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Zusammenfassung

Die Arktis und der subpolare Nordatlantik bilden mit ihren komplexen Mechanismen und Riick-
kopplungen eine wichtige Komponente unseres Klimasystems. Aufgrund der geringen Beob-
achtungsdichte und der niedrigen Auflosung globaler Klimamodelie, bietet sich der Einsatz hé-
her auflésender regionaler Klimamodelle an.

Das hier verwendete regionale Klimamodelt (REMQ) basiert auf dem fritheren Wettervorhersa-
gemodell EM des Deutschen Wetterdienstes {DWD) und wurde am Max-Planck-Institut fiir Me-
tecrologie (MPIfM) in Hamburg weiterentwicklt. Fiir die Simulation subskaliger Prozesse ste-
hen zwei Satze physikalischer Parametrisierungen zur Verfiigung — die urspriinglich verwende-
te DWD-Physik und die ECHAMA4-Physik des MPIfM. Der dynamische Teil ist in beiden Fillen
identisch.

REMO wird zunichst an das neue Untersuchungsgebiet angepasst. Die neue Konfiguration
beriicksichtigt bei einer horizontalen Auflésung von 0.5° x 0.5° und 145x 121 Gitterpunkten
die gesamte Arktis und den Nordatlantik bis etwa 40° N. Mit DWD- und ECHAM4-Physik im
Vorhersage- und Klima-Mode werden unterschiedliche Zeitraume simuliert. Als Antriebsdaten
werden die NCEP/NCAR-Reanalysen mit einer zeitlichen Auflosung von 6 Stunden verwendet.

Da REMO bisher nur in gemiftigtem Klima eingesetzt wurde, steht der Test des Modells un-
ter den extremen Bedingungen der hohen Breiten im Vordergrund. Beim Vergleich mit Schiffs-
beobachtungen aus der Labrador-See liegt REMO deutlich dichter an den Messungen als die
Antriebsdaten. Unrealistisch hohe Feuchten in den Reanalysen sind vermutlich die Ursache
erhohter simulierter Niederschlage. Gemessene Fliisse fithlbarer Warme werden bei starken
Ozean-Atmosphire Wechselwirkungen von NCEP/NCAR und REMO deutlich iiberschétzt.

In weiteren Simulationen im Klima- und Vorhersage-Mode mit den ECHAM-4 Parametrisie-
rungen wird REMO mit gemessenen Gberflachentemperaturen und Niederschlagsfeldern ver-
glichen. Wihrend man bei den Niederschlagsverteilungen der NCEP/NCAR-Reanalysen unrea-
listische spektrale Muster im Bereich der Arktis beobachten kann, treten diese in REMO nicht
mehr auf.

In einer Sensitivitiitsstudie wird der Einfluss erhdhter Oberflichenrauigkeit an der Eisrandzo-
ne untersucht. Ensemble-Experimente zeigen, dass die hohe interne Variabilitét die Signale der
verindertten Rauvigkeit iberlagert, was hauptséchlich auf das groBe Modellgebiet und den da-
mit verbundenen geringen Einfluss der Randdaten zuriickgefithrt wird.

Insgesamt erweist sich REMO als niitzliches Werkzeug fiir ein besseres Verstandnis der Prozes-
se im Bereich der Arktis und des Nordatlantiks. Eine weitere Anpassung der Parametrisierun-
gen ist jedoch notwendig. Weitere Klimakomponenten wie z.B. Kryosphire und Ozean miissen
beriicksichtigt werden, um die Wechselwirkungen und Prozesse der Klimasubsysteme in ihrer
Komplexitit realistisch beschreiben zu kénnen.
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Summary

The Arctic and the subpolar region of the North Atlantic with their complex net of mechanisms
and feedbacks play an important role in the climate system. Because of the sparse cbservations
and the low resolution of the global models the high-resolution regional climate model REMO
provides an improved tool to investigate arctic processes.

