyklus auf. Im Winter schwankt die mittlere Verteilung
des Radius der Lebenszyklen im Bereich zwischen 300 — 500 km, wihrend im Sommer
die Schwankungen mit 300 — 400 km geringer sind. In beiden betrachteten Jahreszeiten
zeigt sich ein pragnanter Lebenszyklus der Tiefe. Der gesamte Lebenszyklus ist durch eine
universelle Funktion der normierten Lebenszeit, (1 — @), darstellbar. Dieses symmetrische
Anwachsen und Abklingen der Lebenszyklen zeigt sich ebenfalls in der aus den geome-
trischen GroBen abgeleiteten kinetischen Energie. Die aus den geometrischen Parametern
abgeleitete geostrophische Vorticity zeigt gute Ubereinstimmungen mit der relativen Vor-
ticity aus Beobachtungsdaten. Im Stabilisierungslauf eines erwdrmten Klimas verschieben
sich die Radien und Tiefen zu geringeren Werten in beiden Saisons.

Zur Untersuchung der moglichen Intensivierung der Tiefdruckgebiete in einem er-
wirmten Klima werden vier Groflen der Systeme néher analysiert: die zentrale geopotenti-
elle Hohe (z1000), der mittlere horizontale Gradient (Vz), die relative Vorticity ({gso) und die
Tiefe (D). Mittels der Extremwertstatistik zeigt sich ein besonders starker Einflul der NAO
(Nordatlantische Oszillation) auf die Extreme in z;9gp in ERA-40. Dieser enge Zusammen-
hang wird von dem Modell nicht in dieser Stirke wiedergegeben. Im untersuchten Winter-
halbjahr weisen die Tiefdruckgebiete in einem erwiarmten Klima eine Intensivierung auf,
die sich unterschiedlich stark in den jeweiligen GroBen wiederspiegelt. Besonders prignant
ist die Intensivierung in den Extrema in zjggg. Diese Intensivierung kann nicht durch eine
nordwirtige Verlagerung erklért werden.






Abstract

Life cycles of extratropical cyclones are analysed in different seasons in reanalysis
data of the ECMWE, ERA-40, and in present-day and future simulations of the coupled
atmosphere-ocean model ECHAMS/MPI-OM. The extratropical cyclones are detected in
the geopotential height of 1000 hPa.

The distributions of the quantities associated with extratropical cyclones in the Northern
Hemisphere, like position, cyclongenesis, cyclolysis etc., of the present-day simulation
(20C) correspond well with those of extratropical cyclones in ERA-40. In association with
a reduction of baroclinicity, determined by the eady growth rate in the lower troposphere,
the number of extratropical cyclones decreases in a warmer climate scenario (A1B). In
contrast, the upper troposphere shows an increase in baroclinicity.

A Gaussian function is adjusted to the geopotential height field in the vicinity of a cy-
clone, yielding two geometric properties, radius und depth. Both quantities show a seasonal
cycle in the datasets analysed. The radius shows a weak variability within 300 — 500 km
during winter and 300 — 400 km in summer. Pronounced maxima of the mean spatial distri-
bution of the depth are located close to the storm tracks. In contrast to the life cycles of the
radius, those of the depth are most pronounced. The rescaled life cycle of the depth can be
described by a simple universal function, d(1 — &), of the rescaled ages d. This symmetric
growth and decay is also visible in the derived kinetic energy, which is proportional to the
squared depth D?. The geostrophic vorticity derived from the Gaussian geometric proper-
ties correspond to the relative vorticity in the ERA-40 data. During both seasons radius and
depth exhibit lower values in a warmer climate scenario than in present-day conditions.

The intensification of extratropical cyclones in a warmer climate is analysed by apply-
ing extreme value statistics to four different cyclonic quantities: central geopotential height
(z1000), mean horizontal gradient of the geopotential height (Vz), relative vorticity ({gso) and
depth (D). In the ERA-40 data the NAO (North Atlantic Oscillation) has a strong impact
on the extremes in zjgoo; this is weaker in the present-day simulation. In a warmer climate
the extremes in the cyclone quantities reveal higher magnitudes and smaller return periods
in general. However, the magnitudes of these intensifications are not homogeneously dis-
tributed in the analysed quantities. Moreover, the return periods in z;900 show a pronounced
shift to lower values, which can not be explained by a northward displacement.
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1 | Einleitung

Ein wesentliches Charakteristikum der baroklinen Wellen sind die in ihnen eingelagerten Tief-
und Hochdruckgebiete, welche den groften Anteil der atmosphérischen Variabilitit auf synop-
tischen Zeitskalen in den mittleren Breiten beschreiben (Trenberth, [1991)). Als ein wesentlicher
Bestandteil der thermisch indirekten Ferrelzelle, welche sich aufgrund der Temperaturunter-
schiede zwischen Aquator und den Polen sowie der Erdrotation ergibt, wirken sie der Tempera-
turdiskontinuitét, welche sich in den mittleren Breiten aufbaut, entgegen, indem sie den meri-
dionalen Transport von Feuchte und Wirme zu den Polen gewihrleisten. Der massive Einfluss
der Tiefdruckgebiete auf das tégliche Leben, durch intensive Winde und Starkniederschlige,
betont die Bedeutung der exakten Vorhersage ihrer Zugbahnen, der Intensitét und des Verstiand-
nisses ihrer Dynamik.

Eine erste Modellvorstellung der Entstehung und weiteren Entwicklung der Tiefdruckge-
biete basiert hauptsidchlich auf den Arbeiten von J. Bjerknes, T. Bergeron und H. Solberg zu
Beginn des 20. Jahrhunderts. Aus Beobachtungen rekonstruieren sie folgendes Bild der Zyklo-
genese und des weiteren Lebenszyklus von Tiefdruckgebieten: An einer bereits existierenden
Temperaturdiskontinuitit (Polarfront) entwickelt sich eine anfinglich kleine Stérung (siehe Ab-
bildung|T.Th Stadium I). Diese schwach ausgeprigte Welle wandert gen Osten. Im 6stlichen Teil
stromt warme Luft nordwirts und im westlichen Teil stromt kalte Luft nach Siiden. Es kommt
zur Ausbildung von Fronten. Die beiden Linien werden als Warmfront oder steuernde Linie
und als Kaltfront oder Linie, gekennzeichnet durch Sturmbden, bezeichnet. Der Warmsektor ist
der von beiden Linien umschlossene Bereich. Durch das Vordringen der Fronten kommt es zu
Vertikalbewegungen und einhergehender Wolken- und Niederschlagsbildung. Die weitere Ent-
wicklung ist durch starken Druckfall im Zentrum, geschlossene Isobaren und einen ausgeprig-
ten Warmsektor (Stadium II), einhergehend mit Frontenniederschlag gekennzeichnet. Wihrend
sich das Tiefdruckgebiet weiter gen Osten bewegt, verkleinert sich der Warmsektor. Die Kalt-
front beginnt, die Warmfront einzuholen (Stadium III). Das Stadium, in der die Warmfront am
Boden von der Kaltfront eingeholt wird, wird als Okklusion bezeichnet (Stadium IV). In dieser
Modellvorstellung kann die okkludierte Front an der Ausbildung eines thermischen Riickens
festgestellt werden. Dieser Riicken erstreckt sich vom Zentrum des Tiefdruckgebietes bis zum
beginnenden Warmsektor (Schultz et al., 1998)) (sieche Abbildung unterer Teil). Die Grenze
zwischen Warm- und Kaltluft ist nach Siiden verschoben. Dies ist der Zeitpunkt (Okklusion),



bei dem das Tiefdruckgebiet am intensivsten ist. Der Warmsektor wird in die Hohe gezwun-
gen, so dass sich der effektive Schwerpunkt des Systems erniedrigt und potentielle Energie der
Massenschichtung in kinetische Energie der Winde umgewandelt wird (Kraus, 2004). Im weite-
ren Verlauf beginnt sich das Tiefdruckgebiet aufzulosen. Diese Beschreibung des Lebenszyklus
wird auch als Norwegisches Zyklonenmodell bezeichnet.

fa) Morwegian Model \ Shapiro-Keyser Model

@:@

Abbildung 1.1: Konzeptionelle Modelle des Lebenszyklus der Tiefdruckgebiete: a) das Norwe-
gische Modell, b) das Shapiro-Keyser Modell (Quelle: entnommen Schultz et al.| (1998), wobei
die Abbildung des Shapiro-Keyser Modells entnommen wurde aus: Shapiro und Keyser| (1990))

Demgegeniiber steht eine weitere Modellvorstellung der Entwicklung eines Tiefdruckgebie-
tes: das Shapiro-Keyser Zyklonenmodell (Shapiro und Keyser, 1990). In Analogie zum Norwe-
gischen Zyklonenmodell entwickelt sich ein entstehendes Tiefdruckgebiet an einer baroklinen
Zone (Abbildung [I.Tp Stadium I). Wihrend des Intensivierungsprozesses bilden sich Fronten
aus. Im Gegensatz zum Norwegischen Modell verlduft die Kaltfront im weiteren Stadium (Sta-
dium II) nahezu senkrecht zur Warmfront, welches als frontal T-bone bezeichnet wird. Nahe
des Zentrums, entlang der Kaltfront, verringert sich der horizontale Temperaturgradient (frac-
ture). In der weiteren Entwicklung (Stadium III) bildet das Tiefdruckgebiet eine zuriickgebo-
gene Warmfront aus (bent back warm front), welche durch den westwirtigen Transport von
Baroklinitit entlang der Warmfront hervorgerufen wird. Infolge der zonal orientierten Barokli-
nitdt entlang der Warmfront und der weiteren Abschwichung des nordlichen Abschnittes der
Kaltfront nimmt die zonale Komponente der Fronten zu. In der weiteren Entwicklungsphase
(Stadium IV) biegt sich die Warmfront weiter um das Zentrum des Tiefdruckgebietes und um-
schlieBt relativ warme Luft. Diese Phase ist durch eine Seklusion ausgezeichnet, bei der relativ
warme Luft oberhalb des Tiefdruckkerns von kalter Luft umschlossen wird.

Beide Modelle spiegeln lediglich zwei Realisierungen einer Vielzahl von Entwicklungs-
moglichkeiten wieder (Schultz et al.l [1998). Ein entscheidender Faktor, welche Entwicklung
ein Tiefdruckgebiet durchliuft, bildet der Grundstrom. Sind Tiefdruckgebiete in einem difflu-
enten Grundstrom eingelagert, dhnelt die Struktur der Fronten und die weitere Entwicklung dem
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Norwegischen Zyklonenmodell. Hingegen vollziehen Tiefdruckgebiete in einem konfluenten
Grundstrom die Entwicklung gemill dem Shapiro-Keyser Zyklonenmodell (Schultz, 2001).
Neben den genannten Entwicklungen konnen Tiefdruckgebiete in einer Phase sowohl dem nor-
wegischen Zyklonenmodell entsprechen, wihrend sie in einer anderen Lebensphase eher dem
Shapiro-Keyser Zyklonenmodell zuzuordnen sind.

Die im obigen Abschnitt beschriebenen Vorstellungen eines Lebenszyklus sind anhand ihrer
Zweidimensionalitit beschriankt. Eine Moglichkeit, die Dynamik der Tiefdruckgebiete besser zu
verstehen, ist die Untersuchung der verschiedenen dreidimensionalen Luftstromungen, welche
mit den synoptischen Storungen verbunden sind. Ein erster Schritt in diese Richtung wurde be-
reits im 19. Jahrhundert unternommen (Referenzen in Wernli und Davies|(1997)). Innerhalb der
synoptischen Systeme konnen ausgeprigte Luftstromungen und Luftmassen ermittelt werden.
Berechnungen von bodennahen Trajektorien (Shaw, |1903) bestitigen diese Charakteristika und
zeigen markante Binder von Konvergenz und Divergenz. Die Entwicklung von Beobachtungen
in den hoheren Schichten und der Anwendung von isentropen Analysen erlaubt es, die drei-
dimensionale Struktur zu erfassen. Unter Beriicksichtigung und Erweiterung vorangegangener
Arbeiten entwickelt Carlson (1980) das conveyor belt-Modell der Tiefdruckgebiete. In dieser
Modellvorstellung sind drei Luftstromungen charakteristisch fiir ein Tiefdruckgebiet. Auf isen-
tropen Stromlinien des Windfeldes erkennbar (Ziv et al., 2010), prigen sie die Struktur des
Niederschlags und der Wolken, welche mit einem Tiefdruckgebiet assoziert werden. Im Folgen-
den werden die Luftstromungen des conveyor belt-Modells als ,,warm conveyor belt“ (WCB),
,cold conveyor belt” (CCB) und ,,dry air intrusion* (DAI) bezeichnet und sind in Abbildung
[I.2] schematisch dargestellt. Die Basis dieser dreidimensionalen Modellvorstellung bilden La-

Abbildung 1.2: Schema der Conveyor Belts Quelle:entnommen Ziv et al.| (2010)

grange Koordinaten, d.h. wihrend sich das System bewegt, werden die Luftstromungen relativ
zum Zentrum des Tiefdruckgebietes betrachtet.

Der trockene Luftstrom (DAI) entsteht in der oberen Troposphidre und/oder unteren Stra-
tosphihre und sinkt auf der westlichen Seite des Hohentroges ab. Diese Luftmasse ist trocken
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(geringe feuchtpotentielle Temperatur) und besitzt einen hohen Wert in der potentiellen Vorti-
city (Ziv et al., 2010). Wéhrend des Absinkens spaltet sie sich auf, steigt iiber der Warmfront
bzw. okkludierten Front auf und sinkt hinter der Kaltfront ab (Carlson, [1980; [Schultz, 2001).
Besonders in der konvektiven Destabilisierung als auch wihrend der Zyklogenese, dem Entste-
hungsbeginn der Tiefdruckgebiete, spielt diese Luftstromung eine wichtige Rolle. Infolge der
hohen potentiellen Vorticity wird die Zyklogenese begiinstigt, wihrend die geringe feuchtpo-
tentielle Temperatur potentielle Instabilitdt und Konvektion generiert. In Satellitenbildern, vor
allem im infraroten Bereich und im Wasserdampf, ist die DAI nach einsetzender Zyklogenese
durch einen sogenannten dry slot (trockenes wolkenfreies Gebiet) sichtbar (Browning, [1997)).
In Abwesenheit eines starken Antriebes aus den unteren Schichten stellt die DAI eine Manifes-
tation des oberen Antriebes wihrend der Zyklogenese dar. Diese Form der Entstehung kann mit
einer Anomalie der potentiellen Vorticity assoziiert werden (Browning, [1997).

Ein weiterer charakteristischer Luftstrom ist das warm conveyor belt. In diesem Luftstrom
stromt warme, feuchte Luft aus den unteren troposphérischen Schichten des Warmsektors vor
der Kaltfront polwérts (Harrold, [1973), steigt tiber der Warmfront auf und dreht sich antizy-
klonal auf Strahlstromniveau (Schultz, 2001). Innerhalb von zwei Tagen finden diese Vorgénge
statt (Eckhardt ez al., 2004). In der Horizontalen erstreckt sich das WCB auf einer Linge von
ca. 2000 km und erreicht in der Vertikalen eine Méachtigkeit von ca. 3 km (Ziv et al.| 2010).
Wiihrend der frithen Stadien des Lebenszyklus (offene Welle in der oberen Troposphire) steigt
das WCB bis zur oberen Troposphire und dreht sich antizyklonal. Spitere Phasen zeigen hinge-
gen ein entgegengesetztes Verhalten durch ein um das Tief zyklonal drehendes WCB (Schultz,
2001). Die mit dem Tiefdruckgebiet assoziierte, hochreichende Wolkenbasis, eine zumeist kom-
maformige Wolke, entsteht infolge des zyklonal drehenden Anteils des WCB (Schultz, 2001)).
Vorwiegend im Winter werden Tiefdruckgebiete mit stark ausgepriagten WCBs in der Nordhe-
misphire beobachtet (Eckhardt ez al.,[2004).

Die dritte pragnante Luftstromung ist das cold conveyor belt. Diese Luftstromung entstammt
den unteren Schichten der Troposphire des vorgelagerten Hochdruckgebietes und stromt unter
der warmen frontalen Zone (sieche Abbildung [I.2)) westwiirts. Somit trennt die Warmfront die
beiden Luftstromungen (,,cold and warm conveyor belt* ) voneinander (Schultz, 2001). Infolge
der Anderung der potentiellen Vorticity durch freiwerdende latente Wirme wird innerhalb des
CCB unter dem aufsteigenden Ast der WCB potentielle Vorticity (PV) erzeugt. Diese anwach-
sende PV wird innerhalb dieser Luftstromung westwirts zum Zentrum des Tiefdruckgebietes
transportiert (Schultz, 2001). Nordlich des Tiefdruckgebietzentrums spaltet sich das CCB in
einen zyklonalen und einen antizyklonalen Teil auf. Verbunden mit Absinken, umkreist der
zyklonale Teil das Zentrum des Tiefdruckgebietes entgegen dem Uhrzeigensinn. Bis zur Ver-
mischung mit dem nordostlichen Teil des WCBs steigt der antizyklonale Teil nordostwiirts auf
(Zav et al.,2010).

Diese in der Modellvorstellung dargestellte interne Dynamik der Tiefdruckgebiete ist stark
vereinfacht. Aufgrund der Vielfiltigkeit der vorhandenen Luftstromungen innerhalb der Tief-
druckgebiete sind deutlich mehr Luftstromungen beteiligt, um sdmtliche Trajektorien in den
Systemen zu erkldren (Schultz, 2001). Ferner impliziert die Untersuchung der Luftstromun-
gen, innerhalb von Tiefdruckgebieten mit isentropen Stromlinien, die Annahme einer statio-
nidren Umgebung. Somit sollte das Tiefdruckgebiet weder eine Intensivierung erfahren, noch
seine wesentliche Struktur dndern (Schultz, 2001). Trotz dieser Kritikpunkte an der isentropen
Analyse und der Modellvorstellung des conveyor belt-Modells konnen wesentliche Punkte des



dynamischen Verhaltens innerhalb der Tiefdruckgebiete erfasst werden.

In den vorangegangenen Abschnitten ist die beobachtete Struktur niher beschrieben wor-
den. Welche Mechanismen hinter den Entstehungsstadien stehen, soll im folgenden Abschnitt
niher beschrieben werden. Petterssen und Smebye (1971) stellen zwei verschiedene Mecha-
nismen vor, die Tiefdruckgebiete initiieren und deren weitere Entwicklung fordern. Je nach
vorliegendem Mechanismus unterscheiden die Autoren zwei Arten von Tiefdruckgebieten: Ty-
pus A und Typus B. Tiefdruckgebiete der Kategorie A entwickeln sich an einer Zone maximaler
Baroklinitit (Frontalregion) unter einer relativ geradlinigen Stromung in der oberen Troposphé-
re. In dieser Phase ist in der oberen Troposphire kein kalter Trog vorhanden. Mit zunehmender
Intensivierung kommt es zur Ausbildung eines Hohentroges. Die vertikale Achsenneigung zwi-
schen Tief am Boden und dem Hohentrog verbleibt bis zum Zeitpunkt der maximalen Intensitéit
nahezu unverindert. Der wesentliche Beitrag zur Intensivierung wird durch die thermische Ad-
vektion geliefert, wohingegen der Anteil der Vorticityadvektion in der Hohe wihrend der ge-
samten Entwicklung relativ gering ist. Im Verlauf des Okklusionsprozesses nimmt der anfangs
grof3e Betrag der Baroklinitét in der unteren Atmosphire ab. Die Entwicklung dieses Typus ent-
spricht dem klassischen Entwicklungsprozess des Norwegischen Zyklonenmodells (Petterssen
und Smebye, 1971). Als Ausgangspunkt wird hierbei angenommen, dass Tiefdruckgebiete die-
ser Kategorie von den unteren Schichten angetrieben werden (Deveson et al., [2002). Im Allge-
meinen sind sie ein Ergebnis der baroklinen Instabilitét (Petterssen und Smebyel 1971). Aus der
Perspektive der potentiellen Vorticity dhnelt die Generierung der Tiefdruckgebiete des Typus A
der gegenseitigen Verstiarkung phasenstarrer Rossbywellen auf verschiedenen Hohen (Gray und
Dacre, 2006). Die Intensivierung dieses Typus kann als modales Wachstum betrachtet werden.

Tiefdruckgebiete des Typus B beginnen ihre Entwicklung am Boden, wenn sich ein bereits
existierender Trog iiber ein Gebiet mit Warmluftadvektion oder nahezu abwesender Kaltluftad-
vektion in den unteren Schichten ausbreitet. Der Trog zeichnet sich in diesem Stadium durch
starke Vorticityadvektion auf der Vorderseite aus. Wihrend der Intensivierung verringert sich
die vertikale Achsenneigung zwischen Hohentrog und Bodentief schnell. Die Achsenneigung
ist zum Zeitpunkt der groten Intensitidt verschwunden, so dass sich die Zentren des Bodentiefs
und des Hohentroges iiberlagern. Im Gegensatz zum Typus A ist der Betrag der Vorticityad-
vektion in den oberen Schichten zu Beginn grofl und nimmt mit zunehmender Intensivierung
ab. Indessen ist die thermische Advektion anfidnglich gering und nimmt im weiteren Verlauf
zu. Wihrend der Zyklogenese zeichnet sich die untere Atmosphire durch geringe Baroklini-
tit aus, die jedoch in der weiteren Entwicklung zunimmt. In der auflésenden Phase dhnelt die
thermische Struktur einem okkludiertem Tiefdruckgebiet. Demnach wird angenommen, dass
der Antrieb der Tiefdruckgebiete des Typus B in der oberen Atmosphire liegt (Deveson et al.,
2002). Bezogen auf die potentielle Vorticity ist die Entwicklung dieser Tiefdruckgebiete verbun-
den mit einer Uberlagerung von Anomalien der potentiellen Vorticity in verschiedenen Hohen.
Die Intensivierung dieses Typus kann als nicht modales Wachstum betrachtet werden (Gray und
Dacrel [2006)).

Neben diesen beiden Entstehungstypen zeichnet sich ein dritter Typus ab. Tiefdruckgebiete
dieser Klasse werden als Typus C bezeichnet (Plant et al., 2003). Die beginnende Entwicklung
ist von einer bereits existierenden Anomalie der potentiellen Vorticity in den oberen Schichten
bestimmt (Plant et al., 2003). In dieser Phase ist eine Unterscheidung zwischen Typus B und
Typus C kaum méglich. Jedoch wird die Dynamik im Wesentlichen durch das Wirken freiwer-
dender latenter Wirme in den mittleren Schichten bestimmt. Bei Betrachtung der potentiellen



Vorticity zeigt sich, dass eine bereits in den oberen Schichten vorhandene Anomalie der poten-
tiellen Vorticity so stark ausgeprigt ist, um direkt zur Generierung eines Tiefdruckgebietes zu
fiihren (Gray und Dacre, 2006).

Die Verteilung der einzelnen Typen im Nordatlantik zeigt, dass Tiefdruckgebiete des Typus
B sowohl im westlichen als auch im Ostlichen Atlantik vorherrschen. Zusitzlich ist im Ostlichen
Atlantik ein groBer Anteil des Typus C zu erkennen, wihrend Typ A und Typ C im westlichen
Atlantik gleichverteilt sind (Dacre und Gray, 2009)).

Tiefdruckgebiete mit Einfluss auf Westeuropa entstehen vorwiegend im 0Ostlichen Atlantik.
Obgleich diese Region im Gegensatz zum westlichen Atlantik durch eine nur schwach baro-
kline Atmosphire sowie einen geringeren Temperaturgradienten der Meeresoberflichentempe-
ratur gekennzeichnet ist (Dacre und Gray, 2009), weisen gerade diese Tiefdruckgebiete einen
sehr geringen Zentraldruck und hohe Vorticitywerte auf. Dies ist ein Indiz, dass es sich hierbei
vorwiegend um sekundidre Tiefdruckgebiete handelt, welche an bereits existierenden Fronten
von Tiefdruckgebieten entstehen (Dacre und Gray, 2009).

Zielsetzung

Die im obigen Abschnitt beschriebene Mannigfaltigkeit, mit der Tiefdruckgebiete auftreten,
verdeutlicht die Komplexitét ihrer Lebenszyklen. Neben dem Grundstrom werden die Lebens-
zyklen der Tiefdruckgebiete durch auftretende Wechselwirkungen mit dem Ozean und dem Eis
beeinflusst. Modellstudien zeigen eine gegenseitige Wechselbeziehung zwischen den synopti-
schen Systemen und der Meereiskonzentration (Kriegsmann und Briimmer, 2007). In Abhén-
gigkeit von der Zuggeschwindigkeit verdndert sich die Eiskonzentration und ihre Drift. Infolge
ihrer groen Bedeutung fiir das tigliche Leben stellt das Verstandnis ihrer Dynamik eine we-
sentliche Aufgabe der Meteorologie dar. Ein Vergleich zwischen Bojenmessungen und Wetter-
vorhersagemodellen bei Bedingungen, in denen Tiefdruckgebiete in der Framstral3e auftreten,
offenbarte Defizite in der Parametrisierung der vertikalen Vermischung (Lammert et al., 2010).

Angesichts des sich erwdrmenden Klimas stellt sich die Frage, welche Verdnderungen Tief-
druckgebiete durchlaufen. Hinsichtlich der steigenden globalen mittleren Temperatur nimmt
der Feuchtegehalt der Atmosphire um ca. 7%/°C zu (Solomon et al., 2007). Dies verursacht
eine Verinderung des hydrologischen Zyklus und hierbei vor allem Niederschlag und seine Ex-
treme. In den mittleren Breiten fiithren Tiefdruckgebiete einen grolen Teil des Niederschlages
mit sich. Anhand der Analyse der Verdnderungen ihrer Charakteristika ergibt sich potentiell die
Moglichkeit, das Verstidndnis iiber die Lebenszyklen zu erhohen.

Eine Vielzahl vorangegangener Studien zeigen als generelles Resultat, dass sich, unabhén-
gig vom verwendeten Detektionsalgorithmus, Tiefdruckgebiete wéhrend des 20.Jahrhunderts
zu den Polen verlagern (Ulbrich et al., 2009, und Referenzen darin). Dies zeigt sich nicht nur
in Reanalysedaten, sondern auch in Beobachtungsdaten an Stationen. Besonders ausgepragt ist
diese Verschiebung auf der Siidhalbkugel ersichtlich. Trendanalysen, basierend auf Daten des
20. Jahrhunderts, zeigen je nach betrachteter Region unterschiedliche Resultate. Wihrend in
den mittleren Breiten eher eine Abnahme an Tiefdruckgebieten im Winter zu verzeichnen ist
(Wang et al., 2006), nimmt die Anzahl an Tiefdruckgebieten in Nordeuropa zu (Trigo, 2006).

In Szenarien eines erwidrmten Klimas werden die Signale der polwirtigen Verlagerungen
zunehmend deutlicher. Auch die Abnahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten ist in den Simu-
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lationen auf der hemisphérischen Skala ersichtlich. Die Betrachtung von ausgewihlten Regio-
nen hingegen zeigt unterschiedliche Signale. Im nordatlantischen Raum verzeichnet die Regi-
on nordlich der britischen Inseln eine Zunahme an intensiven Tiefdruckgebieten (Pinto ef al.,
2009), wihrend sich siidlich dieser Region eine Abnahme zeigt. Diese Verdnderungen stehen
in starker Abhingigkeit zum simulierten Erwidrmungsgrad (Pinto ez al.l 2009). Die Intensitit
der Tiefdruckgebiete nimmt je nach Definition in einem erwidrmten Klima zu oder ab. Wihrend
ein Intensititsmal basierend auf der Vorticity auf der Nordhalbkugel keine Veridnderungen hin-
sichtlich der Verteilung aufweist (Bengtsson et al., 2006), nimmt die Intensitit basierend auf
dem Bodendruck im Zentrum zu. Diese Intensititszunahme auf der Basis des Bodendruckes in
einem erwirmten Klima spiegelt dabei die Verdnderungen des Grundstromes wieder (Bengtsson
et al., 20006).

Die generelle Abnahme an Tiefdruckgebieten erscheint durch den erhohten Wasserdampf-
gehalt verstindlich, aufgrund der von den Tiefdruckgebieten mitgefiihrten erhohten Wasser-
dampfmenge. Somit sind weniger Tiefdruckgebiete notwendig, um die Wiarme zu den Polen zu
transportieren.

Im Vordergrund dieser Arbeit steht der Lebenszyklus der Tiefdruckgebiete. Insbesondere
sollen charakteristische Eigenschaften ndher untersucht werden. Der Fokus liegt hierbei vorran-
gig auf der zeitlichen Entwicklung der horizontalen Skala. In einigen linearen Abhandlungen
wird angenommen, dass sich die rdaumliche Skala nicht iiber die Zeit verdndert (Grotjahn ez al.,
1999). Wetterkarten hingegen vermitteln ein anderes Bild. Auch stellt sich die Frage, ob et-
waige GroBeninderungen, wihrend der Ausbildung von Sekundértiefdruckgebieten, auftreten.
Im nordatlantischen Raum ist besonders die Region siidlich von Gronland und Island ein be-
vorzugtes Gebiet fiir die Entwicklung von Sekundirtiefdruckgebieten. Ferner fiihren in einem
wiarmeren Klima Tiefdruckgebiete mehr Wasserdampf mit sich. Dies konnte sich ebenfalls auf
die horizontale Skala auswirken.

Dariiber hinaus soll untersucht werden, ob synoptische Systeme universellen Gesetzmi-
Bigkeiten folgen. Innerhalb turbulenter Stromungen zeigte Kolmogorov| (1941)), dass die totale
kinetische Energie der Wirbel proportional zur Wellenzahl k—>/7 ist. Dies gilt in einem Bereich
des Spektrums, in dem die Wirbel ,.frei* sind und weder von der Viskositéit noch von der Er-
zeugung turbulenter kinetischer Energie beeinflult werden (Stull, 1988). Die kinetische Energie
wird von den grolen Wirbeln an die kleinen abgegeben. Diese Theorie impliziert, dass die Tur-
bulenz statistisch selbstidhnlich auf verschiedenen Skalen ist. Somit sind fiir einen bestimmten
Bereich (Triagheitsbereich) die Wirbel skaleninvariant. Lésst sich diese Selbstdhnlichkeit auch
auf die synoptische Skala iibertragen? Gilt die Skaleninvarianz auch auflerhalb des Trigheits-
bereichs?

Im weiteren Fokus stehen Extremereignisse, welche mit den Tiefdruckgebieten assoziiert
werden konnen. Besonders im Hinblick auf die Erwidrmung des Klimas stellt sich die Frage,
ob Tiefdruckgebiete intensiver und extremer werden. Hierbei gilt das hauptsidchliche Augen-
merk nicht nur der Anderung der Mittelwerte sondern vielmehr der Anderung der Variabiliti-
ten, da das Vorkommen von Extremereignissen stirker von letztgenanntem abhingig ist (Katz
und Brown, |1992)). Die Extremwertstatistik stellt bei dieser Untersuchung ein geeignetes Werk-
zeug dar. Inwieweit die betrachtete GroBe, welche mit einem Tiefdruckgebiet verbunden wer-
den kann, Einflu} auf das Ergebnis nimmt, wird unter Miteinbeziehung verschiedener Variablen
beriicksichtigt.

