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auf den Drehimpuls der Atmosphäre und
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Zusammenfassung

In dieser Arbeit wird der Zusammenhang zwischen relativem Drehimpuls und der
allgemeinen Zirkulation in Abhängigkeit vom thermischen Antrieb und Orogra-
phie untersucht. Es werden zu diesem Zweck Experimente mit dem numerischen
Zirkulationsmodell PUMA durchgeführt. Dazu wird in zwei Schritten vorgegan-
gen. Im ersten Fall wird bei einer konstanten Orographie der thermische Antrieb
und im zweiten bei konstantem thermischen Antrieb die Orographie variiert. So
wird das Modell im zentralen Experiment im Schritt eins in 20 Integrationen mit
jeweils unterschiedlich starkem thermischen Antrieb verwendet. Es wird dabei ein
weiter Parameterbereich abgedeckt, der von einer Atmosphäre ohne thermischen
Antrieb über eine Atmosphäre mit realitätsnahem Antrieb, bis zu einer Atmo-
sphäre mit extrem starken thermischen Antrieb reicht. Die Modell-Atmosphäre
reagiert auf die unterschiedlichen Antriebe mit der Bildung verschiedener Zir-
kulationsregime. Dies sind ein zonal symmetrisches Hadley-Regime und zwei
Rossby-Regime in denen Wirbel mit mittlerer bzw. niedriger Wellenzahl domi-
nieren. Der Übergang zwischen den Rossby-Regimen verläuft kontinuierlich. Ein
Hystereseverhalten kann mit einen Experiment mit transienter Veränderung des
Antriebs nicht nachgewiesen werden. Der relative Drehimpuls der Atmosphäre
ist umso größer, je stärker sich die Heizraten der Atmosphäre zwischen Pol und
Tropen unterscheiden. Im Vergleich mit anderen globalen Indizes reagiert der
relative Drehimpuls sehr empfindlich auf die Änderung des Zirkulationsregimes.
Im zweiten Schritt werden Experimente mit drei unterschiedlichen Orographien
verglichen. Einzelne Gebirge in der Westwindzone behindern die zonale Zir-
kulation und verringern so den relativen Drehimpuls. Wie stark der relative
Drehimpuls verringert wird, hängt dabei nichtlinear von der Höhe des Gebir-
ges ab. Ein Experiment mit einer der Erde nachgebildeten Orographie zeigt, dass
mehrere Gebirgszüge auf einem Breitenkreis durch die Interaktion stehender Wel-
len unterschiedlichen Einfluss auf den relativen Drehimpuls haben. Der Abstand
der Gebirge scheint dabei entscheidend zu sein, ob ein positives oder negatives
Gesamtdrehmoment resultiert.

Insgesamt betrachtet übt der thermische Antrieb den stärksten Einfluss auf den
relativen Drehimpuls aus. Bereits an zweiter Stelle folgt die allgemeine Zirkulati-
on der mittleren Breiten. Es stellt sich heraus, dass die Aufteilung der kinetischen
Energie zwischen mittlerer zonaler Strömung und den Wirbeln den relativen Dre-
himpuls stark beeinflusst. Die Orographie hat einen um zwei Größenordnungen
geringeren Effekt auf den relativen Drehimpuls als der thermische Antrieb und
die Zirkulationsregime der mittleren Breiten.
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Kapitel 1

Einleitung

Die allgemeine Zirkulation der Atmosphäre wird durch die unterschiedlichen
Strahlungsbilanzen in den Tropen und den Polen angetrieben. Wichtige Randbe-
dingungen, die die allg. Zirkulation beeinflussen, sind die Rotationrate der Erde,
die globale Strahlungsbilanz sowie die Verteilung der Landmassen. Eine der
wichtigsten und auffälligsten Eigenschaften der Atmosphäre ist ihre Superrotati-
on. Superrotation bedeutet, dass die Atmosphäre sich im globalen Mittel schneller
nach Osten dreht, als die Erde selbst. Die axiale Komponente des relativen at-
mosphärischen Drehimpulses AAM (siehe Abschnitt 1.2) ist eine physikalische
Größe, die dieses Verhalten beschreibt.

Die Erhaltung des Drehimpulses ist als zentrales physikalisches Prinzip der
Schlüssel zum Verständnis der allgemeinen Zirkulation der Atmosphäre. So zei-
gen z.B. Held und Hou (1980) mit einem idealisierten Modell, dass die Breite
der Hadleyzelle sowie ihre Stärke durch die Zwangsbedingung der Drehimpul-
serhaltung innerhalb der Zelle und den thermischen Antrieb erklärt werden kann.
Die Erhaltung der Drehimpulsbilanz setzt zwar eine Randbedingung für die Zir-
kulation der Atmosphäre, kann aber nicht von sich aus den absoluten Betrag des
Drehimpulses von ca. 13 · 1025 kgm2 s−1 bestimmen. Dieser hängt vom ther-
mischen Antrieb der Atmosphäre, den Randbedingungen wie der turbulenten
Reibung am Untergrund und der Über- sowie Umströmung von Gebirgen sowie
der internen Variabilität der Zirkulation ab. Es existiert zwar eine Vielzahl von
Arbeiten, die die Bilanz des Drehimpulses anhand von Messungen, z.B. Oort und
Peixóto (1983), Huang et al. (1999), Newton (1971) oder Modellsimulationen
wie Lejenas et al. (1997) und Boer (1990) untersuchen, aber es fehlen Studien,
die sich speziell auf die Größe des relativen Drehimpulses konzentrieren. Daher
ist es Ziel dieser Arbeit, die Größe des Drehimpulses umfassend zu untersuchen.
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1.1 Zielsetzung und Gliederung dieser Arbeit
Diese Arbeit hat das Ziel, die Abhängigkeit der Größe des relativen Drehimpul-
ses vom thermischen Antrieb, von der damit verbundenen internen Variabilität
der Atmosphäre sowie von den dynamischen Randbedingungen durch Gebirge
zu untersuchen. Der Schwerpunkt dieser Arbeit liegt auf der Untersuchung des
Einflusses, den der thermische Antrieb auf die allgemeine Zirkulation und auf
den AAM hat, da dieser den AAM zum größten Teil bestimmt. Von besonderem
Interesse für diese Arbeit sind daher die Arbeiten von Fultz et al. (1959) und Hide
(1977). In diesen wird die Zirkulation einer Flüssigkeit in rotierenden Schalen
und Doppelzylindern untersucht. Durch Heizen an der Außenwand und Kühlung
nahe der Rotationsachse wird der Einfluss der differentiellen Heizung untersucht.
Weiter konnten die Auswirkungen unterschiedlicher Rotationsperioden bewertet
werden. Aus den Ergebnissen geht hervor, dass für schnelle Rotationen und ge-
ringe Temperaturgradienten Regime mit hoher zonaler Wellenzahl vorherrschen
und für langsame Rotation und große Gradienten die Zirkulation Regime mit
niedriger Wellenzahl aufweist. Diese Ergebnisse der Laborexperimente geben
wichtige Hinweise auf das Verhalten der Atmosphäre. Sie können aber die Re-
aktion der Atmosphäre auf die Veränderung der Parameter nicht ausreichend
wiederspiegeln. Dazu vernachlässigen diese idealisierten Experimente zu viele
Prozesse, wie z. B. die Änderung der Corioliskraft mit der Breite (Beta-Effekt)
und die Kompressibilität der Atmosphäre.

Ein drei-dimensionales, dynamisches Klimamodell stellt eine Alternative zu La-
borexperimenten dar, in der beliebig die Komplexität erhöht werden kann, was
eine genauere Untersuchung der allgemeinen Zirkulation ermöglicht. Experi-
mente mit unterschiedlichen Rotationsperioden finden sich beispielsweise bei
Hunt (1979a,b). Auch unterschiedliche Äquator – Pol Temperaturgradienten sind,
wenn auch seltener, untersucht worden (Rind, 1998). Diese werden von Rind
(1998) aber nur in einem kleinen Bereich variiert (wenige Kelvin), um kurzzeitige
Klimaschwankungen nachzustellen. Umfassende Untersuchungen des Einflusses
zonal unterschiedlicher Heizraten auf die allgemeine Zirkulation sind aber eher
vernachlässigt worden. Der Einfluss von Gebirgen wird ebenfalls, aber weniger
ausführlich untersucht.

Zur Durchführung der Untersuchung wird ein Zirkulationsmodell der Atmosphäre
benutzt. Die Notwendigkeit, die differentielle Heizung, die den thermischen An-
trieb der Atmosphäre darstellt, auf einfache Weise zu variieren, führt zu der
Entscheidung, das Zirkulationsmodell PUMA des Meteorologischen Instituts der
Universität Hamburg (Fraedrich et al., 1998) zu verwenden. Komplexe Zirkula-
tionsmodelle berechnen die Strahlungsdivergenzen mit Strahlungstransportmo-
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dulen explizit für jeden Punkt der Atmosphäre. Die Strahlungseigenschaften der
Atmosphäre sind an die Bewegung gekoppelt, daher lässt sich die differentielle
Erwärmung nur schwer beschreiben. Eine Möglichkeit wäre es, eine veränderte
Ozeanoberflächentemperatur SST vorzuschreiben (Rind, 1998), was aber proble-
matisch ist, da die SST nicht die komplette Heizrate verursacht. PUMA bietet
hier einen Ausweg, da es die diabatische Heizung über eine breitenabhängige
Newtonsche Abkühlung parametrisiert. Eine Beschreibung des Modells findet
sich in Abschnitt 2.2 ab Seite 14.

Diese Arbeit gliedert sich wie folgt: Zunächst wird der Drehimpuls der Atmo-
sphäre und dessen Bilanz definiert (Abschnitt 1.2). Im zweiten Kapitel werden
dann die Methoden, mit denen die Experimente durchgeführt und ausgewertet
werden, vorgestellt. Im dritten und vierten Kapitel wird der Einfluss des thermi-
schen Antriebs auf den Drehimpuls zum einen mit einem stationär (Kapitel 3)
sowie zum anderen mit einem transient (Kapitel 4) angetriebenen Modell unter-
sucht. Kapitel 5 untersucht den Drehimpuls, der sich aus drei verschiedenen Oro-
graphien ergibt. Im Anschluss werden in Kapitel 6 die Ergebnisse dieser Arbeit
zusammengefasst und bewertet. In den Anhängen ab Seite 89 werden die ver-
wendeten Symbole, Konstanten und Abkürzungen, die Standardkonfiguration des
Modells und Referenzen über verwendete Fremddatensätze zusammengefasst.

1.2 Der Drehimpuls der Atmosphäre

1.2.1 Der Drehimpuls des Erdsystems

Der Drehimpuls des Erdsystems ist, wenn man von den Gezeiten und Gravi-
tationseffekten durch die Sonne, den Mond und die anderen Planeten absieht,
konstant. Für die Komponenten dieses Systems gilt dieser Erhaltungssatz nicht,
da sie durch Reibung und Druckunterschieden an Gebirgen Drehimpuls unter-
einander austauschen und durch Transporte Trägheitsmomente verändern. Diese
Komponenten sind die feste Erde, der Weltozean und die Atmosphäre.

Da die allgemeinen Zirkulationen von Atmosphäre und Ozean zeitlichen Schwan-
kungen unterliegen, ist auch die Bilanz des Drehimpulses veränderlich. Durch die-
se Änderungen der Drehimpulsbilanz zwischen Atmosphäre und Erde bzw. zwi-
schen Ozean und Erde wird der Drehimpuls der Erde und damit die Tageslänge
verändert. Dieser Zusammenhang ist seit der Mitte des letzten Jahrhunderts be-
kannt (Starr, 1948; Munk und Miller, 1950). Er konnte aber erst Jahrzehnte später
ausreichend quantifiziert werden. Eine umfassende Diskussion dieses Phänomens
findet sich in den Review-Artikeln von Wahr (1988) und Rosen (1993).
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1.2.2 Die Atmosphäre
Die Atmosphäre umschließt mit der Erde eine gekrümmte Oberfläche. Die
Strömungen auf dieser Oberfläche folgen also auch gekrümmten Bahnen und
besitzen daher einen Drehimpuls. Bei der Betrachtung des Gesamtdrehimpulses
der Atmosphäre wählt man als Hauptdrehachse die Rotationsachse der Erde.
In dieser Arbeit wird ausschließlich die axiale Komponente des Drehimpulses
betrachtet. Soweit nicht explizit anders angegeben ist in dieser Arbeit mit ”Dre-
himpuls“ immer nur die axiale Komponente des Drehimpulses gemeint. Da die
Atmosphäre sich mit der Erde um deren Achse dreht, besitzt sie auch im ruhenden
Zustand einen Drehimpuls. Dieser wird im Allgemeinen nach dem Rotationvektor
der Erde ~Ω als Ω-Drehimpuls

MΩ =

Z

Ω a2 cos2(ϕ) dm (1.1)

bezeichnet. Der Drehimpuls, der darüber hinaus in einem mit der Erde rotierenden
Koordinatensystem existiert, wird als relativer Drehimpuls

Mr =

Z

uacos(ϕ) dm (1.2)

bezeichnet. Zusammen ergeben sie den gesamten Drehimpuls der Atmosphäre:

Mtotal = MΩ +Mr (1.3)

=
Z

(Ω acos(ϕ)+u)acos(ϕ) dm (1.4)

1.2.3 Die Drehimpulsbilanz der Atmosphäre
Auf Grund der Drehimpulserhaltung gilt für die lokale Änderung des absoluten
Drehimpulses pro Masseneinheit m:

dm
dt

= −
1
ρ

∂p
∂λ

+Fλacosϕ+ Gextern (1.5)

Der Drehimpuls eines Luftpaketes mit der Einheitsmasse ändert sich also nur
durch den zonalen Druckgradienten − 1

ρ
∂p
∂λ (Term 1), den vertikalen Eddy-Stress 1

Fλ = −
1
ρ

∂τλz

∂z

1Die Anteile ∂τλλ
∂λ und

∂τϕλ
∂λ von Fλ werden hier vernachlässigt und verschwinden für das globale

Intergral vollständig.



1.2 Der Drehimpuls der Atmosphäre 9

(Term 2) sowie die Gezeiten und andere extraterrestrische Einflüsse Gextern.
Der Term Gextern wird im Folgenden als vernachlässigbar angenommen. Durch
Anwendung der Kontinuitätsgleichung erhält man die lokale Änderung des Dre-
himpulses pro Volumeneinheit:

∂ρm
∂t

= −∇ · (ρ~vm)−
∂p
∂λ

+ρFλacosϕ (1.6)

Daraus folgt für die zeitlich und zonal gemittelte sowie vertikal integrierte Bilanz
im Sigmasystem:

0 =
1
g

1
Z

0

∂
∂t

[psm]dσ

=−
1

gacosϕ

1
Z

0

∂
∂ϕ

(
Fϕ cosϕ

)
dσ

︸ ︷︷ ︸

A
−

a
g

cosϕ
[
psFλ

]

︸ ︷︷ ︸

B

−

[

ps
∂h
∂λ

]

︸ ︷︷ ︸

C

,

(1.7)

wobei

Fϕ = a2 cos2(ϕ)Ω [psv]
︸ ︷︷ ︸

I

+acosϕ
(

[u] [psv]+ [u∗psv∗]+
[

u′ (psv)
′
])

︸ ︷︷ ︸

II

(1.8)

den meridionalen Drehmomentfluss darstellt. Nach Starr und White (1954) wird
das zonale Mittel hier durch den Operator

[x] =
1

2π

2π
Z

0

x dλ (1.9)

und das zeitliche Mittel durch

x =
1
T

T
Z

0

x dt (1.10)
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Abbildung 1.1: Schema der vorherrschenden Windrichtung.

symbolisiert. Für die Abweichung von den Mittelwerten gelten:

x′ = x− x (1.11)

sowie
x∗ = x− [x] . (1.12)

Die drei Terme der rechten Seite von Gl. (1.7) beschreiben die Divergenz des
meridionalen Drehimpulstransportes (Term A) sowie den Austausch von Drehim-
puls mit dem unterliegenden Medium durch Reibung (Term B) und den zonalen
Druckgradienten (Term C). Da die vorherrschende Windrichtung in den Passat-
regionen der Drehrichtung der Erde entgegensteht (Abb. 1.1), wird hier durch
Reibung Drehimpuls von der Erde an die Atmosphäre abgegeben. In Breiten,
in denen der Westwind dominiert, also insbesondere in den mittleren Breiten,
wird umgekehrt Drehimpuls von der Atmosphäre an die Erde abgegeben. Der
Term C taucht immer dann auf, wenn der zonale Druckgradient im zonalen Mittel
nicht verschwindet. Dies ist an orographischen Hindernissen der Fall. Da der
Druckterm an Gebirgen auftritt, trägt er außer ”Druckterm“ (bzw. -moment) auch
den Namen ”Gebirgsterm“ (bzw. -moment). Z.B. ist der Druck häufig auf der
Luv-Seite leicht höher als auf der Leeseite. Das läßt sich unter anderem darauf
zurückführen, dass sich bei einer ostwärtigen Überströmung von Gebirgen auf
Grund der Erhaltung der potentiellen Vorticity auf der Leeseite ein Trog ausbildet
(siehe z.B. Pichler (1997)). Dies führt dazu, dass der zonal gemittelte zonale
Druckgradient ungleich Null ist und somit ein Drehmoment darstellt.
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Die Erhaltung der potentiellen Vorticity kann aber nicht alleine die gesamten
Druckmomente erklären. Eine Trogbildung auf Grund der Erhaltung der potenti-
ellen Vorticity kann aber nur bei einer Westströmung auftreten. Die Auswertungen
von Beobachtungsdaten (Peixóto und Oort, 1992; Newton, 1972) und Reanalysen
(Huang et al., 1999) zeigen, dass das Gebirgsmoment in den mittleren Breiten der
Nordhalbkugel und in den Subtropen bis in die mittleren Breiten der Südhalb-
kugel im Jahresmittel negativ ist. In einer Studie über den Drehimpulshaushalt
in den NCEP/NCAR-Reanalysen (Kalnay et al., 1996) zeigen de Viron et al.
(2002), dass die Beiträge Nordamerikas und Asiens positiv sind, während der
Beitrag Südamerikas negativ ist. Über andere Ursachen für Druckgradienten über
Gebirgszüge finden sich wenige Quellen in der Literatur. Von de Viron et al.
(2002) wird hier der asiatische Monsun-Zyklus genannt.