REMO is based on the former numerical weather prediction model EM of the German Wea-
ther Service (DWD) and was further developed at the Max-Planck-Institute for Meteorology
(MPIfM) in Hamburg. It has two different parameterization schemes — the original one called
DWD-physics and additionally the ECHAMA4-physics from MPIfM. The dynamical scheme is in
both cases identical.

In a first step REMO is adapted to the new domain. This configuration covers the Arciic and
the North Atlantic down to 40° N with 2 horizontal resolution of 0.5° x 0.5° and 121 x 145 grid
points. Different periods are simulated with DWD- and ECHAMA4-Physics in forecast- as well as
in climate-mode. Lateral houndary conditions are taken from NCEP/NCAR-reanalysis.

Comparing REMO with ship observations in the Labrador Sea yields a better correspondence
than the reanalysis data. Simulated precipitation is overestimated most probably due to un-
realistic high humidity in the NCEP/NCAR-reanalysis. Observed sensible heat fluxes are much
lower than the REMO and NCEP/NCAR simulated fiuxes.

REMO simulations in climate- and forecast-mode with ECHAM4-parameterizations are com-
pared with measured surface temperatures and precipitation distributions. While there are nu-
merically generated spectral spikes in the NCEP/NCAR precipitation fields in the Arctic, they
are not found in the REMO results.

In a sensitivity study the impact of higher surface roughness in the marginal ice zone is inves-
tigated. Ensemble experiments show the high internal variability masking any signals due to
the changed roughness length. This high internal variability is mostly due to the large model
domain and the corresponding a low influence of the lateral boundary conditions.

Overall, REMO has proved to be a useful tool for a better understanding of the processes in the
Arctic and the North Atlantic. Further adjustment of the parameterizations seems to be necessa-
ry. Other components of the climate system have to be considered to successfully describe the
complex feedbacks and processes of the climate subsystems.
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1. Einleitung

Die Arktis und der subpolare Nordatlantik haben eine herausragende Bedeutung fiir
das Klirna unserer Erde. Die Entschliisselung der komplexen Wechselwirkungen und
Prozesse in der Atmosphire, an Land, i Ozean sowie in der Kryo- und Biosphére sind
die Basis fiir ein besseres Verstindnis unseres Klimasystems. Beobachtungen und Mo-
dellergebnisse zeigen, wie sensitiv das Klima der hohen Breiten auf anthropogene Kli-
maverinderungen reagiert (z.B. Serreze et al., 2000).

Trotz der wichtigen Rolie der Arktis im Klimasystem sind bis heute die Kenntnisse iiber
die Prozesse und Wechselwirkungen unvolistindig. Dies beruht hauptsichlich auf der
geringen Beobachtungsdichte in den hohen Breiten. Die unwirtlichen polaren Land-
flichen sind nur diinn besiedelt, und im Arktischen Ozean werden erst seit Beginn der
achtziger Jahre flichendeckende, kontinuierliche Messungen meteorologischer Para-
meter wie Oberflichentemperatur und Bodendruck durchgefiihrt. Schiffsmeldungen
sind aus dem zentralen Arktischen Ozean nur von den wenigen wissenschaftlichen Ex-
peditionen und wihrend der kurzen schiffbaren Periode im Sommer in Kiistenndhe
von Handelsschiffen verfiighbar. Anders als in den mittleren Breiten siehen kaum Ver-
tikalprofile der Atmosphire aus Radiosondendaten zur Verfiigung. Satellitengestiitzte
Messungen kdnnen nur eingeschrinkt eingesetzt werden. Im Sommer lassen sich bei-
spielsweise aufgrund dhnlicher Signaturen offene Wasserflichen und Schmelztiimpel
auf dem Eis kaum unterscheiden, was z.B. verlassliche Aussagen iiber Meereiskonzen-
tration in diesem Zeitraum erschwert. Der Groteil des Niederschlags fallt in den Po-
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largebieten als Schnee. Dies erschwert die Niederschlagsmessungen, da zusitzliche Ef-
fekte wie Schneedrift und Akkumulation zu beriicksichtigen sind.