Zur Beantwortung der vorliegenden Fragestellung werden Reanalysedaten des ECMWE, so-



wie Szenarien des gekoppelten Ozean-Atmosphidren Modells ECHAMS/MPI-OM untersucht.
Diese Datengrundlage wird in Kapitel [2.| niher beschrieben. Tiefdruckgebiete werden mittels
des Verfahrens von Blender ez al. (1997) detektiert. Eine detaillierte Beschreibung des verwen-
deten Algorithmus ist in Kapitel [2.2|zu finden. Eine Erweiterung des Detektionsalgorithmus zur
Bestimmung der horizontalen Skala wird in Kapitel [ beschrieben. Charakteristische Verteilun-
gen, wie z.B. die Haufigkeit, werden in Kapitel [3 vorgestellt. Die Untersuchung der rdumlichen
Skala (Kapitel d)) und die Extreme der Lebenszyklen (Kapitel [5) bilden den Hauptteil der vorlie-
genden Arbeit. AbschlieBend werden die Ergebnisse in einem allgemeinen Kontext diskutiert.



2 Daten und Methoden

Zur Untersuchung der Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete werden zwei verschiedene Datensit-
ze verwendet: Zum einen die Reanalysedaten des European Centre for Medium-Range Weather
Forecasts (ECMWHE)), welche im Folgenden mit ERA-40 abgekiirzt werden, und zum anderen
Simulationen des gekoppelten Ozean-Atmosphiren-Modells ECHAMS/MPI-OM (ECHAM:
European Center Hamburg Atmosphere Model; MPI-OM: Max Planck Institute Ocean Model).
Die Reanalysedaten dienen als angenommene beste Darstellung des beobachteten Zustandes
der Atmosphire. Das folgende Kapitel ist in zwei Abschnitte unterteilt. Im ersten Teil werden
die verwendeten Daten beschrieben, danach folgt eine Erlduterung des Detektionsalgorithmus
der Tiefdruckgebiete.

2.1 Daten

Zunichst werden die Daten der Reanalyse des beschrieben, gefolgt von einer Schil-
derung der verwendeten Modelldaten. Die Erfassung des Zustandes der Atmosphire erfolgt
in Analysen, welche aus zwei unterschiedlichen Informationsquellen bestehen. Die erste In-
formationsquelle sind Beobachtungsdaten. Sie bestehen aus Messungen von Radiosonden, Bo-
jen, Satelliten, Flugzeugen und Landstationen. Charakteristisch fiir jedes Messverfahren ist der
Messtehler, die Messungenauigkeiten sowie globale Verteilung. Am Beispiel der Radiosonden-
messungen veranschaulicht sich die global inhomogene Verteilung. Unter anderem infolge der
heterogenen Land-Meer-Verteilung ist die siidliche Halbkugel durch geringere Radiosonden-
aufstiege gekennzeichnet, wihrend der europdische Raum ein dicht erschlossenes Datennetz
aufzeigt. Aufgrund der heterogenen Datenverteilung ergibt sich die Bedeutung der zweiten In-
formationsquelle: die Prognosen eines numerischen Wettervorhersagemodells (NWP). Die Be-
obachtungsdaten werden mittels eines Datenassimilationsverfahrens auf ein Gitter zu jedem
Analysezeitpunkt interpoliert. Dabei werden die einzelnen Fehler der Messungen beriicksich-
tigt. Es existieren eine Reihe von verschiedenen Assimilationsverfahren. Die kurzfristige Pro-
gnose zum Zeitpunkt 7, welche von der Analyse des Zeitpunktes ¢+ — A¢ initialisiert wurde,
bildet zusammen mit den Beobachtungsdaten des gleichen Zeitpunktes die Grundlage fiir die
zu bestimmende Analyse (¢). Die Prognose und die Beobachtungsdaten werden anhand ihrer
statistischen Fehler miteinander kombiniert (Uppala ef al., 2005). Nicht nur die numerischen
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Wettervorhersagemodelle haben sich in den letzten Jahrzehnten veridndert, sondern auch die
Messtechniken. Dies fiihrte zu einer Verbesserung der Generierung einer Analyse.

Reanalysen sind Analysen mit Beobachtungsdaten fiir einen langen Zeitraum (meist mehre-
re Jahrzehnte umfassend) und einem invarianten Datenassimilationssystem und Vorhersagemo-
dell. Der wesentliche Vorteil der Reanalysedaten besteht darin, dass es sich hierbei, aufgrund
des unveridnderlichen Assimilationsverfahrens, um einen relativ homogenen Datensatz handelt.
Jedoch besteht infolge der Verdnderungen in den Beobachtungsdaten eine gewisse Unsicherheit
in den Daten, die es zu beriicksichtigen gilt. Anhand der bestehenden Reanalysedaten konnten
Probleme innerhalb der Datensitze erkannt und verbessert werden. So wies die erste Generation
der Reanalysedaten des ECMWF (kurz: ERA-15) eine zu kalte Globaltemperatur auf (Uppala
et al., 2005). Die zweite Generation, ERA-40, zeigt diesen Fehler nicht. Dieser Datensatz um-
fasst den Zeitraum von September 1957 bis August 2002. Der wesentliche Zweck dieser Daten
ist, qualitativ hochwertige, globale Analysen der Atmosphire, der Landmassen und der Ozeane,
unter Einbeziehung der maximal verfiigbaren Anzahl an Beobachtungsdaten, zu liefern (Kall-
berg et al.| 2005). Die atmosphirischen Daten liegen in ERA-40 auf 60 Modellniveaus vor.
Prognostische Gro3en am Boden sind in der spektralen Auflésung von T159 gegeben, wihrend
diagnostische GroBen in einer spektralen Auflésung von T106 vorhanden sind. Die in dieser
Arbeit betrachteten Daten liegen auf einem GauB3schen Gitter mit 320 x 160 Gitterpunkten vor.
Amplituden von unrealistischen spektralen Wellen werden durch die Verwendung von T106
anstelle von T159 reduziert (Stmmons} 2001). Die zeitliche Auflésung betrdgt 6 Stunden. Die
Reanalyse des ECMWF bietet eine gute Datengrundlage zur Bestimmung der Tiefdruckgebiete,
nicht nur infolge ihrer guten Datenqualitit sondern auch durch ihre Verwendung in zahlreichen
Arbeiten wie bspw. Bengtsson et al.| (2006) und |Loptien et al.| (2008). Bei Verwendung der Re-
analysedaten ist jedoch zu beachten, dass infolge des iiber die Jahrzehnte veridnderlichen Beob-
achtungssystems Datenspriinge in den Reanalysen auftreten (Bengtsson et al., 2004). Besonders
offenbart sich dieser Sprung in der Siidhemisphire, bei der die Bedeutung der Satellitenmessun-
gen erheblich groBer ist als in der Nordhemisphire. Zu Beginn der Reanalyse (1950-1960) ist
bspw. die Temperatur im Bereich der Antarktis zu gering (Stimmons et al., 2004). Die Analyse
der Tiefdruckgebiete in der Nordhemisphire der mittleren Breiten werden durch den bestehen-
den Sprung nur beeinflusst. In den letzten Jahren ist eine neue Generation der Reanalyse am
ECMWEF entstanden: ERA-Interim. Bei Erstellung dieser Arbeit umfasste der Datensatz einen
geringeren Zeitraum als ERA-40. Infolgedessen wird ERA-40 verwendet.

Die zweite Datengrundlage zur Analyse von Tiefdruckgebieten und ihrer Lebenszyklen bil-
det das gekoppelte Ozean-Atmosphiren-Modell ECHAMS/MPI-OM. Dieses Modell besteht
aus mehreren Modulen. Den atmosphirische Anteil bildet das Modell ECHAMS. Die atmosphi-
rischen Daten liegen in einer spektralen Auflosung von T63 (ca. 1.875°) und einer zeitlichen
Auflosung von 6 Stunden vor. Vertikal besitzt das Modell 31 Schichten, mit denen der Zustand
der Atmosphire berechnet wird. Der dynamische Kern basiert auf dem operationellem Vorher-
sagemodell des (Roeckner et all [2003)). Der Ozean wird durch das Modell MPI-OM
simuliert, mit einer horizontalen Auflosung von 1.5°. In der Vertikalen liegen 40 Modellniveaus
vor. Niheres zum Ozeanmodell, wie Modellgleichungen und Dynamik, sind in Marsland et al.
(2003) zu finden. Die Kopplung beider Modelle erfolgt mittels der OASIS Software. Bemer-
kenswert bei dem gekoppelten Modell ist, dass keine FluBkorrekturen bendétigt werden.

Das Feld der geopotentiellen Hohe, welches in dieser Arbeit niher untersucht wird, ist auf
einem Gauf3schen Gitter mit 192 x 96 Gitterpunkten vorhanden. Zwei prinzipiell verschiedene
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der zeitlichen Abfolge der verwendeten Datensitze

Simulationen werden in den folgenden Kapiteln nidher untersucht. Zum einen eine Simulati-
on des 20. Jahrhunderts. Hierbei handelt es sich um ein Ensemble aus drei Mitgliedern, wel-
ches das Klima des 20. Jahrhunderts simuliert. Ausgangspunkt dieser Modellldufe bildet eine
Kontrollsimulation, die das vorindustrielle Klima um 1860 beschreibt. Im 2190.Modelljahr der
Kontrollsimulation wird das erste Ensemblemitglied der 20C Simulation initiiert. Im Abstand
von jeweils 25 Jahren folgen die anderen Mitglieder. Aufgrund der internen Variabilitit sind die
Anfangsbedingungen der Ensemblemitglieder der 20C Simulation verschieden. Beobachtete
anthropogene Antriebe, wie CO,, CHy4, NoO, FCKWs, O3 und Sulfate, sind in den Modellrech-
nungen der 20C Simulation miteinbezogen. Diese transiente Simulation des 20.Jahrhunderts ist
mit einem 100jdhrigen Stabilisierungslauf (beginnend 2001) erweitert. In dieser Stabilisierungs-
simulation werden die Konzentrationen der Treibhausgase des Jahres 2000 iiber die folgenden
Jahre konstant gehalten. Nidheres zur 20C Simulation ist in Roeckner et al. (2006a) zu erfahren.

Bei der zweiten untersuchten Simulation handelt es sich um das A1B Szenario, welches ein
mogliches zukiinftiges Klima darstellt. Initialisiert im Jahr 2000 der 20C Simulationen beschrei-
ben die Ensemblemitglieder des A1B Szenarios, welches Teil der A1 Familie ist, ein zukiinf-
tiges Klima, bei dem von einer Balance zwischen nicht-fossilen und fossilen Energiequellen
ausgegangen wird. Angetrieben durch anthropogene Einwirkungen hinsichtlich der Treibhaus-
gaskonzentrationen (wie CO,, CHy, N;O, FCKWs, O3z und Sulfate) wird die Erwidrmung als
eher moderat angenommen im Gegensatz zum A2 Szenario. Die Kohlendioxidkonzentration
hat sich im simulierten Jahr 2100 beziiglich des Jahres 2000 nahezu verdoppelt. Dieses transi-
ente Szenario wird nach 100 Jahren (2100) durch eine Stabilisierungssimulation erweitert. Mit
Ausnahme des zweiten Ensemblemitgliedes werden innerhalb eines Zeitraumes von 100 Jahren
die Treibhausgase konstant auf dem Niveau des Jahres 2100 gehalten. Das zweite Ensemble-
mitglied zeichnet sich durch einen Stabilisierungslauf aus, welcher 200 Jahre umfasst. Die 20C
Simulation sowie das A1B Szenario sind Teil des vierten Sachstandsberichtes (AR 4) des IPCC
(Intergovernmental Panel on Climate Change). Eine detaillierte Beschreibung der Szenarien des
AR 4 ist in|Nakicenovic et al. (2000) gegeben. Niheres zum Modell-Setup der A1B Simulation
ist in Roeckner et al.|(2006b) zu erfahren. Zur Veranschaulichung, in welchem Zeitrahmen die
Daten vorliegen, dient die Abbildung[2.1]
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2.2 Verfahren zur Detektion von Tiefdruckgebieten

Vor der Entwicklung automatischer Detektionsverfahren war der Synoptiker verantwortlich fiir
die Detektion und Verfolgung der Tiefdruckgebiete. Aufgrund der unterschiedlichen Erfah-
rungswerte der einzelnen Synoptiker konnten die resultierenden Analysekarten Unstimmigkei-
ten hinsichtlich der Identifikation der Zentren der Tiefdruckgebiete und der Verfolgung beinhal-
ten. Um diesen Nachteilen entgegenzuwirken, sind im Laufe der Zeit eine Vielzahl von automa-
tischen, objektiven Verfahren zur Detektion und Verfolgung von Tiefdruckgebieten entwickelt
worden. Dieser Abschnitt beschreibt den in dieser Arbeit verwendeten Algorithmus und zeigt
zudem seine Vor- und Nachteile gegeniiber anderen Verfahren auf.

Definition der Tiefdruckgebiete: Die Tiefdruckgebiete werden mit dem von Blender et al.
(1997) entwickelten Detektionsalgorithmus bestimmt. Die von dem Verfahren zu untersuchen-
de Variable ist die geopotentielle Hohe auf 1000 hPa. Anstelle der geopotentiellen Hohe kann
ebenso der Bodendruck herangezogen werden. Um als Tiefdruckgebiet identifiziert zu werden,
muss zunichst die sogenannte Minimumbedingung erfiillt sein, die besagt, dass ein Minimum
in der geopotentiellen Hohe vorliegt, wenn, unabhéngig von der geographischen Breite, die
acht umgebenden Gitterpunkte hohere Werte aufweisen. Dies erweist sich jedoch als eine nicht
hinreichende Annahme, da nicht jedes Minimum mit einem Tiefdruckgebiet assoziiert werden
kann. Zur Vermeidung fehlerhafter Detektionen wird eine zusitzliche Bedingungen an dieses
Minimum gestellt, die mit Hilfe von Schwellenwerten reguliert wird. Diese zusitzliche Annah-
me stellt der mittlere horizontale Gradient der geopotentiellen Hohe (oder Druck) dar. Diese
GroBe kann als ein Intensititsmall betrachtet werden. Die Berechnung des Gradienten erfolgt
iiber ein Gebiet von ca. 1000 x 1000 km”. Die Gradienten werden an jedem Gitterpunkt inner-
halb dieser Region berechnet, aufsummiert und die Summe durch die Anzahl der Gitterpunkte
dividiert. Uberschreitet ein detektiertes Minimum einen zuvor festgelegten Schwellenwert im
Gradienten, wird es als Tiefdruckgebiet identifiziert.

Tracking: FEin weiteres zusitzliches, aber nicht notwendiges, AusschluBkriterium bildet die
Lebenszeit, die gleichzeitig eine weitere Funktion des Algorithmus darstellt: die Verfolgung.
Nach der Detektion des Tiefdruckgebietes in einem Zeitschritt ¢ + /A wird im vorangegange-
nen Zeitschritt # nach einem Tiefdruckgebiet in der Niahe gesucht. Die Grof3e des Suchradius ist
dabei abhingig von der raumlichen und zeitlichen Auflosung der Daten. Der maximale Suchra-
dius entspricht dabei einer maximalen Zuggeschwindigkeit von 80km/h.

Der Detektionsalgorithmus von Blender ef al.| (1997) gliedert sich in die Algorithmen von
bspw. Lambert (1988)), Alpert et al.|(1990) und Bauer und Genio (2006) ein. Die Detektion der
Tiefdruckgebiete ist stark von der Wahl der Variablen, anhand derer nach Tiefdruckgebieten
gesucht wird, und von den Daten abhingig (Sinclair, |1994). Ein Gros der Detektionsverfah-
ren untersuchen Vorticity oder Druck bzw. geopotentielle Hohe. Detektionsverfahren basierend
auf der Vorticity oder dem Laplace des Druckes sind bspw. jene von Murray und Simmonds
(1991), Hodges (1994)) und [Sinclair| (1994). Ein wesentlicher Vorteil liegt in der frithen Detek-
tion der Tiefdruckgebiete. Folglich wird ein fritheres Entwicklungsstadium erfasst als bei der
Detektion anhand des Druckes (Konig er al., [1993)). Ebenso ist in der Vorticity ein Maximum
ersichtlich, wenn ein starker Druckgradient von einer grof3skaligen Stromung iiberlagert wird
(siehe Sinclair, 1994, Abbildung 1). In diesem Fall wire eine Detektion iiber ein Minimum im
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Druck oder der geopotentiellen Hohe nicht erfolgreich. Als wesentlicher Nachteil der Detekti-
on in der Vorticity erweist sich die hohe Auflosung von Modelldaten, welche ein Erkennen von
Fronten ermdglicht. Dies fiihrt zu einer Beeintrachtigung der Detektion und der Verfolgung der
Systeme.

Die Detektion der Tiefdruckgebiete anhand des Druckes ist stark durch groe Skalen wie
dem Islandtief und einer intensiven Grundstromung beeinflusst (Hoskins und Hodges, 2002). In
einer bereits fortgeschrittenen Entwicklungsphase gelingt das Erkennen der Tiefdruckgebiete
in den Feldern des Druckes auf Meeresniveau und der geopotentiellen Hohe auf 1000 hPa. Der
verwendete Algorithmus kann mit der Einschriankung einer gewissen Mindestintensitit offene
Systeme (Blender et al., |1997) identifizieren. Als Offene Systeme bzw. Troge werden Tief-
druckgebiete bezeichnet, welche keine geschlossene Isobare um das Zentrum aufweisen. Ein
Verfahren, welches sowohl geopotentielle Hohe als auch Vorticity bei der Detektion beriick-
sichtigt, ist jenes von Murray und Stmmonds| (1991) und Konig et al.| (1993)).

Ein Vergleich der unterschiedlichen Verfahren in Bezug auf die Position der Zentren der
Tiefdruckgebiete ist schwierig. Das Minimum des Druckes und das Maximum der Vorticity sind
lediglich bei axialsymmetrischen Systemen am gleichen Ort. Weisen Tiefdruckgebiete markan-
te Abweichungen auf, sind die Extrema verschoben. Die Genauigkeit, mit der die Position der
Zentren der Tiefdruckgebiete bestimmt werden, ist aufgrund der Gitterpunktsdarstellung be-
grenzt bei ungefihr (1/4/2)x = 0.7y, wobei x ein Gitterpunktsabstand bezeichnet (Hewson,
1997). Ein Vorteil des Verfahrens von Murray und Simmonds| (1991) ist ein zusétzlicher Algo-
rithmus zur Bestimmung einer mittleren Position.

Darstellung: Im Folgenden wird die Darstellung der rdumlichen Verteilungen beschrieben.
Riumliche Charakteristiken wie Haufigkeit der Tiefdruckgebiete, Hiufigkeit der Zyklogenese
(Entstehung) und Zyklolyse (Auflosung) beruhen auf Mittel iiber ein bestimmtes stets gleich-
groBes Gebiet (ca. 1000 x 1000 km?). Die Normierung begriindet sich in den verschieden
grofen Gitterabstdnden. Nach Norden nehmen die Distanzen zwischen den Gitterpunkten ab,
so dass es zu stiarkeren Wichtung kommt. Die Normierung der riumlichen Héaufigkeiten wird je-
doch von einigen Autoren kritisch betrachtet, da dies zu fehlerhaften hohen Zahlungen in hohen
geographischen Breiten fiihren kann (Changnon et al., 1995, und Literaturhinweise innerhalb
des Artikels). In dieser Arbeit werden die rdumlichen Héufigkeiten der Tiefdruckgebiete, der
Zyklogenese sowie der Zyklolyse pro 1000 x 1000 km? angegeben.
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3 | Charakteristische Verteilungen der
Tiefdruckgebiete

Welche Anderungen die riumlichen Verteilungen der Tiefdruckgebiete in einem wirmeren Kli-
ma erfahren, bildet den wesentlichen Bestandteil dieses Kapitels. Daneben wird ein Vergleich
zwischen der Reanalyse und der Simulation des 20. Jahrhunderts vollzogen. Die charakteristi-
schen Verteilungen stehen hierbei im Vordergrund, um Untersuchungen beziiglich der horizon-
talen Skala bzw. der Extrema ermdglichen zu konnen.

Vorherige Studien der zweiten Hilfte des 20.Jahrhunderts geben z.T. unterschiedliche Er-
gebnisse iiber die rdumlichen Verteilungen der Lebenszyklen und der Trends der Tiefdruckge-
biete wieder. Wihrend Paciorek et al. (2002) keinen nordhemisphérischen Trend der Anzahl
an Tiefdruckgebieten erkennt, zeigen Wang et al.|(2006) einen Trend in den hohen Breiten der
Nordhemisphire. Basierend auf ERA-15 Reanalysedaten zeigen Sickmoller et al.| (2000) eine
Zunahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten mit geringem Druck im nordatlantischen Raum, was
auf eine nordwiértige Verlagerung zuriickzufiihren ist. Intensive Tiefdruckgebiete definiert durch
einen Zentraldruck geringer als 980 hPa nehmen in der zweiten Hélfte des 20. Jahrhunderts zu
(Paciorek et al.,|2002). Die raumliche Verteilung der Tiefdruckgebiete zeigt Verschiebungen auf
(McCabe et al.,2001)). In den hohen Breiten nimmt die Aktivitit der Tiefdruckgebiete im Winter
zu (Wang et al..[2006; Benestad und Chen, |2006), wihrend die mittleren Breiten iiber den Ozea-
nen eine Abnahme verzeichnen (Wang et al., [2006). Neben diesen allgemeinen Verlagerungen
ergeben sich regionale Unterschiede. Im Nordpazifik steigt die Anzahl an Tiefdruckgebiete mit
starken Vertiefungen wihrend der zweiten Hélfte des 20. Jahrhunderts an (Graham und Diaz,
2001). Diese Ergebnis wird von Gulev et al.| (2001)) bestitigt und um den atlantischen Raum
erweitert. Verdnderungen im nordatlantischen Raum zeigen wihrend positiver Phasen des NAO
Indizes eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mit vertieftem Kerndruck, ldngeren Lebenszeiten
und lidngeren Zugbahnen (Pinto et al.,[2009).

Simulationen eines erwdrmten Klimas zeigen eine polwirtige Verlagerung der Tiefdruck-
gebiete (Solomon et al., 2007, Kap. 10), die den Trend der Ergebnisse vorhergehender Studien
auf der Basis der Reanalyse bestitigt. In Ubereinstimmung mit (Pinto et al.,[2009) zeigen (Fin-
nis et al., |2007) eine Abnahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten in einem erwirmten Klima
(Lambert und Fyfe, 2006)). Wohingegen |Loptien et al.| (2008) keine signifikante Abnahme der
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Gesamtanzahl der Tiefdruckgebiete in einem erwédrmten Klima erkennen. Die Verdnderungen
der Tiefdruckgebiete stehen in enger Verbindung zum Erwédrmungsgrad (Schubert et al.| [ 1998)).
Auf der regionalen Skala ergeben sich einige Unterschiede zu den eher allgemeineren Resul-
taten. Lokal begrenzt, verzeichnet der Bereich nordlich der britischen Inseln eine Zunahme an
Tiefdruckgebieten (Bengtsson et al., 2006} |Pinto ef al., 2009). Der Bereich des Mittelmeeres ist
besonders im Winter von einer Abnahme an Tiefdruckgebieten betroffen (Loptien et al.l 2008)).
Ein besonderes Interesse gilt der Fragestellung, ob sich Tiefdruckgebiete in einem erwédrmten
Klima intensivieren. Wihrend [Lambert und Fyfe (2006) eine steigende Anzahl an intensiven
Systemen, definiert als Tiefdruckgebiete mit einem Kerndruck geringer als 970 hPa, verzeich-
net, erkennen |Loptien e al.| (2008) hingegen keine Verdnderung der Intensitit.

Die unterschiedlichen Ergebnisse konnen sowohl in der verschiedenen Auflosung der Mo-
delle als auch in den verwendeten Detektionsverfahren begriindet sein. In diesem Abschnitt
werden die allgemeinen Verteilungen der Tiefdruckgebiete niher betrachtet.

3.1 Daten und Methodik

Datengrundlage bilden die Reanalysedaten des ECMWF und Szenarien des gekoppelten Ozean-
Atmosphidren Modells ECHAMS/MPI-OM. Beide Datensitze sind in Kapitel beschrie-
ben und werden an dieser Stelle nicht ndher erldutert. Die Reanalysedaten werden in dem
Zeitraum von 1957 bis 2002 untersucht. Die Ergebnisse des 20. Jahrhunderts des Modells
ECHAMS/MPI-OM liegen den Daten von 1950 bis 2000 zu Grunde. Zur Analyse eines wiarme-
ren Klimas werden die Ensemblemitglieder des Stabilisierungslaufes des A1B Szenarios von
2150 bis 2200 herangezogen. In der vorliegenden Analyse wird sowohl der Winter (Dezember,
Januar und Februar) als auch der Sommer (Juni, Juli und August) untersucht. Die Detektion
der Tiefdruckgebiete erfolgt mittels des Algorithmus von Blender et al.| (1997). Die genaue
Funktionsweise des Algorithmus ist in Kapitel 2.2 zu finden. Lediglich Tiefdruckgebiete mit ei-
ner Lebensdauer von mindestens zwei Tagen und einem mittleren horizontalen Gradienten der
geopotentiellen Hohe von mindestens 50 gpm/1000km werden in der folgenden Untersuchung
beriicksichtigt. Bereiche, in denen die Orographie 1000 m {iiberschreitet, werden nicht unter-
sucht. In diesem Abschnitt werden die in Kapitel 2.2] beschriebenen Haufigkeiten dargestellt.
Neben den mittleren Verteilungen der Haufigkeit des gesamten Lebenszyklus der Tiefdruckge-
biete, werden die Haufigkeiten der Zyklogenese und Zyklolyse ebenfalls erfasst. Ergiinzend zu
den statistischen Verteilungen der Tiefdruckgebiete wird die sogenannte maximum eady growth
rate berechnet. Unter der Annahme einer quasi-stationédren Instabilitdt einer zonalen Grund-
stromung auf der B-Ebene ergibt sich die Wachstumsrate der am schnellsten anwachsenden In-
stabilitit als linear proportional zum meridionalen Temperaturgradienten (Lindzen und Farrell,
1980). Diese Variable umfasst den Einflul des horizontalen und vertikalen Temperaturgradi-
enten auf die Wirbel (Lunkeit et al., 1996)). Die eady growth rate ist, als Mal} der baroklinen
Instabilitit, definiert durch

P 1/1 00\ Y2
63120'311%%:0'317(?68_z> vT| (3.1)

mit N der Brunt-Viisila-Frequenz, 7 der Temperatur, 6 der potentiellen Temperatur und v
dem horizontalen Geschwindigkeitsvektor. Auf der klimatologischen Skala stehen op; und die
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Bereiche hoher Aktivitit der Tiefdruckgebiete in Verbindung miteinander (Hoskins und Val-
des|, |1990). Zur Betrachtung der vertikalen Struktur erfolgt die Berechnung der maximum eady
growth rate fiir drei verschiedene Schichten, 775 hPa, 500 hPa und 300 hPa. Die Differentiale
sind mittels zentrierter Differenzen berechnet.

3.2 Ergebnisse der Reanalyse

Zunichst werden die Verteilungen in ERA-40 beschrieben. Dem folgt eine Gegeniiberstellung
der Ergebnisse der Modellsimulation der zweiten Hilfte des 20. Jahrhunderts. Abschlieend
werden Tiefdruckgebiete des erwidrmten Klimas mit denen des 20. Jahrhunderts verglichen.
Die Zyklonenhiufigkeit (Abbildung [3.Th,b) der Reanalyse zeigt sowohl im Sommer als auch
im Winter ausgeprigte Maxima im Nordatlantik und Nordpazifik. Wihrend des Winters reichen
diese Maxima weit nach Norden und sind stirker als im Sommer. Ferner zeigt sich im Winter
ein sekundires Maximum im Mittelmeer, welches im Sommer nahezu abwesend ist. Die ver-
mehrte Detektion von Tiefdruckgebieten dstlich des Mittelmeeres im Sommer entsteht durch
den starken Einflul des Monsuns in diesem Gebiet. Vorwiegend bilden sich Tiefdruckgebiete
(Abbildung @}a,b) an den Ostkiisten der Kontinente, in Bereichen in denen die Atmosphére
baroklin ist. Orographische angeregte Tiefdruckgebiete sind in den Leeregionen der Gebirge
(Rocky Mountains) zu finden. An der Siidspitze Gronlands zeigt sich eine weitere Zyklogene-
seregion, die sowohl auf orographische Effekte als auch auf barokline Effekte zuriickzufiihren
sind. Im Mittelmeer weisen die Tiefdruckgebiete im Winter als bevorzugte Entstehungsregion
den Bereich um Genua auf. Wihrend des Lebenszyklus verlagern sich die Tiefdruckgebiete,
welche sich an den Ostkiisten der Kontinente bilden, nach Norden und haben vorwiegend ihre
Auflsungsphase (Abbildung [3.3p,b) im Nordatlantik nahe Island und im Europiischen Nord-
meer und im Nordpazifik im Golf von Alaska. Diese markanten Zyklogenese- und Zyklolyse-
regionen sind ganzjihrig mit jahreszeitlicher Variabilitdt vorzufinden.

Ein Intensitdatsmal} der Tiefdruckgebiete ist der mittlere horizontale Gradient der geopotenti-
ellen Hohe (Abbildung ,b). Der Gradient ist mit dem Quotienten f/ fo mit der Referenzbrei-
te 50°N normiert, um nordwiértige Verlagerungen der Tiefdruckgebiete in der Intensitét zu be-
riicksichtigen. Ein Vergleich beider Jahreszeiten spiegelt die saisonale Variabilitit der Intensitét
wieder. Im Sommer sind die Tiefdruckgebiete im Mittel weniger intensiv als im Winter. Ferner
zeigt sich die Ubereinstimmung zwischen den Zentren groBter Haufigkeit an Tiefdruckgebieten
und Zentren groBter Intensitéit. Die Beziehung zwischen der maximalen eady growth rate und
den bevorzugten Gebieten der Tiefdruckgebieten wird sehr gut wiedergegeben. Bereiche groBer
Wachstumsraten (Abbildung sind stromaufwirts der Zentren hoher Zyklonenhéufigkeiten
gelegen. In den unteren Schichten der Troposphire sind Wachstumsraten der baroklinen Wellen
nahe der Gebirge (Rocky Mountains, Himalaya, Gronland) mit Fehlern behaftet und finden in
der Beschreibung keine Beriicksichtigung.

3.3 Ergebnisse der Simulation des 20.Jahrhunderts

Infolge der Analyse der Ensemblemitglieder der 20C Simulation des gekoppelten Modells
ECHAMS/MPI-OM, soll gezeigt werden, inwieweit das gekoppelte Modell die mittleren Ei-
genschaften der Lebenszyklen wiedergeben kann. An dieser Stelle sei bemerkt, dass lediglich
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Abbildung 3.1: Hiufigkeit der Tiefdruckgebiete [% /1000 x 1000km?] fiir DJF (links) und JJA
(rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Simulationen des
ECHAMS/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Mittel iiber alle Ensemblemitglieder gezeigt werden. Die Hiufigkeit der Tiefdruckgebiete (Ab-
bildung [3.1fc,d) der 20C Simulation gibt die rdumliche Verteilung mit geringfiigig geringeren
Maxima wieder. Die bevorzugten Entstehungs- und Auflésungsgebiete (Abbildung [3.2c.d bzw.
Abbildung [3.3k.d) kann das Modell simulieren. Lokal ergeben sich jedoch Unterschiede. Be-
sonders im Pazifik weisen die Zyklogeneseregionen eine Verlagerung nach Westen auf. Die
pragnanten Maxima der Intensitit {iber den beiden Ozeanen werden gut wiedergegeben. Die
vertikale Struktur der baroklinen Wachstumsraten weist besonders in den oberen Schichten
markante Unterschiede auf. Dort werden die Maxima stirker wiedergegeben, als in der Reana-
lyse. Ferner erstrecken sich die priagnanten Maxima in 20C weiter nach Osten als in ERA-40.
Im Gegensatz dazu steht die untere Schicht. Hier sind besonders die zwei Maxima im Winter
stromaufwirts der Zentren hoher Tiefdruckgebietaktivitit lokal begrenzter als in ERA-40. Im
Sommer ist besonders der arktische Raum durch geringere Werte gekennzeichnet.