Gleichung 1.8 beschreibt den zonal gemittelten und vertikal integrierten meridio-
nalen Fluss von Drehimpuls. Der erste Teil gibt den Transport von Ω-Drehimpuls
an, während der zweite den meridionalen Fluss von relativem Drehimpuls dar-
stellt. Der Ω-Term gibt mit dem Transport des Ω-Drehimpulses auch den Trans-
port von Masse über die Breitenkreise an. Über lange Zeiträume gemittelt, muss
dieser Term also verschwinden, sofern keine dauerhafte Umverteilung der at-
mosphärischen Masse stattfindet. Der Fluss von relativem Drehimpuls lässt sich
in drei Teile aufspalten: den Transport durch die mittlere Meridionalzirkulation,
durch die stationären und durch die transienten Wirbel.





Kapitel 2

Methodik

Das Verhalten der Atmosphäre und im speziellen des Drehimpulses wird anhand
verschiedener Experimentenserien mit PUMA untersucht. Dabei wird jeweils ein
Teil des Antriebs der Atmosphäre isoliert in seinen Auswirkung auf die Zirkulati-
on untersucht. Es werden in dieser Arbeit folgende Einflüsse studiert:

1. die breitenabhängige diabatische Heizung und

2. die Orographie.

Das Hauptaugenmerk liegt dabei auf Punkt 1, der Untersuchung des thermischen
Antriebs der Atmosphäre.

2.1 Die Experimente
In dieser Arbeit wird der Zusammenhang zwischen der allg. Zirkulation der Atmo-
sphäre, ihres Antriebes und Randbedingungen sowie dem Drehimpuls analysiert.
Dazu wird das atmosphärische Zirkulationsmodell PUMA verwendet. PUMA ist
ein vereinfachtes Zirkulationsmodell, in dem die adiabatischen Prozesse parame-
trisiert werden. Wie sein Vorgänger das ”Reading multi-layer spectral model“
(Hoskins und Simmons, 1975), dient es der Untersuchung komplexer dynami-
scher Prozesse der Atmosphäre. Beispiele für solche Studien sind unter anderen:
James und James (1992) und James et al. (1994), welche die ultra-lange Variabi-
lität der Atmosphäre untersuchen sowie Mole und James (1990), die ”baroclinic
adjustment“ in Zusammenhang mit zonal veränderlichen Strömungen studieren.
Speziell mit PUMA wurden z.B. Experimente durchgeführt, in denen mit Hilfe ei-
nes Wärmedipols ein idealisierter Stormtrack simuliert wird (Frisius et al., 1998)
und die Dynamik tief-frequenter Variabilität der Atmosphäre untersucht (Franzke,
2002). Eine Beschreibung des Modells findet sich in Abschnitt 2.2.
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14 Methodik

Folgende Experimente wurden durchgeführt:

Bezeichnung Erklärung
DTEMP Änderung des Äquator–Pol Temperaturgradienten, stationär
TRANSDT Änderung des Äquator–Pol Temperaturgradienten, transient
ORO1500 1500 m hohes Gebirge in Nord – Süd Richtung
ORO3000 3000 m hohes Gebirge in Nord – Süd Richtung
REALORO Modell-Orographie an reale Orographie angelehnt

Tabelle 2.1: Durchgeführte Experimente

2.2 Das Modell
PUMA ist ein numerisches Modell der allgemeinen Zirkulation der Atmosphäre.
Wie die meisten der Modelle, die die globale Zirkulation simulieren, verwendet
es die Bewegungsgleichungen in einer vereinfachten Form, den sogenannten

”Primitiven Gleichungen“. In diesen wird eine hydrostatische Schichtung der At-
mosphäre angenommen. Die prognostische Gleichung für die Vertikalgeschwin-
digkeit reduziert sich dann auf die Hydrostatik-Gleichung. Die Terme der Glei-
chungen für die Horizontalgeschwindigkeiten, die die Vertikalgeschwindigkeit
beinhalten, werden vernachlässigt. Beispiele für Primitive-Gleichungen-Modelle
sind das Hamburger Modell ECHAM (Roeckner et al., 1996) und das Comunity
Climate Modell CCM des NCAR (Acker et al., 1996). Eine nicht-hydrostatische
Formulierung der Modellgleichungen wird in meso- und mikroskaligen Mo-
dellen, die hydrostatische Prozesse auflösen, wie z.B. Fronten und Konvektion
verwendet. Beispiele für solche Modelle sind unter anderen GESIMA (Kapitza
und Eppel, 1992), METRAS (Schlünzen et al., 1996) und das Lokalmodell des
Deutschen Wetterdienstes LM (Doms et al., 2002).

PUMA ist ein Spektral-Modell. Die Modellvariablen X(λ,ϕ) werden durch eine
Reihenentwicklung von Kugelflächenfunktionen

Y m
l (λ,ϕ) = Pm

l (µ)eimλ (2.1)

dargestellt.

X(λ,ϕ) =
M

∑
m=−M

N

∑
l=m

Xm
l Y m

l (λ,ϕ) (2.2)

Pm
l (µ) sind dabei die assoziierten Legendre Funktionen bei µ = sinϕ. Für eine

exakte Darstellung im Spektralraum müsste eine unendliche Reihenentwicklung
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(M = ∞,N = ∞) gewählt werden. Für reale Anwendungen wird diese bei end-
lichen M und N abgebrochen. An welcher Stelle man diese Reihenentwicklung
abbricht bestimmt die räumliche Auflösung des Modells. PUMA bricht die Reihe
bei M = N = 21 ab, was als Dreiecksabbruch (triangular truncation) bei Wellen-
zahl 21 (T21) bezeichnet wird. Da die Berechnung der nicht-linearen Teile der
Advektionsterme der prognostischen Gleichungen im Spektralraum sehr aufwen-
dig ist (Washington und Parkinson, 1986), werden sie im Gitterraum berechnet
und anschließend in den Spektralraum transformiert (Eliassen et al., 1970; Ors-
zag, 1970).

PUMA beschränkt sich auf die Simulation der Dynamik der Atmosphäre. Die
Reibung und die diabatischen Prozesse werden durch Relaxationsgleichungen
parametrisiert. Für die Vorticitygleichung

∂ζ
∂t

=
1

1−µ2
∂

∂λ
Fv −

∂
∂µ

Fu −
ξ

τF
−K(−1)h∇2hξ (2.3)

sind das der RAYLEIGH-Reibungsterm ξ
τF

und die Hyperdiffusion K(−1)h∇2hξ.
In der Divergenzgleichung

∂D
∂t

=
1

1−µ2
∂

∂λ
Fu +

∂
∂µ

Fv

−∇2
(

U2 +V 2

2(1−µ2)
+Φ+TR ln ps

)

−
D
τF

−K(−1)h∇2hD

(2.4)

finden sich analog der RAYLEIGH-Reibungsterm D
τF

und der Hyperdiffusionsterm
K(−1)h∇2hD. Die Zeitkonstante τF bestimmt dabei die Stärke der Reibung.

In der thermodynamischen Gleichung (1. Hauptsatz der Wärmelehre)

∂T ′

∂t
= −

1
1−µ2

∂
∂λ

(
UT ′

)
−

∂
∂µ

(
V T ′

)

+DT ′− σ̇
∂T
∂σ

+κ
T ω
p

+
TR −T

τR
−K(−1)h∇2hT ′

(2.5)

werden die diabatischen Prozesse durch die Newtonsche Kühlung TR−T
τR

und die
Hyperdiffusion K(−1)h∇2hT ′ parametrisiert. Mit dem Parameter τr lässt sich an-
geben, wie schnell sich das Temperaturfeld an die Restorationstemperatur anpasst.
Die Hyperdiffusion ist notwendig, um die Dissipation auf Skalen zu ersetzen, die
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das Modell nicht auflösen kann.
Das System wird durch die Kontinuitätsgleichung

∂(ln ps)

∂t
= −

U
1−µ2

∂(ln ps)

∂λ
−V

∂(ln ps)

∂µ
−D−

∂σ̇
∂σ

(2.6)

und die hydrostatische Grundgleichung

∂Φ
∂ lnσ

= −T . (2.7)

geschlossen. In den Gl. 2.3 und 2.4 symbolisieren Fu und Fv

Fu = V ζ− σ̇
∂U
∂σ

−T ′∂(ln ps)

∂λ
(2.8)

Fv = −Uζ− σ̇
∂V
∂σ

−T ′
(
1−µ2) ∂(ln ps)

∂µ
. (2.9)

Anstatt der Horizontalkomponenten der Geschwindigkeit u und v werden

U = ucosϕ (2.10)
V = vcosϕ (2.11)

verwendet (Robert, 1966).
T ′ = T −TR (2.12)

ist die Differenz zwischen Temperatur und Restorationstemperatur. In Tabelle 2.2
sind die übrigen Variablen der Gleichungen 2.3 bis 2.9 definiert.

2.2.1 Restorationstemperatur
Die Restorationstemperatur TR wird dabei gegeben durch:

TR(ϕ,σ) = ΓT (σ)+ f (σ)

(

∆TNS
µ
2
−∆TR

(

µ2 −
1
3

))

(2.13)

Die Funktion ΓT (σ) legt dabei fest, wie sich die global gemittelte Restorations-
temperatur mit der Höhe ändert.

ΓT (σ) =TR(σdtrop)

+

√
(

alr
2

(
zdtrop − z(σ)

)
)2

+dttrp2 +
alr
2

(
zdtrop − z(σ)

) (2.14)
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ζ absolute Vorticity
µ sinϕ
ϕ geographische Breite
λ geographische Länge
ξ relative Vorticity
K Hyperdiffusionsparameter
h Ordnung der Hyperdiffusion
D Divergenz
ω dp/dt
Φ Geopotential
ps Bodendruck
σ p/ps
σ̇ dσ/dt

Tabelle 2.2: Definition der Variablen

TR(σdtrop) ist die Restorationstemperatur auf Höhe der Tropopause zdtrop. Der ver-
tikale Gradient der Restorationstemperatur wird durch −alr repräsentiert. Durch
den Parameter dttrp wird die Kurve von ΓT im Bereich der Tropopause geglättet.
TR(σdtrop) wird im Modell aus dem Parametern Tgr und alr abgeleitet:

TR(σdtrop) = Tgr −alr× zdtrop (2.15)

Dabei ist Tgr das globale Mittel der Restorationstemperatur am Boden.
Die Funktion

f (σ) =

{

sin
(

π
2

σ−σdtrop
1−σdtrop

)

, für alle σ ≥ σdtrop

0 sonst
(2.16)

reduziert den horizontalen Gradienten der Restorationstemperatur mit zunehmen-
der Höhe.
Der Höhenaufbau der Relaxionstemperatur nach ΓT ist in Abbildung 2.1 schema-
tisch wiedergegeben. In der Standardkonfiguration ergibt sich so das in Abb. 2.2
dargestellte Restorationstemperaturfeld.

TR ist die Größe, die den thermodynamischen Antrieb des Modells bestimmt.
Über TR lässt sich einstellen, wie die Atmosphäre im ”Strahlungsgleichgewicht“
aussehen soll. Durch eine Änderung der Parameters ∆TNS kann eine asymme-
trische Heizung der beiden Hemisphären erreicht werden. So ist es möglich
unterschiedliche Jahreszeiten zu simulieren. ∆TR gibt vor, wie groß die Differenz
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T

Z

dtrop

dttrp

tgr

slope = -alr

Abbildung 2.1: Änderung der Restorationstemperatur mit der Höhe. Nach Fraedrich et
al., 1998, Seite 15 reproduziert.

der Restorationstemperatur zwischen Pol und Äquator am Boden ist. Durch ∆TR
wird so der grundlegende Antrieb des Modells gesteuert.

In der Standardkonfiguration erzeugt TR(ϕ,σ) einen zonal symmetrischen An-
trieb. Prinzipiell lässt sich aber ein beliebiges TR(ϕ,λ,σ) vorschreiben, um andere
Szenarien zu implementieren. Franzke et al. (2001) geben beispielsweise einen
Heiz-Dipol vor, um Stormtracks zu erzeugen und deren Telekonektivität zu unter-
suchen.

2.2.2 Lösung der prognostischen Gleichungen
Die Gleichungen für Temperatur, Bodendruck und Divergenz werden über ein
semi-implizites Zeitschrittverfahren gelöst (Robert, 1968; Robert et al., 1972).
Dies erlaubt einen sehr viel längeren Zeitschritt als das explizite Verfahren, da
die Terme, die für die Ausbreitung der Schwerewellen verantwortlich sind, im-
plizit eingehen. Die Vorticitygleichung wird explizit durch Differenzen gelöst.
Für eine genauere Erläuterung siehe Hoskins und Simmons (1975); Simmons
et al. (1978); Haltiner und Williams (1980). Das Vertikalschema, das Hoskins
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Abbildung 2.2: Restorationstemperaturfeld für ∆TR = 60 K und ∆TNS = 0 K.

und Simmons (1975) benutzen, ist zwar energie- und massenerhaltend, kann aber
keine Erhaltung des Drehimpulses garantieren. Aus diesem Grund wird in PUMA
das Vertikalschema aus Simmons und Burridge (1981) übernommen, welches
auch dieses Kriterium erfüllt.

2.2.3 Standardkonfiguration

Soweit in den Beschreibungen nicht anders angegeben, werden die Modellpara-
meter wie in Anhang B, Tabelle B.1 belassen.

2.3 Aufteilung der Zirkulation
Zur Analyse der Zirkulation der Atmosphäre lässt sich diese in räumliche und
zeitliche Mittel sowie die Abweichungen zerlegen. Diese Arbeit folgt dabei
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der Notation von Starr und White (1954), wie sie in Peixóto und Oort (1992) be-
schrieben ist. Eine beliebige klimatologische Variable X lässt sich in ein zeitliches
Mittel X und die Abweichung davon X ′ aufteilen. Für X ergibt sich hier:

X = X +X ′ , (2.17)

wobei das Mittel X über den Zeitraum T definiert ist durch:

X =
1
T

T
Z

0

X dt . (2.18)

Auf die gleiche Weise lassen sich räumliche Mittel definieren. Auf Grund der
starken Breitenabhängigkeit des Klimas ist es häufig sinnvoll, zonale Mittelwerte
[X ] und ihre Abweichungen X ∗ zu untersuchen.

X = [X ]+X∗ (2.19)

Das zonale Mittel [X ] wird dabei durch

[X ] =
1

2π

2π
Z

0

X dλ (2.20)

definiert.

Die in zonale Mittel und Abweichungen zerlegte Variable kann wiederum in
zeitliche Mittel und Abweichungen aufgeteilt werden, so dass sich für X ergibt:

X = [X ]+ [X ]′+X∗ +X∗′ . (2.21)

Für das zonale Mittel des Produktes zweier Variablen X und Y gilt:

[XY ] = [([X ]+X∗)([Y ]+Y ∗)]

= [[X ][Y ]+X∗[Y ]+ [X ]Y ∗ +X∗Y ∗]

= [X ][Y ]+ [X∗Y ∗] .
(2.22)

Das zonale Mittel des Produktes ist also gleich dem Produkt der zonalen Mittel
der Variablen plus ihrer räumlichen Kovarianz. Dieses lässt sich wieder in zeitli-
che Mittelwerte und Abweichungen aufteilen. Man erhält daraus für das zeitlich
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und zonal gemittelte Produkt von X und Y :

[XY ] = [X ][Y ]+ [X∗Y ∗
]+ [X ′Y ′] . (2.23)

Gleichung 2.23 teilt [XY ] in einen stationären zonalsymmetrischen, einen stati-
onären asymmetrischen und einen transienten asymmetrischen Anteil auf. Diese
können als Anteile der meridional gemittelten Zirkulation, der stehenden Wellen,
bzw. der transienten Eddies an der Gesamtzirkulation angesehen werden.

2.4 Bilanzgleichung
Die physikalische Eigenschaft x eines Mediums innerhalb eines finiten Volumens
V mit der Dichte ρ lassen sich durch Bilanzgleichungen beschreiben (siehe z.B.
Pichler (1997)).
Mit

X =
ZZZ

V

xρ dv

gilt für die zeitliche Änderung von X :

∂X
∂t

=

ZZZ

V

∂xρ
∂t

dv. (2.24)

Die zeitliche Änderung lässt sich in einen Anteil aufspalten, der die Quellen und
Senken Q innerhalb des Volumens beschreibt und einen der den Fluss F durch die
Oberfläche des Volumens angibt. Mit dem Satz von Gauss folgt:

ZZZ

V

∂xρ
∂t

dv =
ZZZ

V

−∇ ·F+Q dv (2.25)

Neben der Integralform (Gl. (2.25)) wird die Bilanzgleichung auch häufig in einer
für einzelne Raumpunkte gültigen Form verwendet:

∂xρ
∂t

= Q−∇ ·F (2.26)

Mittelt man Bilanzgleichung (2.26) über einen Raumbereich und multipliziert
sie danach mit dem entsprechenden Volumen, so geht sie in Gl. (2.25) über. In
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Abschnitt 2.5 wird so vorgegangen, um die Drehimpulsbilanz der Atmosphäre in
Abhängigkeit von der geographischen Breite zu betrachten (Abb. 2.3 u. 2.5).
Es wäre hier auch ausreichend, die Drehimpulsbilanz als zonales und vertikales
Mittel darzustellen. In dieser Arbeit wird aber der erste Weg gewählt, um eine in
der Literatur gebräuchliche Form zu verwenden und so Vergleiche zu erleichtern.