Auch die Prozesse im subpolaren Nordatlantik spielen eine wichtige Rolle im globalen
Klima. Im Bereich der Labrador- und Gronland-See sind tiefreichende Absinkprozesse
im offenen Ozean zu beobachten, die eng mit Vorgingrn in der Atmosphére und Kryo-
sphire verkniipft sind. So hat z.B. der Siwassereintrag, insbesondere abschmelzen-
des Meereis, einen groRen Einfluss auf die Stabilitit der Deckschicht in dieser Region.
Meereismodelle wiederum, mit denen der Eisexport aus der Arktis abgeschitzt werden
kann, sind auf einen realistischen atmosphérischen Antrieb mit relativ kieinem Fehler
angewiesen (Fischer und Lemke, 1994).

Aber wie erhiilt man grofriaumige meteorologische Informationen fiir Regionen mit ge-
ringer Datendichte? Globale Modelle der allgemeinen Zirkulation (engl. general circu-
lation model - GCM) kbnnen in dieser Situation eine sinnvolle Alternative bieten. Sie
sind in der Lage, vorhandene Daten iiber bekannte physikalische Beziechungen zu ei-
nem konsistenten Datensatz zu verkniipfen. Zudem lassen sich mit ihnen auch Klima-
dnderungen untersuchen.

Klima kann als mittleres Verhalten der Subsysteme iiber einen lingeren Zeitraum ver-
standen werden. Deutlich zu trennen davon ist die Variabilitat auf einer Zeitskala von
Tagen, die als ,Wetter” bezeichnet wird und statistisch auch als hochfrequentes Rau-
schen auf dem Klimasignal interpretiert werden kann. Die dynamischen Prozesse, die
diesem ,statistischen Rauschen” zu Grunde liegen, haben jedoch einen entscheiden-
den Einfluss auf die langzeitliche Variation im Klimasignal. Aufgrund der nichtlinearen
Prozesse in der Aunosphire nimmt die Vorhersagbarkeit bereits nach wenigen Tagen
stark ab (z.B. Lorenz, 1963). Es besteht jedoch die Méglichkeit, mit einem globalen Kli-
mamodell die Statistik eines zukiinftigen Klimazustands vorherzusagen. Die zunichst
nur in der numerischen Wettervorhersage verwendeten GCMs werden deshalb mit leis-

tungsfihigeren Rechnersystemen immer hiiufiger auch fiir Klimasimulationen einge-
setzt.

Ftif riumliche und zeitliche Auflssung, modellierte Prozesse, Simulationsdauer und
GriRe des Modellgebietes sind die verfiigbaren Computerressourcen ein limitierender
Faktor. Alternativ bietet sich der Einsatz eines regionalen Modells (engl. limited area

mod_el - LAM) an. Zu Gunsten einer hiheren Auflosung wird das Modellgebiet auf eine
bestimmte Region begrenzt.

Da LAMs seitliche Randbedingungen benétigen, werden sie in globale Daten (Analysen
older GCMs) eingebettet (engl. nesting). Die genestete regionale Kiimamodellierung ist
eme' noch junge Disziplin der Klimaforschung, Urspriinglich wurden LAMs in der nu-
merischen Wettervorhersage eingesetzt. Mit der Anwendung regionaler Modelle in Kli-



mastudien leisteten Dickinson et al. (1989) und Giorgi (1990) Pionierarbeit. Heute de-
cken die regionalen Klimamodelle (regional climate model - RCM) ein weites Spektrum
in vielen Regionen der Erde ab. Sie reichen von palioklimatischen Anwendungen (z.B.
Hostetler et al., 2000} iiber gekoppelte Atmosphire-Ozean-Modelle (z.B. Hagedorn et
al., 2000; Rummukainen et al., 2001) bis hin zu Studien anthropogen beeinflusster Kli-
mainderungen (z.B. Machenhauer et al., 1998).