3.4 Ergebnisse eines erwirmten Klima

Generell bestitigen die angefiihrten guten Ubereinstimmungen des Modells mit der Reanalyse
die Resultate von Bengtsson et al. (2006). Das Modell gibt die charakteristischen Verteilungen
der Tiefdruckgebiete sehr gut wieder.

Somit konnen in einem weiteren Schritt die mittleren Verteilungen eines erwirmten Zustan-
des niher betrachtet werden. Basis der folgenden Ergebnisse bilden die Ensemblemitglieder
des Stabilisierungslaufes des A1B Szenarios. Im Vergleich zu 20C weisen die Hiufigkeiten der
Tiefdruckgebiete eine eindeutige polwirtige Verlagerung in beiden Saisons auf. In Uberein-
stimmung mit Loptien ef al.|(2008) zeichnet sich markant eine Abnahme der Tiefdruckgebiete
im Mittelmeer im Winter ab. Im Sommer zeigt sich besonders iiber den eurasischen Kontinent
eine Zunahme an Tiefdruckgebieten im erwdrmten Klima. Hier ist im Besonderen Zentralasien
zu nennen, aufgrund der in dieser Jahreszeit hdufig vorkommenden Hitzetiefdruckgebiete, wel-
che eine geringe vertikale Erstreckung aufweisen. Das Monsun induzierte Maximum nahe der
Arabischen Halbinsel erfidhrt eine Intensivierung in A1B. Die Zyklogeneseregionen (sieche Ab-
bildung[3.2k.f) iber den beiden ozeanischen Becken verschieben sich im Winter geringfiigig im
Mittel nach Norden. Markant zeichnen sich im Sommer die Maxima der Zyklogenese iiber den
Kontinenten ab. Ein Vergleich mit den Maxima der Zyklolyse (siche Abbildung [3.3.f) spie-
gelt ihre Stationaritdt wieder. Einhergehend mit einer geringen Abschwéchung in der mittleren
Verteilung weist die Intensitit (siche Abbildung [3.4.f) im Pazifik eine prignante Verlagerung
nach Osten auf. Der Sommer ist durch eine Zunahme der Intensitéit im Nordatlantik und eine
Abnahme im Nordpazifik gekennzeichnet. Besonders interessant ist in diesem Zusammhang
der Parameter op;. Wihrend in den unteren Schichten der Troposphire (siche Abbildung [3.6,f
bzw. Abbildung ,f) eine Abnahme in beiden betrachteten Jahreszeiten zu verzeichnen ist,
nimmt in der oberen Schicht (siche Abbildung [3.5k.f) die Baroklinitit zu.

Zusammenfassend zeigt sich, dass das Modell ECHAMS/MPI-OM die charakteristischen
Verteilungen der Tiefdruckgebiete sehr gut wiedergeben kann. Unterschiede zur Reanalyse
ERA-40 konnen in den unterschiedliche Auflosungen, sowie unterschiedliche Eisverteilungen
begriindet sein Bengtsson et al.| (2006]).

In einem wirmeren Klima zeichnen sich die Klimatologien durch polwértige Verlagerungen
aus. In diesem Zusammenhang ist es besonders interessant zu erwédhnen, dass in der transien-
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Abbildung 3.2: Hiufigkeit der Zyklogenese der Tiefdruckgebiete [% /1000 x 1000km?] fiir DJF
(links) und JJA (rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Simu-
lationen des ECHAMS/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.3: Haufigkeit der Zyklolyse der Tiefdruckgebiete [% /1000 x 1000km?] fiir DJF
(links) und JJA (rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Simu-
lationen des ECHAMS/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.4: Mittlere Verteilung des um die Referenzbreite 50°N normierten mittle-
ren horizontalen Gradienten [gpm/1000km] der Tiefdruckgebiete fiir DJF (links) und JJA
(rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Simulationen des
ECHAMS5/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.5: Eady Growth Rate [s~'] auf 300 hPa fiir DJF (links) und JJA (rechts) in ERA-
40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Simulationen des ECHAMS/MPI-OM
basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.6: Maximum Eady Growth Rate [s~'] auf 500 hPa, analog zu Abbildung

ten A1B Simulation der Bereich nordlich der britischen Inseln in Ubereinstimmung mit
to et al.| (2009) eine Zunahme der Tiefdruckgebiete (hier nicht gezeigt) aufweist, welche im
Stabilisierungslauf abwesend ist. Einhergehend mit der Verlagerung nach Norden nimmt der
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Abbildung 3.7: Maximum Eady Growth Rate [s~'] auf 775 hPa, analog zu Abbildung

Zirkulationsindex NAM (Northern Annular Mode) zu (Solomon et al., 2007, Kap. 10). Infolge
des sinkenden meridionalen Temperaturgradienten in der unteren Troposphire nimmt die Ba-
roklinitdt in den unteren Schichten ab. Dies spiegelt sich im klimatologischen Verhalten des
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Parameter op; wieder. In den oberen Schichten (300 hPa) nimmt op; zu.
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4 | Radius und Tiefe - geometrische
Modellvorstellung

Bevor in diesem Kapitel das GauB-Modell vorgestellt und beschrieben wird, erfolgt eine Uber-
sicht der bereits existierenden Radiusbestimmungen bei Tiefdruckgebieten. Nach der Erldute-
rung des GauB3-Modells werden rdumliche Charakteristika der Tiefdruckgebiete, wie Radius
und Tiefe, bestimmt und Ergebnisse présentiert. Ferner werden etwaige Vor- und Nachteile der
Radiusbestimmung diskutiert und Ergebnisse der 20C Simulation sowie eines wirmeren Klimas
vorgestellt.

Die Betrachtung eines Tiefdruckgebietes in Analysekarten oder Satellitenbildern (wie bspw.
Abbildung verdeutlicht die Schwierigkeit, den EinfluBbereich eines synoptisch-skaligen
Wirbels zu bestimmen. Die subjektive Verfolgung in Satellitenbildern reflektiert die Variation
der rdumlichen Skala wihrend eines Lebenszyklus. Ausgehend von der geostrophischen Theo-
rie ist zu erwarten, dass sich die rdumliche Skala auf eine halbe Wellenlidnge der Rossbywellen
beschrinkt.

In Abhingigkeit von der jeweiligen Fragestellung sind verschiedene Gro3enbestimmungen
sinnvoll. Eine automatische Methode ermoglicht eine objektive Beschreibung und die Analyse
einer Vielzahl von Tiefdruckgebieten, welche relevant fiir statistische Erhebungen sind.

Neben den fiir ein Tiefdruckgebiet charakteristischen Gréen wie Zentraldruck und Vorti-
city kann eine sinnvolle Definition des Radius Aufschluss iiber das dynamische Verhalten von
Tiefdruckgebieten wihrend ihres Lebenszyklus geben. Uberdies kann eine neu definierte GrofRe
eine zusitzliche Verifikation von Vorhersagemodelle liefern. !

4.1 Bereits existierende GroBenbestimmung

Einen ersten Schritt zur Bestimmung der rdaumlichen Skala eines Tiefdruckgebietes stellt die
Arbeit von Williamson| (1981)) dar. Die Methode basiert auf der Annahme eines nicht axialsym-
metrischen Tiefdruckgebietes. Der zweidimensionale Querschnitt des Wirbels wird ellipsenfor-
mig angenommen (siche Abbildung #.2). Das Tiefdruckgebiet ist in diesem Modell mathema-

Dieses Kapitel schliet den veroffentlichten Artikel von [Schneidereit et al.|(2010) mit ein.
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Abbildung 4.1: Satellitenbild 24.10.2009 12:00 Uhr. Quelle: Universitdt Karlsruhe, Fer-
dinand Valk - Images Earth at Large, Data courtesy: Eumetsat/NASA |http://www.
wetterzentrale.de/topkarten/fssatmsl.html

tisch durch eine Amplitude A (Kerndruck oder zentrale geopotentielle Hohe) und einer radialen
Funktion g(r) beschrieben. Diese radiale Funktion wird so gewihlt, dass sie am Rand des au-
Bertropischen Tiefdruckgebietes (am Radius) verschwindet, wihrend sie im Zentrum 1 ist. Mit-
tels Minimierung der quadrierten Differenzen zwischen beobachtetem Feld und der Funktion
werden fiinf charakteristische Parameter eines Tiefdruckgebietes gewonnen: Amplitude, Gro-
e, Lage des Zentrums, Exzentrizitdt und Orientierung der Ellipse im Raum (bestimmt durch o,
sieche Abbildung [4.2)). Die Amplitude ergibt sich dabei aus dem Wert des Eingangsdatenfeldes
im Zentrum (z.B. Kerndruck). Entlang der groen Halbachse bestimmt der Punkt, an dem die
Funktion Null wird, den Radius. Somit ergibt sich der Radius als Lange der groBen Halbachse
der Ellipse. Die Orientierung im horizontalen Feld erfolgt tiber den Winkel ¢, der sich zwischen
der groen Halbachse und der horizontalen Achse (Breitenkreise) ergibt. Die Linge der klei-
nen Halbachse wird in Analogie zur groen Halbachse bestimmt. Es gilt die Bedingung, dass
die Funktion g(r) am Rand der Ellipse Null sein muss. Die Exzentrizitit ergibt sich folglich
aufgrund der Kenntnis der gro3en und kleinen Halbachse.

Vier Definitionen eines charakteristischen GroBenmafes werden von|Nielsen und Dole] (1992)
vorgestellt: die Distanzen zwischen 1) dem Zentrum des Tiefdruckgebietes and dem am néchsten
gelegenen Hochdruckgebietzentrum, ii) zwei benachbarten Tiefdruckgebietszentren, iii) dem
Tiefdruckgebietzentrum und dem néchstliegenden Sattelpunkt des Bodendrucks und die iv) ho-
rizontale Fliche, welche durch die letzte geschlossene Isobare umhiillt wird. Die Autoren selbst
verwenden die dritte Methode. In Anlehnung an die vierte mogliche Definition des Radius von
Nielsen und Dole| (1992) bestimmen Wernli und Schwierz| (2006) die Fliche eines Tiefdruck-
systems iiber die letzte geschlossene Isobare. Eine weitere Methode basiert auf der Bestimmung
der Zirkulation eines Tiefdruckgebietes 11997). Dieses MaB liefert sowohl die Infor-
mation iiber die Intensitit (vorticity) als auch iiber die raumliche Skala von Tiefdruckgebieten.
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Abbildung 4.2: Ellipse mit Brennpunkten F1,F2; geographisches Gitter (graue Linien)

Die Zirkulation C wird berechnet als Linienintegral iiber das Geschwindigkeitsfeld v einer ge-
schlossenen Kurve S. Aufgrund des Satzes von Stokes (Bronstein ef al.l [1999) folgt daraus,
dass sich die Zirkulation auch iiber das Integral der Vorticity iiber die Flache F definieren ldsst

(Etling] 2002).
CzjéVdE’://F(VxV)df://FCdf @.1)

Die Fliche eines Tiefdruckgebietes wird bestimmt iiber die Vorticity. Ausgehend vom Zentrum
(§(r =0) = max{{}) wird radial nach auBen nach den Punkten gesucht, an denen die Vorticity
Null ist (Hinweis auf ein geschlossenes System) oder der Gradient der Vorticity sein Vorzeichen
dndert (sogenannte offene Systeme). Die Zirkulation wird dann iiber die Mittelung der Vorticity
tiber die erhaltene Flache berechnet.

Ferner fithren wavelets, angepasst an Querschnitte des Bodendruckes eines Tiefdruckgebie-
tes entlang der Langen- und Breitenkreise, zur Bestimmung des Radius (Grotjahn ef al., [1999).
Die Mexican Hat wavelet wird als mother wavelet verwendet. Hierbei ist zu bemerken, dass das
wavelet power spectrum als quadrierter Betrag der Wavelet-Transformierten definiert ist (Tor-
rence und Compo, 1998). Das wavelet power spectrum ermoglicht es, die adidquateste Skala
und Translation zu finden, welche die Daten bestmdglichst wiedergeben. Die Distanz der zwei
Punkte des Nulldurchgangs der Mexican hat wavelet bestimmen den Durchmesser. Aus diesem
Grund ist in dieser Analyse die Skala der wavelet-Funktion direkt mit dem Tiefdruckgebiet
verkniipft. (Ndheres zur Wavelet-Analyse ist in Kapitel [A.2] zu finden.)

Jedoch versagt das oben beschriebene Verfahren bei der Anwendung auf einen Trog in ei-
nem hoheren Niveau (Grotjahn und Castello, 2000). Die zirkulare Mittelung liefert fiir diese
Fragestellung ein geeigneteres Mal. Zunéchst wird das Koordinatensystem in den Trog oder das
Tiefdruckgebiet verschoben. Als Eingangsdatenfeld dient die geostrophische kinetische Ener-
gie auf 300 hPa, welche aus den Anomaliefeldern des Geopotentials gewonnen wird. Im Zen-
trum der Tiefdruckgebiete geht die geostrophische kinetische Energie gegen Null, wéhrend in
einem hinreichenden Abstand der Betrag der geostrophischen kinetischen Energie auf einen
Hintergrundwert abnimmt. Zwischen Hintergrund- und Zentralwert besitzt die kinetische Ener-
gie ein Maximum. Dieses Muster ist sowohl am Boden als auch in den oberen Schichten zu
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beobachten (Grotjahn und Castello, [2000). Die geostrophische kinetische Energie wird an je-
dem Gitterpunkt bestimmt und auf ein neues Koordinatensystem, mit dem Pol im Zentrum des
Troges oder des Tiefdruckgebietes, interpoliert. Die Mittelung der geostrophischen kinetischen
Energie auf konzentrischen Kreisen entlang der 36 Lingenkreise (des neuen Koordinatensys-
tems) ergibt den azimutalen Verlauf der Energie um das Zentrum. Uberschreitet die gemittelte
geostrophische Energie einen zuvor festgelegten Schwellenwert erneut, so entspricht die Di-
stanz der gesuchten Skala.

In Analogie zu Sinclair (1997) verwenden Simmonds und Keay|(2000) die Vorticity als phy-
sikalische GroBe zur Bestimmung einer raumlichen Skala. Die Bestimmung erfolgt iiber die Fla-
che eines Tiefdruckgebietes, charakterisiert durch den positiven Laplace-Operator des Druckes
(V2p > 0). Ausgehend vom Zentrum (max{V?p}) wird strahlenformig nach den Punkten des
maximalen (negativen) Gradienten gesucht, an denen die oben genannte Bedingung erfiillt ist.
Bei Annahme einer monotonen Kriitmmung erweist sich diese Methode als erfolgreich. Es kann
jedoch vorkommen, dass die Distanz zwischen zwei Tiefdruckgebieten sehr gering ist. In die-
sem Fall wird die Suche nach dem Umfang weiter fortgesetzt, bis oben genannte Bedingung
erfiillt ist. Das bedeutet, dass eine Uberschneidung der Radien der einzelnen Tiefdruckgebie-
ten erlaubt ist. Mittels des Umfanges wird die Fliche bestimmt. Unter der Annahme, dass das
Tiefdruckgebiet kreisformig ist, ergibt sich der Radius. Zusitzlich ermittelt diese Methode eine
weitere Grofe: die Tiefe, D, die sich unter der Annahme eines axialsymmetrischen paraboloiden
Wirbels mit dem Radius R in einer ebenen Flidche wie folgt ergibt:

19? 1
S VN 4.2)

p=_-27%
2 9r? 4

dabei ist D die Tiefe. Diese Grofle beinhaltet einen neuen Aspekt der Tiefdruckgebiete: die Be-
deutsamkeit der Zirkulation in einem Wirbel. Ferner wird D als ein MaB} dhnlich dem Druckde-
fizit (Stmmonds, 2000) verstanden. Zur Bestimmung des Radius kann sowohl die erste als auch
zweite Ableitung des Druckes verwendet werden (Benestad und Chen, |2006)). Dieses Verfahren
basiert auf Langs- und Querschnitten durch ein Tiefdruckgebiet. An das Feld des Druckes wird
mittels einer Fourier-Approximation eine Funktion angepasst. Die Stellen, an denen die zweite
Ableitung der Funktion Null ist, geben den Wendepunkt an. Die minimale Distanz zwischen
dem Zentrum und den Wendepunkten definiert den Radius.

Analog zu Stmmonds und Keay| (2000) und |Stmmonds| (2000) verwenden Rudeva und Gu-
lev| (2007) eine Koordinatentransformation, so dass sich der neue Pol im Zentrum des Tief-
druckgebietes befindet. Entlang 36 neuer Langenkreise werden dann die Punkte gesucht, an
denen die erste Ableitung des Druckes verschwindet. Ist diese Bedingung innerhalb von 1500
km nicht erfiillt, wird der Radius auf 1500 km gesetzt. Entlang jedes Langenkreises wird die
Position des verschwindenden Druckgradienten bestimmt. Mit Hilfe dieser Positionen erfolgt
eine Flichenbestimmung durch die Summation der einzelnen Teilflichen. Die Annahme eines
kreisformigen Wirbels ermdglicht die Berechnung eines Radius (effektiver Radius) und gibt die
zusitzliche Information iiber die Asymmetrie eines Tiefdruckgebietes, definiert als das Verhilt-
nis aus kleinstem zu groftem Durchmesser.

Ahnlich wie Rudeva und Gulev| (2007) bestimmen [Patoux et al (2009) den Radius mittels
des Druckgradienten. Entlang acht radial vom Zentrum ausgehender Linien wird der Gradi-
ent berechnet. Unterschreitet das Mittel des Gradienten nach Durchlaufen eines Maximums
den Schwellenwert von 2.5 x 107> hPa m~!, wird die sich ergebende Distanz als Radius iiber-
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Name Jahr  Form Methode Radiusbestimmung

Williamson 1981 Ellipse Anpassung einer Funktion Linge der groflen
Halbachse
Nielsen und Dole 1992 Distanz zwischen
Zentrum und
Sattelpunkt
Sinclair 1997 Kreis Rinder definiert durch Fliche fiihrt zum
verschwindende Vorticity Radius
oder wechselndes Vorzeichen
des Gradienten

Grotjahn, Hodyss 1999 Anpassung einer Wavelet Halbe Distanz der
und Castello Nulldurchgéinge
Grotjahn und 2000 Kreis Azimutales Mittel der geostro- zweimaliges Uber-
Castello phischen kinetischen Energie schreiten eines
Schwellwertes
Simmonds und 2000 Kreis Fldache charakterisiert durch Umfang fiihrt
Keay, positiven Laplace des Druckes zum Radius, zusitz-
Simmonds 2000 oder Rinder definiert liche GroBe:
durch maximalen Gradienten Tiefe
Benestad und 2006 Anpassung einer Funktion an Minimale Distanz
Chen Langs-und Querschnitten, zwischen Zentrum
Nullstellen der zweiten und Wendepunkten
Ableitung
Wernli und 2006  Kreis letzte geschlossene Isobare Fliche fiihrt
Schwierz zum Radius
Rudeva und 2007  Kreis Riénder: erste Ableitung Fliche: Summe der
Gulev des Druckes verschwindet einzelnen Segmente;
zusitzliche Grofle
Asymmetrie
Patoux, Yuan 2009 Kreis radialer Druckgradient unter-  Distanz zwischen Zentrum
and Li schreitet nach Durchlaufen und Erreichen des
eines Maximums einen Schwellenwertes
Schwellwert

Tabelle 4.1: Zusammenfassung der existieren Groflenbestimmungen

nommen. Dieser Schwellenwert ist so gewihlt, dass der Radius die letzte geschlossene Isobare
einbezieht, den nichsten Sattelpunkt erreicht und den Grofteil der Fliisse (Wédrme- und Im-
pulsfliisse) erfasst. Zusitzlich zum Radius wird die Tiefe als Druckdefizit iiber die Differenz
zwischen dem Mittel des Druckes am Radius und dem Zentraldruck bestimmt. Diese Definition
der Tiefe ist Zhnlich der von Simmonds und Keay| (2000).

Die in diesem Abschnitt beschriebenen Verfahren sind in Tab. zusammengefasst. Die
vorgestellten, bereits existierenden Verfahren lassen sich in drei verschiedene Herangehenswei-

31



sen klassifizieren:

- Anpassung einer Funktion: Williamson|(1981)), Grotjahn et al.|(1999), Benestad und Chen
(2006)

- Bestimmung der Flédche eines Tiefdruckgebietes iiber die Vorticity: Sinclair (1997), |Sim-
monds und Keay| (2000), Stmmonds| (2000); iiber den Druckgradienten: Rudeva und Gu-
lev| (2007)); oder iiber den Druck: [Nielsen und Dole (1992 kiirzeste Distanz zum Sattel-
punkt), [Wernli und Schwierz| (2006, letzte geschlossene Isobare)

- azimutales Mittel der geostrophischen kinetischen Energie: Grotjahn und Castello (2000)
Abhingig von der Fragestellung stellen sich bestimmte Verfahren als geeigneter heraus. Mit
Ausnahme von [Williamson| (1981) wird stets ein Kreis als Form angenommen. Aufgrund der

starken Asymmetrie, hervorgerufen durch die Fronten, stellt dies eine erste Approximation dar,
mittels derer sich Erkenntnisse iiber den Lebenszyklus von Tiefdruckgebieten finden lassen.

u}
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Abbildung 4.3: Querschnitt eines idealisierten Tiefdruckgebietes (schwarz); angepasste Gaull
Funktion (rot)

Der Querschnitt entlang eines Breitenkreises durch ein idealisiertes, asymmetrisches Tief-
druckgebiet (schwarzer Kurvenverlauf) ist in Abbildung [4.3] dargestellt. Der Punkt D markiert
ein Hochdruckgebiet in unmittelbarer Nihe. Der Abstand zwischen den Punkten B und C ver-
deutlicht die dritte Radiusdefinition von Nielsen und Dole|(1992). Die Mittelung der Abstinde
AB und BC ergibt einen iiber die Fliche bestimmten Radius. Die geostrophische kinetische
Energie erreicht den Maximalwert am Maximum des geostrophischen Windes (isobarenparal-
lel), d. h. am Ort des stidrksten Druckgradienten. Diese Position ist durch die Wendepunkte ge-
kennzeichnet. Eine an das idealisierte Tiefdruckgebiet angepasste Funktion ist in rot dargestellt.
Ein Vergleich der drei grundsitzlich verschiedenen Definitionen, offenbart die verschiedenen
Mafe des Radius bei demselben Tiefdruckgebiet.

4.2 Das GauB3-Modell

Das GauB3-Modell wird auf bereits detektierte Tiefdruckgebiete angewandt. Das in Kapitel
beschriebene Verfahren der Detektion von Tiefdruckgebieten wird zunéchst kurz erldutert.
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Die Position (Lingen- und Breitengrad), die zentrale geopotentielle Hohe und ein Intensi-
tatsmalf} (mittlerer horizontaler Gradient der geopotentiellen Hohe) der Tiefdruckgebiete werden
mit dem Algorithmus von Blender ef al. (1997) bestimmt. Das Verfahren basiert auf der Detek-
tion eines Minimums im Feld der geopotentiellen Hohe in 1000 hPa (oder des Bodendruckes).
Fehlerhafte Detektionen oder schwach ausgeprigte Tiefdruckgebiete werden durch Schwellen-
werte fiir den mittleren horizontalen Gradienten (Vz) und fiir die Mindestlebenszeit eliminiert.
Die letztgenannte zusitzliche Bedingung der Mindestlebenszeit impliziert eine weitere Eigen-
schaft des Verfahrens: das Verfolgen (tracking). Das Verfolgen eines Tiefdruckgebietes basiert
auf dem Auffinden eines Minimums in der ndheren Umgebung. Wird ein Tiefdruckgebiet zum
Zeitpunkt 71 detektiert, so sucht der Algorithmus im vorangegangenen Zeitschritt 7y ausgehend
von der Position zum Zeitpunkt #; im ndheren Umfeld nach einer bereits detektierten Zyklone.
Dabei wird die ndhere Umgebung breitenabhiingig definiert und entspricht ca. einem Gebiet von
600 km (Sickmoller et al., [2000). Diese Distanz kommt einer maximalen Zuggeschwindigkeit
von ca. 80 km/h gleich.

Die Bestimmung des Radius und der Tiefe erfolgt iiber die Anpassung einer azimutal sym-
metrischen GauB3-Funktion an das Feld der geopotentiellen Hohe z im Zentrum eines Tiefdruck-
gebietes und der niheren Umgebung. Die an das Feld angepasste Gaul3-Funktion ist gegeben

durch
2

2R?
Dabei entspricht zg(r) dem azimutal symmetrischen Verlauf der GauB-Funktion, z.,, ist die
geopotentielle Hohe im Umfeld der Zyklone, R entspricht dem Radius und D der Tiefe. Der
variierende azimutale Abstand vom Zentrum wird durch die variable Groe r wiedergegeben.
Die Tiefe D ist definiert als Differenz der geopotentiellen Hohe im Zentrum und z,,. Der Radius
R ist in diesem Modell gegeben als Abstand zwischen dem Zentrum und dem Wendepunkt der
GauB-Funktion.

Trotz vorhandener Asymmetrie bei Tiefdruckgebieten erfolgt die Anpassung der Gaul3-
Funktion unter der Annahme azimutaler Symmetrie. Die Anpassung einer zweidimensionalen
GauB-Funktion hitte den Nachteil, dass die Funktion komplexer und dadurch die Anpassung er-
schwert wird. Der Vorteil der zweidimensionalen Darstellung liegt in der hoheren Komplexitét
und dem hoheren Informationsgehalt. Dennoch liefern auch eindimensionale Ergebnisse inter-
essante Erkenntnisse iiber das Verhalten von Tiefdruckgebieten wihrend ihres Lebenszyklus.

Die Anpassung der GauB3-Funktion erfolgt tiber die Minimierung des Abstandes zwischen
der Funktion und den Eingangsdaten im Zentrum des Tiefdruckgebietes und in der Umgebung
(GL. [A.§). Die Umgebung wird dabei so gewihlt, dass in einem Abstand von ca. 1000x 1000
km? die Daten beriicksichtigt werden. Das Verfahren zur Minimierung des Abstandes ist im
Anhang in Kapitel [A.3|beschrieben und soll hier nicht niher betrachtet werden. Die Parameter
R und z,,,, werden in diesem Verfahren angepasst. Nachdem die Parameter ermittelt sind, ergibt
sich die Tiefe als Differenz zwischen dem Wert im Zentrum des Tiefdruckgebietes und der
Umgebung z,.

Zur Validierung des Verfahrens wird ein hypothetischer, axialsymmetrischer Wirbel (siehe
Abbildung @ untersucht. Der Radius, durch die GauB3-Funktion als Standardabweichung de-
finiert, bleibt wihrend dieses idealen Lebenszyklus konstant. Der in Abbildung [4.4] dargestellte
Lebenszyklus simuliert eine bereits stark ausgeprégte synoptische Storung. Wihrend sich das
Tiefdruckgebiet Richtung GroBbritannien bewegt, verringert sich die zentrale geopotentielle

) 4.3)

2G(r) = Zen» — Dexp(
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Abbildung 4.4: Lebenszyklus eines axialsymmetrischen Tiefdruckgebietes mit gleichbleiben-
dem Radius (gekennzeichnet durch den roten Kreis). Schattierte Flichen zeigen die geopoten-
tielle Hohe auf 1000 hPa: links OOUTC, rechts 12UTC, oberste Zeile: erster Tag; mittlere Zeile:
zweiter Tag; untere Zeile: dritter Tag

Hohe (dquivalent zum Kerndruck). Dargestellt in Abbildung [#.4]sind drei Tage im Intervall von
12 Stunden. Der eingezeichnete rote Kreis markiert den fiir diesen hypothetischen Fall berech-
neten, gleichbleibenden Radius.

Querschnitte entlang eines Breitenkreises fiir die in Abbildung 4.4|angegebenen Zeitpunkte
sind in Abbildung [4.5|dargestellt. Hier verdeutlicht sich die zunehmende Verringerung der zen-
tralen geopotentiellen Hohe. Infolge des gleichbleibenden Umgebungswertes z.,,, und der ab-
nehmenden geopotentiellen Hohe vergroBert sich die Tiefe. Die Anwendung des Gauf3-Modells
auf Beobachtungsdaten ist in Abbildung [4.6 abgebildet. Die grauen Punkte kennzeichnen die
Eingangsdaten (geopotentielle Hohe auf 1000 hPa der Reanalyse ERA-40). Die durchgezogene
schwarze Linie zeigt die an diese Daten angepasste GauB-Funktion. Das dargestellte Tiefdruck-
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Abbildung 4.5: Querschnitte entlang eines Breitenkreises an den in Abbildung[4.4Jangegebenen
Zeitpunkten

gebiet befindet sich am Beobachtungszeitpunkt (03.12.1957) nordlich von Neufundland. Bis zu
diesem Zeitpunkt hat es sich bis auf -360 gpm vertieft. Der Radius wichst langsam an und liegt
zum Beobachtungszeitpunkt bei 465 km. Die Tiefe hingegen zeigt einen deutlicheren Lebens-
zyklus und liegt bei 318 gpm. Die unterschiedliche Farbgebung der Datenpunkte hebt hervor,
welche Daten fiir die Anpassung verwendet werden. In dunkelgrau gehaltene Punkte werden
bei der Anpassung betrachtet, wihrend die helleren nicht verwendet werden. Abbildung [4.6a
zeigt, wie stark die Streuung der Umgebungswerte in gro3er Entfernung vom Zentrum ist.

a) b)
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Abbildung 4.6: An ein Tiefdruckgebiet gefittete GauB3-Funktion: gefittete GauB-Funktion
(durchgezogene Linie), Daten der geopotentiellen Hohe im Zentrum und in der niheren Umge-
bung (hellgraue Punkte); fiir den Fit verwendete Daten (dunkelgraue Punkte)

Inwieweit sich das Gauf3-Modell von den flichenbezogenen Maflen wie jene von Nielsen
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und Dole| (1992), Stimmonds und Keay| (2000), oder Rudeva und Gulev| (2007) unterscheidet,
wird in Abbildung[.6p deutlich. Wihrend der Gau-Radius R des axialsymmetrischen Wirbels
konstant bleibt (500 km), vergroBert sich der flichenabhéngige Radius R,,, mit zunehmender
Vertiefung. R.,, kann dabei als Schnitt entlang eines verschwindenden Umgebungswertes Zep,
betrachtet werden. Anhand der Abbildung wird deutlich, wie eng der Radius R,,, mit der Tiefe
D der GauB-Funktion verbunden sind. Der Radius R, bestimmt iiber die Gauf3-Funktion, ist ca.
die Hilfte des Radius R,,,. Zusammenfassend zeigt sich, dass der Radius R nahezu konstant
bleibt, wihrend der Radius R,,,, anwichst.