Wie in dem vorhergehenden Beispiel werden in dieser Arbeit vor allem langzeit-
liche Mittel betrachtet. (Eine Ausnahme bildet hier das TRANSDT-Experiment
aus Abschnitt 4.) Wenn das Modell wie im DTEMP-Experiment (Abschnitt 3)
mit konstanten Randbedingungen betrieben wird, muss es stationär sein. Daraus
folgt, dass für T → ∞ gilt:

∂X
∂t

= lim
T→∞




1
T

T
Z

0

ZZZ

V

∂xρ
∂t

dv dt



 = 0 (2.27)

Und somit:

lim
T→∞




1
T

T
Z

0

ZZZ

V

−∇ ·F+Q dv dt



 = 0 (2.28)

Da nur endliche Zeiträume zur Verfügung stehen, verschwindet ∂X
∂t nicht voll-

ständig, und es bleibt ein Rest ε erhalten.

ZZZ

V

∂xρ
∂t

dv = ε (2.29)

Bei hinreichend langer Dauer der Modellläufe können entsprechend lange Mit-
telungszeiträume gewählt werden, und ε wird vernachlässigbar klein. In dieser
Arbeit werden vor allem zeitliche Mittel über die Dauer von 10 Jahren betrachtet.
Dieser Zeitraum wird als ausreichend angesehen, um ein ε zu erhalten, das um
Größenordnungen kleiner ist als der Quell- und Flussterm. Der Quell- und der
Flussterm gleichen sich dann aus.
Es gilt also:

ZZZ

V

Q dv ≈
ZZZ

V

∇ ·F dv, (2.30)

für die Integralform der Bilanzgleichung, bzw.

Q = ∇ ·F (2.31)
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(b) Referenz, ohne Ω-Term

Abbildung 2.3: Drehimpulsbilanz von PUMA in der Standardkonfiguration. Die rote Li-
nie stellt das Reibungsmoment, die schwarze die zonal gemittelte Divergenz des meri-
dionalen Impulstransportes für einen 5◦ Breitenstreifen dar. Beide Größen sind in Hadley
(1Hadley = 1018kg m2 s−2) angegeben. In (a) wird die komplette Drehimpulsbilanz wie-
dergegeben in (b) wird der Ω-Term in der Divergenz der Impulstransporte (Gl. (1.7))
vernachlässigt.

für die Punktform.

2.5 Drehimpulsbilanz des PUMA
Wie in Abschnitt 1.2.3 beschrieben, lassen sich die Quellen und Senken des zonal
und zeitlich gemittelten und vertikal integrierten Drehimpulses durch Gl. (1.7)
beschreiben. In diesem Abschnitt soll nun dargestellt werden, wie die Drehim-
pulsbilanz im PUMA aussieht. Da PUMA in der Standardkonfiguration keine
Orographie besitzt, wird auch in der folgenden Analyse darauf verzichtet. Als
Folge liefert der Gebirgsterm (Gl. 1.7, Term C) keinen Beitrag zur Drehimpulsbi-
lanz.

Zur Berechnung der Drehimpulsbilanz werden der Bodendruck sowie u- und v-
Windkomponenten auf Sigmaflächen aus einer 10-Jahres-Integration des Modells
in Standardkonfiguration verwendet (Anhang B.1). Abbildung 2.3a zeigt die so
gewonnene Drehimpulsbilanz. Idealerweise müssten sich bei einem Modelllauf
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Abbildung 2.4: Zeitserie des absoluten Drehimpulses im Referenzlauf. Die schwarze
Kurve zeigt hier den absoluten Drehimpuls der Atmosphäre, wie er aus dem Referenz-
lauf berechnet wird. In rot ist dargestellt, wie der Drehimpuls sich bei einem konstanten
Drehmoment von 3 ·1017kg m2 s−2 entwickeln würde.

ohne Orographie, wie diesem, die Kurven des Reibungsmomentes und der Diver-
genz des Meridionaltransportes genau entsprechen (s. Gl. (1.7)). Dies ist in dem
vorliegenden Experiment offensichtlich nicht der Fall. Die Folge ist ein Residuum
an Drehmoment von 3 ·1017kg m2 s−2, das den Drehimpuls der Modellatmosphäre
ständig erhöhen müsste. Dieser drastische Effekt lässt sich jedoch nicht beobach-
ten, wie in Abb. 2.4 zu sehen ist. Der größte Fehler tritt im Bereich der Tropen
auf. Außerhalb der Tropen sind die Abweichungen vernachlässigbar klein. Die
meridionale Zirkulation in den Tropen ist durch die persistente meridionale Kom-
ponente der Windrichtung gekennzeichnet. Daher ist zu vermuten, dass der Fehler
in der Bilanz bei dem gemittelten Meridionalwind zu suchen ist. Eine Analyse der
einzelnen Terme von Gl. (1.8) bestätigt diese Annahme: Vernachlässigt man den
ersten Term1

a2 cos2(ϕ)Ω [psv] ,

so zeigt sich eine deutlich bessere Übereinstimmung der beiden Anteile der Bilanz
(Abb. 2.3b). Der Fehler ist nahezu verschwunden. Experimente mit unterschied-
licher Integrationsdauer zeigen, dass der Fehler mit Dauer der Integration weder
anwächst noch kleiner wird. Würde er kleiner werden, so spräche dies für einen

1An dieser Stelle soll angemerkt sein, dass bei der Betrachtung langzeitlicher Mittel der Ω-
Term gegen Null streben muss, da keine dauerhafte Verschiebung der Masse über die Breitengrade
möglich ist.
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zufälligen Fehler. Da er aber auch nicht größer wird und keine Drift im Modell zu
beobachten ist (Abb. 2.4), ist zu vermuten, dass es sich um einen systematischen,
nicht kumulativen Fehler handelt, der im nächsten Zeitschritt wieder ”vergessen“
ist.

Eine mögliche Fehlerquelle stellt die Parametrisierung der Reibung (siehe Ab-
schnitt 2.2) dar, denn sie beeinflusst die Impulsbilanz direkt. Dies lässt sich in
einer weiteren Experimentenserie überprüfen. Dazu wird für zwei verschiedene
Reibungs-Zeit-Koeffizienten τF = 1, was der Standardkonfiguration entspricht,
(siehe Anhang B) und τF = 2 das Modell für jeweils zehn Jahre mit den Zeit-
schritten ∆t = 60,30, und 15 min integriert. Wie in Abschnitt 2.2 beschrieben,
geht τF invers in den Reibungsterm ein. Eine Erhöhung von τF bewirkt damit eine
Reduzierung der Reibung. Die Hyperdiffusion wirkt nur auf sehr kleinen Skalen
und hat daher nur einen sehr schwachen Einfluss auf die Bilanz. Sie wird deshalb
hier nicht untersucht. Abbildung 2.5 zeigt, dass die Größe der Reibungs-Zeit-
Koeffizienten τF den Fehler in der Impulsbilanz maßgeblich beeinflusst. Weiter
ist zu sehen, wie eine Verkürzung des Zeitschritts den Fehler in der Drehimpuls-
bilanz verringert. Bei einer Halbierung des Zeitschrittes bzw. einer Verdopplung
von τF halbiert sich der Fehler. Der Hauptanteil des Fehlers der Drehimpulsbilanz
scheint damit gefunden zu sein.

Wie schon mit Abb. 2.4 gezeigt, hat der Fehler in der Drehimpulsbilanz keine
Auswirkung auf die zeitliche Entwicklung des Drehimpulses. Er ist scheinbar dar-
auf zurückzuführen, dass zu jedem Zeitschritt eine Massenkorrektur durchgeführt
wird. Das Modell ist in sich zwar nicht hundertprozentig konsistent, aber es las-
sen sich dadurch, dass der Fehler begrenzt wird, dennoch Studien über das Ver-
halten des Drehimpulses durchführen. Hierin ist PUMA vergleichbar mit anderen
Modellen mit nicht erhaltener Drehimpulsbilanz. Diese tritt z.B. in Vorhersage-
und Reanalysemodellen auf, die assimilierte Messdaten verwenden (Huang et al.,
1999; Klinker und Sardeshmukh, 1992).

2.6 Spektralanalyse

Die Atmosphäre weist eine Vielzahl von Prozessen auf, die zeitlich oder räumlich
periodisch bzw. quasi-periodisch verlaufen. Die Spektralanalyse erlaubt es, die
Periodizität der Prozesse zu untersuchen. Das Verfahren der Spektralanalyse kann
als allgemein bekannt angesehen werden. Es wird daher an dieser Stelle nur ein
kurzer Überblick über die Grundlagen gegeben und darauf eingegangen, wie das
Verfahren speziell in dieser Arbeit eingesetzt wird. Eine ausführliche Beschrei-
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Abbildung 2.5: Die Auswirkung der Länge des Zeitschritts auf die Impulsbilanz des Mo-
dells. Die linke Spalte zeigt die Impulsbilanzen für τF = 1, die rechte für τF = 2. In der
ersten Zeile beträgt der Zeitschritt eine Stunde und wird in den nächsten Zeilen jeweils
halbiert. Die rote Kurve stellt den Reibungsmoment, die schwarze die Divergenz der Me-
ridionaltransporte und die grüne den Fehler in der Bilanz dar.
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bung der Spektralanalyse findet sich z.B. in Jenkins und Watts (1968).

Periodische Prozesse lassen sich als Reihen periodischer Funktionen entwickeln.
In Gl. 2.32 ist eine diskrete Zeitserie fk an den Punkten

k : −
N
2

+1 ≤ k ≤
N
2

als Reihenentwicklung ihrer Fourierkoeffizienten cn dargestellt. Für räumlich
periodische Prozesse gilt das Gleiche wie für zeitliche. Im Folgenden wird die
Erläuterung daher auf die Zeitfunktionen beschränkt.

fk =
N/2

∑
n=−N/2+1

cn e(2πink)/N (2.32)

Für die Fourierkoeffizienten cn an den Frequenzen n/N gilt:

cn =
1
N

N/2

∑
k=−N/2+1

fk e(−2πink)/N (2.33)

n : −
N
2

+1 ≤ n ≤
N
2

.

Die cn stellen das komplexe Spektrum (Periodogramm) von fk dar. Für reelle
Zeitserien fk ist c−n = cn.

E(n) = N |cn|
2 (2.34)

ist das sogenannte Fourier-Energiespektrum. Es gibt den Anteil an Varianz an, der
auf die Frequenz n/N entfällt. Für deterministische Prozesse ist dieses Verfahren
anwendbar, da für N → ∞ der Fehler des Schätzers E(n) gegen Null strebt. Bei
stochastischen Prozessen wird dieses Kriterium nicht erfüllt. Eine Verwendung
des Periodogramms zur Schätzung des Spektrums ist also unpraktikabel.
Eine weiterer Weg, das Energie– (oder Power–) Spektrum zu berechnen, führt
über die Autokovarianzfunktion: Das Energiespektrum ist gleich der Fouriertrans-
formierten der Autokovarianzfunktion.

E(n) =
1
T

T/2

∑
τ=−T/2+1

C(τ) e(−2πinτ)/T (2.35)

E(n) ist jedoch immer nur eine Schätzung des wahren Spektrums E (n). Dadurch,
dass nur ein endlicher Abschnitt von −T/2 bis T/2 betrachtet wird, sind die
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Spektrallinien im geschätzten Spektrum verbreitert und besitzen unphysikalische
Nebenmaxima. Um die Varianz von E(n) zu verringern und die Nebenmaxima
abzuschwächen, lässt sich das Spektrum durch ein Wichtungsfenster w mit den
Eigenschaften

w(0) = 1,

w(l) = w(−l),
w(l) = 0, für alle |l| > T/2

(2.36)

glätten:

Ê(n) =
1
T

T/2

∑
τ=− T

2 +1

w(τ)C(τ) e(−2πinτ)/T . (2.37)

Neben der direkten Schätzung des Spektrums und der Kovarianzmethode gibt es
weitere Ansätze, das Spektrum zu bestimmen. Ein Beispiel ist die Maximum-
Entropie-Methode (Ulrych und Bishop, 1975), die bei der Schätzung der Wellen-
zahl-Frequenz-Spektren (Hayashi, 1981) in Abschnitt 2.6.2 benutzt wird. Die
MEM passt einen autoregressiven Prozess (AR-Prozess) an die Autokovarianz-
funktion an, aus dem dann das Spektrum berechnet wird. Mit dem AR-Prozess
ist es möglich, die Autokovarianzfunktion zu extrapolieren, was zu einer besse-
ren Auflösung des Spektrums kurzer Zeitserien beiträgt. Für eine umfassendere
Erläuterung der MEM sei auf Ulrych und Bishop (1975), Hayashi (1981) und
Press et al. (1992) verwiesen.

2.6.1 Spektralanalyse der Wellen der mittleren Breiten
In dieser Arbeit wird die Spektralanalyse zur Untersuchung der Wellen in den
mittleren Breiten eingesetzt (siehe Abschnitt 3.3, Seite 39ff). Ziel ist es dabei,
eine dominante zonale Wellenzahl für die zu Grunde liegende Zirkulation zu
bestimmen. Es werden zu diesem Zweck die geopotentiellen Höhen des 500 hPa
Niveaus untersucht. Dabei werden die täglichen Daten zunächst über drei Modell-
Breitenkreise in den mittleren Breiten (42◦N – 52◦N) gemittelt. Aus diesen Brei-
tenmitteln wird dann das Energiespektrum der geopotentiellen Höhe berechnet.
Zur Glättung des Spektrums wird dabei ein Tukey-Fenster

w(l) =

{
1
2

(
1+ cos πl

M

)
, |l| ≤ M

0, |l| > M
,

M ≤
T
2

(2.38)
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verwendet. Die geglätteten Spektren werden für jeden Tag berechnet und über
den gesamten Integrationszeitraum gemittelt.

2.6.2 Wellenzahl-Frequenz-Spektren
Die Wellen der mittleren Breiten lassen sich, wie im vorangegangenen Ab-
schnitt 2.6 beschrieben, mit der Hilfe der Spektralanalyse untersuchen. Allerdings
erfasst diese Methode lediglich die räumliche Variabilität der Wellen, nicht aber
ihre zeitliche Entwicklung. Mit Hilfe der Wellenzahl-Frequenz-Analyse lässt sich
die räumliche und zeitliche Periodizität auf einem Breitenkreis gleichzeitig un-
tersuchen und lassen sich die Wellen in prograd und retrograd wandernde sowie
stehende Wellen aufteilen. Erste Anwendungen in dieser Richtung stammen von
Deland (1964), der Quadraturspektren der Kosinus- und Sinuskomponenten der
planetaren Wellen bei 40◦, 50◦ und 60◦ berechnet, um sich bewegende planetare
Wellen zu beschreiben. In Kao (1970) und Hayashi (1971) finden sich Beispiele
dafür, wie sich der Ansatz von Deland anwenden und verallgemeinern lässt.

Zur Berechnung der Wellenzahl-Frequenz-Spektren wird die geopotentielle Höhe
auf 500 hPa auf einem Breitenkreis für jeden Zeitschritt in Sinus- und Kosinus-
Anteile Sk(t) und Ck(t) zerlegt.

Sk(t) = 2
2π

Z

0

z(λ, t)sin(kλ) dλ (2.39)

Ck(t) = 2
2π

Z

0

z(λ, t)cos(kλ) dλ (2.40)

Für die bivariante Zeitserie der Sinus- und Kosinuskoeffizienten (Sk,Ck) wird
eine Spektralanalyse durchgeführt. Es werden dabei Energiespektren der Sk
(ES), der Ck (EC) sowie die Quadratur- und Kospektren Q und Ko mit Hilfe der
Maximum-Entropie-Methode (Hayashi, 1981) berechnet. Q und Ko sind der Re-
alteil bzw. der negative Imaginärteil des Kreuzspektrums von Sk und Ck

Kr = FT (CX(Sk,Ck)) = Ko− iQ. (2.41)

Aus diesen wird dann das Wellenzahl-Frequenz-Spektrum EWF(ν) berechnet.

EW F(ν) = 1/4(EC(ν)+ES(ν)−2Q(ν)) . (2.42)
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Anhand der Frequenz ν lässt sich nun das F-W-Spektrum nach prograd (ostwärts)
und retrograd (westwärts) wandernden Wellen trennen. Für negative Frequen-
zen ν stellt Gl. (2.42) die prograden Anteile dar, für positive die retrograden. In
dem hier verwendeten Verfahren nach Hayashi (1971, 1981, 1982) werden die
kohärenten Anteile der westwärts und ostwärts wandernden Wellen als stehende
Wellen interpretiert. Der nicht kohärente Anteil repräsentiert die wandernden
Wellen. Dieser Ansatz hat den Nachteil, dass die Varianz der wandernden Wellen
negativ werden kann (Luksch und von Storch, 1987). Für eine ausführliche Dis-
kussion der Wellenzahl-Frequenz-Spektren sei auf Luksch und von Storch (1987)
und von Storch und Zwiers (1999) verwiesen.



Kapitel 3

Experiment mit stationärem Antrieb

Um die Abhängigkeiten des Drehimpulses und der allgemeinen Zirkulation
der Atmosphäre von der breitenabhängigen Heizung zu untersuchen, werden
zwei Serien von Experimenten durchgeführt. Dabei wird der Modell-Parameter
∆TR (2.13) verändert. In der ersten Serie wird für jeden betrachteten Wert von
∆TR eine ausreichend lange Zeit integriert, um stabile klimatologische Mittel-
werte der atmosphärischen Größen zu bekommen. Dieses Experiment, in dieser
Arbeit mit DTEMP bezeichnet, wird im folgenden Abschnitt beschrieben. Mit
diesem Ansatz ist es nicht möglich, zu erkennen, ob ein Antrieb zu verschiedenen
Klimazuständen führt. Solche sind von Fultz et al. (1959) in Laborexperimen-
ten beobachtet worden. Die zweite Serie, hier TRANSDT genannt, untersucht
ein solches mögliches Hystereseverhalten, indem ∆TR während des Modelllaufs
in sehr kleinen Schritten geändert wird. TRANSDT wird in Kapitel 4 beschrieben.