Die in diesem Abschnitt beschriebene Methode ist eng mit der Wavelet-Methode von Grot-
jahn et al. (1999) verbunden. Ein wesentlicher Unterschied liegt in der Symmetrieannahme.
Mathematisch lassen sich beide Definitionen iiber die gewdhlten Funktionen verbinden. Die
Mexican hat wavelet ist die negative normalisierte zweite Ableitung der GauB3-Funktion. Das
bedeutet, dass bis auf die Skala und die Normalisierung beide als Hermitesche Polynome ver-
schiedener Ordnung betrachtet werden konnen. Aufgrund der angenommenen Symmetrie ist
die abgeleitete Methode auf eine reprisentative Anzahl von Tiefdruckgebieten anwendbar.

Wind

Ein Vorteil des Gaul3-Modells ergibt sich iiber die ableitbaren Groflen wie Wind, Vorticity und
kinetische Energie. Aufgrund der geostrophischen Balance lassen sich die Komponenten des
geostrophischen Windes wie folgt schreiben:

g 0z _ 890z

“TTFoy T Fox

(4.4)

mit dem Coriolisparameter f = 2Qsin(¢) und der geographischen Breite ¢. Ausgehend von GI.
M.3]sind die erste und die zweite Ableitung der Gau-Funktion nach r:

d r —r?

a—j =D exp (W) (4.5)
027 —r? 1 2
972~ Dexe (W) (ﬁ - F) (+0)

Die Definition des Radius als Standardabweichung der Gauf3-Funktion beinhaltet, dass der Ra-
dius am Wendepunkt der GauB3-Funktion lokalisiert werden kann. Der Wendepunkt zeichnet
sich durch den groten Gradienten aus. Durch geostrophische Approximation und Vernachlis-
sigung der Reibung ist zu erwarten, dass sich das Maximum des geostrophischen Windes (ers-
te Ableitung der geopotentiellen Hohe) direkt am Radius befindet. Die Abbildung zeigt
den fiir den 1.12.1957 um 00 UTC berechneten geostrophischen Wind. Die Komponenten des
geostrophischen Windes sind mithilfe zentrierter Differenzen anhand der GlI. aus ERA-40
Daten berechnet. Die Kreise in der Abbildung dienen der Veranschaulichung des Radius der
detektierten Tiefdruckgebiete. Zum Beobachtungszeitpunkt werden 7 Tiefdruckgebiete auf der
Nordhalbkugel detektiert. Die Maxima des geostrophischen Windes befinden sich an den be-
rechneten Radien. Zusitzlich zeigt sich die Variabilitdt der Radien der Tiefdruckgebiete. Der
Zusammenhang zwischen dem Wind auf 1000 hPa und den Radien ist in Abbildung4.7b darge-
stellt. Der Wind ist zum gleichen Zeitpunkt wie Abbildung aufgezeigt und basiert auf den
Reanalysedaten. Aufgrund der vorhandenen Reibung erreichen die Maxima im Vergleich zum
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a) b)

Abbildung 4.7: Basierend auf ERA-40 zeigt a) den geostrophischer Wind [ms~'] auf 1000
hPa; b) die Windgeschwindigkeit [ms_]] auf 1000 hPa; Kreise veranschaulichen die Radien der
detektierten Tiefdruckgebiete an

geostrophischen Wind deutlich geringere Werte. Obwohl die Reibung eine wesentliche Rolle
spielt, zeichnen sich die Maxima an den Radien ab. Als Beispiel sind die Tiefdruckgebiete,
welche sich im Beringmeer befinden, geeignet. Sie weisen am Radius sowohl das Maximum
des geostrophischen Windes als auch des Windes auf.

Vorticity

Unter der Annahme geostrophischen Gleichgewichts ergibt sich eine weitere ableitbare Gro-
Be aus dem Gaul3-Modell: die geostrophische Vorticity im Zentrum der Tiefdruckgebiete. Die
geostrophische Vorticity kann wie folgt berechnet werden (p-System) (Etling} 2002)):

1
{6 =~V (4.7)
f
Einsetzen der zweiten Ableitung der GauB3-Funktion (Gl. unter der Annahme, dass d® =
gdz gilt, und die Vorticity im Zentrum (r = 0) berechnet wird, ergibt:

gD

Co = R (4.8)

Die G1.[4.8]zeigt, dass die Vorticity im Zentrum der Tiefdruckgebiete anhand der GauB3-Parameter
Radius und Tiefe berechnet werden kann. Die Validierung der mit dem Gau3-Modell bestimm-
ten geostrophischen Vorticity und der geostrophischen Vorticity aus Reanalysedaten ist in Ab-
bildung §.§] aufgezeigt. Datengrundlage bilden die Tiefdruckgebiete der Reanalyse ERA-40 in
einer Auflosung von T63. Beriicksichtigt werden sdmtliche Tiefdruckgebiete im Nordwinter

(DJF). Die Berechnung der geostrophischen Vorticity aus der Reanalyse erfolgt mit Gl.
Unter Zuhilfenahme von zentrierten Differenzen ergibt sich der Laplace-Operator fiir die geo-

37



Ly
S

3e-04
3e-04

2e-04

2e-04

1e-04
1e-04

0e+00
T

geostrophische Vorticity {g [1/5] o
geostrophische Vorticity g [1/s] o

0e+00
T
1

Oe+00 1e-04 2e-04 3e-04 Oe+00 1e-04 2e-04 Je-04
geostrophische Vorticity Lgip0 [1/5] relative Vorticity Ceso [1/5]

Abbildung 4.8: Scatter Diagramm der Vorticity. {gGq,ss berechnet mithilfe der GauB-Funktion
aufgetragen gegen a) geostrophisch approximierte Vorticity {, auf 1000 hPa und b) relative
Vorticity {gso auf 850 hPa im Zentrum des Tiefdruckgebietes. Die schwarze Linie entspricht
der perfekten Korrelation zwischen den Datensétzen.

potentielle Hohe wie folgt:

V%:: Qmmmmﬂ+QMm;mg—2memy+Qmmm+n+amw?—u—2awmm) (4.9)
dx dy

Beide geostrophischen Wirbelgrofien sind in Abbildung [4.8p dargestellt. Die Ordinate be-
schreibt die geostrophische Vorticity im Zentrum der Tiefdruckgebiete, berechnet mittels des
GauB-Modells. Eine perfekte Ubereinstimmung beider geostrophischer WirbelgroBen wiirde in
einer diagonalen Anordnung resultieren. Die Abweichung, wenn auch nur in geringem Male,
der geostrophischen Vorticity des GauB3-Modells ist in der Abbildung klar ersichtlich. Ungeach-
tet dessen zeigt sich eine relativ gute Ubereinstimmung.

Die Validierung der geostrophischen Vorticity des GauB3-Modells mit der relativen Vorticity
auf 850 hPa ist in 4.8p dargestellt. Die Abszisse beschreibt die relative Vorticity auf 850 hPa.
Ein GroBteil der Tiefdruckgebiete weist einen im Vergleich zur relativen Vorticity geringeren
geostrophischen Wert auf. Die Datenpunkte sind nach unten verschoben. Dieser Vergleich of-
fenbart als Abweichung von der linearen Korrelation, die Abweichung der relativen Vorticity
vom geostrophischen Gleichgewicht. Aufgrund starker Reibungseffekte auf 1000 hPa und der
daher bedingten starken Abweichung vom geostrophischen Gleichgewicht wird das 850 hPa-
Niveau in einem Vergleich bevorzugt.

Auflosungsabhdngigkeit

In welchem Malf} der Radius und die Tiefe auflosungsabhéngig sind, wird im folgenden Ab-
schnitt beschrieben. Zu diesem Zweck werden die in T106 vorliegenden ERA-40 Daten sowohl
in T106 als auch in zwei geringeren Auflosungen analysiert. Die Daten der geopotentiellen Ho-
he werden auf die geringeren Auflosungen T63 sowie T42 interpoliert. Die Anzahl der detek-
tierten Tiefdruckgebiete ist abhingig von der rdumlichen und zeitlichen Auflosung der Daten.
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So steigt ihre Anzahl mit wachsender Auflésung (Blender und Schubert, 2000). Ferner sind
Charakteristika wie Kerndruck, Vertiefung und Lebenszeit stark durch die raumliche Auflosung
beeinflusst (Jung et al.,[2006]).

Die Verteilung der Radien fiir Winter (DJF) bzw. Sommer (JJA) der Reanalyse fiir verschie-
dene rdumliche Auflésungen sind in Abbildung [4.9p bzw. Abbildung [4.9b dargestellt. Beson-
ders kleinskalige Tiefdruckgebiete sind von der Auflosung abhiingig. Die Anzahl an Tiefdruck-
gebieten mit Radien von 100 km bis 350 km ist in der T106 Auflosung deutlich erhoht. Bedingt
durch die geringere Auflosung in T42 sind in beiden Saisons die Anzahl an Tiefdruckgebieten
mit Radien zwischen 450 und 1000 km groBer als bei den hoheren Auflosungen. Ein Vergleich
zwischen der T63 und T106 Auflosung zeigt im Bereich groer Radien (600 km - 1000 km)
sehr geringe Unterschiede. Zusammenfassend zeigt sich eine Verschiebung der Verteilung zu
geringeren Radien mit zunehmender Auflosung.

Die Verteilungen der Tiefe in den drei verschiedenen Auflosungen fiir Winter und Sommer
sind in Abbildung und d dargestellt. Die Verteilung fiir den Winter zeigt mit abnehmender
Tiefe eine Verbreiterung. Bereiche geringer Tiefe (bis zu 200 gpm) sind mit einer geringe-
ren Anzahl in der groben Auflosung (T42) verbunden. Besonders dieser Bereich ist durch eine
starke Variabilitdt beziiglich der Auflosungen gekennzeichnet. Unterschiede zwischen den Auf-
16sungen verringern sich bei Tiefdruckgebieten mit hoheren Tiefen. Fiir den Sommer ist die
Verteilung im Bereich bis zu 100 gpm &dhnlich der des Winters: Verringerung der Anzahl mit
abnehmender Auflosung. Die grobe Auflosung dominiert im Bereich von 200 gpm bis 400 gpm,
d. h. die Anzahl der Tiefdruckgebiete der T42 Auflosung ist deutlich hoher als die Anzahl mit
entsprechender Tiefe in hoheren Auflosungen. Fiir den Sommer ist in der Verteilung der Tiefe
kein entsprechendes Phinomen im Bereich grofer Tiefen erkennbar.

Im Allgemeinen ist die Abhingigkeit des Radius und der Tiefe von der Auflésung wahr-
nehmbar. Je hoher die Auflosung, desto hoher die Anzahl an detektierten Tiefdruckgebieten mit
geringen Radien und geringen Tiefen unabhingig von der Saison.

4.3 Ergebnisse der Reanalyse

Basierend auf den vorangegangenen Betrachtungen werden die Ergebnisse des Gaul3-Modells
angewandt auf die Reanalysedaten beschrieben. Zunichst werden die Klimatologien des Radius
und der Tiefe vorgestellt. Die mittlere Verteilung und das zeitliche Verhalten der beiden GroéBen
folgen. AbschlieBend wird das zeitliche Verhalten der Lebenszyklen néher untersucht.

Tiefdruckgebiete werden im Feld der geopotentiellen Hohe mittels des Detektionsverfah-
rens von Blender et al| (1997) (siche Kapitel [2.2)) bestimmt. Samtliche in diesem Abschnitt
beriicksichtigten Tiefdruckgebiete weisen eine Mindestlebensdauer von zwei Tagen und einen
mittleren horizontalen Gradienten der geopotentiellen Hohe von mindestens 50 gpm/1000km
auf. Bereiche, in denen die Orographie hoher als 500m ist, sind ausgeschlossen. Tiefdruckge-
biete werden in der Nordhemisphire ab ca. 30°N detektiert und in einer Auflosung von 192 x 96
Gitterpunkten (entspricht einer spektralen Auflésung von T63) bestimmt. Die reduzierte Auflo-
sung wird untersucht, um im spiteren Verlauf die Ergebnisse einer Modellsimulation mit denen
der Reanalyse zu vergleichen.

Der Zusammenhang der vier charakteristischen Groen Radius, Tiefe, zentrale geopotenti-
elle Hohe und mittlerer Gradient der geopotentiellen Hohe ist in Abbildung [4.10] anhand von
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Abbildung 4.9: Auflosungsabhingigkeit des Radius (a,b) und der Tiefe (c,d) fiir Winter (DJF,
a,c) und Sommer (JJA, b,d). Grole Wertebereiche sind durch VergroBerungen innerhalb der
jeweiligen Abbildungen hervorgehoben.

Scatterplots dargestellt, die Tiefdruckgebiete der Nordhemisphére (DJF) in ERA-40 Daten zei-
gen. Die zusitzlich in den Abbildungen integrierten geschitzten Dichten (graue Linien) helfen
bei der Beurteilung der Lage der Héaufigkeitszentren.

In Ubereinstimmung mit Patoux et al. (2009) ist abnehmender Zentraldruck (z1000) mit zu-
nehmender Tiefe (Abbildung 4.10k) und zusitzlich mit zunehmendem Gradienten (Abbildung
verbunden. Anhand der Vorstellung eines sich intensivierenden Tiefdruckgebietes lédsst
sich dieser Zusammenhang folgendermallen veranschaulichen: Mit abnehmendem Zentraldruck
und nahezu gleichbleibendem Umgebungswert nimmt die Tiefe zu. Der Gradient reflektiert
ebenfalls dieses Verhalten. Neben der Beziehung zur zentralen geopotentiellen Hohe weist der
Gradient (Vz) mit dem Radius einen Zusammenhang dahingehend auf, dass mit wachsendem
Gradienten Tiefdruckgebiete gegen einen nahezu konstanten Radius (ca. 380 km) konvergieren
(Abbildung @.10b). Der Scatterplot zwischen Radius und Tiefe (Abbildung {.10k) weist eine
facherformige Gestalt auf. Das Haufigkeitsmaximum des Radius liegt (siehe hierzu Abbildung
4.9p) bei ca. 400 km. Tiefdruckgebiete geringer zentraler geopotentieller Hohe (stark vertiefte
Tiefdruckgebiete bei ca. -600 gpm) zeigen geringe Radien (Abbildung 4.10p) und gleichzeitig
hohe Werte der Tiefe (ca. 500 gpm). Aufgrund des geringen Radius und der gleichzeitig hohen
Tiefe folgt ein starker Druckgradient, der ein Kennzeichen sehr ausgeprigter Tiefdruckgebiete
ist. Aufgrund der bestehenden Verbindung zwischen Radius, Tiefe und geostrophischer Vortici-

40



a) b)

[=] =
[=] =
S =]
[=] (=]
[=] =
Es S
— o
1 = =
[=] (=]
= <t
[=] =
[=] f=}
od (']
-600 -400 -200 0 200 0 200 400 600
Zioc0 [gpm] Vzy [gpm/A000km]
c) d)
[=]
g =
o~
[=]
[=] —_—
—_ " Eo
E = % =
= D ‘—D' 8
g a8
1
& 2
1
0 200 400 800
Vzy, [gpm/1000km]
e) f)
o f=]
[=] =
(=] L=
Eg £s
o o
[ [
[=] [=
(=1 & b
o™ o™
< 1 1 L I L o 1 1 L 1 L L 1
-600 -400 =200 0 200 0 200 400 600
Ziogo [gpm] vz, [gpmi1000km]

Abbildung 4.10: Scatterplots der nordhemisphihrischen Tiefdruckgebiete fiir ERA-40 (DJF);
Radius gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittleren horizontalen Gradienten der geo-
potentiellen Hohe, c) Tiefe; sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittleren Gradienten; Tiefe
gegen e) geopotentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.Konturlinien repridsentieren die Dich-
teschidtzungen der jeweiligen GroBen.

ty (Gl. 4.8) besitzen diese Tiefdruckgebiete hohe Werte der Vorticity. In der Abbildung zeigen
sich bestimmte Gebiete, in denen keine Tiefdruckgebiete liegen. Die Beziehungen der einzelnen
GroBen zueinander sind im Sommer (Abbildung dhnlich. Aufgrund der geringeren Inten-
sitdt der Tiefdruckgebiete im Sommer weisen die Scatterplots jedoch geringere Streuungen auf.

Die mittlere nordhemisphirische Verteilung des Radius und der Tiefe fiir Winter (DJF) und
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Sommer (JJA) ist in Abbildung [4.1T] dargestellt. Lediglich jene Gitterpunkte gehen in die Mit-
telwertbildung ein, an denen iiber den gesamten Zeitraum mindestens 10 Tiefdruckgebiete de-
tektiert werden.

Die klimatologischen Verteilungen des Radius (Abbildung {.1Th, b) sind durch saisonale
Schwankungen gekennzeichnet. Ein Flichenmittel tiber die rdumlichen Verteilungen bekriftigt
dies. Im Winter liegt der mittlere Radius bei ca. 410 km (Abbildung 4.1Tp). Deutlich geringer
(ca. 375 km) ist der Mittelwert des Radius im Sommer. Sowohl an den Ostkiisten der Konti-
nente, entlang Zonen hoher Baroklinitit, als auch 6stlich von Gronland weisen Tiefdruckgebie-
te geringe Radien auf. Unabhéngig von der Saison weist der Radius im Allgemeinen geringe
Wachstumsraten auf. Markant zeigen sich groB3e Radien nahe der Aleuten. Der Vergleich zwi-
schen den Ozeanen und den Kontinenten zeigt, dass ein Grofteil des Ozeans durch kleine Ra-
dien gekennzeichnet ist. Im Gegensatz zur mittleren Radiusverteilung von [Rudeva und Gulev
(2007) sind die Storm Tracks (definiert durch die bandpass-gefilterte Varianz der geopotentiel-
len Hohe auf 500 hPa) im Feld des mittleren Radius (Gauf3-Modell) nicht ersichtlich. Wahrend
die Zyklogeneseregion in Rudeva und Gulev| (2007) durch groe Radien (900 km) charakteri-
siert ist, weist die hier vorgestellte Radiusdefinition geringe Werte (ca. 350 km) auf. Ursache
hierfiir liegt in der unterschiedlichen Radiusdefinition. Eine Intensivierung der Tiefdruckgebiete
geht im Gaul3-Modell nicht notwendigerweise mit einer markanten Zunahme des Radius einher
(siehe Abbildung [4.6b).

Wie der Radius zeigt auch die Tiefe Saisonalitdt (vergleiche Abbildung .11 und Abbil-
dung [4.11d). Der Mittelwert der Tiefe im Winter (im Mittel 124 gpm) weist hohere Werte auf
als im Sommer (im Mittel 92 gpm). Unabhéngig von der Saison zeichnen sich Zentren hoher
Werte der Tiefen in den Gebieten hoher Hiufigkeit von Tiefdruckgebieten (Hauptaktionszentren
der cyclone tracks) ab. Diese Maxima befinden sich im Nordatlantik noérdlich von Neufundland
bis nach Island sowie nahe der Aleuten im Nordpazifik. Ein Vergleich der mittleren Tiefe dieser
Definition mit jener von Simmonds und Keay| (2002) zeigt eine sehr gute Ubereinstimmung,
obwohl unterschiedliche Reanalysedaten verwendet werden. Die oben beschriebenen Maxima
der Tiefe sind in beiden Definitionen ersichtlich, wodurch eine sehr gute Vergleichbarkeit der
beiden Definitionen der Tiefe gewéhrleistet ist.

Mittlere Verteilung der Lebenszyklen

Der zeitliche Verlauf des Radius und der Tiefe der Tiefdruckgebiete wird im Folgenden niher
betrachtet. Die mittlere Verteilung des Radius und der Tiefe aufgetragen gegen das jeweili-
ge Alter sind in Abbildung .12 und Abbildung {.12p aufgezeigt. Tiefdruckgebiete der win-
terlichen ERA-40 Periode bilden in drei verschiedenen Auflosungen die Datengrundlage. In
Ubereinstimmung mit Abbildung ist die Auflosungsabhingigkeit des Radius ersichtlich.
Je geringer die Auflosung desto hoher der Mittelwert. Die mittleren Verteilungen zeigen nur
geringe Schwankungen. Unterstiitzt durch die Standardabweichung (siche Abbildung[A.4)), ist
die hochste Variabilitdt der Radien in der T106 (320 x 160 Gitterpunkte) Auflosung erkenn-
bar. Ursache der stirkeren Schwankungen der mittleren Verteilungen ab ca. 8 Tagen ist auf die
abnehmende Anzahl an Tiefdruckgebieten zuriickzufiihren (Simmonds, [2000). Der Verlauf der
Radien im Sommer (Abbildung [A.5p) unterscheidet sich im Wesentlichen in den geringeren
Werten fiir den mittleren Radius. Entsprechend dem klimatologischen Mittel sind der Mittel-
wert und die Variabilitit im Sommer deutlich verringert (Abbildung[A.8a,c.e). Diese Ergebnisse
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Abbildung 4.11: Riaumliche Verteilung der lokalen Mittel des Radius (a,b) und der Tiefe (c,d)
fiir Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts).

veranschaulichen, dass sich im Sommer vermehrt kleinskalige Tiefdruckgebiete ausbilden. Im
Gegensatz zu (Grotjahn et al.| (1999), (Grotjahn und Castello| (2000) und [Wernli und Schwierz
(2006) ist eine signifikante Zunahme des Radius unabhingig von der betrachteten Saison nicht
zu beobachten.

Das zeitliche Verhalten der Tiefe im Winter zeigt mit zunehmendem Alter anfidnglich ein
starkes Anwachsen bis zu ca. 2 Tagen (Abbildung #.12b) und danach ein langsames Abklingen.
Das markante Minimum bei 2 Tagen liegt in der verringerten Anzahl begriindet. Einschlieflich
des zweiten Tages wird die vollstindige Anzahl der Tiefdruckgebiete in der Mittelwertbildung
beriicksichtigt. Nach zwei Tagen gehen lediglich Tiefdruckgebiete mit entsprechendem Alter
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Abbildung 4.12: Mittlere Radius-(a) und Tiefeverteilung (b) aufgetragen gegen das jeweilige
Alter bei verschiedene Auflosungen (Gitterpunktsauflosungen welche T42,T63,T106 entspre-
chen); Datengrundlage ERA-40, 45 DJF.

ein. Die Anzahl der Tiefdruckgebiete sinkt mit zunehmendem Alter ab (siehe im Anhang Ab-
bildung[A.9)). Das Ergebnis der Abbildung [4.9]unterstiitzend, ist die Tiefe auflosungsabhingig.
Unabhingig von der betrachteten Auflosung zeigt das zeitliche Verhaltens der Tiefe eine starke
Streuung (Abbildung[A.4p,d.f). Im Sommer weist der zeitliche Verlauf der Tiefe eine geringere
Variabilitit (Abbildung [A.8p.d.f) und geringere Mittelwerte (Abbildung [A.5b) auf. Der zeitli-
che Verlauf entspricht den wesentlichen Charakteristika des Winters. Diese Ergebnisse zeigen,
dass Tiefdruckgebiete im Sommer einen hoheren Zentral- und Umgebungsdruck aufweisen.

Die Kriimmung des zeitlichen Verlaufes der Tiefe offenbart einen Zusammenhang zwischen
diesen und dem erreichten Alter der betrachteten Tiefdruckgebiete. Der mittlere Verlauf von Ra-
dius und Tiefe in Abhéngigkeit von dem erreichten Alter ist in Abbildung dargestellt. In
Anlehnung an die Arbeiten von |Simmonds| (2000) und Rudeva und Gulev|(2007) werden Tief-
druckgebiete mit einer identischen Lebenszeit in einer Klasse zusammengefasst. Der Datensatz
umfasst eine zeitliche Auflosung von 6 Stunden. Tiefdruckgebiete werden erst ab einer Mindest-
lebenszeit von 2 Tagen beriicksichtigt. Demzufolge beinhaltet die erste Klasse jene Tiefdruck-
gebiete mit einer Lebenszeit von 48 h. Hingegen fasst die zweite Klasse alle Tiefdruckgebiete
mit 54 h zusammen, usw. In Abbildung sind diese Lebenszyklen der Radien und Tiefen
der ERA-40 Periode fiir Winter und Sommer dargestellt.

Im Winter zeigen die Verteilungen des Radius (Abbildung 4.13}) nur einen schwach ausge-
priagten Lebenszyklus und geringe Variabilitit. Das absolute Anwachsen der Tiefdruckgebiete
ist je nach erreichtem Lebensalter unterschiedlich. Im Winter (Sommer) weisen kurzlebige Tief-
druckgebiete ein Wachstum des Radius von 5% (2%) auf, wihrend der Radius der langlebigen
Tiefdruckgebiete um 40% (30%) zunimmt. Im Sommer zeigen die Radien deutlich verringerte
Wachstumsraten und Variabilititen. Die stiarkeren Schwankungen der langlebigen Tiefdruck-
gebiete liegen darin begriindet, dass die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit zunehmendem Alter
stark abnimmt (Abbildung [A.9). Im Gegensatz zu anderen Verfahren sind die Lebenszyklen
im Radius nur schwer zu eruieren, was eine unmittelbare Folge der verschiedenen Radiusdefi-
nitionen ist. Wihrend andere Verfahren, wie bspw. jene von Simmonds und Keay (2000) und
Rudeva und Gulev| (2007), bei der Intensivierung der Tiefdruckgebiete ein starkes Anwachsen
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Abbildung 4.13: Zeitliches Verhalten der unterschiedlichen Klassen fiir Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fiir Winter (links) und Sommer (rechts) der T63 Auflosung in ERA-40.

des Radius ermitteln, reagiert der hier definierte Radius (Gauf3-Modell) nur schwach auf ein
sich vertiefendes System. Abbildung [#.6b veranschaulicht das Prinzip. Der Radius R,,,, wichst,
wohingegen R, definiert durch den Wendepunkt der Funktion, konstant bleibt.

Die Lebenszyklen der Tiefe (Abbildung [4.13[c,d) sind ausgeprigt. Im Winter (Abbildung
M.13k) zeigt sich ein markanterer Verlauf als im Sommer (Abbildung .13[d). Ursachen fiir die
starkere Ausgepriagung liegen in den intensiveren Systemen im Winter. Im Winter (Sommer)
betrdgt das absolute Wachstum der Tiefe wihrend des Lebenszyklus der kurzlebigen Tiefdruck-
gebiete ca. 30% (20%) und der langlebigen ca. 150% (110%). Das Wachstum zu Beginn der
Lebenszyklen ist dabei unabhingig von der Klasse, d.h. unabhingig vom erreichten Alter. Dies
zeigt sich in der Biindelung der Kurven in Abbildung[4.13,d. Im Vergleich zum Winter weisen
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die Lebenszyklen im Sommer eine verringerte Variabilitdt und ein schwicheres Wachstum (20-
80 gpm im Vergleich zu 40-160 gpm) auf. Der Vergleich des Lebenszyklus der Tiefe mit dem
des Radius von [Simmonds (2000) und Rudeva und Gulev| (2007) weist deutliche Ahnlichkeiten
auf. Ein detaillierter Lebenszyklus ist in den erwédhnten Arbeiten klar zu erkennen.

Skalierung der Tiefe und des Alters

Der im vorangegangenen Abschnitt beschriebene Kurvenverlauf ldsst einen engen Zusammen-
hang zwischen dem Lebenszyklus der Tiefe und dem erreichten Alter vermuten. In Anlehnung
an Rudeva und Gulev (2007) werden die Daten zusammengefasst (data collapse). Dies erfor-
dert eine angemessene Skalierung der Tiefe und des Alters der Lebenszyklen. Das Alter der
Tiefdruckgebiete wird mittels folgender Gleichung skaliert:
a

a(c) = a0 (4.10)
mit ¢ als Kennzeichen fiir die Klasse, welche alle detektierten Tiefdruckgebiete eines erreichten
Alters d(c) beinhaltet. Die Tiefe wird mittels einer, wihrend des Lebenszyklus erreichten, ma-
ximalen Tiefe D(c,a) skaliert. Dieser Maximalwert der Tiefe ergibt sich aus dem Maximalwert
einer an jede Klasse angepassten Funktion. Die einzelnen Lebenszyklen gehen in die Mittel-
wertbildung der Klassen und in die Maximalwertbestimmung ein. Folgende Funktion wird an
die Daten angepasst:

D* =A(a*—B)*+C (4.11)

mit D* der angepassten Funktion der mittleren Tiefen, a* dem Alter und A,B,C den Konstan-
ten. Die Anpassung dieser nicht-linearen Funktion erfolgt mithilfe der Methode der kleinsten
Quadrate. Die Konstanten werden jeweils fiir jede Klasse neu bestimmt.

Die Verwendung der Maxima der mittleren Lebenszyklen der einzelnen Klassen zeigt mit
dem Unterschied einer erhohten Streuung der skalierten Groen analoge Ergebnisse. Die Ein-
beziehung des maximalen Medians der einzelnen Klassen weist gleichermallen eine erhohte
Streuung auf. Die Verwendung des Maximums einer angepassten Funktion scheint deswegen
sinnvoll.

Die Tiefe ist mit folgender Beziehung skaliert:

Dnean (C7 a) - Dmin<c>
Dyit(c,a) — Dpin(c)

D= 4.12)
Die GroBe Dyeqn(c,a) beschreibt die mittleren Verteilungen der Tiefe der einzelnen Klassen,
welche in Abbildung {.13k,d dargestellt sind. Dy, ist das Minimum von Djeq,, Welches meist
in der Entstehungsphase der Lebenszyklen (Zyklogenese) zu finden ist. D rir 1st der Maximal-
wert einer an die Daten angepassten Funktion D* (siehe oben). Die skalierten Tiefen und Alter
(D, @) sind in Abbildung fiir Winter und Sommer der Reanalysedaten dargestellt. Lediglich
Klassen bis zu einem erreichten Alter von 8 Tagen sind abgebildet. Der Grund dieser Beschrin-
kung liegt in der geringen Anzahl an Tiefdruckgebieten mit einem erreichten Alter von mehr
als 8 Tagen (siche hierzu Abbildung[A.9). Dariiber hinaus weisen langlebige Tiefdruckgebiete
mehrere Maxima im Lebenszyklus auf. Dies deutet auf eine Reintensivierung der Tiefdruckge-
biete hin. Infolge des in der Skalierung verwendeten Maximimalwertes in Gl.[4.12]ergeben sich
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Abbildung 4.14: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (schwarze Punkte) der Reanalysedaten fiir
DJF (links) und JJA (rechts) in einer T63 Auflosung und die an die skalierte Groe angepasste
Parabel (graue Punkte).

maximal skalierte Tiefen D groBer als 1 und Minimalwerte nahe Null (bei Zyklogenese und
Zyklolyse).

Der Lebenszyklus der skalierten Tiefen ist mit einer einfachen Parabel darstellbar. Zur Ver-
anschaulichung wird an die skalierten Tiefen eine Parabel der Gestalt gefittet:

D =Ad(B—a) (4.13)

mit den gefitteten Konstanten A ~ 4 und B ~ 1. Folglich ist die skalierte Tiefe proportional zu
d(1 —a). Die Parabel ist mittels der Methode der kleinsten Quadrate an die skalierten Tiefen
angepasst. Im Sommer (Abbildung[4.14b) zeigen Tiefdruckgebiete eine ausgeprigte Symmetrie
zwischen Wachstum und Abklingen. Unabhiingig von der betrachteten Saison zeigt sich diese
Symmetrie bei kurzlebigen Tiefdruckgebieten. Die Abweichung von der Parabelform (Abbil-
dung {.14p) im Winter wird durch langlebige, intensive Tiefdruckgebiete hervorgerufen, die
innerhalb der ersten drei Tage rapide anwachsen. Die Beschreibung des Lebenszyklus der Tiefe
anhand einer einfachen universellen Funktion (nach Rudeva und Gulev| (2007))) ist konsistent
mit dem Ergebnis des skalierten Radius von Rudeva und Gulev| (2007).
Aufgrund der Proportionalitit zwischen Tiefe und zentraler kinetischer Energie (Gl. @.14):

2
Eiin =17 (?) D? (4.14)
erweist sich auch die kinetische Energie als skalierbar. In Abbildung ist die in Analogie
zur Tiefe skalierte kinetische Energie abgebildet. Die Skalierung erfolgt mit einem Maximal-
wert, gewonnen aus einer an die einzelnen Klassen angepassten Funktion. Analog zur Tiefe
sind lediglich Tiefdruckgebiete, die eine Lebensdauer von hochsten 8 Tagen aufweisen, in der
Abbildung dargestellt. Die Abweichung von der Parabelform zeigt sich besonders ausgeprigt
im Winter, wihrend der Sommer durch ein symmetrisches Anwachsen und Auflosen charakte-
risiert ist (Parabel). Langlebige Tiefdruckgebiete sind fiir die Abweichung verantwortlich.
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Abbildung 4.15: Skalierte zentrale kinetische Energie, Ey;,, (schwarze Punkte) der ERA-40
Daten fiir DJF (links) und JJA (rechts) in der T63 Auflosung und die an die skalierte Grofie
angepasste Parabel (grau Punkte).

4.4 Ergebnisse der Simulation des 20. Jahrhunderts

Dieser Abschnitt beschiftigt sich mit der Fragestellung, ob das Modell ECHAMS/MPI-OM
in der Lage ist, die beobachteten geometrischen Eigenschaften der Tiefdruckgebiete wieder-
zugeben. Die in diesem Zusammenhang stattfindende Validierung des Modells ist wichtig im
Hinblick auf eine weitere Untersuchung von Radius und Tiefe in einem wirmeren Klima. Die
charakteristischen Verteilungen des Radius und der Tiefe stehen dabei im Vordergrund dieses
Abschnittes.

Die hier vorgestellten Ergebnisse basieren auf Ensemblemitteln der drei Mitglieder der Si-
mulation des 20.Jahrhunderts. Der Zeitraum von 01.12.1950 bis 31.08.2000 liegt den Ergebnis-
sen zugrunde. Die Betrachtung von 50 anstelle von 43 Saisons (der mit ERA-40 Daten iiber-
schneidende Zeitraum) zeigt keine wesentliche Anderung der Ergebnisse. Die Modelldaten lie-
gen in einer rdumlichen Auflosung von T63 (ca. 1.875°) und einer zeitlichen Auflésung von 6
Stunden vor. Zur Vereinfachung wird im Folgenden die Abkiirzung 20C fiir die Simulation des
20. Jahrhunderts verwendet. Nihere Angaben iiber die Simulation sind in Kapitel 2] zu finden.
Die Parameter des Detektionsverfahrens sind wie im vorangegangenen Abschnitt 4.3] gewihlt.

Die charakteristischen Grof3en gegeneinander aufgetragen, vermitteln einen ersten Eindruck,
ob das Modell diese Zusammenhinge darstellt. Analog zur Abbildung sind die verschie-
denen GroBen der 20C Simulation in Scatterplots (sieche Anhang Abbildung dargestellt.
Die Abbildung beinhaltet alle in den drei Ensemblemitgliedern detektierten Tiefdruckgebiete.
Die Gegeniiberstellung der Groflen der sommerlichen Tiefdruckgebiete erfolgt in Abbildung
[A.T5] (Anhang). Die Betrachtung der Gesamtheit der einzelnen Ensemblemitglieder erhoht die
Streuung der einzelnen Variablen. Dies zeigt ein Vergleich von Abbildung mit der Ab-
bildung (Scatterplot eines Ensemblemitgliedes). Ein Vergleich zwischen den Daten von
ERA-40 und 20C weist eine sehr gute Ubereinstimmung auf. Die wesentlichen Merkmale der
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gegeniibergestellten Eigenschaften werden von dem Modell wiedergegeben.

a)

Abbildung 4.16: Raumliche Verteilung der lokalen Mittel des Radius (a,b) und der Tiefe (c,d)
fiir Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts) fiir die 20C Simulation (Mittel der drei
Ensemblemitglieder).

Die mittlere nordhemisphirische Verteilung des Radius und der Tiefe sind in den ERA-40
Daten durch prignante Muster gekennzeichnet. Abbildung [4.16]stellt die tiber die drei Ensem-
blemitglieder gemittelten mittleren Radius- und Tiefeverteilungen fiir Winter und Sommer dar.
Im Allgemeinen sind in der Abbildung {.16| die elementaren Charakteristika von Radius und
Tiefe wiedergeben. Die in der Reanalyse gezeigte Saisonalitidt des Radius und der Tiefe ldsst
sich ebenso im Modell erkennen. Die Mittelung des Radius iiber die gesamte Nordhemisphi-
re ist im Winter (401 km) deutlich hoher als im Sommer (381 km). Bevorzugte Bereiche der
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Zyklogenese an den Ostkiisten der Kontinente und der Bereich 6stlich von Gronland sind, im
Einklang mit den ERA-40 Daten, durch kleine Radien, unabhingig von der Saison, gekenn-
zeichnet. Nahe der Aleuten zeigen sich groBBe Radien, jedoch im Vergleich zur Reanalyse mit
verringertem Betrag. Trotz dieser Ubereinstimmungen weisen die mittleren Verteilungen einige
Diskrepanzen auf. Unabhingig von der Saison sind im siidlichen Analysegebiet (bis ca. 40° N)
groBere Bereiche kleiner Radien zu finden. Uber den Kontinenten sind Tiefdruckgebiete durch
groBere Radien in der 20C Simulation gekennzeichnet.

Priagnante Maxima groBer Tiefen sind im Winter und Sommer in 20C und ERA-40 iiber
Bereichen erhohter Haufigkeit an Tiefdruckgebieten erkennbar. Ein wesentlicher Unterschied
besteht im Betrag. Bereiche groBer Tiefen sind deutlich groer in 20C als in ERA-40.
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Abbildung 4.17: Histogramm des Radius (a,b) und der Tiefe (c,d) fiir Winter (links) und Som-
mer (rechts) in ERA-40 (grau schattiert), 20C (schwarze Linien), A1B (schwarz gestrichelt).

Die eingehenden Daten liegen in der T63 Auflosung vor. GroB3e Wertebereiche sind durch Ver-
groBerungen innerhalb der jeweiligen Abbildungen hervorgehoben.

In welchem Ma8 die Verteilungen des Radius und der Tiefe fiir ERA-40 und 20C im Winter
und Sommer iibereinstimmen, ist anhand von Histogrammen in Abbildung[4.17|dargestellt. (Zur
Vermeidung mehrfacher Abbildungen ist das Ensemblemittel des wiarmeren Klimas ebenfalls
in der Abbildung enthalten. Im folgenden Abschnitt wird der Vergleich zwischen 20C und A1B
ndher beschrieben und soll an dieser Stelle vorerst unbeachtet bleiben). Trotz einiger Diskre-
panzen zwischen Modell und Reanalyse ist das Modell in der Lage, die wesentlichen Merkmale
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wiederzugeben. Die Haufigkeitsverteilung des Radius der 20C Simulation (Abbildung[4.17p,b)
korrespondiert mit der Verteilung von ERA-40, obwohl einige Unterschiede vorliegen. Wih-
rend sich im Winter beide Verteilungen @hneln, treten im Sommer vermehrt groe Radien auf.

Die Verteilung der Tiefe fiir Winter und Sommer ist in [d.17c,d dargestellt. Geringe Tiefen
(bis zu 100 gpm) werden sowohl im Winter als auch im Sommer von dem Modell unterschitzt.
Hingegen zeigt sich im Winter eine gute Ubereinstimmung groBer Tiefen. Im Sommer werden
groBle Tiefen von dem Modell iiberschitzt, was das Ergebnis der mittleren Verteilung (siehe
Abbildung unterstiitzt.
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Abbildung 4.18: Zeitliches Verhalten der unterschiedlichen Klassen fiir Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fiir Winter (links) und Sommer (rechts) der Ensemblemittel der 20C Simulation.

Weitere Charakteristika des Radius und der Tiefe offenbaren sich in den Lebenszyklen in
Abhingigkeit von dem erreichten Alter (Abbildung[4.18). Die Lebenszyklen im Radius weisen
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in 20C sowohl im Winter als auch im Sommer die charakteristische Biindelung (siehe Ab-
bildung {.13)) auf, welche besonders im Sommer ausgeprigt ist. Wie in der Reanalyse zeigt
der Radius in 20C nur einen schwach ausgeprigten Lebenszyklus und geringe Variabilitit auf.
Dies wird verdeutlicht, wenn der mittlere Radius (ohne Einteilung in Klassen) betrachtet wird
(Abbildung [A.T7). Infolge der Beriicksichtigung aller in den Ensemblemitgliegern detektierten
Tiefdruckgebiete ist die Variabilitit der Lebenszyklen beim Radius deutlich geringer als in der
Reanalyse. Die Wachstumsraten des Radius der kurzlebigen Tiefdruckgebiete belaufen sich im
Winter (Sommer) auf ca. 4% (3%). Langlebige Tiefdruckgebiete zeigen Wachstumsraten im
Radius im Winter (Sommer) von ca. 25% (21%).

Die Lebenszyklen der Tiefe (Abbildung ,d) weisen in Ubereinstimmung mit der Re-
analyse einen sehr ausgeprigten Verlauf auf. Wie in ERA-40 sind die Lebenszyklen der Tiefe
im Winter prignanter als im Sommer. Unabhéngig von der erreichten Lebensdauer sind die
aboluten Wachstumsraten der Tiefe mit denen der Reanalyse vergleichbar. Auch die deutliche
Biindelung der einzelnen Kurven zu Beginn der Lebensphase ist im Konsens zu den Ergebnis-
sen aus ERA-40 Daten. Ferner werden die saisonalen Eigenschaften der Tiefe von dem Modell
wiedergegeben. Ein Unterschied zwischen ERA-40 und 20C besteht in den Kurven selbst. Auf-
grund der erhohten Anzahl an Tiefdruckgebieten, indem die drei Ensemblemitglieder beriick-
sichtigt werden, ist die Variabilitét der einzelnen Kurvenverldaufe in 20C deutlich geringer. Dies
zeigt sich besonders in einem Vergleich der Kurvenverldufe der langlebigen Tiefdruckgebiete.
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Abbildung 4.19: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (schwarze Punkte) der 20C Simulation
fiir DJF (links) und JJA (rechts). An die skalierte GroBe angepasste Parabel (graue Punkte).
(Tietdruckgebiete aller Ensemblemitglieder werden beriicksichtigt.)

Die Tiefdruckgebiete der Reanalyse zeigen, dass die skalierten Lebenszyklen der Tiefe
durch eine universelle Funktion beschrieben werden konnen. Es legt den Schluss nahe, dass
dieses Verhalten ebenfalls von dem Modell wiedergegeben wird (Abbildung 4.18k.d). Die nach
Gl. und Gl. skalierten Alter und Tiefen sind in Abbildung dargestellt. Wie in Ab-
bildung [4.14 werden lediglich Tiefdruckgebiete beriicksichtigt, deren Lebensalter 8 Tage nicht
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iberschreitet. Auffallend zeigt sich die gute Wiedergabe des Lebenszyklus durch die angepass-
te Parabel sowohl im Winter als auch im Sommer. Die Abweichung von der symmetrischen
Form sind im Modell geringer als in der Reanalyse. Grund hierfiir konnte die héhere Anzahl an
Tiefdruckgebieten in 20C sein.

Zusammenfassend zeigt sich, dass das Modell die geometrischen Groflen Radius und Tie-
fe in ihren wesentlichen Merkmalen sehr gut wiedergeben kann. Aufgrund der Abhédngigkeit
des Zentraldruckes, der Vertiefung und der Lebenszeit von der Auflosung (Jung et al., [2006)
konnen die leichten Abweichungen in den rdumlichen und statistischen Verteilungen infolge
der geringeren Auflosung in 20C entstehen. Des Weiteren bekriftigt das Modell das symmetri-
sche Anwachsen und Abklingen des skalierten Lebenszyklus der Tiefe in beiden Saisons. Die
VergroBBerung der Anzahl an analysierten Tiefdruckgebieten liefert besonders im Winter eine
symmetrischen Verlauf.

4.5 Radius und Tiefe in einem warmeren Klima (A1B)

Der EinfluB der Erwidrmung des Klimas auf die geometrischen Grof3en, soll in diesem Abschnitt
ndher untersucht werden. Eine Untersuchung der auBertropischen Tiefdruckgebiete im Nordat-
lantik entlang der Ostkiiste von Nordamerika im Herbst zeigt eine Anderung der GroBe in einem
wirmeren Klima (Jiang und Perrie, |2007). Basierend auf maximalen Windgeschwindigkeiten
um ein Tiefdruckgebiet finden die Autoren eine Tendenz zur Zunahme der Fliache im wirmeren
Klima. Aufgrund der bestehenden Verbindung zwischen maximaler Windgeschwindigkeit und
Radius ist eine Anderung zu erwarten. Der vorherige Abschnitt verdeutlicht, dass das Modell
in der Lage ist, die Tiefdruckgebiete in ihren geometrischen Eigenschaften abzubilden.

Die in diesem Abschnitt gezeigten Ergebnisse beruhen auf dem Mittel der drei Ensemble-
mitglieder des Stabilisierungslaufes der A1B Simulation. Die zugrundeliegenden Daten begin-
nen im Modelljahr 2150 und enden 2200. Wie in der 20C Simulation liegen die Modelldaten in
einer raumlichen Auflésung von T63 (ca. 1.875°) und einer zeitlichen Auflésung von 6 Stun-
den vor. Im Folgenden wird lediglich die Abkiirzung A1B fiir den Stabilisierungslauf der A1B
Simulation verwendet. Details zur Beschreibung der Simulation sind im Kapitel [2| zu finden.
Das Detektionsverfahren wird mit den wie die Abschnitt 4.3 beschriebenen Einstellungen auf
die geopotentielle Hohe auf 1000 hPa angewendet.

Die klimatologischen Mittel des Radius und der Tiefe geben einen ersten Eindruck von
moglichen Anderungen. Die mittleren Verteilungen des Radius und der Tiefe fiir Winter und
Sommer der A1B Simulation sind in der Abbildung [4.20| dargestellt. Die wesentlichen Merk-
male der klimatologischen Verteilung des Radius bleiben in A1B bestehen. Das siidliche Ana-
lysegebiet ist durch eine Verringerung des Radius in beiden Saisons gekennzeichnet, wihrend
sich die nordlichen Regionen (ab ca. 60°N) durch eine VergroBerung des Radius auszeichnen.
Besonders markant treten hierbei die Anderungen nahe Island und der Aleuten hervor. Die Ver-
groBerung des mittleren Radius in diesen Gebieten belduft sich auf ca. 25 bis 50 km.

Neben dem Radius zeigen auch die klimatologischen Verteilungen der Tiefe in A1B die
Hauptmerkmale wie in der 20C Simulation. Hauptaktionszentren der Tiefdruckgebiete sind
durch groBe Tiefen charakterisiert. Ein wesentlicher Unterschied ist der Betrag, der in A1B
sowohl im Sommer als auch im Winter erhoht ist. Wieder heben sich hier die Bereiche nahe
Islands und der Aleuten hervor.
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Abbildung 4.20: Mittlere rdumliche Verteilung des Radius (a,b) in [km] und der Tiefe (c,d) in
[gpm] fiir Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts) fiir A1B (Mittel der drei Ensemble-
mitglieder).

Aufschluss iiber mogliche Anderungen liefert ebenso die statistische Verteilung. Hierfiir
stellt das Histogramm (Abbildung eine geeignete Abbildung dar. In A1B steigt im Winter
die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit einem kleinen Radius (bis zu 400 km), wéhrend die An-
zahl an Tiefdruckgebieten mit einem groBen Radius leicht ansteigt. Im Allgemeinen erfihrt die
Verteilung des Radius im Sommer eine Verbreiterung, was hauptsidchlich durch eine Zunahme
an Tiefdruckgebieten mit einem geringen Radius hervorgerufen wird.

In A1B im Winter nimmt die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit geringen Tiefen ab, wih-
rend die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit groen Tiefen zunimmt. Die Verteilung verbreitert
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sich und zeigt gerade in Wertebereichen mit hdufigem Auftreten eine Abnahme. Im Sommer
zeichnet sich eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mit geringen Tiefen ab. Unabhingig von der
Saison zeigt sich eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mit groen Tiefen, d. h. mit einem grofen
Druckdefizit.
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Abbildung 4.21: Zeitliches Verhalten der unterschiedlichen Klassen fiir Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fiir Winter (links) und Sommer (rechts) der Ensemblemittel des Stabilisierungslaufes der
A1B Simulation.

Eine zusitzlich zu iiberpriifende Eigenschaft stellen die Lebenszyklen des Radius und der
Tiefe dar, welche in Abbildung #.2Ta,b und Abbildung [4.2Tk.d aufgezeigt sind. Entsprechend
zur 20C Simulation weisen die Lebenszyklen des Radius eine geringe Variabilitit und eine star-
ke Biindelung auf. Die Lebenszyklen im Winter beginnen in A1B mit gering erhohten Radien,
wihrend im Sommer die Kurven zu geringeren Radien verschoben ist. Trotz der hohen Anzahl
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an betrachteten Tiefdruckgebieten ist die Variabilitit in A1B geringfiigig erhoht, so dass die Le-
benszyklen in einem breiteren Band liegen. Die absoluten Wachstumsraten des Radius dhneln
in A1B denen der 20C Simulation. Kurzlebige Tiefdruckgebiete weisen geringere Wachstums-
raten auf als langlebige.

Die Lebenszyklen der Tiefe zeigen wie in 20C ein prignantes Anwachsen und Abklingen.
Ebenso zeigt sich in A1B wie in 20C die Biindelung zu Beginn der einzelnen Lebenszyklen.
Im Winter erreichen die einzelnen Lebenszyklen der Tiefe geringfiigig hohere Wertebereiche in
A1B, wihrend im Sommer eine leichte Verringerung feststellbar ist. Die absoluten Wachstums-
raten der Tiefe neigen in A1B zu einer geringfiigigen Erhohung im Vergleich zu 20C.

Die Lebenszyklen der Tiefe zeigen in A1B ein in Abhéngigkeit von dem Alter symmetri-
sches Verhalten. Ob das symmetrische Verhalten durch die universelle Funktion beschrieben
werden kann, wird anhand der skalierten Tiefe und des skalierten Alters untersucht. Hierfiir
werden die Lebenszyklen entsprechend der Gl. und Gl skaliert. Die Abbildung #.22]
stellt die skalierten Groflen fiir Winter und Sommer der A1B Simulation dar. Wie in den Ab-
bildungen der skalierten Tiefe zuvor, werden lediglich die Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete
in die Abbildung einbezogen, die ein Alter von maximal 8 Tagen aufweisen. Im Sommer ist
die Parabelform eine gute Beschreibung des Verlaufs der skalierten Tiefe. Hingegen zeigt der
Winter eine stiarkere Abweichung von dem symmetrischen Verhalten als in 20C. In der Intensi-
vierungsphase weist die Zunahme der skalierten Tiefe ein stirkeres Wachstum auf als im spé-
teren Abklingprozess. Im Gegensatz zu 20C ist die Abweichung von der Parabelform deutlich
systematischer. Tiefdruckgebiete mit einem erreichten Alter von mindestens 6 Tagen verschie-
ben die Verteilung. Diese langlebigen Tiefdruckgebiete erreichen zu einem fritheren skalierten
Zeitpunkt ihren Maximalwert. Die Auflosungsphase ist im Vergleich zu kurzlebigen Tiefdruck-
gebieten verldngert. In 20C sind ebenfalls langlebige Tiefdruckgebiete im Winter verantwort-
lich fiir die Abweichung von der Parabelform. Dennoch erscheint in A1B der zugrundeliegende
Prozess fiir diese Abweichung (Baroklinitét) bereits in einem fritheren Stadium einzusetzen.

4.6 Diskussion von Radius und Tiefe bei Tiefdruckgebieten

Die Anpassung einer Gaul3-Funktion an das Feld der geopotentiellen Hohe um Tiefdruckge-
bietzentren bildet die Basis einer geometrischen Analyse der synoptischen Systeme. Das Gaul3-
Modell erweitert die Detektion und Verfolgung im Verfahren von Blender et al. (1997). Zwei
Parameter werden gewonnen: der Radius, definiert als Standardabweichung der GauB3-Funktion
und lokalisiert am Wendepunkt der Funktion, und die Tiefe, definiert als Druckdefizit zwischen
Zentrum und Umgebung. Die Verfolgung der einzelnen Systeme ermoglicht die Analyse der
Lebenszyklen in Radius und Tiefe. Das Gau3-Modell wird auf drei verschiedene Datensitze
angewandt. Die Reanalyse des ECMWF (ERA-40) und Simulationen des gekoppelten Ozean-
Atmosphiren Modells ECHAMS/MPI-OM fiir das 20. Jahrhundert und dem wirmeren Klimas-
zenario A1B.

Infolge der Saisonalitiit des Radius variieren die Betrige zwischen Winter (von ca. 300 km
bis 500 km) und Sommer (von ca. 300 km bis 400 km). Im Gegensatz zu vorhergehenden Stu-
dien (Nielsen und Dolel [1992; |Grotjahn et al., |1999; Simmonds und Keay, 2000; Simmonds,
2000; Rudeva und Gulev, 2007) zeigen die vorgestellten Ergebnisse kein markantes Anwachsen
des Radius wihrend der Lebenszyklen. Ursache dieses markanten Unterschiedes liegt in der De-
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Abbildung 4.22: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (schwarze Punkte) der A1B Simulation
fiir DJF (links) und JJA (rechts). An die skalierte GroB3e angepasste Parabel (graue Punkte).
(Tiefdruckgebiete aller Ensemblemitglieder werden beriicksichtigt.)

finition. Der in fritheren Arbeiten als ,,Kante*, in Gestalt der Flidche, definierte Radius reagiert
bei Vertiefung des Systems. Aus diesem Grund steht die Tiefe des Gau3-Modells in enger Be-
ziehung zu den Radien in den anderen Arbeiten. Im Vergleich zum Radius zeigt die Tiefe einen
ausgepragten Lebenszyklus bei Betrachtung von Tiefdruckgebieten mit einem erreichten Alter
von 2 bis 10 Tagen. Die Definition des Radius, als Position des maximalen geostrophischen
Windes ist ursichlich fiir die Ahnlichkeit der vorgestellten Ergebnisse mit denen von Grotjahn
und Castello|(2000), die in 450 bis 650 km Entfernung vom Zentrum das Maximum der geostro-
phischen kinetischen Energie lokalisieren. Die in der vorliegenden Arbeit gezeigten Ergebnisse
bestidtigen Annahmen vieler linearer Studien, dass sich entwickelnde Tiefdruckgebiete nicht in
ihrer GroBe veridndern (Grotjahn ef al., [1999).

Die Auflosungsabhingigkeit des Gaul3-Modells ist anhand verschiedener Auflésungen (T106,
T63, T42) der Reanalyse untersucht. Es zeigt sich, dass je hoher die Auflosung, desto i) geringer
sind die Radien unabhiingig von der Saison, i1) groBer die Anzahl an nicht stark vertieften und
weniger intensiven Tiefdruckgebieten (hauptsdchlich im Sommer).

Die kleinsten Radien mit dhnlichen Werten im Sommer und Winter zeichnen sich iiber den
Zyklogeneseregionen der Ozeane ab. Die groBiten Radien erscheinen im Winter iiber den Zy-
klolyseregionen und den Kontinenten. Markante Maxima der Tiefe sind nahe der Maxima der
Zyklonenhiufigkeit zu verzeichnen, wihrend die geringsten Tiefen iiber den Zyklogeneseregio-
nen und den Kontinenten zu finden sind.

Die Radien der Tiefdruckgebiete der 20C Simulation stimmen im Winter mit denen der
Reanalyse gut iiberein, wihrend im Sommer gering erhohte Radien in 20C erfasst werden.
Unabhingig von der Saison zeigen die Verteilungen der Tiefen in 20C eine geringfiigige Unter-
schitzung der ,,flachen* und eine leichte Uberschitzung der tiefen Systeme. Diese insuffiziente
Wiedergabe des Modells von kleinskaligen Systemen ist in der groben Auflosung begriindet.

In einem wirmeren Klima nimmt die Haufigkeit von kleinen Radien im Sommer zu. Ein
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leichter Anstieg tiefer Tiefdruckgebiete ist unabhéngig von der Saison erkennbar. Beide Vertei-
lungen, sowohl die des Radius als auch die der Tiefe, deuten eine Verschiebung der geometri-
schen GroBen in A1B an.

Die geographischen Verteilungen lassen eine Verbindung zu den Lebenszyklen erkennen.
Die Lebenszyklen der Radien weisen ein schwaches Wachstum auf, wenngleich Tiefdruckge-
biete im Winter wesentlich groBere Radien erreichen als im Sommer. Andererseits sind markan-
te Lebenszyklen in der Tiefe zu verzeichnen. Dies erdffnet die Moglichkeit die verschiedenen
Klassen der Tiefe zusammenzufassen, wenn die Tiefe und das Alter der Tiefdruckgebiete mit-
tels threr Maximalwerte skaliert werden (Vergleich mit Rudeva und Gulev, 2007, zeigt eine
dhnliche Analyse der Lebenszyklen im Radius). Die skalierten Lebenszyklen der Tiefe konnen
durch eine einfache universelle Funktion, @(1 — &), beschrieben werden, wenn @ die skalierten
Lebensschritte der Tiefdruckgebiete sind. Gerade im Sommer findet diese einfache Funktion
ihre Bestitigung. Die Abweichungen im Winter werden hauptsédchlich durch Tiefdruckgebiete
mit einem erreichten Alter groBer als 6 Tage hervorgerufen.

Das GauB-Modell der geometrischen GroBen der Tiefdruckgebiete veranschaulicht einen
dynamischen Aspekt der Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete. Radien, definiert als Wendepunk-
te der GauB3-Funktion, verzeichnen schwache Lebenszyklen unabhingig vom erreichten Alter.
Vielmehr zeigt sich eine Biindelung der Lebenszyklen entlang eines engen Bandes mit einer
Breite von ca. 100 km. Demgegeniiber steht der Lebenszyklus der Tiefe mit wohldefiniertem
Anwachsen und Abklingen und der Skalierbarkeit. Die Diskrepanz zwischen den Lebenszyklen
des Radius und der Tiefe unterstreicht die Unterschiedlichkeit der Wachstumsmechanismen der
beiden GroBen. Das symmetrische Verhalten der skalierten Tiefe ist merklich verschieden von
einem exponentiellen Wachstum. GleichermaBlen wird dies von der Skalierbarkeit der kineti-
schen Energie unterstiitzt, wenn auch die Abweichung von der universellen Funktion im Winter
wesentlich deutlicher hervorsticht.

In hochaufgelosten Analysen des ECMWF mit einer spektralen Auflésung von T512 zeich-
nen sich Wirbel auf allen Skalen bis annéhernd 20 km (begrenzt durch die Auflosung) ab (Jung
et al.l 2006)). Demzufolge entstehen Tiefdruckgebiete nicht nur infolge barokliner Instabilitit
sondern auch durch nicht lineare Kaskadenprozesse. Das zeigt, dass die mittlere Groe der
Tiefdruckgebiete abhédngig von der betrachteten Auflosung ist (Jung et al.,|2006)). Anhand die-
ser Kenntnisse ist die Bestimmung eines mittleren Radius in Daten in Gitterpunktsdarstellung
beschridnkt. Schwierigkeiten entstehen aufgrund der nicht befriedigenden Auflosung, um alle
synoptischen Systeme hinreichend zu beschreiben. Entstehende Probleme durch Daten mit Git-
terpunktsauflosung konnen vermieden werden, indem integrale Methoden wie jene von Grot-
jahn et al.|(1999) und Benestad und Chen| (2006) angewandt werden.

Das vorgestellte Gauf3-Modell beinhaltet die Annahme eines azimutal symmetrischen Wir-
bels. Die vorhandene Asymmetrie der synoptischen Systeme ergibt zusitzliche Charakteristika,
welche angesichts der Eindimensionalitit nicht erfasst werden. Vergleiche der verschiedenen
Radien sind erschwert durch die unterschiedliche Komplexitit der Definitionen und der Abhén-
gigkeit des Radius von der Auflosung.
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4.7 Ausblick

Die Zusammenfiihrung der Tiefen erweist sich als ein hilfreiches Mittel zur nidheren Analyse
der Lebenszyklen. Die hier vorgestellten Ergebnisse zeigen, dass das dynamische Verhalten der
Tiefdruckgebiete unabhiingig vom GaufB3schen Radius R ist. Die Dynamik der Systeme erscheint
skalierbar und selbstihnlich in der Zeit. Die durch barokline Dynamik hervorgerufene zeitliche
Entwicklung ist in Lagranger Perspektive selbst skalierbar. Dies scheint sich besonders in den
kurzlebigen Tiefdruckgebieten wiederzuspiegeln. Das Anwachsen und Abklingen wird durch
eine einfache Funktion beschreibbar. Die kinetische Energie weist bereits bei Tiefdruckgebie-
ten dlter als 6 Tage eine Abweichung von der Parabelform auf. Die skalierten Lebenszyklen sind
durch ein schnelles Anwachsen charakterisiert und enden nach Erreichen des Maximalwertes
durch ein sukzessives Abklingen. Inwieweit die Methode der Bestimmung der Tiefdruckgebiete
in die Ergebnisse hineinspielt, ist noch nicht geklédrt und konnte Gegenstand nachfolgender Ana-
lysen sein. Die Detektion von Tiefdruckgebieten im Feld der Vorticity fiihrt, im Vergleich zur
Detektion im Feld der geopotentiellen Hohe oder des Druckes, zu einem Erkennen der Systeme
in einem fritheren Stadium ihres Lebens (Mailier et al., 2006). Der hier beschriebene skalierte
Lebenszyklus mit der Parabelform als Charakteristikum ist lediglich fiir den Detektionszeitraum
erlangt.

Die skalierte Tiefe der A1B Simulation weist bereits bei Tiefdruckgebieten eines erreichtes
Alters von 6 Tagen eine starke Abweichung von der Parabelform auf. Andere Mechanismen
konnen in der Intensivierungsphase eine Rolle spielen, was sich in der Abweichung von der
symmetrischen Form dufert.
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S | Extreme der Tiefdruckgebiete

Inwieweit eine Klimaerwirmung zur Anderung der Tiefdruckgebiete im Bereich Nordatlan-
tik/Europa fiihrt, soll im Folgenden niher untersucht werden. Eine Moglichkeit der Beant-
wortung dieser Fragestellung bietet die Extremwertstatistik, welche auf Tiefdruckgebiete an-
gewandt wird. Des Weiteren soll untersucht werden, wie sich extreme Tiefdruckgebiete unter
dem Einfluss der[NAO] verhalten. Dieses Kapitel ist wie folgt strukturiert: Zunichst werden die
Daten (Néheres siehe Kapitel [2) kurz erldutert und das statistische Verfahren im Detail vorge-
stellt. Die Extremwertstatistik angewandt auf verschiedene Datensitze bildet den Mittelteil des
Kapitels. Folgende Datensitze werden untersucht: die Reanalyse des ECMWE, ein Ensemble-
mitglied der 20C Simulation, sowie jeweils ein Ensemblemitglied der Stabilisierungslidufe der
20C Simulation und des A1B Szenarios. Die Diskussion der Ergebnisse bildet den Abschluf3
dieses Kapitels.?