In DTEMP (siehe Tab. 2.1 auf Seite 14) wird PUMA in der Standardkonfiguration
verwendet (Tab. B.1). Das Experiment besteht aus 20 Modellintegrationen über
jeweils zehn Jahre. Der Zeitschritt beträgt dabei eine halbe Stunde. Die Anzahl der
Schichten beträgt fünf. Als spektrale ”Auflösung“ wird T21 gewählt, was in etwa
einer Gitterauflösung von 5,6◦ × 5,6◦ entspricht. Vor jedem eigentlichen Lauf
findet ein Startlauf statt, in dem das Modell aus dem Ruhezustand in Gang gesetzt
wird. Diese ”Spinup-Läufe“ werden in der Auswertung nicht berücksichtigt. Der
Parameter ∆TR wird für jede Modellintegration um 10 K erhöht. Es wird dabei ein
Bereich von ∆TR = 0 K bis ∆TR = 190 K untersucht. So wird die breitenabhängige
Heizrate schrittweise angehoben (siehe Gleichung 2.13). Die Heizraten ändern
die wirkliche meridionale Temperaturverteilung (Abb.3.1). Dadurch wird auch
die verfügbare potentielle Energie (VPE) des Modells verändert (Lorenz, 1955).
Die VPE zeigt dabei eine fast lineare Abhängigkeit von ∆TR (Abb. 3.2). Es wir
hier ein großer Parameterbereich untersucht, damit der Antrieb der Atmosphäre
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Abbildung 3.1: Restorations-Temperaturparameter ∆TR und die daraus resultierenden
Äquator-Pol Temperaturdifferenzen ∆TPÄ auf 900 hPa

stark genug variiert wird, um verschiedene Zirkulationsregime zu produzieren.

Es gibt zahlreiche Studien, unter anderen von Fultz et al. (1959), Hide (1977),
Hunt (1979a,b), Del Genio und Suozzo (1987) und Navarra und Boccaletti (2002),
die Zirkulations-Regime in Abhängigkeit von differentieller Heizung und Rota-
tionsrate untersuchen. Der Schwerpunkt liegt in diesen Arbeiten aber zumeist
auf der Veränderung der Rotationsrate. Unter den Arbeiten, die sich auch auf
die differentielle Heizung konzentrieren, sind die von Rind (1998) und Geis-
ler et al. (1983). Rind (1998) benutzt dazu ein komplexes Zirkulationsmodell,
dem er veränderte Meeresoberflächentemperaturen (SST) vorgibt, um eiszeitliche
Schwankungen der Ozeantemperatur nachzustellen. Die SST wird in dieser Stu-
die allerdings nur schwach verändert, was nur eingeschränkte Ausssagen über den
Zusammenhang zwischen differentieller Heizung und Zirkulation zulässt. Geisler
et al. (1983) benutzen ein vereinfachtes Zirkulationsmodell, in dem die diabati-
schen Prozesse auf ähnliche Weise parametriesiert sind wie in PUMA. Ihr Modell
ist allerdings mit einer horizontalen Auflösung von R7 (Rhombusabschnitt bei
Wellenzahl 7) nur sehr grob auflösend.

In Abb. 3.2 sind drei über zehn Jahre gemittelte diagnostische Größen der Zir-
kulation für die 20 DTEMP Läufe dargestellt. Der relative Drehimpuls (AAM,
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Abbildung 3.2: Relativer Drehimpuls (Rauten), verfügbare potentielle Energie (Drei-
ecke) und kinetische Energie (Kreise) für das DTEMP-Experiment. Die Ellipse a) mar-
kiert ein Hadley-Regime, b) und c) Rossby-Regime.

Rauten), die global integrierte kinetische Energie (KE, Kreise) und die verfügbare
potentielle Energie (VPE, Dreiecke) zeigen dabei ein sehr unterschiedliches Ver-
halten. Während die VPE, wie bereits erwähnt, fast linear mit ∆TR wächst, kann
die KE eher mit einem Potenzgesetz beschrieben werden. Der AAM unterscheidet
sich deutlich von den beiden anderen Größen. Sein Wachstum mit ∆TR ist viel
weniger glatt als der der KE und VPE. Es sind jedoch drei Regionen erkennbar in
der der AAM sich fast linear verhält. Diese Regionen, in der Abb. 3.2 mit a) bis
c) beschriftet, liegen zwischen ∆TR = 0 K und 20 K, ∆TR = 50 K und 110 K sowie
∆TR = 150 K und 190 K und kennzeichnen verschiedene Zirkulationsregime, die
im Folgenden mit Regime a, Regime b und Regime c bezeichnet werden.

3.1 Die Regime
Die drei Regime, die bei der Erhöhung von ∆TR auftreten, lassen sich gut im
Bodendruckfeld erkennen. In Abbildung 3.3 sind instantane Bodendruckfelder
für die drei Regime sowie für deren Übergänge wiedergegeben. Regime a ist
ein globales Hadley-Regime. Die Strömung ist annähernd zonal symmetrisch
(Abb. 3.3a). Es besteht eine direkte meridionale Zirkulation mit aufsteigender
Luft in den Tropen und absinkender Luft in den Subtropen. In den höheren
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Abbildung 3.3: Fünf typische Bodendruckfelder für a) ∆TR = 20 K, b) ∆TR = 30 K, c)
∆TR = 60 K, d) ∆TR = 130 K und e) ∆TR = 190 K im DTEMP-Experiment. Es ist jeweils
der Bereich nördlich 20◦N dargestellt. Der Bodendruck variiert in c) zwischen 1008 hPa
und 1024 hPa, in d) zwischen 960 hPa und 1040 hPa und in e) zwischen 900 hPa und
1080 hPa.
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Breiten ist fast keine Meridionalzirkulation zu beobachten (Abb. 3.4). Ab einem
Restorations-Temperaturgradienten von ∆TR = 30 K beginnt sich in den mittleren
Breiten ein Wellenregime zu entwickeln (Abb. 3.3b). Die Wellen sind symme-
trisch und bewegen sich langsam ostwärts. Bei ansteigendem ∆TR vergrößert sich
ihre Amplitude und sie werden schneller. Ab ∆TR = 50 K werden die Wellen in-
stabil. Es bilden sich irreguläre Wellen und Wirbel. Dieses Rossby-Regime in den
mittleren Breiten ist vergleichbar mit dem der echten Atmosphäre. Abbildung 3.3c
zeigt ein typische Bodendruckfeld für ∆TR = 60 K. Zyklonen und Antizyklonen
wechseln sich in den mittleren Breiten ab, begrenzt durch höheren Druck in den
Subtropen und den höheren Breiten. Die Wirbel wachsen bei einer Erhöhung
von ∆TR und werden stärker. Im Übergang von Regime b zu Regime c beginnen
die Zyklonen sich in die polaren Breiten auszuweiten. Je höher ∆TR ist, desto
häufiger geschieht dies. Die Breite der Ferrel-Zelle wächst dementsprechend.
Dieser Prozess dauert so lange an, bis die gesamte Polar-Zelle verschwunden
ist und die Ferrel-Zelle sich bis zum Pol ausgedehnt hat (Abb. 3.4). Am Ende
dieser Übergangsphase entsteht ein von Regime b verschiedenes Rossby-Regime
in Region c, mit niedrigem Druck über den Polen und großen Antizyklonen in
den mittleren Breiten. Abbildung 3.3e gibt ein Beispiel für ein typisches Boden-
druckfeld im zweiten Rossby-Regime. Es soll nun mit dem ersten Rossby-Regime
(Abb. 3.3c) verglichen werden. Der Antrieb mit ∆TR = 190 K produziert hier ein
Tiefdruckgebiet über der Arktik und drei Antizyklonen, die von den Subtropen
bis in die höheren Breiten reichen und durch Tröge getrennt sind. Insgesamt sind
die Störungen in Abb. 3.3e weniger irregulär als in Abb. 3.3c. Im Vergleich zu
Regime b werden die Störungen in Regime c von Wellen mit einer niedrigeren
Wellenzahl dominiert.

3.2 Die zonal gemittelte Zirkulation
Im Folgenden soll nun die mittlere Meridionalzirkulation der verschiedenen
Regime näher untersucht werden. In Abb. 3.4 sind die meridionalen Massen-
stromfunktionen für die Modellläufe mit ∆TR = 20 K, 30 K, 60 K, 130 K und
190 K wiedergegeben. Das auffälligste Merkmal in Regime a (Abb. 3.4a) sind die
schwachen Hadley-Zellen in den Tropen. Außerhalb der Tropen findet fast keine
meridionale Zirkulation statt. Mit dem Entstehen von Wellen (siehe Abb. 3.3b)
bei ∆TR = 30 K (Abb. 3.4b) entstehen Ferrel-Zellen, die sich von den Subtro-
pen bis in die Polargebiete erstrecken. In den Polargebieten selber sind nur sehr
schwache Polarzellen zu finden. Verglichen mit Regime a in Abb. 3.4a, wirkt die
Zirkulation flach. Die größte Intensität der Zirkulation findet man in den Tropen
und Subtropen. Abbildung 3.4c zeigt die Massenstromfunktion für ∆TR = 60 K.
Die Ausdehnung der einzelnen Zellen ist vergleichbar mit dem Jahresmittel der
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Abbildung 3.4: Zonal gemittelte zonale Windgeschwindigkeit in ms−1 (farbig schattier-
te Konturintervalle) und Massen-Stromfunktion (schwarze Linien) in 1010 kgs−1 für a)
∆TR = 20 K, b) 30 K, c) 60 K, d) 130 K und e) 190 K aus DTEMP.
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realen Atmosphäre (Peixóto und Oort, 1992, Seite 159). Die Stärke der Zirku-
lation nimmt mit ∆TR zu. Die Form der Zellen ändert sich dabei allerdings nur
wenig. Während des Übergangs von Regime b zu Regime c breiten sich die Ferrel-
Zellen (Abb. 3.4d) auf Kosten der Polarzellen aus. Dieser Prozess setzt sich mit
steigendem ∆TR fort, bis die Polarzellen vollständig verschwunden sind. Nach
dem Wechsel von einer 3-Zellen-Struktur zu einer 2-Zellen-Struktur bleiben in
Regime c die Größe und die Position der Zirkulationszellen erhalten. Ihre Stärke
wächst aber weiterhin mit ∆TR an. Dabei gewinnen die Ferrel-Zellen stärker an
Kraft als die Hadley-Zellen. Von ∆TR = 60 K (Regime b) bis ∆TR = 190 K (Re-
gime c) verstärkt sich die Zirkulation in der Ferrel-Zelle zirka um den Faktor 5,
während die Hadley-Zellen in etwa um einen Faktor 3 stärker werden.

Mit der zonal gemittelten meridionalen Zirkulation ändert sich auch die zonal ge-
mittelten zonalen Winde (farbig schattierte Konturen in Abb. 3.4). Je größer ∆TR
vorgegeben wird, und je weiter sich die Ferrel-Zellen polwärts ausdehnen, desto
stärker wird der Polar-Jet und wandert weiter in Richtung Pol. Die Subtropen-Jets
behalten ihre Position bei, sind jedoch in den verschiedenen Regimen unterschied-
lich stark ausgeprägt. Im Übergang von Regime b nach Regime c (Abb. 3.4d) sind
sie am deutlichsten zu erkennen.

In Abb. 3.5 ist dargestellt, wie sich die zonal gemittelte Standardabweichung der
geopotentiellen Höhe im 500 hPa Niveau mit ∆TR ändert. Vom Beginn der Wel-
lentätigkeit bei ∆TR = 30 K bis 120 K wächst [σ(z)] nahezu linear. Die Varianz des
Geopotientialfeldes wächst danach mit steigendem ∆TR schwächer aber weiterhin
linear. Zwischen ∆TR = 30 und 60 K dominieren die Wellen mit einer Zeitskala
von über 10 Tagen. Wellen mit der synoptischen Zeitskala von 6 bis 10 Tagen
(siehe Blackmon (1976)) gewinnen für größere ∆TR immer mehr an Bedeutung.
In Regime c wächst die Standardabweichung der geopotentiellen Höhe nur noch
wenig durch Wellen mit langer Zeitskala. Dies lässt sich sich zumindest zum Teil
durch die hohen Phasengeschwindigkeiten der Wellen bei großem ∆TR erklären.
Ein weiterer Grund kann ein schnelleres Wellenwachstum bzw. ein schnellerer
Wellenzerfall durch größere Instabilität sein.

Vergleicht man die Kurven aus Abb. 3.5a und b, so erkennt man eine insgesamt
höhere Varianz der geopotentiellen Höhe bei 45◦N als bei 52◦N. Weiter zeigt
Abb. 3.5a ein größeres Wachstum als Abb. 3.5b, was sich durch die Lage des
Maximums der synoptischen Aktivität erklären lässt.
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Abbildung 3.5: Standardabweichung der Geopotentiellen Höhe in gpm bei 45◦N (oben)
und 52◦N (unten).
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3.3 Wellen in den mittleren Breiten
In diesem Abschnitt sollen die Wellenregime in den mittleren Breiten unter-
sucht werden, wie sie ab Regime b auftreten. Zunächst soll der Blickpunkt auf
die dominierende zonale Wellenzahl der Störungen im Geopotential auf der
500 hPa Fläche gerichtet werden. Zu diesem Zweck werden aus den täglichen
Geopotential-Feldern auf drei Breitengürteln um 45◦N die Wellenzahlspektren
geschätzt und gemittelt. Dafür werden die Spektren durch FFT aus ihren Au-
tokovarianzfunktionen gewonnen und mit einem Tukey-Fenster geglättet. Für
eine nähere Diskussion des Verfahrens zur Schätzung der Spektren sei hier auf
Abschnitt 2.6 und auf Jenkins und Watts (1968) verwiesen.

In Abb. 3.6 sind für ∆TR = 60 K und 190 K die über den Zeitraum von zehn
Jahren gemittelten Wellenzahlspektren aufgetragen. Außer den beiden DTEMP-
Läufen, die, wie in Abschnitt 2.2 erwähnt, mit einer spektralen Auflösung von
T21 gerechnet wurden, sind zwei Experimente mit jeweils gleichem ∆TR, aber ei-
ner Auflösung von T42, durchgeführt worden. Diese dienen dazu zu zeigen, dass
trotz der groben Auflösung des T21-Modells die Wellenstruktur der Atmosphäre
korrekt wiedergegeben wird. Wie zu sehen ist, ändert sich das Wellenzahlspek-
trum von ∆TR = 60 K bis ∆TR = 190 K deutlich. Während das Maximum der Vari-
anz des Geopotentialfeldes auf 500 hPa bei ∆TR = 60 K auf die Wellenzahl 6 fällt,
verschiebt sich das Maximum bei ∆TR = 190 K auf die Wellenzahl 3. Vergleicht
man dies mit dem Bodendruck (Abb. 3.3), so stellt man eine Übereinstimmung
des Maximums der Spektren mit der im Mittel vorhandenen Anzahl der synopti-
schen Systeme fest.

Das Spektrum des Bodendruckfeldes zeigt für den Wechsel von Regime b zu
Regime c, wie in Abb. 3.7 zu sehen ist, die gleiche Verschiebung der Varianz von
den hohen Wellenzahlen hin zu den niedrigen. Das Regime a (∆TR = 30 K) zeigt
in Abb. 3.3 einen polarumlaufenden Wellenzug der Wellenzahl 9. Entsprechend
findet man in Abb. 3.7 einen scharfen Peak bei Wellenzahl 9. Auf andere Wellen-
zahlen entfällt kaum Varianz. Anders ist dies bei Regime b und Regime c. Auch
wenn deutliche Maxima zu erkennen sind, verteilt sich die Varianz auf einen
größeren Wellenzahlenbereich. In Regime b (∆TR = 60 K) und in dem Übergang
von Regime b zu Regime c ist andeutungsweise ein zweites Maximum zu er-
kennen. Die große Bandbreite der Spektralschätzung lässt hier keine eindeutige
Trennung der Maxima zu. Die Spektralschätzung kann jedoch für das 500 hPa
Geopotential (Abb. 3.6) in der T42-Modellintegration das zweite Maximum bei
Wellenzahl 2-3 bestätigen. Das Nebenmaximum bleibt konstant auf Wellenzahl
2-3 bei einer Erhöhung von ∆TR. Das absolute Maximum verlagert sich jedoch
kontinuierlich hin zu den niedrigeren Wellenzahlen, bis in Regime c keine Tren-
nung der beiden mehr möglich ist.
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Abbildung 3.6: Varianz-Spektrum des 500 hPa Geopotentials um 45◦N aus dem DTEMP-
Experiment. Die gestrichelten Kurven zeigen Spektren aus Modellläufen mit T42-
Auflösung, die durchgezogenen Kurven Spektren mit T21-Auflösung.