5.1 Daten und Methodik

Inwieweit ein Tiefdruckgebiet als ein Extremereignis definiert werden kann, ist von besonderer
Bedeutung, da mehrere Faktoren dabei eine Rolle spielen. So zeigt sich, dass Tiefdruckge-
biete beziiglich verschiedener Grofen als extrem betrachtet werden konnen. Leckebusch et al.
(2006) untersuchten in Modellsimulationen die obersten 5% der Verteilung von Windgeschwin-
digkeiten iiber Europa und stellten eine Anderung in einem wirmeren Klima fest. Neben dem
Windfeld eignen sich weitere Groen, wie Druck im Zentrum (Zentraldruck) und Menge des
mitgefiihrten Niederschlages, um Tiefdruckgebiete als extrem zu klassifizieren. Die zugrunde-
liegende Fragestellung ist ausschlaggebend, welche Tiefdruckgebiete als Extremereignis be-
trachtet werden. In dieser Analyse werden vier Grofen betrachtet: die zentrale geopotentielle
Hohe (korrespondiert mit dem Zentraldruck) auf 1000 hPa, der mittlere Gradient der geopoten-
tiellen Hohe auf 1000 hPa, die relative Vorticity auf 850 hPa, sowie die Tiefe auf 1000 hPa (in
Kapitel 4] definierte Grofe).

’Dieses Kapitel schlieBt den eingereichten Artikel von Sienz ez al.|(2010) mit ein.

61



Daten: Folgende Datensitze werden zur Untersuchung der Tiefdruckgebiete herangezogen:
die Reanalyse des (Reanalyse des ECMWH (ERA-40), ein Ensemblemitglied der
transiente Simulation des 20. Jahrhunderts Simulation, sowie jeweils ein Ensemble-
mitglied der Stabilisierungssimulationen Stabilisierungslauf des 20. Jahrhunderts und
A1BS. Die Stabilisierungsldufe sind am Ende mit einem S gekennzeichnet. Die Modellsimula-
tionen sind mit dem gekoppelten Ozean-Atmosphiren Modell ECHAMS/MPI-OM erstellt wor-
den. Um die Vergleichbarkeit von Reanalyse und Simulation (Modelldaten) zu gewihrleisten,
werden die Reanalysedaten, welche zunichst in einer spektralen Auflésung von T106 vorliegen,
auf ein Gitter von ~ 1.875° x 1.875° interpoliert. Das entspricht der spektralen Auflosung T63,
mit der die Modellsimulationen betrieben wurden. Die betrachteten Daten haben eine zeitliche
Auflosung von 6 Stunden. Infolge der geringeren Auflosung wird die Anzahl der detektierten,
also erfassten Tiefdruckgebiete reduziert und charakteristische Grolen wie Zentraldruck, Le-
benszeit und zuriickgelegte Distanz beeinflusst (Jung et al., 20006).

Aufgrund der ausgeprigten Eigenschaften der Tiefdruckgebiete wihrend des Winters, wer-
den Winterhalbjahre von Oktober bis Mirz (ONDJFM) betrachtet. Der Analysezeitraum der
beiden Datensitze der zweiten Hélfte des 20. Jahrhunderts (ERA-40, 20C) beginnt 01.10.1957
und endet 31.03.2000. Jeweils 95 Winterhalbjahre der Stabilisierungsldufe, welche durch kon-
stant gehaltene Treibhausgaskonzentrationen gekennzeichnet sind, gehen in die Analyse ein.
Der betrachtete Zeitraum von dem Stabilisierungslauf der 20C Simulation, beginnt am
01.10.2005 und endet 31.03.2100. Der Analysezeitraum des Stabilisierungslaufs des wirmeren
Klimas, A1BS, startet am 01.10.2205.

Die Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete werden mit dem Verfahren von Blender et al.|(1997)
bestimmt, das in Kapitel [2.2] beschrieben ist. Als Dateneingangsfeld dient die geopotentielle
Hohe auf einem Druckniveau von 1000 hPa. Die Detektionsparameter werden so gewihlt, dass
Tiefdruckgebiete eine Mindestlebensdauer von zwei Tagen und einen mittleren horizontalen
Gradienten von mindestens 30 gpm/1000km aufweisen miissen, um detektiert zu werden. Mit
Ausnahme von Regionen mit einer Orographie hoher als 1000 m, werden Tiefdruckgebiete in
der gesamten Nordhemisphére detektiert. Da sich die Analyse auf den Nordatlantik und den
europdischen Raum (80°W - 40°0, 30°N - 80°N) beschrinkt, werden nur Tiefdruckgebiete be-
trachtet, die in diesem Raum entstehen, d. h. ihre erste Detektion in diesem Bereich aufweisen.
Die Festlegung der Parameter des Detektionsalgorithmus ermdoglicht eine relativ gro3e Anzahl
an Tiefdruckgebieten.

Mit Hilfe des Detektionsverfahrens kann der zeitliche Verlauf von zentraler geopotentieller
Hohe (z1000), sowie des mittleren horizontalen Gradienten der geopotentiellen Hohe (Vz) wih-
rend des Lebenszyklus eines Tiefdruckgebietes erfasst werden. Die in Kapitel 4| eingefiihrte
GroBe, die Tiefe D, wird als dritte zu untersuchende Grée verwendet. Zur Analyse des Wind-
feldes wird die {gs( betrachtet.

In die Extremwertstatistik gehen nur die Extrema, also die Minima (im Fall von z;0gg) oder
Maxima (im Fall von Vz, {gs0 und D) wihrend der Lebenszyklen der detektierten Tiefdruckge-
biete, ein. Zur Vereinfachung der Analyse wird das Vorzeichen von zj09p gedndert, so dass nur
Maxima in den Lebenszyklen der einzelnen Parameter untersucht werden. Mit Hilfe der Ex-
trema werden jeweils fiir den entsprechenden Datensatz Zeitreihen erstellt. Liegen zum selben
Zeitpunkt zwei Extrema in derselben Grof3e vor, so wird ein Extremum zuféllig ausgewihlt. Ein
Vorteil dieser Zusammenstellung der Zeitreihen liegt darin begriindet, dass ein Tiefdruckgebiet
einmalig beriicksichtigt wird. Eine Gewichtung zu intensiven, ausgeprigten Tiefdruckgebieten
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kann so vermieden werden. Die einzelnen Komponenten der Zeitreihe, d. h. die Extrema der
Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete, werden als unabhéngig voneinander betrachtet.

Zur Untersuchung des Einflusses auf die Extreme wird der Index mittels der
Analyse der Empirischen-Orthogonalfunktion (EOF) bestimmt (siche zur Beschreibung
der Analyse der EOF). Als Eingangsdatensatz dienen Monatsmittel des Bodendruckes (MSLP).

Methodik: Auf die im obigen Abschnitt beschriebenen Zeitreihen der Tiefdruckgebiete wird
die Extremwertstatistik angewandt. Die Untersuchung konzentriert sich auf das Ende der Ver-
teilungen, die ,,Extrema®. In Abhingigkeit von dem jeweiligen Verfahren, mit dem diese be-
stimmt werden, zeigt sich, dass die Extremwerte entweder eine Verteilung innerhalb der Fami-
lie der allgemeinen Extremwertverteilung (GEV - generalized extreme value distribution) oder
der Familie der allgemeinen Pareto-Verteilung (GPD - generalized Pareto distribution) aufwei-
sen. Werden die Daten in bestimmte zeitliche Intervalle (z.B. jdhrliche Intervalle) unterteilt
und nur die Maxima innerhalb der Intervalle (block maxima) verwendet, so zeigt sich, dass die
GEV ein geeignetes statistisches Modell ist, um die Verteilung der block maxima abzuschitzen.
Die Wahl der geeigneten Linge der Intervalle ist kritisch. Werden die zeitlichen Intervalle zu
kurz gewdhlt, kann dies zu einem Fehler in der Abschidtzung der Parameter der GEV fiihren.
Hingegen zeigen zu grof3 gewihlte Intervalle eine starke Varianz (Coles| 2001). Meist werden
jéhrliche Intervalle betrachtet, was fiir diese Arbeit eine relativ lange, ungeeignete Periode ist.

Ist eine vollstindige Zeitserie vorhanden, so ist das Verfahren peaks over threshold geeignet,
Extrema zu bestimmen. Dabei gehen die Daten in die Statistik ein, welche einen bestimmten
Schwellenwert u iiberschreiten. Ausgehend von einer unabhingigen und identisch verteilten
Zufallsvariable X zeigt sich, dass die Verteilung der Werte y, definiert durch y = X —u, innerhalb
der Familie der allgemeinen Pareto-Verteilung liegt (Coles| 2001). Die Verteilungsfunktion der
y unter der Bedingung X > u ist gegeben durch:

_ &\ ¢
mity >0, (1+&y/6) > 0und & # 0, wobei

F=0+E&(u—p) (5.2)

Fiir & — 0 unter der Bedingung y > 0 ist die Verteilungsfunktion gegeben durch
_ y
H(y)=1—exp (‘g) (5.3)

mit & dem Formparameter, & dem Skalenparameter und y dem Lageparameter. Die Parameter
der GPD sind einmalig durch die Parameter der assoziierten GEV der block maxima bestimmt.
Es zeigt sich, dass der Formparameter & in GI. identisch zum Formparameter der entspre-
chenden GEV ist. Der Skalenparameter & der GPD ist durch GI. [5.2] mit dem Skalenparameter
o der GEV verbunden (siehe hierzu (Coles, [2001)).

Die Bestimmung des Schwellenwertes u# kann in Analogie zur Bestimmung der Grof3e der
Intervalle bei den block maxima betrachtet werden, da eine Balance zwischen Varianz und Feh-
ler vorliegen soll. Eine Methode zur Bestimmung des Schwellenwertes basiert auf dem sog.
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mean residual life plot, wihrend eine weitere Methode die GPD fiir einen Bereich an Schwel-
lenwerten bestimmt und die Parameter in Abhédngigkeit des Schwellenwertes darstellt. Letzte-
re Methode veranschaulicht die Stabilitdt der abgeschétzten Parameter. Im Folgenden werden
beide Methoden kurz vorgestellt. Die Abbildung des mittleren Exzesses (mean residual life
plot) zeigt die Empirische-Mittlere-Exzessfunktion aufgetragen gegen den Schwellenwert. Da-
bei werden folgende Punktepaare aufgetragen (Coles, 2001)):

<u, 1 %(x,- — u)) fir u < X (5.4)

M i =1

mit n, der Anzahl der X, welche den Schwellenwert iiberschreiten. Oberhalb eines geeigne-
ten Schwellenwertes u ist der Kurvenverlauf des mean resigual life plot annéhernd linear mit
wachsendem u. Konfidenzintervalle konnen der Abbildung zusitzlich hinzugefiigt werden. Es
existieren drei mogliche Typen der allgemeinen Pareto-Verteilung: Typ I mit & = 0 ist unbe-
grenzt (Gumbel-Verteilung), Typ II mit £ > 0 und keiner oberen Grenze (Fréchet Verteilung)
und Typ III mit & < 0 und einer oberen Grenze (negative Weibull-Verteilung).

Die Bestimmung des Schwellenwertes lediglich mittels des mean residual life plot ist schwie-
rig, da die Interpretation dieser Abbildung nicht trivial ist. Das zweite Verfahren liefert eine
zusitzliche Aussage iiber den zu verwendenden Schwellenwert. Es zeigt sich, dass oberhalb
eines Schwellenwertes ug die Parameter £ und ¢, mit 6* = o, + u, konstant sind unter der
Annahme, dass ug ein geeigneter Schwellenwert fiir die Daten ist (Coles, 2001)). Das bedeutet,
dass die abgeschitzten Parameter ab dem Schwellenwert u( stabil sind. Werden die Parameter
gegen den Schwellenwert aufgetragen (Konfidenzintervalle sind ebenfalls in dieser Abbildung
enhalten), kann der kleinste Schwellenwert u, fiir den die Abschétzungen annéhernd konstant
sind, ermittelt werden.

Nachdem der Schwellenwert u bestimmt ist, konnen die Parameter der GPD durch die
Maximum-Likelihood-Methode abgeschitzt werden. Die Interpretation der an die Extrema ge-
fitteten GPD erfolgt meist iiber Quantile und Wiederkehrwerte (return level). Die Verteilungs-
funktion fiir alle Werte x, die den Schwellenwert tiberschreiten, ist gegeben durch (Coles,[2001):

PrX > x|X > u) = {1+5 (x;”)]_l/é (5.5)

Daraus folgt,

PrX >u) = ¢, {1+§ (x;”)yl/g (5.6)

mit §, = Pr(X > u). Der Wert x,,, welcher den Schwellenwert einmal alle m Beobachtungen
iiberschreitet, ergibt sich dann als Losung der Gleichung:

C—u{l% <xm;”>}_l/§:l (5.7)

m

Durch geschicktes Umformulieren, ergibt sich der Wiederkehrwert unter der Voraussetzung,
dass m ausreichend grof3 genug ist, um die Bedingung x,,, > u zu erfiillen, zu:

xm:u+g[(m§u)5 1] firE #£0 (5.8)
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Xm =u+oclog(mg,) fir§ =0 (5.9)

Zur Veranschaulichung der Ergebnisse werden meist Wiederkehrwerte auf einer lingeren Zeits-
kala betrachtet. Der N-te Wiederkehrwert z ist gegeben durch (Coles, [2001):

w = u—f—% [(Nnyg)g — 1] fir £+#£0 (5.10)

und .
zy =u+6log(Nny—) fir £=0 (5.11)
n

mit n, der Anzahl der Tiefdruckgebiete pro betrachtetem Zeitraum (hier 6 Monate), k der Anzahl
der Daten, welche den Schwellenwert u iiberschreiten und n der Anzahl der Beobachtungsdaten.
Der Quotient k/n beschreibt die Wahrscheinlichkeit der Uberschreitung des Schwellenwertes.
Wird zy logarithmisch aufgetragen, wird deutlich, welche Verteilung der Extrema vorliegt. Ent-
spricht die Linie im return level plot einer Gerade, so liegt eine Gumbel-Verteilung vor. Zeigt die
Abbildung hingegen eine konkav gekriimmte Kurve, handelt es sich um die Fréchet-Verteilung.
Bei einer konvex gekriimmten Kurve spricht man von der (negativen) Weibull-Verteilung.

Die Untersuchung des Trends in den Daten der Reanalyse sowie der transienten 20C Simu-
lation erfolgt, indem Kovariate in die Parameter der GPD eingefiihrt werden. Der Skalenpara-
meter & ist gegeben durch

6(t)=ap+ayt (5.12)

Analog zur Trendbestimmung wird der Einfluss der bestimmt. Fiir diese Untersuchung
stellt sich der zeitlich abhiingige Skalenparameter wie folgt dar:

6(t) = Bo+ BiINAO(r) (5.13)

Indem o und @ anstelle von G abgeschitzt werden miissen, um den linearen Trend in das Mo-
dell einzubinden, erhoht sich die Anzahl der abzuschitzenden Parameter. Analog zum Skalen-
parameter kann der Formparameter ebenfalls zeitlich abhédngig in die GPD eingefiihrt werden.
Im Folgenden werden geschitzte Parameter mit dem Symbol”gekennzeichnet. Ferner wird zur
Vereinfachung der Skalenparameter lediglich als o (ohne die Tilde) geschrieben.

Verschiedene statistische Modelle konnen erstellt werden, indem die Parameter zeitabhin-
gig sowie zeitunabhiingig betrachtet werden. Als stationdres Modell wird im Folgenden die
GPD bezeichnet, welche keine zeitlich variierenden Parameter aufweist.

Die linearen Modelle, welche Gl. [5.12] oder Gl. [5.13] beinhalten, konnen auf Signifikanz
beziiglich der stationdren GPD (zeitlich nicht variierende Parameter) tiberpriift werden. Hierfiir
wird der Log-Likelihood-Ratio-Test (LLR-Test) verwendet. Das fiir den LLR-Test und den t-
Test verwendete Signifikanzniveau liegt bei o = 0.05. Ein MaB3 zur Beurteilung, inwieweit ein
statistisches Modell am Besten geeignet ist, um die Beobachtungsdaten zu reprisentieren, ist
das Akaike Informationskriterium (AIC, (Akaike, |1974))

A n

mit & (é|y) der maximierten Likelihoodfunktion, K der Anzahl abzuschitzender Parameter
und n/(n — K — 1) einem Faktor. Diese Definition ist eine Erweiterung der urspriinglichen De-
finition von Akaike fiir einen geringen Stichprobenumfang. AIC ist eine Abschidtzung der zu
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erwartenden, relativen Distanz zwischen der angepassten Funktion (Modell) und dem unbe-
kannten, ,,wahren* Mechanismus, welcher die beobachteten Daten erzeugt (Burnham und An-
derson, 2002). Stehen eine Vielzahl von Modellen zur Verfiigung, so zeichnet sich das beste
Modell durch das Minimum im AIC (AIC,,;,) aus. Akaike Differenzen A; kénnen berechnet
werden, um die Modelle zu klassifizieren und miteinander zu vergleichen:

A; = AIC; — AlC iy, (5.15)

mit i als Kennzeichen des Modells. Je grofler A; ist, desto weniger wahrscheinlich ist es, dass
das gefittete Modell das beste Modell ist, um die Daten wiederzugeben.

Eine weiteres MalB3 zur Interpretation der Modelle stellen die Akaike Gewichte (Akaike
weights) @; dar. Sie sind definiert als

exp(—0.54)
CYR exp(—0.5A,)

(5.16)

Hier gibt w; die Wahrscheinlichkeit wieder, dass das Modell i der Modelle R das beste statisti-
sche Modell fiir die vorliegenden Daten ist. Das beste Modell ist gekennzeichnet durch A, =0,
was zur Folge hat, dass exp(—0.5A,,;,) = 1 ist.

Folgende Wertebereiche sind definiert (nach |Burnham und Anderson), [2002)

A; ‘ Niveau der empirischen Fiirsprache fiir das Modell

0-2 erheblich
47 deutlich geringer
> 10 im Wesentlichen nicht

Tabelle 5.1: Wertebereiche der Akaike Differenzen A; und deren Einordnung

Zur Uberpriifung auf einen signifikanten Unterschied der Parameter der verschiedenen Da-
tensidtze werden die Daten zusammengefiigt und eine zeitliche Stufenfunktion eingefiihrt. Die
Stufenfunktion besitzt beim ersten (zweiten) Datensatz den Wert —1 (1). Aufgrund der Ab-
hingigkeit des Skalenparameters von dem gewdéhlten Schwellenwert wird der groBere Schwel-
lenwert betrachtet und die GPD an die resultierenden Daten angepasst. Diese verschiedenen
Modelle (stationdres Modell, Trend und NAO Modell) werden mittels des LLR-Tests und des
AIC verglichen und getestet. Das beste Modell kann dann verwendet werden, um die Return
Level Plots zu erhalten.

Bevor niher auf die Extrema eingegangen wird, werden zunéchst die Wahrscheinlichkeits-
dichtefunktionen (oder auch Dichtefunktionen) der einzelnen Grofen der verschiedenen Daten-
sdtzen betrachtet. Bei den in Abbildung dargestellten Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen
( 1;4-17 ) handelt es sich um nicht-parametrische Kerndichteschitzungen mit dem GauB3-Kern als
Kernfunktion. Die Bandbreiten zur Abschitzung der p/cz‘ sind festgelegt auf h,,,,, = 30 (bei
21000, by, = 20 (bei Vz), hp = 25 (bei D), sowie hy, = 1.5-107% (bei {gso). Sémtliche Maxi-
ma der Lebenszyklen sind in der Abbildung enthalten. Zur Bestimmung eines signifikanten Un-
terschiedes der Mittelwerte wird der t-Test verwendet. Im Allgemeinen gilt, dass, unabhingig
vom betrachteten Datensatz, die Verteilungen innerhalb der Gréen in den wesentlichen Cha-
rakteristiken gut iibereinstimmen. Mit Ausnahme von z1¢gg sind die verbleibenden Verteilungen
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Abbildung 5.1: Geschitzte Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion der Extreme der Lebenszyklen
der Tiefdruckgebiete in den GroBen (a) z1000, (b) Vz, (c) D und (d) {gsq fiir ERA-40 (grau schat-
tiert), 20C (rote durchgezogene Linie), 20CS (rote gestrichelte Linie) sowie A1BS (schwarze
durchgezogene Linie) fiir das Winterhalbjahr (Oktober-Mirz).

rechtsschief. Infolge der Multiplikation der geopotentiellen Hohe mit —1 ist die Verteilung ge-
spiegelt. Die beobachtete rechtsschiefe Verteilung ist unter Betrachtung von zjpo anstelle von
—2z1000 €ine linksschiefe Vertellung Die pd f von 21000 kommt der Normalverteilung sehr na-
he. Mit Ausnahme der pd f der Lgso stimmen die pd f der iibrigen GroBen (z1000, Vz, D) gut
tiberein. Unterschiede zwischen den Verteilungen sind gering. Der verwendete t-Test bestétigt
die oben benannten Eigenschaften. Die Unterschiede zwischen den Verteilungen von 20C und
20CS sind eher geringfiigig. Ein Vergleich der Stabilisierungsliufe zeigt hingegen Anderungen
in den Verteilungen. Die Verteilungen von zj99o0 und D weisen an den Enden eine Verschie-
bung zu hoheren Werten in A1BS auf. Hingegen zeigen die Verteilungen von Vz und {gs( eine
Verschiebung zu geringeren Werten in A1BS. Verglichen mit 20CS ist der Mittelwert der p/d7
von z1000 signifikant hoher in A1BS, wihrend der Mittelwert der Verteilung der Tiefe D keine
Anderungen aufweist. Die Mittelwerte der @C von Vz und (g5 sind signifikant reduziert in
A1BS. Auf Grundlage der abgeschitzten Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen ist zusammen-
fassend zu bemerken, dass im Klimaszenario A1BS Tiefdruckgebiete im Mittel einen tieferen
maximalen Kerndruck, eine geringere zentrale relative Vorticity und einen geringeren mittleren
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horizontalen Gradienten aufweisen.

5.2 Ergebnisse aus ERA-40 und 20C

Der folgende Abschnitt behandelt die Extrema der Reanalyse und ein Ensemblemitglied fiir den
entsprechenden Zeitraum ECHAMS/MPI-OM Simulation. Des Weiteren wird der Einfluss der
auf die Extreme betrachtet. Die Interpretation der Extrema erfolgt mittels Wiederkehrpe-
rioden, berechnet anhand der erhaltenen GPD.

Wiederkehrperioden der extremen Tiefdruckgebiete: Die Wiederkehrperioden der vier be-
trachteten GroBen der Reanalyse und der 20C Simulation sind in Abbildung 1 dargestellt.
Deutlich zeichnet sich in den Wiederkehrperioden der zentralen geopotentiellen Hohe, des
mittleren Gradienten, sowie der relativen Vorticity eine Verlagerung zwischen 20C (rot) und
ERA-40 (blau) ab. Im Vergleich zu ERA-40 sind in 20C, fiir dhnliche Wertebereiche, lingere
Wiederkehrperioden in den drei Groflen ersichtlich, deren Verteilungen vom Typ Weibull sind.
Die Tiefe zeigt hingegen keine Verschiebung der Verteilung. Bei kiirzeren Wiederkehrperioden
ist kein Unterschied zwischen den beiden Datensétzen feststellbar. Ab Perioden von ca. 10 Sai-
sons existiert ein geringer Unterschied (Verteilungen innerhalb der Konfidenzintervalle). Die
GPD der Tiefe weist zunéchst auf eine Verteilung vom Typ Weibull hin. Dennoch scheint ei-
ne Verteilung vom Typ Gumbel auch denkbar (§ = —0.003 bei 20C). Die Verschiebung der
Verteilungen zwischen ERA-40 und 20C kann durch unterschiedliche Parameter hervorgeru-
fen werden, da diese die Verteilungen bestimmen. Die ndhere Betrachtung der Parameter der
GPD in zj009 zeigt, dass die geschitzten Skalen- und Formparameter zwischen ERA-40 und
20C sehr dhnliche Werte aufweisen (siche Tab. [5.2). Im Gegensatz dazu zeigen die Parame-
ter der Verteilungen der anderen Groéfen Unterschiede auf. Die Untersuchung, inwieweit die
Verteilungen signifikant verschieden sind, erfolgt mittels kombinierter Schitzungen. Zu diesem
Zweck werden die Datensitze durch eine Stufenfunktion (wie in Kapitel [5.1] beschrieben) ver-
einigt. Verschiedene statistische Modelle konnen anhand des kombinierten Datensatzes erstellt
werden. Das erste Modell ist durch einen Form- und einen Skalenparameter fiir den vereinigten
Datensatz gekennzeichnet (stationdres Modell), was bedeutet, dass fiir die Extrema in ERA-
40 und 20C eine GPD ermittelt wird. Das zweite (o (¢)-) und dritte (§(¢)-) Modell ist dadurch
charakterisiert, dass ein Parameter iiber den gesamten Zeitraum festgehalten wird, wéahrend der
andere Parameter der GPD sich mit der Zeit (entsprechend der Stufenfunktion) dndern darf
(variabler Parameter gekennzeichnet durch die Abhingigkeit (t)). Das letzte Modell (o()-&(¢)
Modell) beschreibt ein statistisches Modell, in dem sich beide Parameter mit der Zeit (mit der
Stufenfunktion) verindern konnen. Mittels des LLLR-Tests und des AIC,,;, kann dann entschie-
den werden, inwieweit die Unterschiede zwischen den beiden, ERA-40 und 20C, signifikant
sind. Der LLR-Test zeigt keine signifikanten Unterschiede zwischen den Parametern der beiden
Datensitze. Mit Ausnahme der Vorticity bevorzugt das AIC,,;, die stationdren Modelle. Obwohl
das AIC,,;, des stationdren Modells der relativen Vorticity sehr nahe am Minimum liegt, es aber
nicht erreicht, kann dennoch das stationire Modell verwendet werden.

Infolge der vom Betrag her geringen Wertebereiche der relativen Vorticity, wird {gso in der nachfolgenden
Analyse mit 24 - 60 - 60 multipliziert, um die Untersuchung zu vereinfachen. Deshalb ergeben sich in der Abbildung
der Wiederkehrperioden die hohen Werte.
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Abbildung 5.2: Return Level Plots fir ERA-40 (blau) und 20C (rot) in den GroBen (a) zentrale
geopotentielle Hohe, (b) mittlerer Gradient, (c) Tiefe und (d) relative Vorticity

Zusammenfassend zeigt sich, dass die Verschiebung der Wiederkehrperioden der Gréfen
21000, Yz und {gso in 20C beziiglich ERA-40 durch die Verlagerung des Ortsparameters der
Verteilung entstanden ist. Das bedeutet, dass bei gleichem Schwellenwert # in ERA-40 mehr
Tiefdruckgebiete diesen gemeinsamen Schwellenwert iiberschreiten als in 20C. Dies konnte
eine Folge der geringen Auflosung in 20C sein. Die hohere gerechnete Auflosung in ERA-40
wirkt sich ebenfalls auf die Tiefdruckgebiete des Datensatzes aus, wenn der Datensatz auf eine
geringere Auflosung interpoliert wurde (Jung et al., 2000).

INAO|und die extremen Tiefdruckgebiete: Der folgende Abschnitt konzentriert sich auf die Un-
tersuchung der extremen Tiefdruckgebiete unter dem Einfluss der[NAO] Hierfiir wird die in Ka-
pitel 5. 1| beschriebene Methode, die Einbeziehung von Kovariaten, verwendet. Der NAO Index
ist auf monatlicher Basis berechnet. Der LLR-Test sowie die Akaike Differenzen und Akaike
weights helfen bei der Beurteilung des statistischen Modells im Vergleich zum stationdren Mo-
dell. Sowohl der LLR-Test als auch die Akaike Differenzen A; (hierfur siehe Tab. [5.3)) zeigen
fiir die Reanalyse, dass das statistische Modell fiir 71000, {g50 und Vz verbessert wird, wenn die
NAO in das statistische Modell einbezogen wird. Am stirksten ist dieser Zusammenhang bei
Z1000 ersichtlich. Mit geringerem Nachweis zeigen die statistischen Modelle des mittleren Gra-
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A A

ERA-40 u 6 3 20C  u 6 3

21000 380 58.39 (4.33) -0.089 (0.052) 360 56.8 (4.17) -0.088 (0.051)
Vz 360 53.31(3.42) -0.095 (0.043) 350  48(3.33)  -0.054 (0.048)
D 320 64.38 (2.66) -0.046 (0.029) 350 62.23 (3.51) -0.003 (0.042)
Css0 20 3.08(0.16) -0.191 (0.033) 205 2.55(0.17) -0.118 (0.045)

Tabelle 5.2: Geschitzte Parameter 6 und é und die ermittelten Schwellenwerte u fiir ERA-40
(links) und 20C (rechts). In Klammern: Standardabweichung der geschitzten Parameter.

ERA-40 Astar ANnao 20C Astar Anao

21000 6.5 (0.037) 0.0(0.943) 0.0(0.415) 0.4 (0.342)
Vz 1.7 (0.237) 0.0 (0.628) 0.9 (0.335) 0.0(0.522)
D 0.0 (0.554) 1.7 (0.243) 1.8 (0.251) 0.0 (0.608)
6850 1.9 (0.255) 0.0(0.651) 0.0 (0.528) 1.3(0.273)

Tabelle 5.3: Akaike Differenzen und Akaike weights (in Klammern) fiir das stationidre Modell

(Agtar) und das [NAO|Modell (Axzo)

dienten und der relativen Vorticity eine Verbesserung unter Einbeziehung der Das beste
statistische Modell fiir die Tiefe ist das stationire. Diese Ergebnisse stehen im Einklang mit den
Ergebnissen von [Pinto ef al|(2009). Die Autoren fanden hohere Intensititen (V2p) und gerin-
geren Zentraldruck der Tiefdruckgebiete wihrend positiver NAO Phasen (auf tiglicher Basis).
Es zeigt sich, dass ebenfalls der Gradient Vz unter dem Einfluss der steht.

Der LLR-Test fiir 20C zeigt eine Verbesserung des statistischen Modells unter Einbezie-
hung der NAQ] fiir die Tiefe D. Die Akaike Differenzen bestitigen das Ergebnis fiir die Tiefe
und zeigen zusitzlich, dass die NAO das statistische Modell des Gradienten verbessert. Erwéh-
nenswert ist, dass das beste statistische Modell fiir z;999 das stationdre und nicht das Modell
unter Einbeziehung der NAQist.

Mit Ausnahme des mittleren Gradienten zeigen sich zwischen den statistischen Modellen
von ERA-40 und 20C einige signifikante Unterschiede. Dies deutet nicht notwendigerweise
darauf hin, dass das Modell die Dynamik nicht in der Form wie ERA-40 wiedergibt. Vielmehr
zeigt die zeitliche Entwicklung der NAQ|in ERA-40 eine dekadische Periodizitit (Abbildung
[A.T8)), welche in 20C nicht abgebildet wird.