Um die Wellenregime genauer zu untersuchen, als es mit der zuvor beschrie-
benen ad-hoc-Methode möglich ist, werden im Folgenden die Wellenzahl-
Frequenzspektren des 500 hPa Geopotentials untersucht.
Die Methode wird in Abschnitt 2.6.2 beschrieben und soll hier nicht näher
erläutert werden, stattdessen sei auf diesen Abschnitt und auf von Storch und
Zwiers (1999) verwiesen.
Abbildung 3.8 zeigt das Wellenzahl-Frequenzspektrum des 500 hPa Geopo-

tentials auf 52◦N. Die ostwärts wandernden Wellen des ∆TR = 60 K Laufs
(oben links) zeigen ein Maximum zwischen den Wellenzahlen fünf und sechs.
Vergleicht man dies mit Fraedrich und Böttger (1978), die unter anderem die
Wellenzahl-Frequenzspektrum des 500 hPa Geopotentials bei 50◦N für fünf Win-
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Abbildung 3.7: Varianz-Spektrum des Bodendrucks um 45◦N aus dem DTEMP-
Experiment.

ter (1972-1977) berechnet haben, so stellt man eine durchaus zufriedenstellende
Übereinstimmung fest. Wenn man ∆TR erhöht, erscheint das Maximum bei kleine-
ren Wellenzahlen (Abb. 3.8, zweite und dritte Spalte). Das Maximum bleibt dabei
aber immer in einer Periode von 7-10 Tagen, bei einer nur leichten Verschiebung
hin zu den kürzeren Perioden. Die retrograd wandernden Wellen (Abb. 3.8, rechte
Spalte) zeigen ein Maximum bei Perioden von mehr als 60 Tagen und bei sehr
niedrigen Wellenzahlen, d. h. bei Wellenzahl eins für ∆TR = 60 K und 190 K und
Wellenzahl 2-3 für ∆TR = 120 K.
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Abbildung 3.8: Frequenz-Wellenzahlspektrum der geopotentiellen Höhe des 500 hPa Ni-
veaus [gpm2] bei 52◦N. Die Spektren der prograd und retrograd wandernden Wellen sind
in der linken bzw. rechten Spalte wiedergegeben. Die erste Zeile zeigt das Spektrum den
DTEMP ∆TR = 60 K Lauf, die zweite das Spektrum für den ∆TR = 130 K Lauf und die
dritte das Spektrum für den ∆TR = 190 K Lauf.
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Abbildung 3.9: Zwei-Schicht-Modell.

3.4 Baroklinizität
Im letzten Abschnitt wurde beschrieben, wie sich bei einer Erhöhung der meridio-
nalen Temperaturgradienten die Wellenregime in den mittleren Breiten verstärkt
werden und zu kleineren Wellenzahlen streben. Daher soll nun untersucht werden,
inwiefern sich die Regimewechsel durch ein Standardmodell der baroklinen In-
stabilität erklären lassen. Als Standardmodell wird hier ein Zwei-Schicht-Modell
verwendet (siehe z.B. Phillips (1954), Holton (1992) oder Pedlosky (1987)). Es
gibt eine Vielzahl von ähnlichen Zwei-Schicht-Modellen. In dieser Arbeit wird
das Modell nach Holton (1992) verwendet.

Nach dem Zwei-Schicht-Modell hängt die Stabilität einer Störung eines west-
lichen Grundstroms von seiner vertikalen Scherung, der statischen Stabilität
sowie der Wellenlänge der Störung ab. Wellen, die kürzer sind als die kritische
Wellenlänge ΛK , bleiben für jede Stärke des thermischen Windes UT stabil. Für
Wellenlängen größer als ΛK tritt die Instabilität ab einem Grenzwert des thermi-
schen Windes

UG
T =

√

β2λ2

k4(4λ4− k4)
(3.1)

auf. Dabei ist k die zonale Wellenzahl, β der Meridionalgradient des Coriolispa-
rameters und

λ =
f 2

σs (∆p)2 (3.2)

eine Funktion der statischen Stabilität σs = −αd lnθ/dp und des Abstands der
beiden Schichten ∆p (Abb. 3.9). Die Wellenlänge ΛU , an der UG

T sein Minimum



44 Experiment mit stationärem Antrieb

hat, wird als instabilste Mode (most unstable mode) bezeichnet, da bei einer
Verstärkung des thermischen Windes bei dieser zuerst die Instabilität einsetzt.
Die beobachteten Wellenlängen sollten im Bereich von ΛU liegen, da diese bei
einer kontinuierlichen Erhöhung von UT zuerst wachsen und damit die Strömung
wieder stabilisieren. Andere Moden würden so stabil bleiben.

In DTEMP wird mit der Erhöhung von ∆TR das Temperaturfeld und damit auch
die statische Stabilität und die Baroklinizität verändert. Durch die stärkeren meri-
dionalen Temperaturgradienten bei einem größeren ∆TR wächst der Thermische
Wind zwischen zwei Schichten p0 und p1:

UT = −
R
f

∂T̂
∂y

∣
∣
∣
∣

p
ln

p0

p1
, (3.3)

wobei T̂ die mittlere Temperatur der Schicht zwischen p0 und p1 ist.

In Abbildung 3.10 ist anhand des zonal gemittelten meridionalen Temperaturgra-
dienten die Baroklinizität der Atmosphäre in Abhängigkeit von ∆TR dargestellt.
Die Baroklinizität ist für kleine ∆TR schwach und steigt mit ∆TR an. Das Ma-
ximum des meridionalen Temperaturgradienten wächst dabei deutlich stärker
als der Temperaturunterschied zwischen Pol und Äquator (vgl. Abb. 3.1). Das
Maximum verhält sich dabei von Regime b bis Regime c in etwa linear zu dem
vorgegebenen ∆TR. Für ∆TR = 60 K stimmt die Stärke des Gradienten gut mit
beobachteten Daten überein (Peixóto und Oort, 1992). Auf Grund der wachsen-
den Baroklinizität sollte die Strömung instabiler werden, was bedeutet, dass auch
Wellen mit Wellenlängen Λ >> ΛU wachsen können.

In Abb. 3.11 ist U G
T für die Schicht zwischen p0 = 750 hPa und p1 = 250 hPa

dargestellt. Die verschiedenen Linien geben die Stabilitätsbereiche für das Zwei-
Schicht-Modell mit den jeweiligen statischen Stabilitäten aus den DTEMP-
Integrationen mit ∆TR = 20, 30, 60, 130 und 190 K wieder. Wie zu erkennen ist,
verschieben sich sowohl ΛK als auch ΛU in Richtung der kleinen Wellenzahlen.
UG

T (ΛU) steigt dabei an. Die im Zuge der erhöhten ∆TR veränderte statische
Stabilität führt also im Zwei-Schicht-Modell zu einer leichten Stabilisierung der
baroklinen Moden.

Für ∆TR = 30, 60, 130 und 190 K ist in Abb. 3.11 der mittlere thermische Wind
zwischen p0 = 750 hPa und p1 = 250 hPa bei 47◦N in Abhängigkeit von der do-
minierenden Wellenlänge (s. Abschnitt 3.3) dargestellt. Da für ∆TR = 130 K zwei
Maxima im zonalen Spektrum des Bodendrucks zu erkennen sind (s. Abb. 3.7),
finden sich in Abb. 3.11 auch zwei Symbole für ∆TR = 130 K. Bei ∆TR = 30 K
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Abbildung 3.10: Meridionaler Gradient der zonal gemittelten Temperatur d[T ]/dy in
K/1000km. In a) bis e) sind die jeweiligen Gradienten aus den DTEMP-Läufen mit
∆TR = 20, 30, 60, 130 und 190 K dargestellt.



46 Experiment mit stationärem Antrieb

liegt das vorherrschende Wellenregime deutlich im stabilen Bereich. Die Wellen
können somit nicht durch barokline Instabilität erklärt werden. Die Wellenregime
bei ∆TR = 60 und 190 K liegen dicht an U G

T im instabilen Bereich. D.h. die
entsprechenden Wellenlängen sollten im Zeitmittel instabil sein. Dies wird im
Modell auch beobachtet: Sie befinden sich stets in einer Entwicklung.

Bei keinem der betrachteten ∆TR dominiert die Wellenlänge ΛU . Während für
∆TR = 60 K die beobachteten Wellen etwas kürzer sind als ΛU , sind sie für
∆TR = 130 und 190 K deutlich länger. Dies lässt sich nicht allein mit dem Zwei-
Schicht-Modell erklären. Es ist zu vermuten, dass dies zum Teil auf die im
Zwei-Schicht-Modell vernachlässigten nicht-linearen Effekte zurückzuführen ist.
Weiter können hier auch barotrope Prozesse von Bedeutung sein. Die Störun-
gen bei großen ∆TR zeigen eine hohe Phasengeschwindigkeit. Bei einer ent-
sprechenden horizontalen Scherung des Grundstroms kann es so zu barotropen
Instabilitäten kommen (siehe z.B. Pichler (1997)).
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Abbildung 3.11: Stabilitätsdiagramm der baroklinen Instabilität nach dem Zwei-Schicht-
Modell für die in DTEMP auftretenden Schichtungen. Die Linien zeigen für ∆TR = 30,
60, 130 und 190 K die Grenze des thermischen Windes U G

T (siehe Gl. (3.1)), an der die
Strömung mit der entsprechenden Wellenzahl instabil wird. Die Symbole stellen die in
DTEMP beobachteten dominierenden Wellenzahlen und thermischen Winde dar.
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3.5 Meridionaltransporte
In den vorangegangen Abschnitten sind die Regime, die sich aus den unterschied-
lichen Verteilungen der Heizraten ergeben, untersucht worden. Hier sollen nun
ihre Auswirkungen auf die meridionalen Transporte analysiert werden.

3.5.1 Wärmetransport
Auf Grund der unterschiedlichen Erwärmung der Atmosphäre in niedrigen und
hohen Breiten existiert ein meridionaler Temperaturgradient, der durch die von
der Zirkulation verursachten Wärmetransporte zum Teil ausgeglichen, d.h. ab-
geschwächt wird (siehe Abb. 3.1). Wie groß dieser Transport ist, hängt von den
Zirkulations-Regimen ab, die diesen verursachen. Dies wird schon aus Abb. 3.1
deutlich. In den verschiedenen Regimen führt die gleiche Erhöhung von ∆TR zu
einem unterschiedlich starken Anstieg der Temperaturdifferenz zwischen Pol und
Äquator ∆TPÄ.

Für fünf verschiedene Szenarien mit ∆TR = 20 K, 30 K, 60 K, 130 K und 190 K
ist in Abb. 3.12 der vertikal integrierte meridionale Wärmetransport durch die
transienten Störungen

Fe(H) = 2πa cosϕ
cp

g

Z 1

0
[(psv)

′
(T −Tg)

′
] dσ (3.4)

dargestellt. Das zonal symmetrische Regime bei ∆TR = 20 K (Abb. 3.12a) zeigt
so gut wie keinen Transport durch Eddies. Die kleinen Abweichungen von null in
den Tropen können durch den endlichen Mittelungszeitraum erklärt werden. Das
Wellenregime bei ∆TR = 30 K (Abb. 3.12b) zeigt einen Transport von maximal
0,6 PW (Peta Watt) fühlbarer Wärme zwischen 30◦ und 40◦. Mit der Erhöhung
von ∆TR verschiebt sich das Maximum polwärts bis auf 45◦ in ∆TR = 60 K
(Abb. 3.12c). Für eine weitere Erhöhung von ∆TR auf 130 K bzw. 190 K bleibt
das Maximum des Transportes nahezu konstant. Lediglich die Menge an Ener-
gie, die transportiert wird, steigert sich. Vergleicht man diese Ergebnisse mit
Auswertungen von Beobachtungen (Oort und Peixóto, 1983), so erkennt man
eine zufriedenstellende Übereinstimmung zwischen dem Modell bei ∆TR = 60 K
und der realen Atmosphäre. Das Maximum liegt zwar im Experiment mit zirka
4 PW knapp doppelt so hoch, wie die ungefähr 2.2 PW von Oort und Peixóto
(1983), zeigt jedoch eine deutlich bessere Übereinstimmung mit dem transienten
Energietransport aus EZMW-Analysen (Keith (1995), Abb. 1). Keith (1995) zeigt
zwar den gesamten transienten Energietransport der EZMW-Analysen, diese sind
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Abbildung 3.12: Vertikal integrierter meridionaler Wärmetransport durch die Störungen.
In a) bis e) sind die jeweiligen Transporte aus den DTEMP-Läufen mit ∆TR = 20, 30, 60,
130 und 190 K dargestellt.
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Abbildung 3.13: Vertikal integrierter meridionaler Wärmetransport durch die mittlere
Zirkulation. In a) bis e) sind die jeweiligen Transporte aus den DTEMP-Läufen mit
∆TR = 20, 30, 60, 130 und 190 K dargestellt.
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aber mit dem transienten Transport fühlbarer Wärme in PUMA vergleichbar,
da der Transport potentieller Energie sowie kinetischer Energie gegenüber dem
Transport fühlbarer Wärme klein sind (Oort und Peixóto, 1983) und in PUMA
der Transport von latenter Wärme gleich null ist.

Der Wärmetransport durch die mittlere Meridionalzirkulation

Fm(H) = 2πa cosϕ
cp

g

Z 1

0
[psv][T −Tg] dσ (3.5)

wird in Abb. 3.13 dargestellt. Wie in Abschnitt 2.5 diskutiert, ist die Impulsbilanz
in PUMA verletzt. Dieses Problem ist in allen Transporten durch die mittlere
Meridionalzirkulation erkennbar. Für den Transport fühlbarer Wärme hat dies zu
große und für die mittleren Breiten mit falschem Vorzeichen versehene Transporte
zur Folge (vgl. Peixóto und Oort (1992)).

3.5.2 Impulstransporte
Wie schon bei den Wärmetransporten beobachtet, verstärken sich die meridio-
nalen Transporte von zonalem Impuls bei einer Erhöhung von ∆TR. Der Impul-
stransport durch transiente Störungen

Fe(M) = 2πa cosϕ
1
g

Z 1

0
[(psv)

′u′
] dσ (3.6)

zeigt daneben (Abb. 3.14) auch, wie sich die Lage der transienten Störungen mit
∆TR ändert. Bei ∆TR = 30 K befindet sich das Maximum der Transporte bei
ca. 30◦. Für größere ∆TRverschiebt es sich nach 40◦ bis 45◦.

Der meridionale Impulstransport durch die mittlere meridionale Zirkulation

Fm(M) = 2πa cosϕ
1
g

Z 1

0
[psv][u] dσ (3.7)

zeigt, wie in Abb. 3.15 zu sehen ist, wieder deutlich das Problem der nicht ge-
schlossenen Impulsbilanz in PUMA.

3.6 Energetik
Wie in Abb. 3.2 auf Seite 33 zu sehen ist, führt ein größeres ∆TR zu einem An-
wachsen der VPE. Diese Energie kann dann in kinetische Energie der Störungen
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Abbildung 3.14: Vertikal integrierter meridionaler Impulstransport durch die Störungen.
In a) bis e) sind die jeweiligen Transporte aus den DTEMP-Läufen mit ∆TR = 20, 30, 60,
130 und 190 K dargestellt.
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Abbildung 3.15: Vertikal integrierter meridionaler Impulstransport durch die mittlere Zir-
kulation. In a) bis e) sind die jeweiligen Transporte aus den DTEMP-Läufen mit ∆TR = 20,
30, 60, 130 und 190 K dargestellt.
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Abbildung 3.16: Rate zwischen EKE und KE (durchgezogene Linie) und Rate zwischen
ZKE und KE (gestrichelte Linie).

EKE und kinetische Energie des zonalen Mittels der Strömung ZKE umgewandelt
werden. In Regime a ist die EKE praktisch gleich null. Dieser Umstand erklärt
sich aus der Tatsache, dass Regime a ein zonal symmetrisches Regime ist. Eine
Zunahme von ∆TR führt nur zu einer Zunahme von VPE. Diese führt dazu, dass
der AAM in Abb. 3.2 am schnellsten mit ∆TR wächst.

In den zonal asymmetrischen Regimen b und c, ist die EKE von null verschieden.
Die EKE (hier nicht dargestellt) ist, wie die gesamte kinetische Energie KE, ei-
ne monoton wachsende Funktion von ∆TR. Für das Verhältnis (EKE/KE) gilt dies
jedoch nicht. EKE/KE wächst nach Regime a und ist konstant in Regime c (durch-
gezogene Linie in Abb. 3.16). Während die Störungen wachsen, nimmt der Anteil
der Eddy-Kinetischen-Energie an der gesamten kinetischen Energie zu. So ist ein
immer kleinerer Teil der gesamten kinetischen Energie ZKE (gestrichelte Linie,
Abb. 3.16). Im Regime c kann die ZKE ihren Anteil an der KE halten.

Der AAM ist eng mit der ZKE verbunden. Daher sollte bei einer größeren ZKE
auch ein größerer AAM beobachtet werden. Die unterschiedliche Aufteilung der
KE in ZKE und EKE erklärt so die verschiedenen Wachstumsraten in Regime a,
Regime b und Regime c bezüglich ∆TR (Abb. 3.2). Sie erklärt jedoch nicht
die geringe Steigung in der Übergangsphase zwischen Regime b und Regime c.
Der Grund dafür scheint darin zu liegen, dass die Zirkulation in der Übergangs-
phase sehr irregulär ist und die Bewegungen stärker meridional orientiert sind
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(Abb. 3.3d, Seite 34). Der AAM ist ein Maß für die zonale Bewegung in der At-
mosphäre. Wenn mehr Energie in die meridionale Komponente geht, geht weniger
in die zonale. Daher wächst der AAM langsamer.





Kapitel 4

Experiment mit transientem Antrieb

In diesem Experiment sollen nun mögliche Hystereseeffekte und plötzliche
Regimewechsel untersucht werden. Dazu wird bei laufender Integration die
Restorations-Temperaturdifferenz ∆TR langsam erhöht bzw. gesenkt. Die Rate,
mit der ∆TR verändert wird, beträgt ein Kelvin pro 30 Tage. Auf Grund der tran-
sienten Änderung der Randbedingung ∆TR wird das Experiment im Folgenden

”TRANSDT“ genannt.

Da die hier betrachteten diagnostischen Größen der einzelnen Modellläufe
eine beträchtliche Variabilität aufweisen, wird TRANSDT als ein Ensemble-
Experiment aus jeweils 100 Integrationen für steigendes ∆TR sowie für sinkendes
∆TR durchgeführt. Es wird dadurch erreicht, dass die Mittelwerte der jeweiligen
Ensembles den Zustand der Atmosphäre repräsentieren können. Die beiden Teil-
experimente werden im Folgenden mit TRANSDT-A (∆TR wird angehoben) und
TRANSDT-B (∆TR wird verringert) bezeichnet. Die Ausführung der insgesamt
200 Modellintegrationen ist auch mit einem einfachen Modell wie PUMA sowohl
zeitlich als auch vom Speicherbedarf sehr aufwendig. Der betrachtete Parame-
terraum wird aus diesem Grund auf ∆TR = 60 K bis ∆TR = 160 K eingeschränkt.
Die Wahl dieses Bereiches ermöglicht es, die beiden Rossby-Regime und deren
Übergang zu untersuchen.

In Abb. 4.1 wird der AAM aus den Experimenten DTEMP und TRANSDT ver-
glichen. In grau ist hier eine einzelne Modellintegration aus dem TRANSDT-
Ensemble dargestellt. Die roten Punkte geben das Ensemblemittel für die Integra-
tionen, die mit niedrigem ∆TR beginnen wieder, die blauen das Ensemblemittel
der Integrationen, die mit hohem ∆TR beginnen. Zum Vergleich ist der relative
Drehimpuls aus dem DTEMP-Experiment mit abgebildet. Es ist zu erkennen,

57
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Abbildung 4.1: Relativer Drehimpuls aus den TRANSDT- und DTEMP-Modellläufen.
Die roten Punkte geben den Drehimpuls des Ensemblemittels mit niedrigem Start-∆TR an,
die blauen mit hohem, die schwarzen Rauten den relativen Drehimpuls aus dem DTEMP-
Experiment an. In grau ist ein einzelner TRANSDT-Modelllauf dargestellt.

dass sich der AAM in TRANSDT ähnlich verhält wie in DTEMP. In der Tat sind
die Unterschiede zwischen den einzelnen Ensemblemitteln von TRANSDT und
DTEMP sehr gering. Der AAM aus DTEMP liegt zumeist zwischen den beiden
Ensemblemitteln von TRANSDT. Die Ensemblemittel weichen in zwei Bereichen
(in Regime b und Regime c aus DTEMP) erkennbar von einander ab. Aus der
grauen Kurve in Abb. 4.1 ist zu erkennen, dass die Variabilität des AAM eines
einzelnen Modellaufs von mindestens gleicher Größe ist wie der Abstand der
beiden Ensemblemittel. Es ist daher zunächst einmal fraglich, ob der Unterschied
zwischen den beiden TRANSDT-Kurven statistisch signifikant ist. Aus diesem
Grund wird bei ∆TR = 70 K ein t-Test für die Ensemblemittel durchgeführt. Er
ergibt, dass die Hypothese, die beiden Mittelwerte seien gleich, auf einem Signi-
fikanzniveau von 99% zurückgewiesen werden muss.
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4.1 Unterschiedliche Zustände?
Wie im letzten Abschnitt festgestellt, unterscheiden sich die beiden Ensemble-
mittel des Drehimpulses statistisch signifikant. Daher soll nun die Zirkulation auf
den beiden Ästen anhand ihrer Ensemblemittel untersucht werden. Das DTEMP-
Experiment liefert dazu Vergleichswerte.

Der zonal gemittelte Bodendruck (Abb. 4.2) soll hier als ein erster Indikator für
Unterschiede zwischen den beiden TRANSDT-Teilexperimenten dienen. Wie in
Abb. 4.2a zu sehen ist, unterscheidet sich das zonal gemittelte Bodendruckfeld
für alle drei (Teil-)Experimente nur minimal. In den mittleren und hohen Breiten
sind die Unterschiede am deutlichsten ausgeprägt. Aus Abb. 4.2b und c geht her-
vor, dass der Bodendruck in TRANSDT-A in diesen Bereichen um bis zu 0,8 hPa
größer ist als in TRANSDT-B und DTEMP. DTEMP und TRANSDT-B unter-
scheiden sich deutlich weniger voneinander (Abb. 4.2d). Der Umstand, dass der
Bodendruck von TRANSDT-A in den mittleren Breiten höher ist, als in den an-
deren Experimenten gibt einen ersten Hinweis darauf, dass die Ferrelzelle etwas
schwächer ist.

Die Primärzirkulation ist, wie Abb. 4.3a zeigt, in allen drei Fällen sehr ähnlich. In
TRANSDT-A sind jedoch die polwärtigen Flanken des Jets schwächer ausgeprägt
als in TRANSDT-B (Abb. 4.3b) und DTEMP (Abb. 4.3c). Die äquatorwärti-
ge Seite des Jets in TRANSDT-A zeigt jedoch höhere Windgeschwindigkeiten
als in den beiden anderen Experimenten. Weiter zeigt TRANSDT-A, anders als
TRANSDT-B und DTEMP, im 100 hPa Niveau eine Ostströmung. Ähnlich dem
Bodendruck lässt sich auch beim Zonalwind eine größere Ähnlichkeit zwischen
DTEMP und TRANSDT-B feststellen als zwischen TRANSDT-A und einem
dieser beiden. Unterschiede zeigen sich aber auch hier. Bei TRANSDT-B sind
sowohl die Pol-Flanken des Jets als auch der äquatoriale Westwind im 100 hPA
Niveau stärker als in DTEMP.

Abbildung 4.4a zeigt eine nahezu vollständige Übereinstimmung der zonal ge-
mittelten Temperatur in TRANSDT und DTEMP. Unterschiede in der Tempe-
raturverteilung der drei Experimente bewegen sich im Zehntelkelvin-Bereich
(Abb. 4.4b-d). Die größten Abweichungen von bis zu 0,5 K finden sich hier na-
he der Zentren der Strahlströme, an den Äquator-Seiten der Strahlströme sowie
in den Polargebieten. Anders als beim zonal gemittelten Bodendruck und dem
zonal gemittelten Zonalwind sind die Unterschiede zwischen TRANSDT-A und
TRANSDT-B kleiner als die zwischen den einzelnen TRANSDT-Teilexperimenten
und DTEMP.
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Abbildung 4.2: Zonal gemittelter Bodendruck des Ensemblemittels in TRANSDT. Abb. a)
stellt den Bodendruck bei ∆TR = 70 K im aufsteigenden Ast (Kreise), den Bodendruck im
absteigenden Ast (Quadrate) und den Bodendruck aus dem DTEMP-Experiment (Kreuze)
bei ∆TR = 70 K dar. Die Abb. b), c) und d) zeigen die Differenzen zwischen dem Boden-
druck im aufsteigenden Ast und absteigenden Ast ([pTA]− [pTB]), dem aufsteigendem Ast
und DTEMP ([pTA]− [pD]) sowie dem absteigenden Ast und DTEMP ([pT B]− [pD]).
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Abbildung 4.3: Zonal gemittelter Zonalwind des Ensemblemittels in TRANSDT. Abb. a)
stellt den Zonalwind bei ∆TR = 70 K im aufsteigenden Ast (durchgezogene Kontu-
ren), den Zonalwind im absteigenden Ast (gestrichelt) und den Zonalwind aus dem
DTEMP-Experiment (punktiert) bei ∆TR = 70 K dar. Die Abb. b), c) und d) zeigen
die Differenzen zwischen dem Zonalwind im aufsteigenden Ast und absteigenden Ast
([uTA]− [uT B]), aufsteigendem Ast und DTEMP ([uTA]− [uD]) sowie absteigenden Ast
und DTEMP ([uT B]− [uD]).
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Abbildung 4.4: Zonal gemittelte Temperatur des Ensemblemittels in TRANSDT. Abb. a)
stellt die Temperatur bei ∆TR = 70 K im aufsteigenden Ast (durchgezogene Konturen),
die Temperatur im absteigenden Ast (gestrichelt) und die Temperatur aus dem DTEMP-
Experiment (punktiert) bei ∆TR = 70 K dar. Abb. b), c) und d) zeigen die Differenzen
zwischen dem Temperatur im aufsteigenden Ast und absteigenden Ast ([TTA]− [TTB]), auf-
steigendem Ast und DTEMP ([TTA]− [TD]) sowie absteigenden Ast und DTEMP ([TTB]−
[TD]).
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(a)

(b)

(c)

Abbildung 4.5: Stromfunktionen für a) TRANSDT-A, b) TRANSDT-B und c) DTEMP in
1010kg/s.
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Die Massenstromfunktion zeigt die mittlere Meridionalzirkulation. In Abb. 4.5
sind die Stromfunktionen für die Zirkulation in TRANSDT-A, TRANSDT-B und
DTEMP dargestellt. Auch hier zeigt sich die große Übereinstimmung zwischen
den Zirkulationen der Experimente. Es treten aber auch wieder kleine Unterschie-
de auf: TRANSDT-A (Abb. 4.5a) verfügt über eine etwas schwächere Ferrelzelle
als TRANSDT-B (Abb. 4.5b) und DTEMP (Abb. 4.5c).

Nachdem die Primär- und Sekundärzirkulation der einzelnen Experimente bei
∆TR = 70 K untersucht wurde, werden nun die Wellenregime begutachtet. Anders
als im DTEMP-Experiment ist es in TRANSDT nicht möglich, lange Zeitreihen
einer Variablen für ein festgelegtes ∆TR zu betrachten. Aus diesem Grund kann
die Zirkulation in TRANSDT nicht anhand von Wellenzahl-Frequenz-Spektren
untersucht werden. Stattdessen werden die Ensemblemittel der Spektren ver-
schiedener Variablen auf einzelnen Breitenkreisen betrachtet. Das Vorgehen ist
mit dem im Abschnitt 3.3 weitgehend identisch, mit dem Unterschied, dass in
TRANSDT die zeitlichen Mittel der Wellenzahlspektren durch Ensemblemittel
ersetzt werden.

Abbildung 4.6 zeigt die Wellenzahlspektren für TRANSDT und DTEMP bei
∆TR = 70 K. Im oberen Diagramm ist das Spektrum der geopotentiellen Höhe im
500 hPa Niveau bei 45◦N dargestellt, im unteren das Spektrum des Bodendrucks
bei der gleichen geographischen Breite. Das Spektrum für DTEMP liegt in beiden
Fällen fast ausschliesslich zwischen denen der beiden TRANSDT-Ensemble. Eine
Ausnahme bildet das Spektrum des Bodendrucks bei den Wellenzahlen kleiner
gleich zwei. Hier ist das Spektrum aus DTEMP größer. Insgesamt sind die Un-
terschiede zwischen den Spektra der Experimente sehr klein. Das Maximum des
Spektrums der geopotentiellen Höhe befindet sich bei allen drei Experimenten
zwischen den Wellenzahlen fünf und sechs. Im Gegensatz dazu ist bei den Spektra
des Bodendrucks eine leichte Verschiebung des Maximums von den hohen zu den
kleinen Wellenzahlen von TRANSDT-A über DTEMP bis zu TRANSDT-B zu
erkennen.
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Abbildung 4.6: Spektrum der geopotentiellen Höhe auf 500 hPa, 45◦N für
TRANSDT und DTEMP (oben). Spektrum des Bodendrucks bei 45◦N für TRANSDT und
DTEMP (unten). Die durchgezogen Linien zeigen jeweils TRANSDT-A, die gestrichelten
TRANSDT-B und die punktierten DTEMP.
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4.2 Regimewechsel
Wie im Kapitel 3 anhand des DTEMP-Experiments beschrieben, ändert sich das
vorherrschende Wellenregime b bei einer Erhöhung von ∆TR zu einen neuen Re-
gime c. Dabei durchläuft die Zirkulation eine Zwischenphase, die beim AAM zu
erkennen ist (Abb. 3.2). Das Experiment TRANSDT soll nun benutzt werden, um
diese Übergangsphase etwas genauer zu untersuchen. Wie in den vorangehenden
Abschnitten beschrieben, sind die Unterschiede zwischen den TRANSDT-Läufen
und dem DTEMP-Experiment klein. Dies ist auch eindrucksvoll in Abb. 4.1 zu
erkennen. Es spricht daher nichts dagegen, die aus TRANSDT gewonnenen Er-
kenntnisse über den Wechsel der Regime auf DTEMP zu verallgemeinern.

4.2.1 Drehimpuls und Energie
Um den Übergang zwischen den Regimen zu untersuchen, reicht es nicht aus, das
Ensemble-Mittel, wie z.B. in Abb. 3.2, zu betrachten. Daher werden in Abb. 4.7
für drei einzelne TRANSDT-A-Läufe der AAM und das Verhältnis der EKE zur
KE dargestellt. Wie in Abb. 4.1 zu erkennen ist, besitzt der AAM eine beträcht-
liche Varianz auf kurzen Zeitskalen. Dasselbe gilt auch für das Verhältnis der
kinetischen Energie der Störungen EKE zur gesamten kinetischen Energie KE.
Die beiden Größen werden hier aus diesem Grund mit einem 30-tägigen gleiten-
den Mittel geglättet. Auch nach dieser Glättung weist der AAM noch eine große
Variabilität auf. Die beiden Regime und der Übergangsbereich dazwischen lassen
sich gut erkennen. Es ist aber auf Grund der hohen Variabilität nicht möglich,
einen bestimmten Punkt auszumachen, an dem das eine Regime verlassen wird
bzw. das andere beginnt.

Wie in Abschnitt 3.6 dargestellt, lässt sich der Regimeübergang in dem Verhältnis
der kinetischen Energie der Störungen EKE zur gesamten kinetischen Energie KE
erkennen. In Abb. 4.7 ist daher neben dem AAM auch EKE/KE wiedergegeben.
Für EKE/KE ist die Variabilität noch stärker ausgeprägt als beim AAM. Daher
kann auch durch EKE/KE kein Wert für ∆TR bestimmt werden, an dem ein Regi-
mewechsel stattfindet.
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Abbildung 4.7: Vergleich des AAM (oben) und des Verhältnisses EKE zu KE (unten)
dreier einzelner TRANSDT-A-Läufe. Alle Zeitreihen sind mit einem 30-tägigen gleitenden
Mittel geglättet.
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4.2.2 Bodendruck
Die Abbildungen 4.8 und 4.9 zeigen die zeitliche Entwicklung des zonal gemit-
telten Bodendruckfeldes für die drei im vorangehenden Abschnitt betrachteten
TRANSDT-Einzelläufe und das Ensemblemittel. Alle Felder wurden mit einem
30-tägigen gleitenden Mittel geglättet. Keines der drei Einzelexperimente zeigt
einen eindeutigen Sprung von einem Regime zum anderen. In der Übergangspha-
se von Regime b zu Regime c kann jedoch beobachtet werden, wie sich in den
Polargebieten Zustände abwechseln, in denen hoher bzw. niedriger Bodendruck
dominieren.

In Abb. 4.9 ist zu sehen, wie der Übergang im Ensemblemittel vor sich geht. Der
Tiefdruckgürtel der mittleren Breiten wächst während Regime b Richtung Pol und
Äquator, wie anhand des 1000 hPa bis 1005 hPa Intervalls in Abb. 4.9 zu sehen
ist. In der Übergangsphase endet dieser Prozess, und das Minimums des Boden-
drucks verschiebt sich polwärts, während die subtropischen Hochdruckgürtel sich
ebenfalls in diese Richtung ausdehnen.
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Abbildung 4.8: Zeitliche Entwicklung des Bodendrucks in drei einzelnen TRANSDT-A-
Läufen.



PSfrag replacements
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Abbildung 4.9: Zonal gemitteles Ensemblemittel des Bodendrucks [hPa] im TRANSDT-
A-Experiment.



Kapitel 5

Orographie

Wie in Abschnitt 2.1 beschrieben, soll in diesem Kapitel untersucht werden, wel-
chen Einfluss Hindernisse auf den AAM haben. Zu diesem Zweck werden drei Ex-
perimente durchgeführt (siehe auch Tabelle 2.1). In den ersten beiden wird die Zir-
kulation durch ein 1,5 km bzw. 3 km hohes Gebirge in Nord-Süd Richtung gestört.
Im dritten Experiment wird ein Orographiedatensatz verwendet, um die realen
Kontinente und die Gebirge nachzustellen. Im Folgenden werden diese drei Expe-
rimente mit ORO1500, ORO3000 und REALORO bezeichnet. Wie im DTEMP-
Experiment wird in den Orographieläufen eine Integrationsdauer von zehn Jah-
ren verwendet. Die Experimente werden mit einer Äquinox-Konfiguration durch-
geführt (siehe Abschnitt 2.2.1). Auch die übrigen Modellparameter entsprechen
dem des DTEMP-Experimentes bei ∆TR = 60 K. Die Orographie-Experimente
werden deshalb mit der DTEMP-Integration bei ∆TR = 60 K verglichen. Diese
wird hier als Referenz bezeichnet.

5.1 Verwendete Orographien
Für die Experimente ORO1500 (Abb. 5.1, oben) und ORO3000 (Abb. 5.1, Mitte)
wird ein sich in Nord-Süd-Richtung erstreckendes Gebirge durch folgende Para-
metrisierung realisiert (Schneider, 2000):

z(λ,ϕ) = Z exp
(

−

[
(λ−λ0)

2

b2 +
(ϕ−ϕ0)

2

c2

])

(5.1)

Dies entspricht einer zwei-dimensionalen Gaußverteilung. Das Maximum wird
in den drei Experimenten auf λ0 = 45◦N und ϕ0 = 180◦ gelegt. Die Parameter
b = 11,5◦ und c = 28,125◦ geben an, in wieviel Grad Abstand die Höhe des
Gebirges H auf e−1 abgefallen ist.

71
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Abbildung 5.1: Die in dieser Arbeit benutzten Orographien: Oben ist die Höhenverteilung
im ORO1500-Experiment wiedergegeben, in der Mitte die des ORO3000-Experimentes
und unten die des REALORO-Experimentes.
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Abbildung 5.2: Der relative Drehimpuls in den Orographieläufen. In schwarz ist
der AAM des Referenz-Laufs dargestellt. Die relativen Drehimpulse für ORO1500,
ORO3000 und REALORO sind in blau, rot bzw. grün abgebildet.