Die rdumlichen Verteilungen der Extrema beziiglich der zentralen geopotentiellen Hohe fiir
verschiedene NAO Indizes der ERA-40 und 20C Daten sind in Abbildung dargestellt. Tief-
druckgebiete, die bei Erreichen ihres Maximalwertes in Monaten mit NAO Indizes oberhalb
einer positiven sowie unterhalb einer negativen Standardabweichung sind, werden in den Ab-
bildungen beriicksichtigt (Tab.[A.3Jund Tab.[A 4] zeigen die Absolutanzahl der beriicksichtigten
Tiefdruckgebiete der verschiedenen NAO-Phasen fiir die drei untersuchten Grof3en.) Tiefdruck-
gebiete, welche beziiglich 71999 extrem sind, erlangen wihrend positiver Phasen ihren
Maximalwert siidostlich von Gronland. Hingegen zeichnen sich die Tiefdruckgebiete wihrend
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negativer NAO| Phasen durch Erreichen des Maximalwertes zwischen Neufundland und Gron-
land aus. Diese Verschiebung der Aktionszentren ist in 20C ebenfalls ersichtlich, wohingegen
negative Phasen durch zwei Maxima in den rdaumlichen Dichteschitzungen (zwischen
Neufundland und Gronland, sowie zwischen Gronland und Island) gekennzeichnet sind. Diese
Unterschiede zwischen den rdumlichen Maxima der Dichteschitzungen in positiven und nega-
tiven Phasen sind ebenso in den anderen GroBen (Vz - siche Abbildung D - sieche
Abbildung {sso - siehe Abbildung ersichtlich. Wihrend negativer Phasen
sind Extrema siidwestlicher orientiert als gegeniiber positiven Phasen. Dies reflektiert erneut,
dass wihrend positiver Phasen die Tiefdruckgebiete eine SW-NO-Orientierung besitzen,
wihrend negative NAO|Phasen durch zonalere Komponenten der Zugbahnen geprigt sind. Des
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Abbildung 5.3: Raumliche Dichteschidtzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich z1000
unter positiver (links) und negativer (rechts) in ERA-40 (oben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der oberhalb einer
Standardabweichung ist.

Weiteren zeigt sich unter Beriicksichtigung der Anzahl der Tiefdruckgebiete wihrend der un-
terschiedlichen [NAO| Phasen, dass vermehrt Extrema im Verlauf der positiven [NAQ] auftreten.
Dies bekriftigt die oben genannten Ergebnisse beziiglich der statistischen Modelle der Gréen
21000, Yz und Cg50 fiir ERA-40.

Lebenszyklen und ridumliche Verteilung der Extrema: Die mittleren Lebenszyklen der vier
GroBen, zentriert um den wihrend des jeweiligen Lebenszyklus erreichten Extremwert, sowie
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das 95%-Quantil und 5%-Quantil sind in Abbildung [5.4] dargestellt. Des Weiteren enthilt die
Abbildung die, beziiglich z19gp in den jeweiligen Datensitzen, fiinf intensivsten Tiefdruckgebie-
te. Die Betrachtung der Mittelwerte zeigt, dass die mittleren Lebenszyklen in z1009, Vz, D und
Lg50 in ERA-40 und 20C gut iibereinstimmen. Es zeigt sich, dass ein Tiefdruckgebiet, welches
beziiglich z1p09 extrem sein kann, nicht zwangsweise oberhalb des 95%-Quantil in den anderen
GroBen liegen muss. Die extremsten Tiefdruckgebiete beziiglich der jeweiligen GroBen zeigen
eine gute Ubereinstimmung.

—Zypoo [gpm]

Vz [gpm/1000km]

Lasax 107 [1/5]

Zait [d] Zait [d]

Abbildung 5.4: Mittlere Lebenszyklen der Extrema in z1009, Vz, D und {gs(, sowie das 95% und
das 5% Quantil in ERA-40 (durchgezogene Linie und schattierte Flache) und 20C-1(gestrichelte
Linie). Zusitzlich die beziiglich zjgo fiinf intensivsten Tiefdruckgebiete in ERA-40 (durchge-
zogene Linie) und 20C-1 (gestrichelte Linie)

Die bevorzugte Zyklogeneseregion der Tiefdruckgebiete, welche sich bzgl. zjggp als extrem
klassifizieren lassen, befinden sich im westlichen Nordatlantik (siidlich Neufundlands an der
Ostkiiste Amerikas). Ein weiteres Maximum ist nahe Island erkennbar. Dies ist in Abbildung
[5.5] anhand der rdumlichen Dichteschitzungen der Zyklogenese bzw. Zyklolyse der ERA-40
und 20C Tiefdruckgebiete ersichtlich. Nahe der Siidspitze Gronlands zeigt sich eine bevorzugte
Zyklolyseregion der Tiefdruckgebiete. Die Zyklogeneseregionen der Tiefdruckgebiete, welche

bzgl. Vz, D und {gs¢ ertrem sind (siehe Abbildung|A.23| Abbildung und Abbildung|A.25)),
sind stirker an der Ostkiiste Nordamerikas konzentriert. Die Dichteschédtzungen der vier Grofen

72



wihrend der Auflosungsphase weisen ein Maximum zwischen Gronland und Island auf. Dies
zeichnet sich sowohl in ERA-40 als auch in 20C ab.

100W aow GOW 40W 20W 0 20E 40E 100w oW Gow 401 20w 0 20E 40E

Abbildung 5.5: Rdumliche Dichteschitzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregionen
(rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. 71999 in ERA-40 (oben) und 20C (unten)

Die rdaumliche Verteilung der Extrema sind durch Dichteschitzungen in Abbildung [5.6]dar-
gestellt. Die Abbildungen zeigen die Dichteschitzungen der GroBen zjgoo und {gs fiir ERA-40
und 20C. Dichteschiitzungen der Extrema der GroBen Vz und D sind in Abbildung fiir
ERA-40 und 20C abgebildet. Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, deren Maximal-
werte die Schwellenwerte des jeweiligen Datensatzes (siehe hierzu Tab. in den jeweiligen
GroBen iiberschreiten. Der Vergleich zwischen ERA-40 und 20C zeigt, dass die rdumlichen
Zentren der Dichteschidtzungen, d. h. riumliche Maxima, an denen vermehrt Tiefdruckgebie-
te ihren Extremwert erreichen, gut iibereinstimmen. Infolge der geringeren Auflésung in 20C
ist die rdumliche Variabilitidt geringer. Werden hingegen die Dichteschidtzungen der Extrema
von zj000 und Cgso gegeniibergestellt, zeigt sich eine Verlagerung des Maximums der Dichte-
schitzung. Die Vorticity zeigt im westlichen Nordatlantik den Maximalwert, wihrend die geo-
potentielle Hohe 0stlich der Siidspitze Gronlands den Maximalwert erreicht. Die Anzahl der
betrachteten Tiefdruckgebiete variiert von Abbildung [5.6p zu Abbildung [5.6f. Tiefdruckgebie-
te, welche bezgl. z19p0 als nicht extrem klassifiziert sind, d. h. in zjgo9 wird der Schwellenwert
nicht iiberschritten, sind in der Abbildung 5.6 nicht enthalten. Diese Tiefdruckgebiete konnen
aber bezgl. der relativen Vorticity extrem sein und werden demzufolge in der Abbildung [5.6c
beriicksichtigt.
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Abbildung 5.6: Rdumliche Dichteschitzungen der Extrema in zjg0o (oben) und {gso (unten) in
ERA-40 (links) und 20C(rechts)

Riumliche Dichteschitzungen in 71900 und {gso der gemeinsamen extremen Tiefdruckge-
biete sind in Abbildung bzw. Abbildung fiir ERA-40 dargestellt. Lediglich 191 Tief-
druckgebiete iiberschreiten in den beiden GroBen die jeweiligen Schwellenwerte. Beide Dich-
teschidtzungen zeigen die Maximalwerte Ostlich der Siidspitze Gronlands. Der Verlauf der Le-
benszyklen, zentriert um den Maximalwert in zjpo9 und {gso, ist normiert und in Abbildung
veranschaulicht. Die GroBen sind mittels ihrer Standardabweichung durch (x — x) /oy nor-
miert, mit x als der Variablen, i als deren Mittelwert und o, als deren Standardabweichung. Der
Kurvenverlauf verdeutlicht das unterschiedliche Anwachsen und Abklingen der Lebenszyklen
in z1000 und {gs0. Der Abklingprozess der zentralen geopotentiellen Hohe verlduft langsamer
als der der relativen Vorticity. Die berechnete Kreuzkorrelationsfunktion der beiden Groflen der
tibereinstimmenden Tiefdruckgebiete ist in Abbildung dargestellt. Die Kreuzkorrelations-
funktion suggeriert einen zeitlichen Versatz zwischen der relativen Vorticity und der geopo-
tentiellen Hohe von ca. 6 Stunden. In Ubereinstimmung mit Bengtsson et al.| (2009) erreicht
die Vorticity den Maximalwert vor der geopotentiellen Hohe. Unter Betrachtung der geostro-
phischen Anpassung wiirde das Massenfeld das Windfeld fiihren, wenn die betrachtete Skala
grofler als der Rossby-Deformationsradius ist. Bemerkenswert ist hierbei, dass in diesem Fall
genau das Gegenteil beobachtet wird.

Im folgenden Abschnitt werden die Extrema der Stabilisierungsldufe 20CS und A1BS niher
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normiarte Variable

Zeit [d] Zeit [d]

Abbildung 5.7: Dichteschitzungen fiir iibereinstimmende extreme Tiefdruckgebiete (a) in 21000
und (b) in {gs0; (c) mittlere Lebenszyklen in den normierten GréBen zjgoo (schwarz) und gso
(rot), (d) Kreuzkorrelationsfunktion der Lebenszyklen in zj0o und {gso (in den Abbildungen a
- d werden nur die Tiefdruckgebiete betrachtet, welche in beiden GréBen den Schwellenwert
iiberschreiten (ERA-40).

untersucht. Wie im vorangegangenen Abschnitt werden zunichst die Wiederkehrperioden der
beiden Datensitze untersucht. Es folgen die Untersuchungen der Lebenszyklen und der raum-
lichen Verteilungen.

5.3 Extreme im warmeren Klima

Der Stabilisierungslauf des 20. Jahrhunderts wird anstelle der transienten 20C Simulation ver-
wendet, um eine bessere Vergleichbarkeit beziiglich des Stabilisierungslaufes des A1B Szena-
rios zu gewihrleisten. Der A1BS Stabilisierungslauf wird analysiert, um moglichst geringere
Trends innerhalb der GroBen der Tiefdruckgebiete sicherzustellen. Der Vergleich der Parameter
der Verteilungen von 20C und 20CS zeigt vom Betrage her groBere Werte in 20CS. Die Wie-
derkehrperioden von 20CS liegen innerhalb der Konfidenzintervalle von 20C. Eine mogliche
Ursache der Unterschiede zwischen den Verteilungen kann eine Folge der unterschiedlichen
GroBe des Stichprobenumfangs (Anzahl der betrachteten Tiefdruckgebiete) sein.

In Abbildung sind die Wiederkehrperioden in zj009, Vz, D und {gsq fiir 20CS und A1BS
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Abbildung 5.8: Wie Abbildung nur fiir 20CS (blau) und A1BS (rot) in den Groflen (a)
zentrale geopotentielle Hohe, (b) mittlerer Gradient, (c) Tiefe und (d) relative Vorticity.

A

20CS  u 6 3 AIBS u 6 13

Zioo0 360 61.37(2.98) -0.169 (0.034) 360 7243 (2.8)  -0.21(0.024)
Vz 350 54.33(2.37) -0.146(0.028) 300 66.27 (2.04) -0.138 (0.02)
D 400 7531 (4)  -0.124 (0.038) 450 62.75 (4.04) -0.013 (0.044)
Gso 21 2.75(0.13) -0.151 (0.031) 19 326(0.11) -0.149 (0.02)

Tabelle 5.4: Geschitzte Parameter 6 und é der Verteilungen und die berechneten Schwellenwer-
te u fiir 20CS (links) und A1BS (rechts). In Klammern: Standardabweichung der geschitzten
Parameter.

abgebildet. Mit Ausnahme der zentralen geopotentiellen Hohe entsprechen die Wiederkehrperi-
oden von A1BS denen von 20CS. Beziiglich z;0gg sind bis zu einem Zeitraum von ca. 10 Saisons
die Wiederkehrperioden in A1BS kiirzer als in 20CS. Die Tendenz zu vermehrt stiarkeren Tief-
druckgebieten in A1BS ist auch in den GroBen Vz und {gso zu erkennen, wobei sich in diesen
GroBen die Konfidenzintervalle iiberschneiden und deshalb die Unsicherheit zunimmt. In der
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GroBe D ist ein klarer Versatz in den Grenzen des Intervalls kleiner als 1 Saison und grofler
als 10 Saisons zu erkennen. Des Weiteren zeigt sich in D eine markante Verlagerung von einer
Verteilung des Types Weibull hin zum Typus Gumbel (Gerade) in A1BS. Es zeigt sich jedoch,
dass die Anderungen der Wiederkehrperioden nicht signifikant fiir Vz, C§50 und D sind.

Die Parameter der GPD Verteilung zeigen dhnliche Formparameter & in z1900, Vz und {gso
fiir 20CS und A1BS. Der Skalenparameter 6 nimmt fiir diese GroBen in A1BS zu. Im Ge-
gensatz zu diesen Ergebnissen nehmen die Betrige der Skalen- und der Formparameter der
GPD der Tiefe in A1BS ab. LLR-Tests und Akaike Differenzen sowie Akaike weights geben
mehr Auskunft iiber die Unterschiede zwischen den Verteilungen. Zur Untersuchung werden
die Datensitze vereinigt. Anhand einer Stufenfunktion kann die Variation der Parameter unter-
sucht werden. Zwei verschiedene LLR-Tests werden ausgefiihrt. Der erste Test, LLR-Test1, ver-
gleicht das stationdre Modell (gleiche Parameter fiir AIBS und 20CS) mit dem o (¢)- und dem
& (1)-Modell. (Diese statistischen Modelle sind in Abschnitt niher beschrieben.) Der zweite
Test, LLR-Test2, vergleicht das o (¢) — &(¢)-Modell mit allen niedrig-dimensionalen Modellen
(Vergleich mit dem o(¢)-Modell,dem & (7)-Modell und dem stationdren Modell). Der LLR-
Testl begiinstigt das o (z)-Modell fiir zj000, Vz und (g5 gegeniiber dem stationiren Modell.
Der LLR-Test2 zeigt, dass eine Anderung des Skalenparameters ausreicht, um die Verinderun-
gen in A1BS zu beschreiben. Das Akaike Minimum AIC,,;, wird mit dem & (¢)-Modell fiir die
drei GroBen erreicht. Das, im Vergleich zu den gegebenen Modellen, beste statistische Modell
fiir die Tiefe wird durch das o (¢) — & (¢)-Modell erreicht.

20CS-A1BS stat. o(t) 40 o(t); @)
21000 7.7(0.013) 0(0.603) 6.1(0.028) 1.1 (0.356)
Vz 5.4(0.038) 0(0.573) 2.4(0.171) 1.9(0.218)
D 1(0.268) 1.7(0.185) 2.8(0.11) 0(0.437)
G850 18.6 (0) 0(0.726)  9(0.008)  2(0.266)

Tabelle 5.5: Akaike Differenzen und Akaike weights (in Klammern) der statistischen Modelle
fiir 20CS und A1BS

INAO|und die extremen Tiefdruckgebiete: In beiden Datensitzen, 20CS und A1BS, besitzt die
[NAQ] einen Einfluss auf die Extrema in zj000. Im Vergleich zu 20CS verringert sich dieser Ein-
fluss in A1BS. Dies ist ein Hinweis darauf, dass in A1BS zusitzliche Parameter die Extrema in
Z1000 beeinflussen. In beiden Datensitzen zeigen die Extrema der Tiefe keinen Zusammenhang
mit der NAO| Die [NAQ| beeinflusst die Verteilung des Gradienten lediglich in 20CS, wihrend
die Verteilung der Extrema der relativen Vorticity nur in A1BS einen Zusammenhang mit der
aufweist.

Die rdumlichen Dichteschitzungen der Extrema der vier GroBen z1009, Vz, D und (g5 unter
positiver und negativer Phase (jeweils Monate oberhalb bzw. unterhalb einer Standard-
abweichung der NAO} Zeitreihe) fiir 20CS und A1BS sind im Anhang (siehe hierzu Abbildung
Abbildung Abbildung[A.29und Abbildung dargestellt. Im Gegensatz zu 20C
weisen die Maxima der Tiefdruckgebiete bzgl. zi099 wihrend negativer Phasen in 20CS
eine eher zonale Komponente auf. Im Vergleich zu 20CS sind die Maxima der Dichteschit-
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zungen in A1BS iiber dem Atlantik nach Westen verschoben. Das in 20CS nahe der britischen
Inseln gelegene Maximum ist iiber den zentralen Nordatlantik verlagert. Dichteschdtzungen der
Extrema bezgl. zi000 sind wihrend positiver Phasen in A1BS und 20Cs ihnlich dener
in ERA-40 und 20C. In der Vorticity sind im wéirmeren Klima (A1BS) kaum Unterschiede in
den Dichteschitzungen, verglichen mit 20CS, zu verzeichnen. Die Dichteschitzungen der Ex-
trema bzgl. des Gradienten weisen eine erhohte raumliche Variabilitit in Verbindung mit einer
Verlagerung des Maximums nach Siiden auf. In Analogie zum Gradienten zeigt die Tiefe eine
Erh6hung der raumlichen Variabilitit wihrend negativer NAO|Phasen.

Lebenszyklen und raumliche Verteilung der Extrema: Analog zur Abbildung[5.4]sind die mitt-
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Abbildung 5.9: Mittlere Lebenszyklen der Extrema in z1009, Vz, D und {gsg, sowie das 95%- und
das 5%-Quantil in 20CS (durchgezogene Linie und schattierte Fliche) und A1BS (gestrichelte
Linie). Zusitzlich die fiinf bzgl. zj00p intensivsten Tiefdruckgebiete in 20CS (durchgezogene
Linie) und A1BS (gestrichelte Linie)

leren Lebenszyklen der vier GroBen, deren 95%- und 5%-Quantile, sowie die beziiglich z1000
intensivsten Tiefdruckgebiete in Abbildung [5.9] dargestellt. Sowohl der mittlere Lebenszyklus
als auch die Quantile in z;9oo zeigen eine Vertiefung der Tiefdruckgebiete und eine zunehmen-
de Variabilitdt in A1BS. Dies wird durch die fiinf individuellen Lebenszyklen bestitigt. Werden
hingegen die anderen Variablen betrachtet, zeigt sich eine Abschwichung der Tiefdruckgebie-
te. Dies ist durch verringerte mittlere Verteilungen des Gradienten und der relativen Vorticity in
A1BS ersichtlich. Der mittlere Lebenszyklus der Tiefe bleibt unveridndert.
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Die rdumlichen Dichteschitzungen der Zyklogenese und Zyklolyse der extremen Tiefdruck-
gebiete der vier GroBen z1000,Vz, D und gsg sind in Abbildung Abbildung Abbil-
dung und Abbildung dargestellt. Der Vergleich zwischen 20C und 20CS zeigt fiir
alle vier GroRen eine gute Ubereinstimmung. Die bevorzugte Entstehungsregion der Extrema
bzgl. der vier GroBen ist in 20CS und A1BS die Ostkiiste Nordamerikas. Mit Ausnahme der
Zyklolyse der Extrema in der Tiefe zeigt sich, dass die rdumliche Variabilitit sowohl in der
Dichteschitzung der Zyklogeneseregionen als auch der Zyklolyseregionen der anderen Gréen
in A1BS erhoht sind. Die Tiefdruckgebiete, welche bzgl. der Tiefe als extrem klassiert werden,
l6sen sich in A1BS vermehrt in der Region zwischen Island und den Britischen Inseln auf.
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Abbildung 5.10: Rdumliche Dichteschitzungen der Extrema in z10g (oben) und {gs( (unten) in
20CS (links) und A1BS (rechts).

Riumliche Dichteschitzungen in 20CS und A1BS der Extrema in zj000 und {gso sind in
Abbildung [5.10] dargestellt. Ein Vergleich der Dichteschdtzungen in zjooo legt dar, dass die In-
tensivierung der Tiefdruckgebiete in der geopotentiellen Hohe keine Folge einer nordwirtigen
Verlagerung der Tiefdruckgebiete ist. In den anderen drei GroBen (Vz, D und {gs() ist der be-
einflusste Bereich in A1BS vergroBert (fiir Vz und D siehe Abbildung[A.30), d. h. die rdumliche
Variabilitédt vergroBert sich. Jedoch geht dies mit keiner nordwiértigen Verschiebung einher.
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5.4 Diskussion

Vier GroBen der Tiefdruckgebiete werden mittels Extremwertstatistik nidher analysiert: die zen-
trale geopotentielle Hohe 71999, der mittlere horizontale Gradient Vz, die Tiefe D, sowie die
relative Vorticity im Zentrum des Tiefdruckgebietes auf 850 hPa (gs(. Die Tiefdruckgebiete
werden im Winterhalbjahr (ONDJFM) in vier Datensétzen analysiert: die Reanalyse des ECM-
WF (ERA-40), ein Ensemblemitglied der ECHAMS/MPI-OM Simulation des 20. Jahrhunderts
(20C), jeweils ein Ensemblemitglied der Stabilisierungssimulation des 20. Jahrhunderts (20CS)
und der Stabilisierungssimulation eines moderat erwdrmten Klimas (A1BS). In der Analyse
werden lediglich die Tiefdruckgebiete beriicksichtigt, die im Nordatlantik wihrend des Lebens-
zyklus ihren Maximalwert in den vier GroBen erreichen. Zusitzlich wird der Einfluss der [NAO]
auf die Extrema mittels Kovariaten untersucht.

Ein Vergleich zwischen ERA-40 und 20C zeigt, dass das Modell die Lebenszyklen, die
rdaumlichen Verteilungen, sowie die statistischen Verteilungen der Tiefdruckgebiete gut wie-
dergibt. Anhand der statistischen Analyse zeigt sich, dass sowohl in ERA-40 als auch in 20C
die Verteilungen der Extrema in zj000, Vz und gso einer negativen Weibull-Verteilung ent-
sprechen. Infolge der oberen Grenze dieser Verteilung zeigt sich, dass Tiefdruckgebiete nicht
unbegrenzt intensiv werden konnen und in der Natur eine obere Schranke existiert. Die indivi-
duellen Lebenszyklen in beiden Datensidtzen veranschaulichen, dass Tiefdruckgebiete, welche
den Schwellenwert in einer GroBe passieren, in den anderen Variablen den oberen 5% der Ver-
teilung angehoren. Eine weitere Gemeinsamkeit der ERA-40 und 20C Tiefdruckgebiete liegt
in der rdumlichen Verteilung der Extrema. Ubereinstimmend zeigen sich Zyklogenese- und
Zyklolyseregionen sowie die raumliche Verteilung bei Erreichen des Maximalwertes in den be-
trachteten charakteristischen GroBen der Tiefdruckgebiete. Ferner wird der raumliche Versatz
zwischen Extrema in zjgp9 und {gso sowohl von ERA-40 als auch 20C wiedergegeben. Die
raumliche Verteilung der Extrema der Lebenszyklen unter verschiedenen [NAQ] Phasen in 20C
ist konform zu denen in ERA-40, wenn auch die Verteilung Unterschiede in der rdaumlichen
Variabilitédt aufweist.

Eine markante Abweichung zu ERA-40 zeigt die statistische Verteilung der Extrema der
Tiefe. Wihrend in ERA-40 eine Verteilung vom Typus negative Weibull festgestellt wird, zeigt
sich in 20C eine Gumbel Verteilung. Die Gumbel Verteilung besitzt im Gegensatz zur negati-
ven Weibull Verteilung keine obere Schranke. Dariiber hinaus weisen die Wiederkehrperioden
der untersuchten Variablen der Tiefdruckgebiete der 20C Simulation eine Verschiebung zu lén-
geren Perioden auf. Infolge einer geringeren Auflosung in 20C lédsst sich diese Verschiebung
anhand des selteneren Uberschreitens der Schwellenwerte erkliren. Der [NAQ| Einfluss auf die
Extrema der Tiefdruckgebiete stellt sich im Modell im Vergleich zur Reanalyse verschieden
dar. Besonders in der zentralen geopotentiellen Hohe zeigen die statistischen Modelle ein un-
terschiedliches Verhalten unter Einbeziehung des Index. Obgleich in ERA-40 die
das statistische Modell in zjgp signifikant verbessert, gilt dieses nicht fiir 20C. Ursachen hier-
fiir sind nicht allein in der Dynamik des Modells zu suchen.

Die Untersuchung der Extrema in 20CS und A1BS zeigt eine Intensivierung der Tiefdruck-
gebiete im wirmeren Klima. Dies manifestiert sich besonders in den Wiederkehrperioden, die
fiir die vier analysierten GroBen kiirzere Wiederkehrperioden zeigen. Die Verschiebung der
Wiederkehrperioden ist jedoch in jeder GroBe unterschiedlich stark ausgeprigt. Insbesondere
z1000 und D heben sich hier hervor, wihrend Anderungen in den GroRen Vz und {gs9 moderat
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und weniger deutlich sind. Es zeigt sich, dass Anderungen der Wiederkehrperioden in zjggo mit
einem deutlichen Anstieg der Wahrscheinlichkeit des Uberschreitens des Schwellenwertes ein-
hergehen. Anderungen in der Tiefe beruhen hauptsichlich auf den Anderungen der Parameter
der GPD. Die Analyse der zunehmenden Vertiefung der Tiefdruckgebiete (z1009) zeigen keinen
Zusammenhang mit einer nordwirtigen Verlagerung der Tiefdruckgebiete.

Eine wichtige Arbeit, die Tiefdruckgebiete mittels der Extremwertstatistik analysiert, stellt
jene von |Della-Marta und Pinto| (2009) dar. In Gegensatz zu der hier vorgestellten Analyse
werden nicht die Stabilisierungslidufe eines wiarmeren Klimas untersucht, sondern die transi-
ente Simulation. Anders als in |Della-Marta und Pinto (2009) wird im A1BS ein Anstieg der
Wiederkehrwerte in z9o0 bis zu 10 Saisons verzeichnet. Lediglich die Ergebnisse der Vorticity
stimmen iiberein, wenn sich iiberschneidende Konfidenzintervalle als nicht signifikante Ande-
rungen betrachtet werden. Eine Ursache der beobachteten Unterschiede zwischen den beiden
Analysen konnte darin begriindet sein, dass verschiedene Zeiten der Simulationen untersucht
und verschiedene Verfahren zur Detektion von Tiefdruckgebieten verwendet werden. Ein wei-
terer Unterschied besteht darin, dass in dieser Analyse die Parameter der GPD néher untersucht
werden. Mit Ausnahme der Tiefe zeigen die anderen untersuchten Groflen eine Zunahme des
Skalenparameters in A1BS. Im Hinblick auf die Vorticity und den Gradienten zeigt dies, dass
eine signifikante Anderung der Parameter nicht notwendigerweise in einer signifkanten Ande-
rung der Wiederkehrperioden resultiert.

Verschiedene verwendete Verfahren zur Bestimmung der Tiefdruckgebiete, verschiedene
Definitionen, ab welchem Wert ein Tiefdruckgebiet als extremer betrachtet werden kann, und
verschiedene Herangehensweisen der Statistik iiber die Tiefdruckgebiete gestalten einen Ver-
gleich als schwierig. [Ulbrich et al. (2009) bemerkten, dass in Analysen der Nordhemisphire
in wirmeren Klimaten die etwaige Zu- oder Abnahme an extremen Tiefdruckgebieten in Ab-
hingigkeit von der jeweiligen verwendeten Definitionen der ,,Extrema‘ steht. Werden extre-
me Tiefdruckgebiete als hohe Werte des Laplace des Bodendruckes (99% Perzentil) definiert,
ist eine Abnahme von extremen Tiefdruckgebieten in einem wirmeren Klima zu verzeichnen.
Hingegen ist eine Zunahme an Extrema im nordtalantischen Raum ersichtlich, wenn sich die
Definition auf geringe Werte des Zentraldruckes bezieht (Ulbrich et al.,|2009). Dariiber hinaus
spielt die betrachtete Region eine weitere wesentliche Rolle. Die Analyse von Della-Marta und
Pinto| (2009)) verdeutlicht, dass unter Verringerung des Analysegebietes die Ergebnisse variie-
ren. Die Autoren zeigen in einem wirmeren Klima eine Verringerung der Wiederkehrperioden
in der Vorticity in einem Gebiet, welches die Britischen Inseln, die Nordsee und das westliche
Europa umfasst.

Trotz der beschriebenen Diskrepanzen zu anderen Arbeiten zeichnen sich dennoch eini-
ge Gemeinsamkeiten ab. Extrema der Tiefdruckgebiete stehen unter dem Einfluss der NAOL
In Ubereinstimmung mit den hier vorgestellten Ergebnissen zeigen PPinto et al.| (2009) in Re-
analysen des NCEP/NCAR (National Meteorological Center/National Center for Atmospheric
Research) einen Einfluss der auf die Anzahl der extremen Tiefdruckgebiete, mit vermehrt
auftretenden extremen Tiefdruckgebieten wihrend positiver Phasen. Basierend auf ei-
ner nordhemisphérischen Analyse zeigt sich eine abnehmende Anzahl an Tiefdruckgebieten in
einem wirmeren Klima, wohingegen ein Anstieg an intensiven Systemen zu verzeichnen ist
(Lambert und Fyfe, 2006). Die Abnahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten in Szenarien ei-
nes wiarmeren Klimas wird durch einige Studien unterstiitzt (Bengtsson et al.l, 2006; Finnis
et al., [2007; |Loptien et al., |2008; Pmto et al., [2009). Nordhemisphérische Analysen der Tief-
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druckgebiete zeigen, dass ein wesentlicher Unterschied zwischen den transienten Szenarien und
den Stabilisierungssimulationen im Nordatlantik besteht. Als Gemeinsamkeit zeichnet sich ei-
ne nordwirtige Verlagerung der Tiefdruckgebiete im wéarmeren Klima ab. Hier ist zu bemerken,
dass alle Tiefdruckgebiete zu jedem Detektionszeitpunkt (nicht nur die Extremwerte der einzel-
nen Lebenszyklen) beriicksichtigt werden. Verglichen mit der Simulation des 20. Jahrhunderts
ist im transienten A1B Szenario eine deutliche Zunahme der Haufigkeit der Tiefdruckgebiete
nahe der Britischen Inseln ersichtlich (Ulbrich et al., 2009, und Zitate innerhalb). Diese markan-
te Zunahme zeigt sich nicht im Stabilisierungslauf (siehe Kapitel [3). Eine Analyse der extremen
Tiefdruckgebiete (Pinto et al., 2009) zeigt ebenfalls eine Erhohung der Héufigkeit in dieser Re-
gion.

Konsistent mit den hier angefiihrten Ergebnissen zeigen Loptien et al.|(2008) eine Verstér-
kung der zeitlichen Vertiefung von Tiefdruckgebieten. Dies geht jedoch mit keiner signifikanten
Verianderung der Intensitit einher. Die GroBe ,,Intensitit* definieren die Autoren als minimals-
ten Bodendruck eines Tiefdruckgebietes wihrend des Lebenszyklus. Bengtsson et al.| (2009)
zeigen eine Abnahme des Zentraldruckes der bzgl. {gso 100 intensivsten Tiefdruckgebiete in
der Nordhemisphidre im A1B Szenario.

In der Betrachtung der gesamten ,,extremen‘‘ Lebenszyklen (Wahrscheinlichkeitsdichtefunk-
tion) zeigt sich ein veridndertes Bild der Tiefdruckgebiete im A1BS Szenario. Eine Intensivie-
rung offenbart sich lediglich in der GroBe zjgo, wihrend die Tiefe keine Anderungen zeigt
und der Gradient und die Vorticity eine Abschwichung aufweisen. Dies legt den wesentlichen
Vorteil der verwendeten Extremwertstatistik dar. Ferner gehen die Tiefdruckgebiete einmalig
in die Analyse ein, so dass eine stirkere Wichtung auf besonders ausgeprigte oder langlebige
Tiefdruckgebiete vermieden werden kann.