Im Experiment REALORO (Abb. 5.1, unten) wird eine aus dem TerrainBase
Topographiedatensatz (siehe Anhang C, Seite 92) auf das in PUMA verwendete
Gitter interpolierte Orographie eingesetzt. Durch die Interpolation der Höhenda-
ten von einem 5’ × 5’ Gitter auf ein 5,625◦ × 5,625◦ Gitter ist die gewonnene
Orographie deutlich flacher als die reale. Weil es in diesem Experiment in erster
Linie um die Verteilung der Gebirge geht, wird die Abflachung der Orographie
nicht kompensiert.

5.2 Der Drehimpuls
Der relative Drehimpuls der Atmosphäre ist für die drei Orographie-Experimente
sowie für den Referenz-Lauf in Abb. 5.2 als Zeitreihe dargestellt. Der AAM ist
in den Orographieläufen etwas geringer als im Referenz-Lauf. In Tabelle 5.1 sind
die zeitlichen Mittelwerte und die Standardabweichung zusammengefasst. Wie
dort zu sehen ist, liegen die Mittelwerte der einzelnen Läufe im Bereich einer
Standardabweichung auseinander. Die Standardabweichung ist bei allen drei
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Experiment Mittelwert [1026kgm2/s] Standardabweichung [1024kgm2/s]

ORO1500 1,81 3,02
ORO3000 1,84 3,00
REALORO 1,78 3,01
Referenz 1,88 2,30

Tabelle 5.1: Mittelwerte und Standardabweichungen des AAM in den Orographie-
Experimenten und dem Referenz-Lauf.

Orographie-Experimenten fast identisch und liegt etwas über der Standardabwei-
chung des AAM im Referenz-Lauf.

Wie zu erwarten war, behindern Gebirge die zonale Strömung und sorgen so
für einen geringeren AAM. Es überrascht aber, dass der AAM im Experiment
ORO3000 größer ist als in ORO1500, in dem das Gebirge nur halb so hoch ist
und welches daher die zonale Strömung schwächer stören sollte. Um dies genauer
zu untersuchen, wird zunächst die zonale Komponente des Windes im 300 hPa
Niveau betrachtet. In Abb. 5.3 ist diese Größe für die drei Orographieexperimente
dargestellt. In Abb. 5.3a und b ist jeweils auf der Lee-Seite des Gebirges ein Jet
zu erkennen. Dieser ist für ORO3000 (Abb. 5.3b) deutlich stärker ausgeprägt als
für ORO1500 (Abb. 5.3a) und liegt etwas weiter südlich.

Neben dem Jet unterscheiden sich die ORO1500– und ORO3000-Experimente
auch in der Wellentätigkeit. In ORO1500 lässt sich im Gegensatz zu den anderen
Experimenten eine Dominanz der Wellenzahl 7 feststellen (siehe Abb. 5.5). Die
anderen Orographieexperimente zeigen zwar ebenfalls ein Maximum bei Wellen-
zahl 6,5 bis 7, besitzen aber deutlich mehr Varianz bei kleineren Wellenzahlen
als ORO1500. Im zonalen Spektrum der geopotentiellen Höhe von Experiment
ORO3000 ist ein weiteres, lokales Maximum zu erkennen, das bei der Wellenzahl
zwei liegt. Dieses lässt sich durch den kräftigen Trog erklären, der in Abb. 5.4b zu
sehen ist. Die ausgeprägte stationäre Welle in ORO3000 ist also offenbar für den
großen Anteil der langen Wellen an der Gesamtvarianz des Geopotentialfeldes bei
45◦N verantwortlich.

Das Experiment REALORO zeigt von allen drei Orographie-Läufen den ge-
ringsten relativen Drehimpuls. Dies ist überrascht nicht, da in REALORO die
zonale Zirkulation gleich durch mehrere Gebirgszüge gestört wird: Während in
ORO1500 und ORO3000 jeweils nur ein einzelnes Gebirge die Strömung in der
nördlichen Hemisphäre stört, finden sich in REALORO mit dem Himalaya und
den Rocky Mountains gleich zwei Hindernisse. Durch die Anden und das Ostafri-
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Abbildung 5.3: Zonale Komponente des Windes auf 300 hPa. Wiedergegeben werden die
Mittelwerte der Zeitreihen für ORO1500 (oben), ORO3000 (Mitte) und REALORO (un-
ten).
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Abbildung 5.4: Geopotentielle Höhe auf 300 hPa. Wiedergegeben werden die Mittelwer-
te der Zeitreihen für ORO1500 (oben), ORO3000 (Mitte) und REALORO (unten).
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Abbildung 5.5: Zonales Spektrum der geopoteniellen Höhe auf 500 hPa bei 45◦N für die
drei Orographie-Experimente sowie den Referenz-Lauf.

kanische Hochland wird in REALORO ausserdem die zonale Zirkulation auf der
Südhalbkugel beeinflusst, die in den anderen Orographie-Läufen ungestört ist.
Gut zu erkennen sind diese Störungen der zonalen Strömung und die Verstärkung
der Wirbeltätigkeit in der Standardabweichung der Geopotentiellen Höhe, die in
Abb. 5.6 dargestellt ist.

5.3 Drehimpulsbilanz

In Abschnitt 1.2.3 wird die Drehimpulsbilanz von PUMA ohne Orographie vor-
gestellt. Wie dort ausführlich diskutiert wurde, besteht bei PUMA ein Problem
mit der Erhaltung der Impulsbilanz, was sich aber durch die Vernachlässigung
des Omega-Terms in Gl. (1.7) kompensieren lässt (Abb. 2.3, Seite 23). Mit dieser
Einschränkung soll nun die Drehimpulsbilanz in den Orographie-Experimenten
untersucht werden.
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Abbildung 5.6: Nach Blackmon (1976) bandpass-gefilterte Standardabweichung der geo-
potentiellen Höhe auf 500 hPa für ORO1500 (oben), ORO3000 (Mitte) und REALO-
RO (unten).
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Abbildung 5.7: Drehimpulsbilanz für die drei Orographiexperimente. Die obere Abbil-
dung zeigt die Bilanz für ORO1500, die mittlere die Bilanz für ORO3000 und die untere
die Bilanz für REALORO. Die rote Linie stellt dabei den Reibungsterm, die schwarze die
Transportdivergenz und die blaue den Gebirgsterm dar.
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Abbildung 5.7 zeigt die Drehimpulsbilanz für die drei Orographie-Läufe. Im Ex-
periment ORO1500 resultiert aus dem Gebirgsmoment eine Senke für den Dre-
himpuls. Das Minimum befindet sich, übereinstimmend mit dem Maximum der
Erhebung, bei 45◦ nördlicher Breite. Bei ORO3000 ist das Minimum um zehn
Grad nach Süden verschoben. Dies kann mit dem im Vergleich zu ORO1500 wei-
ter nach Süden reichenden Leeseitentrog erklärt werden. In REALORO sorgt die
Orographie zwischen 40◦S und 35◦N für ein positives Drehmoment. In den mittle-
ren Breiten der nördlichen Halbkugel ist das Gebirgsdrehmoment negativ. In den
nördlichen hohen Breiten wird das Drehmoment wieder positiv. Vergleicht man
das Gebirgsdrehmoment in REALORO mit Messungen, so kann man eine rela-
tiv gute Übereinstimmung feststellen (Peixóto und Oort, 1992). Im Modell fehlt
lediglich in der südlichen Hemisphäre das schwache Minium zwischen 20◦ und
60◦.



Kapitel 6

Resümee

Wie in der Einleitung beschrieben, war es das Ziel dieser Arbeit, mehr über die
Abhängigkeit des relativen Drehimpulses der Atmosphäre und der allgemeinen
Zirkulation von den thermischen Einflüssen und dynamischen Randbedingungen
zu erfahren. In diesem Kapitel sollen nun die Ergebnisse dieser Arbeit zusam-
mengefasst, diskutiert und bewertet werden.

6.1 Der thermische Antrieb

In den Kapiteln 3 und 4 wird der Einfluss des thermischen Antriebs auf den
Drehimpuls untersucht. Wie anhand von Abb. 3.2 zu sehen ist, übt die unter-
schiedliche Heizung der Atmosphäre an verschiedenen Breiten eine sehr starken
Einfluss auf den relativen Drehimpuls aus. Anders als bei der kinetischen Energie
und der verfügbaren potentiellen Energie regagiert der relative Drehimpuls bei
unterschiedlichem Antrieb verschieden stark auf eine Änderung des Antriebs.
Wie im Kapitel 3 dargelegt, wird der AAM stark von dem vorherrschenden Zir-
kulationsregime beeinflusst. In dem betrachteten Parameterraum existieren drei
verschiedene Regime, die den AAM unterschiedlich beeinflussen. Die größten
Unterschiede ergeben sich dabei zwischen Regime a auf der einen und Re-
gime b und Regime c auf der anderen Seite. Regime a kann als zonalsymme-
trisches Regime am besten die VPE in eine zonale Strömung umsetzen (siehe
Abschnitt 3.6). Regime b und Regime c sind beides Wellenregime (Abb. 3.3),
deren auffälligster Unterschied die Größe ihrer Wirbel ist. Um nun genauer zu
untersuchen, worin sich die beiden Rossby-Regime unterscheiden und wie sich
dies auf den AAM auswirkt, werden in Kapitel 3 eine Vielzahl von diagnostischen
Größen untersucht.
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Als ersten augenscheinlichen Unterschied erkennt man dabei die unterschiedli-
che Größe der Wirbel in Abb. 3.3. Dies wird durch die Spektralanalyse in Ab-
schnitt 3.3 bestätigt. Das Wellenregime wechselt von Wellenzahl 6 bei ∆TR = 60 K
zu Wellenzahl 3 bei ∆TR = 190 K. Die Zeitskala, auf der die Wirbel dabei variie-
ren, bleibt dabei innerhalb der synoptischen Zeitskala von 6 bis 10 Tagen (siehe
Abb. 3.8). Die meridionale Zirkulation wechselt dabei von einem Zustand mit
drei Zellen pro Hemisphäre in einen Zustand mit nur zwei Zellen (Abschnitt 3.2).
Ein Vergleich des thermischen Windes in den verschiedenen Regimen mit einem
Zwei-Schicht-Modell der baroklinen Instabilität offenbart, dass für Regime b die
beobachtete Wellenlänge etwas unter der Wellenlänge des instabilsten Modes
ΛU , bei Regime c deutlich darüber liegt (Abschnitt 3.4). Dies deutet darauf hin,
dass in Regime c zunehmend nicht-lineare Prozesse eine Rolle spielen, die das
Zwei-Schicht-Modell nicht beinhaltet, da es ein linearisiertes Modell ist.

Die größeren Wirbel bewerkstelligen einen deutlich effektiveren meridionalen
Impuls- und Wärmetransport. Letzterer führt zu dem schwächeren Anstieg der
Äquator-Pol-Temperaturdiffernz mit zunehmendem ∆TR (siehe Abb. 3.1). Die-
se Ergebnisse decken sich mit den Beobachtungen, die Hunt (1979b) in ihren
Experimenten beobachtet. Hunt (1979b) erzeugt durch eine Erhöhung der Rotati-
onsrate Regime mit kleineren Wirbeln und durch ein Verringern der Rotationsrate
Regime mit größeren Wirbeln. Die Regime mit den großen Wirbeln sorgen dabei
für einen stärkeren Wärmetransport, der den meridionalen Temperaturgradienten
reduziert. In den Regimen mit kleinen Wirbeln ist das Gegenteil zu beobachten.

Um weitere Hinweise darauf zu finden, warum sich der AAM in den drei Regi-
men unterschiedlich verhält, wurde auch die Energetik der Regime untersucht. In
Abb. 3.2 auf Seite 33 ist zu sehen, dass sowohl die gesamte kinetische Energie, als
auch die verfügbare potentielle Energie im Gegensatz zum relativen Drehimpuls
sehr glatt mit ∆TR anwachsen. Das Verhältnis der zonal gemittelten kinetischen
Energie und der Energie der Störungen zur gesamten kinetischen Energie gibt
hier mehr Aufschluss. Es wurde gezeigt, dass die Anteile der zonalen Störungen
an der gesamten kinetischen Energie sich von Regime zu Regime unterscheiden.
In Regime b wächst der Anteil der EKE an der KE linear an. In Regime c bleibt
er hingegen nahezu konstant. Während mehr kinetische Energie in Wirbel geht,
nimmt der Anteil der ZKE an der KE ab. Der Absolutwert der ZKE nimmt dabei
trotzdem weiter zu. Wie in Abschnitt 3.6 beschrieben, ist der AAM eng mit der
ZKE verbunden. Dies hat zur Folge, dass bei einem schwächerem Anstieg der
ZKE der AAM ebenfalls langsamer ansteigt.

Ziel des Experiments TRANSDT war es, AAM und Regimewechsel bei einer
kontinuierlichen Änderung des thermischen Antriebs zu untersuchen. Zu diesem
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Zweck wurde das Modell in zwei Teilexperimenten TRANSDT-A und TRANSDT-
B integriert. Im ersten Fall wurde ∆TR beginnend bei 60 K alle 30 Tage um 1 K,
bis zu ∆TR = 160 K erhöht. Im zweiten Fall wird ∆TR von 160 K alle 30 Tage um
1 K abgesenkt. Aus diesen Experimenten ergeben sich zwei Zeitreihen für den
AAM (Abb. 4.1), die leicht von einander abweichen. In beiden Zeitreihen sind
die im DTEMP-Experiment beobachteten Regimewechsel zu erkennen. Da die
beiden TRANSDT-Kurven für den AAM statistisch signifikant auf einem Niveau
von 99 % voneinander abweichen, wird die Zirkulation der beiden TRANSDT-
Läufe bei ∆TR = 70 K miteinander und mit dem DTEMP-Lauf bei ∆TR = 70 K
verglichen. Verglichen werden der zonal gemittelte Bodendruck (Abb. 4.2), die
zonal gemittelte zonale Windkomponente (Abb. 4.3), die zonal gemittelte Tempe-
ratur (Abb. 4.4), die meridionale Massenstromfunktion (Abb. 4.5) und das zonale
Wellenzahlspektrum (Abb. 4.6). In allen betrachteten Fällen sind die Unterschiede
zwischen den drei Experimenten sehr klein. Die Werte für DTEMP liegen dabei
fast ausschließlich zwischen denen der TRANSDT-Experimente. TRANSDT-
A zeigt dabei durchgehend schwächere Zirkulationselemente. Bei TRANSDT-
B sind die selben Elemente hingegen etwas stärker. Qualitativ lässt sich jedoch
kein Unterschied zwischen den beiden Experimenten feststellen. Es ist daher an-
zunehmen, dass die beobachteten kleinen, nicht zufälligen Abweichungen durch
die Trägheit der Zirkulationsystem erklärt werden können. Es ist wahrscheinlich,
dass eine langsamere Änderung von ∆TR den Unterschied zwischen TRANSDT-
A und TRANSDT-B weiter verringern könnte. Ein Experiment zur Überprüfung
dieser These würde aber zu einem Aufwand an Rechenzeit führen, der nicht mehr
durch den zu erwartenden Erkenntnisgewinn zu rechtfertigen ist.

Die zweite Fragestellung, die mit dem TRANSDT-Experiment untersucht wurde,
ist, wie sich der Regimewechsel zwischen Regime b und Regime c vollzieht. Die
Analyse des AAM und EKE/KE aus einzelnen Integrationen aus dem TRANSDT-
A-Experiment zeigt einen durch hohe Variabilität überlagerten stetigen Übergang
zwischen den beiden Regimen. Es lässt sich weder feststellen, ob das Regime
plötzlich umschlägt, noch ob der Wechsel stetig vollzogen wird. Bei dem Ver-
gleich der drei Zeit-Breiten-Diagramme des Bodendrucks in Abb. 4.8 kann aber
beobachtet werden, das sich Zustände mit niedrigem Druck in den Polargebieten
mit solchen mit hohem Druck in der Übergangsphase abwechseln.

In Abschnitt 3.4 wurde gezeigt, dass in Regime b und Regime c offenbar unter-
schiedliche barokline Prozesse für die Wirbelbildung verantwortlich sind. In der
Zwischenphase treten sie offenbar beide auf. Die Atmosphäre ist daher offenbar

”ungeordneter“ und damit weniger zonal ausgerichtet. AAM kann so nur schwach
anwachsen und zeigt so die niedrigste Steigung innerhalb des betrachteten Be-
reichs für ∆TR.
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6.2 Orographie
Neben dem thermischen Antrieb und der internen Variabilität der Atmosphäre
beeinflussen die Gebirge die zonale Strömung der Luft und somit den relati-
ven Drehimpuls. Dieser Einfluss wurde in dieser Arbeit in Kapitel 5 untersucht.
Die drei Orographieexperimente, die einen einzelnen Berg in Nord-Südrich-
tung mit 1500 m (ORO1500) bzw. 3000 m Höhe (ORO3000) sowie die reale
Orographie (REALORO) implementieren, zeigen alle einen etwas geringeren
relativen Drehimpuls als der Referenzlauf aus dem DTEMP-Experiment. Ver-
glichen mit DTEMP sind die Veränderungen im AAM bei einer Änderung der
Orographie allerdings klein. Es ist also festzuhalten, dass Gebirge die zonale
Zirkulation in der Atmosphäre abschwächen. Überraschenderweise führt eine
Erhöhung der Barriere dabei nicht zwangsläufig zu einer Verringerung des AAM.
So weist das Experiment ORO3000 mit seinem 3000 m hohen Gebirge einen
um 3 · 1024 kgm2 s−1 höheren relativen Drehimpuls auf als ORO1500 mit sei-
nem 1500 m hohen Hindernis. Erklären lässt sich dieser Umstand durch den
stärkeren Jet auf der Lee-Seite des Gebirges, der zudem um ein paar Grad nach
Süden verschoben ist, was auf Grund des größeren Abstands zur Rotationsachse
ebenfalls den AAM erhöht (Abb. 5.3). Dieser Strahlstrom entsteht durch den
in ORO3000 stärker ausgeprägten und weiter nach Süden vordringenden Trog
(Abb. 5.4).