5.5 Ausblick

Der Vergleich der Arbeit von |Della-Marta und Pinto| (2009) mit den vorgestellten Ergebnissen
offenbart die geringen Gemeinsamkeiten. Die vorgestellte Analyse, angewandt auf Tiefdruck-
gebiete, welche im Feld der Vorticity detektiert werden, konnte zur besseren Beurteilung der
Ergebnisse beitragen. Zusitzlich konnten die verschiedenen Detektionsverfahren miteinander
verglichen werden. Ferner kann nédher untersucht werden, worin die Unterschiede der lokalen
Maxima der charakteristischen GréBen der Tiefdruckgebiete begriindet sind. Ein zeitlicher Ver-
satz zwischen der normierten zentralen geopotentiellen Hohe und der relativen Vorticity als
auch des mittleren Gradienten ist feststellbar. Die Tiefe scheint eine besondere Grofle darzu-
stellen, so dass nur MutmaBungen dariiber aufgestellt werden konnen, weshalb sich die Tiefe
von den anderen Gré8en unterscheidet.

Eine weitere interessante Analyse ist die mogliche Verbindung der extremen Tiefdruckge-
biete im Nordatlantik zu anderen Moden, bspw. zu ENSO (EI Nifio/Southern Oscillation) oder
zum stratosphérischen Polarwirbel.

Die Frage bleibt bestehen, welche Rahmenbedingungen zur Ausbildung eines extremen
Tiefdruckgebietes im Nordatlantik fithren und wie sich diese Bedingungen in A1B dndern. Auf-
grund eines erhohten Temperaturgradienten in den unteren Schichten im zentralen Nordatlantik
steigt die Baroklinitit in diesem Bereich (Bengtsson et al., 2006). Diese Region zeichnet sich
ebenfalls durch eine Ostliche Verlagerung des polaren Strahlstroms nach Europa und einen An-
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stieg der Baroklinitit in der oberen Troposphire (Pinto ef al., 2007)) aus.

Die Untersuchung des Niederschlages der Tiefdruckgebiete ermoglicht es, einen neuen
Aspekt in die Analyse einzubringen. Die 100 bezgl. des Niederschlages (Gebietsmittel) in-
tensivsten Tiefdruckgebiete weisen keine Abnahme des Zentraldruckes in A1B auf (Bengtsson
et al.,2009). Die Extremwertstatistik stellt eine geeignete Methode dar, den Niederschlag als ei-
ne weitere GroBe in die Analyse einzubeziehen. Der in Kapitel 4] vorgestellte GauBsche Radius
zeigt sich als Flichenmall zur Erfassung des von einem Tiefdruckgebiet mitgefiihrten Nieder-
schlages als nicht geeignet, da der meiste Niederschlag in Verbindung mit den langgezogenen
Fronten auftritt. Die Flachenbestimmung von Moseley et al.| (2010) konnte hierfiir ein geeig-
neteres Mal} darstellen. Inwieweit ein Tiefdruckgebiet als extrem betrachtet wird, ist, wie die
Analyse zeigt, abhidngig von der jeweiligen Fragestellung und der betrachteten Grofe. Deshalb
erscheint die Betrachtung von mehreren Grof3en sinnvoll.
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6 | Zusammenfassung und Ausblick

Die vorliegende Arbeit untersucht die Eigenschaften der Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete
der mittleren Breiten in verschiedenen Datensidtzen. Datengrundlage bilden die Reanalyse des
ECMWEF, ERA-40, sowie Modellrechnungen des gekoppelten Ozean-Atmosphidren Modells
ECHAMS/MPI-OM.

Die Validierung der Klimatologien zwischen Reanalyse und 20C Simulation zeigte eine gute
Ubereinstimmung der charakteristischen Verteilungen der Tiefdruckgebiete. Neben den klima-
tologischen Verteilungen zeigen sowohl die Lebenszyklen der geometrischen Groflen Radius
und Tiefe (Kapitel 4} als auch die Extreme von vier Grofen, welche mit den Tiefdruckgebieten
assoziiert werden konnen, realistische Verteilungen in der Simulation im Vergleich zur der Re-
analyse. Weitergehende Untersuchungen in Simulationen eines erwidrmten Klimas. Das Ergeb-
nis der nordwirtigen Verschiebung der Tiefdruckgebiete, welche sich in dem erwirmten Klima
zeigt, bestitigt Untersuchungen vorhergender Studien. In Ubereinstimmung mit vorangegange-
nen Untersuchungen nimmt die Baroklinitét in der unteren Atmosphére der mittleren Breiten in
einem erwirmten Klima, in Verbindung mit einer Zunahme in der oberen Troposphire, ab.

Ein wesentlicher Bestandteil der vorliegenden Arbeit ist die Untersuchung der rdumlichen
Skala der Tiefdruckgebiete, welche mittels einer an das Datenfeld angepassten Gauf3-Funktion
bestimmt wird. Zwei Parameter werden gewonnen und erweitern die charakteristischen Gro3en
der Tiefdruckgebiete, mittels deren die Lebenszyklen analysiert werden. Diese zusitzlichen
geometrischen Parameter, Radius und Tiefe, werden in den drei Datensédtzen nédher untersucht
(siehe Kapitel d]). Sowohl Radius als auch die Tiefe zeigen einen saisonalen Zyklus. Im Ge-
gensatz zum Radius weist die Tiefe einen sehr ausgeprigten Lebenszyklus im Sommer und
Winter auf. Nach geeigneter Reskalierung von Alter und Tiefe folgen die Lebenszyklen einer
einfachen Funktion. Dieses Resultat zeigt, dass der Lebenszyklus der atmosphérischen Wirbel
der synoptischen Skala skalierbar in der Lagrangeschen Betrachtungsweise ist. Neben der Tiefe
weist die von den gewonnenen Parametern abgeleitete kinetische Energie diese Skalierbarkeit
auf. Besonders gut lassen sich kurzlebige und schwache Tiefdruckgebiete mit dieser einfachen
Funktion beschreiben. Die Robustheit dieses Ergebnisses spiegelt sich in Analysen des Radius
von [Rudeva und Gulev| (2007)) wieder.

Ein zweiter wesentlicher Aspekt der vorliegenden Arbeit bildet die Analyse der Extremer-
eignisse der Tiefdruckgebiete. Hierfiir sind die Lebenszyklen in vier verschiedenen GréBen mit
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Hilfe der Extremwertstatistik untersucht worden. Die Untersuchung beschrinkt sich auf den
nordatlantischen Raum, definiert als Gebiet 80°W - 40°0O, 30° - 80°N. Ein besonderes Cha-
rakteristikum ist, dass die Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete jeweils einmal in der Analyse
beriicksichtigt werden und somit eine Wichtung hinsichtlich besonders intensiver Tiefdruck-
gebiete vermieden werden kann. In einem erwidrmten Klima zeigt sich eine Intensivierung
der Tiefdruckgebiete in den vier GroBen, zentrale geopotentielle Hohe, Tiefe, relative Vorti-
city sowie mittlerer horizontaler Gradient der geopotentiellen Hohe. Lediglich die Stirke des
Intensivierungsgrades, erkennbar an den kiirzeren Wiederkehrperioden, ist in den jeweiligen
GroBen unterschiedlich stark ausgeprigt. Wihrend die Anderungen der relativen Vorticity und
des mittleren horizontalen Gradienten eher moderat ausfallen, zeigen die Tiefe und die zentrale
geopotentielle Hohe stirkere Verschiebungen hin zu kiirzeren Wiederkehrperioden. Die Intensi-
vierung in der zentralen geopotentiellen Hohe und der Tiefe kann nicht durch eine nordwirtige
Verlagerung der Extrema erkléart werden.

Die in Kapitel 1| beschriebenen unterschiedlichen Antriebsmechanismen von verschiedenen
Bereichen der Atmosphire konnten beim Lebenszyklus der Tiefe, durch z. B. Ausbildung von
Sekundirtiefdruckgebieten, eine wesentliche Rolle spielen.

An dieser Stelle ist zu bemerken, dass die in Kapitel m beschriebenen verschiedenen Ty-
pen der Tiefdruckgebiete in den Ergebnissen keine Beriicksichtigung finden. Eine Klassifizie-
rung der Tiefdruckgebiete nach den differenzierten Antriebsmechanismen erscheint sinnvoll. In
diesem Zusammenhang wire eine Untersuchung hinsichtlich der unterschiedlichen Typen der
Tiefdruckgebiete, Typ A, Typ B und Typ C (siehe Kapitel [I)) interessant. Ferner stellt sich die
Frage, ob der Radius, obgleich diese Grofle wenig Variabilitit in den verschiedenen Jahreszeiten
aufweist, sensitiv auf die Unterteilung reagiert.

Die Tiefdruckgebiete sind in dem Niveau von 1000 hPa der geopotentiellen Hohe analysiert.
Eine Weiterentwicklung des geometrischen Modells auf hohere Schichten, bspw. 500 hPa und
300 hPa, konnte nihere Einblicke in die dreidimensionale Struktur der Lebenszyklen liefern.
Das in Kapitel [I] vorgestellte conveyor belt Modell kénnte niher untersucht werden.

Neben den in Kapitel [5 vorgestellten offenen Fragestellungen, scheint, wie bei den geo-
metrischen Grof3en, eine Einteilung hinsichtlich der verschiedenen Typen der Tiefdruckgebiete
sinnvoll. Ob die extremen intensiven Tiefdruckgebiete in eine bestimmte Klasse einzuordnen
sind oder ob sie auf alle drei Typen gleichverteilt sind, konnte einen wesentlichen Aspekt der
Lebenszyklen aufzeigen.

Ein weiterer zu untersuchender Gegenstand ist die Darstellung der internen Dynamik der
Tiefdruckgebiete in Modellen. Ein Tiefdruckgebiet, welches in Kapitel [5] als extrem eingestuft
werden konnte, bildet die Grundlage der Fallstudie. CAPE (convective available potential ener-
gy) dient nicht nur zur Bestimmung der konvektiven Verhiltnisse innerhalb der Troposphire
sondern wird in vielen Modellen zur Parametrisierung des konvektiven Niederschlages ver-
wendet. Die maximal mogliche vertikale Geschwindigkeit, w, ergibt sich als V2CAPE. Nihere
Angaben zur Berechnung von CAPE sind in Riemann-Campe et al.|(2010) zu erfahren. Ein we-
sentlicher Punkt zeigt sich in dem Vergleich des totalen Niederschlages mit den Maximalwer-
ten von CAPE. Zum Zeitpunkt des Maximums von CAPE treten besonders an der okkludierten
Front und entlang der Kaltfront starke Niederschlidge auf. Der postfrontale Niederschlag west-
lich von Irland ist mit hohen CAPE Werten verbunden. Gerade entlang der Kaltfront ist jedoch
nahezu kein CAPE noch konvektiver Niederschlag vorhanden.

Diese konvektiven Prozesse, die wesentlich in den Lebenszyklus der einzelnen Tiefdruck-
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gebiete hineinspielen, stellen einen weiteren zu untersuchenden Prozess dar. Es stellt sich wei-
terhin die Frage inwieweit diese Prozesse sich in einem erwéarmten Klima durch einen erhohten
Wasserdampfgehalt verindern.
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A | Anhang

A.1 Berechnung der

Die Nordatlantische Oszillation erklirt einen GroBteil der Variabilitidt des nordatlantischen Kli-
masystems auf interannualer und mehrere Dekaden umfassende Zeitskala (?). Deshalb ist die
Untersuchung des Einflusses der [NAQ| auf die Verteilung der Tiefdruckgebiete von besonde-
rem Interesse. In diesem Abschnitt wird die Berechnung des NAO Index niher erldutert. Es
existieren mehrere Verfahren zur Bestimmung des NAO Index. Der stationsbasierte NAO In-
dex stellt eine Moglichkeit dar. Hierbei wird der Index iiber die Differenz des normalisierten
Bodendruckes der Stationen Lissabon (Portugal) und Reykjavik (Island) berechnet.

Der in dieser Arbeit verwendete NAO Index wird mittels der Analyse berechnet. Als
Eingangsdatensatz werden Monatsmittel des Bodendruckes in dem nordatlantisch/europiischen
Bereich [80°W - 30°0; 20°N - 80°N (entsprechend ?)] verwendet.

Die Analyse bestimmt eine Satz von Eigenfunktionen ¢ und Eigenwerten A, welche
die Kovarianzmatrix [S] der Datenmatrix [X| charakterisieren (?). Die Eigenwerte und Eigen-
funktionen entsprechen Abschidtzungen, da nur eine endliche Anzahl an Beobachtungszeitpunk-
ten verfiigbar ist. Die N x K Datenmatrix [X] besteht aus einer finiten Auswahl aus N Beobach-
tungen {x_f, X5,... ,x_fv} K entspricht hierbei der Anzahl der Variablen bzw. den Gitterpunkte.
Das Gitterpunktsfeld im ersten Zeitschritt (t = 1) wird durch den Zeilenvektor xi dargestellt.
Die Kovarianzmatrix [S] wird wie folgt bestimmt (nach ?):

S1,1 S12 .- SIK
1 / / $21 822 ... S2K
Sl=—x"ix1=1| "~ ’ ’ Al
)= T = | . A1)
SN1 SN2 .- SNK
mit 1
X' = [X] = 5 [1][X] (A.2)

Die Matrix [1] ist eine N x N Matrix, deren Elemente gleich 1 sind. Die symmetrische K x
K Kovarianzmatrix [S], auch als Dispersionsmatrix oder Streuungsmatrix bezeichnet (?), gibt
in der Hauptdiagonalen die Varianzen, in den anderen Komponente die Kovarianzen wieder.
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Die Eigenwerte A und die Eigenvektoren e

bestimmt:

von [S] werden mittels folgender Gleichung (?)

([S]—A[) e =0 (A3)

mit [/] der Einheitsmatrix. Mit Ausnahme der Hauptdiagonalen, deren Elemente 1 sind, sind die
restlichen Komponenten gleich Null. Das Bestimmen der Eigenwerte erfolgt tiber das Losen
des Eigenwertproblems, indem folgende Determinate berechnet wird.

det([S] — A[1]) =0 (A4)

Durch die in Gl. [A.J] eingesetzten Eigenwerte werden die zugehdrigen Eigenfunktionen be-
stimmt. Die orthogonalen Funktionen entsprechen den berechneten Eigenfunktionen Z. Die
erste empirische orthogonale Funktion beschreibt ein Muster, welches einen Haupteil der Vari-

anz der Matrix X beschreibt.

a) EOF 1 var 43.87% b) EOF 2 var 17.39%

0

¢) EOF 3 var 13.16% d} ECF 4 var 7.18%
= e = =
?ONM TUNM
i‘_:; -
6ON - BON -

50N - = 50N -

40N 40N,

30N - JON = i
3 [
[0 ] ' 1 ! | | 1 | ] ] ] | |
FOW GOW 40w 0% oW O 15 JOW 60w 40W 30W 10w ¢ 15k

Abbildung A.1: Die ersten vier des Bodendruckes und die erklirte Varianz in ERA-40
basierend auf den Winterhalbjahren (ONDJFM)

Die physikalische Erklidrung der einzelnen Eigenfunktionen (rdumliche Muster) ist schwie-
rig bei Eigenfunktionen hoherer Ordnung, da die Eigenfunktionen orthogonal sind und Prozesse
bspw. in der Atmosphére nicht zwangsweise orthogonale Muster ausweisen miissen (?). Meist
ist die fithrende [EOH mit einem bekannten physikalischen Prozess assoziiert. Die Abbildung
[A.T] zeigt die ersten vier [EOF des ERA-40 Winterzeitraums (ONDJFM) basierend auf monat-
lichen Feldern des Bodendrucks. In diesem Beispiel, die Berechnung der @L wird durch die
Selektion der Gitterpunkte im nordatlantisch/europédischen Raum vorab entschieden, dass die
erste Eigenfunktion das Druckmuster der wiedergibt. Dies liegt darin begriindet, dass der
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grofite Anteil der Variabilitit in diesem Gebiet durch die NAQ| wiedergegeben wird. In Abbil-
dung [A.Th ist die klar zu erkennen, wihrend die Interpretation der zweiten, dritten und
vierten schwieriger ist. Allein die ersten vier |[EOF erkldren ca. 80% der Variabilitdt im
nordatlantischen Raum.
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A.2 Wavelet Analyse

Wavelet Transformierte

Die Wavelet Transformierte spaltet ein Signal s(¢) hinsichtlich seiner elementaren Basisfunk-
tionen auf (?). Die Basisfunktionen sind im Raum sowie in der Wellenzahl festgelegt. Deshalb
konnen Wavelet Transformierte eine gute Beschreibung eines spezifischen Datenabschnitts um
einen singulidren Punkt sein.

Die daughter Wavelets y,, ,(t) werden von der mother Wavelet y(t) durch Streckung (dila-
tion) und Translation abgeleitet.

t—>b
a

1
Vh,a(t) = m‘lf( ) (A.5)
mit b der Position (Translation) und a(> 0) der Scala (dilation) der Wavelet. Die Wavelet
Transformierte eines Signals s(¢) wird dann beziiglich ihrer zu analysierenden Wavelet y(t) als

Faltung definiert.
1

Vlal

Dabei entspricht y* der komplex konjugierten. Die Funktion oder das Signal s(¢) kann
durch die wavelet Koeffizienten rekonstruiert werden. Das Wavelet power spectrum kann als
|W,,(s)|* definiert werden.

W(b,a) = / l//*(%)s(l)dt (A.6)

A.3 Minimierung von Funktionen

Die Optimierung der angepassten GauB3-Funktion erfolgt iiber die Minimierung des Abstandes
zwischen der berechneten Gauf3-Funktion und den Daten mit Hilfe einiger Routinen, welche
aus ? entnommen wurden. Folgende Routinen wurden verwendet:

e subroutine powell

e subroutine linmin

e subroutine mnbrak

e subroutine brent

e function fldim
In einem ersten Schritt benotigt das Optimierungsverfahren Anfangswerte fiir den Umgebungs-
wert Z.,, und den Radius R (Standardabweichung der Gaul3-Funktion). Zunéchst wird die geo-
potentielle Hohe iiber die Fliche von ca. 1000x 1000 km? gemittelt. Dieser Wert dient als erste
Schitzung oder Anfangswert des Parameters z.,,. Im nichsten Schritt wird iiber die Differenz
zwischen der zentralen geopotentiellen Hohe und z.,, eine erste Schitzung der Tiefe D be-

rechnet. Die Schitzung der Tiefe ist notwendig, um einen Anfanmgswert fiir den Radius R zu
bestimmen. Der Radius R ist mit der Tiefe folgendermafen verbunden

R= (2) ’ (A.7)
a
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Mithilfe dieser einfachen Gleichung wird eine erste Schitzung des Radius bestimmt. Die An-
fangswerte fiir Radius und Umgebungswert gehen in die Berechnung der Gauf3funktion ein. Im
weiteren Verfahren gilt es nun den Abstand zwischen den Daten an den Gitterpunkten z(i, j)
und der berechneten Gaul3-Funktion zg(r(i, j)) zu minimieren.

min(D) = min (Z(z(i, J) —z6(r(i, j)))2> (A.8)

i,J

Wiirde es sich bei der betrachteten Funktion um eine lineare Funktion handeln, so konnten
die zu suchenden Parameter berechnet werden, indem die partielle Ableitung von D nach den
Parametern zrad und z.,, berechnet werden wiirde. Die partiellen Ableitungen werden Null
gesetzt, so dass sich ein Gleichungssystem mit zwei Unbekannten ergeben wiirde. Dieses konnte
im nichsten Schritt gelost werden. Das Ergebnis wire der Wert fiir die Parameter, bei denen die
lineare Funktion optimal zu den Daten passt. In dem hier vorliegenden Fall handelt es sich um
eine nichtlineare Funktion, so dass iterative numerische Algorithmen verwendet werden sollten.

Das hier verwendete Verfahren dhnelt dem Gradientverfahren (Nullstellensuche) mit dem
Unterschied, dass die Ableitung der zu minimierenden Funktion nicht benétigt wird. Der Vorteil
des Gradientverfahrens ergibt sich durch die schnellere Berechnung, jedoch wird das Auffinden
des Minimums durch die zu wissende Ableitung der Funktion erschwert. Graphisch kann sich
die Optimierung wie folgt vorgestellt werden (Abbildung [A.2):

Funktion D

&3
!
1
1
1
!
!
1
|
|
|
|
|

Abbildung A.2: Prinzip der Optimierung: Kurvenverlauf zeigt den theoretischen Verlauf von D;
die Punkte a,b,c,d geben die fiir bestimmte gesetzte Parameter berechnete Funktion D wieder

Die Abbildung [A.2] zeigt eine theoretische Verteilung von der zu minimierenden Funktion
D. Der Anfangspunkt (in diesem Beispiel sein angenommen der Punkt a sei der Anfangspunkt)
gibt die Differenz zwischen den Daten und der GauB3-Finktion mit den anfanglich geschitzten
Parametern z.,, und R wieder. Ausgehend von diesem Punkt werden die Parameter so gewihlt,
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dass das zu suchende Minimum von den Tripelpunkten a,b,c eingeschlossen wird. Unter der
Annahme, dass eine Parabel an das Minimum gefittet werden kann, dienen diese Stellen als
Punkte fiir den Parabelanpassung (Methode: inverse parabolic interpolation). Mithilfe der Pa-
rabel wird die Funktion im Minimum der Parabel untersucht. Dadurch wird eine neuer Punkt
(hier: d) bestimmt, welcher das tatsdchliche Minimum der Funktion einschlie3t. Dieser neue
Punkt (d) ersetzt einen vorgehende Punkt (a), welcher weiter vom Minimum entfernt liegt. So-
mit konvergiert das Verfahren iterative zum Minimum. Bis auf einen bestimmten Toleranzbe-
reich, welcher von der Genauigkeit des Rechners abhéngt, kann sich dem Minimum mit diesem
Verfahren angenéhert werden.
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A.4 Radius und Tiefe
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Abbildung A.3: Scatterplot der nordhemisphirischen Tiefdruckgebiete fiir ERA-40 (JJA, T63);
Radius gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerer horizontaler Gradient der geopoten-
tiellen Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittleren Gradienten, Tiefe gegen e)
geopotentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.
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Abbildung A.4: Mittlere Verteilung des Radius (links) und der Tiefen (rechts) aufgetragen gegen
das jeweilige Alter, sowie den Standardabweichungen bei verschiedenen Auflosungen (T106

(oben), T63 (mitte), T42 (unten)) fiir 45 DJF.
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Abbildung A.5: Mittlere Verteilung des Radius (a) und der Tiefe (b) aufgetragen gegen das
jeweilige Alter bei verschiedene Auflosungen in ERA-40 JJA (Gitterpunktsauflosungen welche

T42,T63,T106 entsprechen).

DJF43 NH NA NP

ERA-40 8943 3150 3660
20C-1 8853 3219 3644
20C-2 8905 3300 3581
20C-3 8935 3219 3629

Tabelle A.1: Anzahl der Tiefdruckgebiete in ERA-40 und 20C (alle Ensemblemiftglieder) fiir

DJF.
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Abbildung A.6: Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete in den GréBen z1ogg (links) und Vz (rechts)
der ERA-40 der 45 DIJF fiir verschiedene Gitterpunktsauflosungen entsprechend T106 (oben),
T63 (mitte), T42 (unten).
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Abbildung A.7: Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete in den Groflen R (links) und D (rechts)
der ERA-40 der 45 DJF fiir verschiedene Auflosungen: Gitterpunktsauflosungen entsprechend
T106 (oben), T63 (mitte), T42 (unten).

111



a) b)

[=] T T T T T T T T T T T ] T T T T T T T T T T T
& & F ]
= 3}
= B i
=
©
=g .
—_ =
£3 £
= o I .
c | S—
=5 ] =8l -
o /-'J_\‘—&s.
S | J
o = -
=
= L o} -
N L L L L L L L L L L L L L L L L L L L L L L
2 4 6 8 10 0 2 4 6 8 10
Alter [d] Alter [d]
c) d)
[ T T T T T T T T T T T = T T T T T T T T T T T
=3 i S F E
= el
=1 = -
=
b
Sl i
—_— 2 = ™
£ 3 £
= o .
o [EN—.
mg L o EEE e T e L Dg_ = e
& — ,/
=
b= B J
=
& g o} A
N L L L L L L L 'l L L L L L L L L 'l L L L L 'l
2 4 6 8 10 0 2 4 6 8 10
Alter [d] Alter [d]
e) L
[} T T T T T T T L] T T T =] T T T T T L] T T T T L]
=3 i S | 4
~ =
o L J
=
©
g | 1
— 2 =
EB[ £
Iil -------- m 5 .
o sy
o g a 8 - 4
o
<
= B J
[~
=13 L o | -
&) 1 1 1 1 1 1 1 'l 1 1 1 1 1 1 1 1 'l 1 1 1 1 'l
0 2 4 6 4 10 0 2 4 G 8 10
Alter [d] Alter [d]

Abbildung A.8: Mittlerer Radius (links) und Tiefenverteilung (rechts) aufgetragen gegen das
jeweilige Alter mit Standardabweichungen bei verschiedenen Auflosungen (T106 (oben), T63
(mitte), T42 (unten)) fiir 45 JJA.
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Abbildung A.9: Logarithmische Auftragung der Anzahl der Tiefdruckgebiete gegen das erreich-
te Alter fiir verschiedene Auflosungen der ERA-40 Periode fiir Winter (a) und Sommer (b).
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Abbildung A.10: Zeitliches Verhalten der einzelnen Klassen fiir Radius (a,b) und Tiefe (c,d) fiir
Winter (links) und Sommer (rechts) der 20C-2 Simulation.
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Abbildung A.11: Zeitliches Verhalten der einzelnen Klassen fiir Radius (a,b) und Tiefe (c,d) fiir
Winter (links) und Sommer (rechts) der 20C-3 Simulation.

114



o o L 4
- -
S S
- -
© ©
o o
L« I Qe
-] -]
= =
a a
o o
o o
=] =]
= =

0.0 0.2 04 0.6 0.8 1.0 0.0 0.2 04 0.6 0.8 1.0

a a

Abbildung A.12: Reskalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (schwarze Punkte) der Re-
Analysedaten ERA-40 fiir DJF (links) und JJA (rechts) in einer Auflésung entsprechend zu
T63. An die reskalierten GroB3en angepasste Parabel (graue Punkte).
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Abbildung A.13: Reskalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (schwarze Punkte) der Re-
Analysedaten ERA-40 fiir DJF (links) und JJA (rechts) in einer Auflésung entsprechend zu
T63. An die reskalierten GroBen angepasste Parabel (graue Punkte).
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Abbildung A.14: Scatterplot der nordhemisphéhrischen Tiefdruckgebiete fiir 20C (DJF); Radi-
us gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerer horizontaler Gradient der geopotentiellen
Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittleren Gradienten, Tiefe gegen e) geo-
potentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.
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Abbildung A.15: Scatterplot der nordhemisphéhrischen Tiefdruckgebiete fiir 20C (JJA); Radi-
us gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerer horizontaler Gradient der geopotentiellen
Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittleren Gradienten, Tiefe gegen e) geo-
potentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.
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Abbildung A.16: Scatterplot der nordhemisphéhrischen Tiefdruckgebiete fiir 20C-1 (DJF); Ra-
dius gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerer horizontaler Gradient der geopotenti-
ellen Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittleren Gradienten, Tiefe gegen e)
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Abbildung A.17: Mittlere Radius- (a) und Tiefeverteilung (b) aufgetragen gegen das jeweilige
Alter der verschiedenen Ensemblemitglieder der 20C Simulation.
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A.5 Extreme der Tiefdruckgebiete

all zZi000  VZ D {850

ERA-40 9775 349 431 1145 653
20C 9570 351 395 700 414
20CS 20834 806 888 701 779
A1BS 19824 1027 1842 457 1457

Tabelle A.2: Gesamtanzahl der betrachteten Tiefdruckgebiete, sowie Anzahl in der Extremen
Tiefdruckgebiete in jeweiligen Datensitzen und Grof3en.

ERA-40 und 20C

NAQO Index

fyir
e

— ERA-40
—— 20C-1
! ! I 1 I ! I 1 1

1860 1970 1980 1980 2000

Abbildung A.18: Monatlicher NAO Index der Monate Oktober bis Mirz fiir ERA-40 und 20C-1
fiir den Zeitraum von 1957 bis 2000.

-2 -1

-3
|

21000 all  [NAO|+ INAO|- Vz all |NAO|+ [NAO|-
ERA-40 349 153 23 431 143 51
20C 351 127 20 395 97 42
20CS 806 259 58 888 188 87
AIBS 1027 307 68 1842 384 214

Tabelle A.3: Gesamtanzahl der Extrema in zj999 und Vz, sowie Anzahl der Extrema wahrend
positiver und negativer NAQ|in ERA-40, 20C, 20CS und A1BS.
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D all  |[NAO[+ INAO|- (gso all |NAO/+ [NAO|-

ERA-40 1145 265 192 653 174 107
20C 700 162 84 414 89 66

20CS 701 136 74 779 155 103
AIBS 457 106 64 1457 276 200

Tabelle A.4: Gesamtanzahl der Extrema in D und {gsp, sowie Anzahl der Extrema wihrend
positiver und negativer NAQ|in ERA-40, 20C, 20CS und A1BS.
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Abbildung A.19: Rdumliche Dichteschitzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich {gs0
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO]in ERA-40 (oben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO] oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.20: Riaumliche Dichteschitzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich Vz
unter positiver (links) und negativer (rechts) in ERA-40 (oben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der [NAO]| oberhalb einer
Standardabweichung ist.

a}

8ON

&N —

.

50N —

20N | o )

30N —

80w BOW 40w 20w [} 20E 40E aOW sOW B 20w 0 20E 40E

Abbildung A.21: Ridumliche Dichteschidtzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich D
unter positiver (links) und negativer (rechts) in ERA-40 (oben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO] oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.22: Riumliche Dichteschitzungen der Extrema in Vz (oben) und D (unten) in
ERA-40 (links) und 20C(rechts).

o 20E A0E 100W 20w lat] 40W 20 0 20E 40E

Abbildung A.23: Rdumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. Vz in ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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Abbildung A.24: Raumliche Dichteschitzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. D in ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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Abbildung A.25: Raumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. {gso in ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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20CS und A1BS
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Abbildung A.26: Rdumliche Dichteschitzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich z1000
unter positiver (links) und negativer (rechts) in 20CS (oben, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO] oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.27: Riumliche Dichteschitzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich {gs
unter positiver (links) und negativer (rechts) in 20CS (oben, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO] oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.28: Riaumliche Dichteschitzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich Vz
unter positiver (links) und negativer (rechts) in 20CS (oben, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO| oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.29: Riaumliche Dichteschidtzungen bei Erreichen der Extremwerte beziiglich D
unter positiver (links) und negativer (rechts) in 20CS (oben, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden beriicksichtigt, bei denen der Betrag der NAO] oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.30: Ridumliche Dichteschidtzungen der Extrema in Vz (oben) und D (unten) in
20CS (links) und A1BS (rechts).
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Abbildung A.31: Ridumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. z1go0 in 20CS (oben) und A1BS (unten).

Abbildung A.32: Ridumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. Vz in 20CS (oben) und A1BS (unten).
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Abbildung A.33: Ridumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. D in 20CS (oben) und A1BS (unten).
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Abbildung A.34: Raumliche Dichteschidtzungen der Zyklogenese- (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgl. {gso in 20CS (oben) und A1BS (unten).
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