Die Drehimpulsbilanz lässt sich, wie in Abschnitt 2.5 beschrieben, unter der Ein-
schränkung betrachten, dass der Omega-Term in Gl. (1.7), Seite 9 vernachlässigt
wird (Abb. 2.3, Seite 23). Die Ergebnisse sind dementsprechend mit Vorsicht
zu betrachten. Die einzelnen Gebirge in ORO1500 und ORO3000 erzeugen
jeweils ein negatives Gebirgsdrehmoment und stellen somit eine Senke für den
relativen Drehimpuls dar. Bei ORO3000 liegt das Maximum des Drehmoments
um etwa 5◦ südlich vom Maximum der Erhebung, was durch den weiter nach
Süden reichenden Trog auf der Lee-Seite erklärt wird. In REALORO erkennt
man sowohl negative als auch positive Gebirgsdrehmomente. Verglichen mit ge-
messenen Drehmomenten zeigt REALORO eine relativ gute Übereinstimmung,
insbesondere, wenn man die Einschränkungen des Modells bezüglich horizontaler
und vertikaler Auflösung berücksichtigt.

Insgesamt gesehen stellen die Gebirge Hindernisse für die zonale Zirkulation
der Atmosphäre dar. Einzelne Gebirge in einer nach Osten gerichteten Strömung
stellen dabei eine Senke für den AAM dar. Für Orographien, in denen mehrere
Hindernisse auf demselben Breitenkreis existieren, lässt sich eine solche klare
Aussage nicht machen. Eine mögliche Erklärung dafür ist, dass die stationären
Wellen, die in Folge der Überströmung der einzelnen Gebirge entstehen, sich
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überlagern und so die Drehmomente verändern. Die Auswirkungen unterschied-
licher Orographien auf den relativen Drehimpuls werden auch in Stenzel und von
Storch (2004a) diskutiert.

6.3 Ergebnisse und Ausblick
Es war Ziel dieser Arbeit, die Abhängigkeiten des AAM vom thermischen Antrieb
und der Orographie zu untersuchen. Dabei stellte sich heraus, dass der AAM sehr
empfindlich auf eine Änderung des thermischen Antriebs reagiert. Je unterschied-
licher die Heizraten in den Tropen und den hohen Breiten sind, desto größer ist
auch der relative Drehimpuls. Der AAM lässt sich allerdings nicht direkt aus der
differentiellen Erwärmung herleiten, er ist vielmehr nur ein Maß für die Zonalität
der atmosphärischen Zirkulation. Diese wird von dem vorherrschenden Zirkula-
tionsregime bestimmt, welches wiederum vom thermischen Antrieb abhängt. In
dem in dieser Arbeit betrachteten Parameterbereich von 0K ≤ ∆TR ≤ 190K treten
drei verschiedene Regime auf: ein zonalsymmetrisches und zwei Rossby-Regime.

Das Hauptaugenmerk lag in dieser Studie darauf, zu bestimmen, worin sich die
beiden Rossby-Regime unterscheiden, so dass der AAM bei einer Veränderung
von ∆TR unterschiedlich stark reagiert. Den Schlüssel zum Verständnis für die
Unterschiede zwischen den beiden Rossby-Regimen liefert die Energetik: In Re-
gime c nehmen die Wirbel einen größeren Anteil an der gesamten kinetischen
Energie an als in Regime b. So wird im zweiten Rossby-Regime anteilig mehr
verfügbare potentielle Energie in EKE umgewandelt als in ZKE. Daraus folgt,
dass die mittlere zonale Strömung, die den Hauptanteil an der ZKE bildet, eben-
falls schwächer anwächst. Für den relativen Drehimpuls der Atmosphäre bedeutet
dies, dass er ebenfalls schwächer anwachsen muss, da er das globale Integral über
die mit dem Abstand zur Rotationsachse multiplizierten zonalen Strömung der
Atmosphäre ist (Gl. 1.2, Seite 8).

Neben ihrer Bedeutung für den relativen Drehimpuls der Atmosphäre sind die
unterschiedlichen Regime, die sich aus der Veränderung des thermischen Antriebs
ergeben, selbst ein interessantes Ergebnis dieser Arbeit und werden auch ausführ-
lich in Stenzel und von Storch (2004b) diskutiert. Vergleicht man die Ergebnisse
der Experimente dieser Arbeit mit numerischen Experimenten, in denen die Ro-
tationsperiode der Erde verändert wird (Hunt, 1979b), so erkennt man ähnliche
Änderungen der Zirkulationsregime in den mittleren Breiten. Die Ursachen für
die Regimewechsel sind allerdings unterschiedlich. Hunt (1979b) ändert mit der
Rotationsgeschwindigkeit auch die Corioliskraft. Dadurch wird die Größe der
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Wirbel verändert. Der Umstand, dass im Fall kleiner Wirbel ein großer und im
Fall großer Wirbel ein kleiner meridionaler Temperaturgradient beobachtet wird,
lässt darauf schließen, dass die großen Wirbel Wärme effektiver transportieren.
In dieser Arbeit wird hingegen der Temperaturgradient mit Hilfe der differenti-
ellen Erwärmung verstärkt, so dass die Atmosphäre mit stärkeren meridionalen
Wärmetransporten reagiert. Diese Transporte werden durch größere und effekti-
vere Wirbel erreicht, wie sie in ähnlicher Art von Hunt (1979b) gefunden werden.
Abweichend von den Ergebnissen, die Hunt (1979b) für die Veränderung der
Rotationsrate erhält, kann hier bei der Änderung des thermischen Antriebs keine
Verbreiterung oder Schrumpfen der Hadleyzelle beobachtet werden. Die Breite
der Hadleyzelle wird also in erster Linie durch die Rotationsrate der Erde be-
stimmt. Der thermische Antrieb hat nur wenig Einfluss.

Beim Vergleich des DTEMP-Experiments mit den Experimenten von Rind (1998)
muss beachtet werden, dass sich die Art, wie der thermische Antrieb variiert wird,
unterscheidet. Während in DTEMP der thermische Antrieb durch ein in ϕ und
σ variierendes Feld verwirklicht wird, wird der Antrieb bei Rind (1998) nur an
der unteren Grenze der Atmosphäre mit Hilfe der SST verändert. Die Änderung
des Antriebs ist in DTEMP zonal symmetrisch, bei Rind (1998) nicht. Bei Rind
wird das Forcing nur leicht geändert. Trotz dieser Unterschiede lassen sich in
beiden Experimenten vergleichbare Ergebnisse beobachten. Insbesondere erkennt
man eine Zunahme der Wirbelaktivität bei erhöhten meridionalen Temperatur-
gradienten und eine Abnahme der Wirbelaktivität bei verringerten meridionalen
Temperaturgradienten. Da aber (siehe oben) die Amplitude der SST-Änderungen
klein ist, können bei Rind (1998) keine Regimewechsel beobachtet werden. Weiter
ist zu beachten, dass durch die Variation der meridionalen SST-Gradienten auch
der Land-Ozean-Temperaturgradient verändert wird. Die beobachteten Änderun-
gen der Zirkulationen müssen auch als Resultat dieser Randbedingung gesehen
werden.

Geisler et al. (1983) variieren den thermischen Antrieb stärker als dies Rind
(1998) tut. Allerdings konzentrieren sie sich auf das untere Ende des in dieser
Arbeit verwendeten Parameterbereichs. Geisler et al. untersuchen das zonal sym-
metrische und das reguläre Wellenregime. Sie können in ihren Experimenten kein

”oberes symmetrisches Regime“ produzieren, wie sie in Laborexperimenten mit
rotierenden Flüssigkeiten auftreten (siehe z.B. Fultz et al. (1959)). In dieser Ar-
beit ist es gelungen zu zeigen, dass eine vergleichbare Abnahme der dominanten
Wellenzahl bei irregulären Wirbeln auftritt. Es kann hier allerdings auch kein

”oberes symmetrisches Regime“ innerhalb eines vernünftigen Parameterbereichs
gefunden werden. Ein einzelnes Experiment außerhalb DTEMP mit ∆TR = 350 K
zeigt aber, dass auch Wellenregime mit der Wellenzahl 2 möglich sind. Die Wind-
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geschwindigkeiten, die in diesem Experiment beobachtet werden, sind extrem.
Daher erscheint es nicht sinnvoll, ∆TR weiter zu erhöhen. Die Grenzen, in denen
PUMA realistische Ergebnisse liefern kann, würden so überschritten.

Durch das Experiment TRANSDT konnte gezeigt werden, dass bei den Über-
gängen zwischen den Regimen b und c keine echten Hystereseeffekte auftreten.
Die Unterschiede beim AAM in den Experimenten TRANSDT-A und TRANSDT-
B (Abb. 4.1, Seite 4.1) waren allein auf die Trägheit des Systems zurückzuführen,
wie in Abschnitt 4.1 dargelegt wurde. Die Ergebnisse unterscheiden sich darin
von denen, die Fultz et al. (1959) durchgeführt haben. Der Übergang zwischen
den Regimen b und c verläuft fließend. In dieser Phase treten sowohl Wirbel des
in Regime b vorherrschenden Typs als auch des in Regime c vorherrschenden
Typs auf. Je nachdem, wie groß ∆TR ist, sind sie von unterschiedlich großer
Bedeutung für die allgemeine Zirkulation.

Gebirge behindern die zonale Zirkulation und vermindern so auch den relati-
ven Drehimpuls der Atmosphäre. Der Zusammenhang zwischen Orographie und
AAM ist dabei allerdings nicht linear. Dies wird offensichtlich durch den Ver-
gleich der Experimente ORO1500 und ORO3000. Als Ursache dafür kommen die
unterschiedlichen Einflüsse der Lee-Seiten-Tröge auf den Jet sowie veränderte
Wirbel-Zonalstrom-Interaktion bei unterschiedlich großer Anregung von transi-
enten Wirbeln in Frage. Wie in den Experimenten ORO1500 und ORO3000 zu
erkennen ist, bildet ein einzelnes Gebirge in einer westlichen Strömung eine
Senke in der Drehimpulsbilanz. Liegen aber mehrere Gebirgszüge auf einem
Breitenkreis hintereinander, wie dies bei REALOROder Fall ist, so kann die
Interaktion der durch die Gebirge entstehenden Wellen zu einem gesamten Ge-
birgsdrehmoment führen, das gleich null bzw. positiv ist.

Die Experimente, die in dieser Arbeit präsentiert wurden, sind stark idealisiert. Sie
stellen somit nicht die vollständige Reaktion der Atmosphäre auf die Veränderung
des Antriebs und der Orographie nach. Es wäre interessant einige der Experimente
mit einem umfassenderen Modell, wie dem PUMA Nachfolger Planetsimulator,
zu wiederholen und zu überprüfen, inwiefern die Rückkopplungen durch die
erweiterten physikalischen Prozesse die Ergebnisse beeinflussen. Trotz dieser
Einschränkungen lassen sich die Ergebnisse auf Grund der Verwendung der
primitiven Gleichungen als realistische Reaktion des dynamischen Systems der
Atmosphäre auf den veränderten Antrieb und Randbedingungen interpretieren.

In dieser Arbeit wurde ein starker Zusammenhang zwischen relativem Drehim-
puls und dem Wellenregime der mittleren Breiten festgestellt. Daraus lässt sich
ableiten, dass gemessene Veränderungen des AAM als Hinweise für Änderungen
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der Zirkulation der mittleren Breiten im Zuge eines Klimawandels interpretiert
werden können.

Die Erkenntnisse über Regimeübergänge, die in Folge der Änderung des ther-
mischen Antriebs auftreten, können für die Interpretation von paläoklimatischen
Änderungen benutzt werden. Ein Beispiel dafür ist die weiträumige Vereisung der
hohen Breiten, die dort zu einer gesteigerten Albedo führt. Dies hat, trotz einer
niedrigeren globalen Durchschnittstemperatur, eine Verstärkung der Unterschiede
in der Heizrate zwischen hohen Breiten und Tropen zur Folge. Der thermische An-
trieb würde so verstärkt. Die Experimente, die in dieser Arbeit präsentiert wurden,
zeigen, dass eine Verstärkung des thermischen Antriebs zu größeren und stärke-
ren Wirbeln führt. Diese Wirbel transportieren mehr Wärme polwärts, was ei-
ner weiter äquatorwärts voranschreitenden Vereisung entgegenwirkt. Eine solche
negative Rückkopplung könnte eine vollständige Vereisung der Erde verhindern
(Poulsen et al., 2002).



Anhang A

Symbole, Konstanten und
Abkürzungen

a = 6.371.000m Erdradius
AAM Relativer atmosphärischer Drehimpuls
α = 1/ρ Spezifisches Volumen
β = d f/dy Meridionalgradient des Coriolisparameters
cp Spezifische Wärme trockener Luft bei konstantem Druck
CX Kreuzkovarianz
EZMW Europäisches Zentrum für Mittelfristige Wettervorhersage
ϕ geographische Breite
f = 2Ωsinϕ Coriolisparameter
FT Fouriertransformation
g = 9,81m s−2 Erdbeschleunigung
k Zonale Wellenzahl [1/m]
KE Gesamte kinetische Energie
Ko Kospektrum
λ Geographische Länge
λ Stabilitätsfunktion im Zwei-Schicht-Modell
ΛK Kritische Wellenlänge
ΛU Wellenlänge des instabilsten Modes
MΩ Ω-Drehimpuls der Atmosphäre
Mr Relativer Drehimpuls der Atmosphäre
Mtotal Gesamter Drehimpuls der Atmosphäre
µ = sinϕ Sinus der geographischen Breite
ν Frequenz
Pm

l (µ) Assoziierte Legendre-Funktionen
p Luftdruck
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ps Luftdruck am Boden
Q Quadraturspektrum
ρ Luftdichte
R Gaskonstante trockener Luft
SHK Südhalbkugel
σs = −α d lnθ/dp Statische Stabilität
SST Sea surface temperature – Ozeanoberflächentemperatur
θ = T (1000hPa

p )(R/cp) Potentielle Temperatur
∆TR Pol-Äquator-Differenz der Restorationstemperatur am Boden
U = ucosϕ Skalierte zonale Komponente der Windgeschwindigkeit
UT Thermischer Wind
u Zonale Komponente der Windgeschwindigkeit
V = vcosϕ Skalierte meridionale Komponente der Windgeschwindigkeit
v Meridionale Komponente der Windgeschwindigkeit
VPE Verfügbare potentielle Energie
Y m

l (µ) Kugelflächenfunktion
Ω Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation



Anhang B

Konfiguration von PUMA

∆TR 60 K
∆TNS 0 K
τF (0,0,0,0,1) Tage
τr 15 Tage, in allen Schichten
dtrop 12000 m
dttrp 2 K
alr 0,0065 K/m

Tabelle B.1: Standardkonfiguration von PUMA
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Anhang C

Fremde Datensätze

Zur Erstellung dieser Arbeit wurden folgende Fremddatensätze verwendet:

• TerrainBase
Topographiedatensatz vom National Geophysical Data Center der NOAA
der USA
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2.1 Durchgeführte Experimente . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 14
2.2 Definition der Variablen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 17

5.1 Mittelwerte und Standardabweichungen des AAM in den Orographie-
Experimenten und dem Referenz-Lauf. . . . . . . . . . . . . . . . 74

B.1 Standardkonfiguration von PUMA . . . . . . . . . . . . . . . . . 91

95





Literaturverzeichnis

Acker, T. L., L. E. Buja, J. M. Rosinski und Truesdale 1996. User’s guide to
NCAR CCM3. NCAR.

Blackmon, M. L. 1976. A Climatological Spectral Study of the 500 mb Geo-
potential Height of the Northern Hemisphere. Journal of the Atmospheric
Sciences, Band 33, 1607–1623.

Boer, G. J. 1990. Earth-Atmosphere Exchange of Angular Momentum Simulated
in a General Circulation Model and Implications for the length of Day. Journal
of Geophysical Research, Band 95 (D5), 5511–5531.

de Viron, O., J. O. Dickey und S. L. Marcus 2002. Annual atmospheric tor-
ques: Processes and regional contributions. Geophysical Research Letters,
Band 29 (7). DOI 10.1029/2001GL013859.

Del Genio, A. D. und R. J. Suozzo 1987. A comparative study of rapidly and
slowly rotating dynamical regimes in a terrestrial general circulation model.
Journal of the Atmospheric Sciences, Band 44, 973–986.

Deland, R. J. 1964. Travelling Planetary Waves. Tellus, Band 16 (2), 271–273.

Doms, G., J. Steppeler und G. Adrian 2002. Das Lokal-Modell LM. Promet,
Band 28 (3/4), 123–128.

Eliassen, A., B. Machenhauer und E. Rasmussen 1970. On a numerical method
for integration of the hydrodynamical equations with a spectral representation
of the horizontal fields. Technischer Bericht 2, Institute for Theoretical Meteo-
rology, Copenhagen University, Copenhagen.
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Oort, A. H. und J. Peixóto 1983. Global angular momentum and energy balance
requirements from observations. Adv. Geophys., Band 25, 355–490.

Orszag, S. A. 1970. Transform Method for the Calculation of Vector-Coupled
Sums: Application to the Spectral Form of the Vorticity Equation. Journal of
the Atmospheric Sciences, Band 27, 890–895.

Pedlosky, J., Geophysical Fluid Dynamics. (Springer Verlag, 1987), 2. Auflage.
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