Die regionale Klimamodellierung der Arktis wird weltweit erst seit kurzem und nur
von wenigen Arbeitsgruppen vorangetrieben. Lynch et al. (1995) simulieren mit einem
gekoppelten Atmosphiren-Meereis-Ozean RCM die Wechselwirkungsprozesse in der
westlichen Arktis. Dethloff et al. (1996) untersuchen die gesamte Arktis mit dem High-
Resolution Limited Area Model (HIRLAM) mit physikalischen Parametrisierungen des
Klimamodells ECHAM-3 (Christensen et al., 1996). Ergebnisse erster Simulationen des
in dieser Arbeit verwendeten Modells REMO fiir die Arktis beschreibt Jiirrens (1999). Im
Arctic Regional Climate Model Intercomparison Project (ARCMIP) werden verschiedene
regionale Klimamodelle der Arktis bei gleichen Randbedingungen miteinander vergli-
chen.

Im Rahmen dieser Arbeit werden die Anwendungsmdglichkeiten des regionalen Klima-
modells REMO in der Simulation des arktischen und subarktischen Klimas untersucht.
Die klimarelevanten Prozesse und Wechselwirkungen der Arktis und des subpolaren
Nordatlantiks werden in Kap. 2 erldutert. Die Grundziige der regionalen Klimamodel-
lierung und eine kurze Beschreibung des verwendeten Modells finden sich in Kap. 3.
Die unterschiedlichen Randbedingungen und Konfigurationen der einzelnen Simula-
tionen behandelt das Kap. 4. Das Kap. 7 beschiftigt sich mit der Hydrologie mit Fo-
kus auf dem SiiBwassereintrag im Nordatlantik. Eine Validierung ausgewdhlter Modell-
parameter mit Beobachtungen wird in Kap. 5 durchgefiihrt. Kap. 6 geht auf den Ver-
gleich gemessener Bodentemperaturen in der Arktis mit Modellliufen im Klima- und
Vorhersage-Mode ein. In Kap. 8 schlieft sich eine Sensitivitdtsstudie zur im Modell be-
handelten Rauigkeit an. Kap. 9 ist eine allgemeine Diskussion der Ergebnisse.



2. Bedeutung der Arktis und des
subpolaren Nordatlantiks

2.1 Einleitung

Die Arktis ist ein integraler Bestandteil unseres Klimasystems. Wichtige klimatologische
Faktoren, die die Polargebiete von anderen Klimazonen der Erde unterscheiden, sind

& die hohe Albedo der eis- und schneebedeckten Flichen,

> groRe Fliisse latenter Warme bei Phaseniibergiingen zwischen Eis, Wasser und
Wasserdampf sowie

B> die isolierende Wirkung der Schneedecke auf dem Land und des Meereises.

Diese und weitere Faktoren (z.B. Permafrost) haben grofen Einfluss auf ein komplexes
Netz miteinander verbundener Mechanismen und Riickkopplungsprozesse, die sensi-
tiv auf Klimadnderungen reagieren konnen. Eine schematische Darstellung der wich-
tigsten Prozesse zeigt die Abb. 2.1.

Von zentraler Bedeutung ist der SiilRwassereintrag in den Ozean. Dieser wird neben
Niederschlag, Verdunstung und Oberflichenabfluss auch von der Nettogefrierrate des



2. BEDEUTUNG DER ARKTIS UND DES SUBPOLAREN NORDATLANTIKS

i Frefsetzen
* von Salz

Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der Wechselwirkungen im arktischen Klimasystem.

Meereises bestimmt. Bei der Bildung von Meereis wird ein Grofteil des Salzes im Ozean
freigesetzt. Lokal erhoht sich dadurch der Salzgehalt, was einemn negativen NettosiifR-
wasserfluss entspricht. Der Transport von Meereis aus den Bildungs- in die Abschmelz-
gebiete ist gleichzeitig ein Siilkwassertransport, da beim Abschmelzen das relativ salzar-
me Wasser wieder freigesetzt wird. Temperatur und Salzgehalt bestimmen die Nettoge-
frierrate des Meereises, wahrend die Eisdrift hauptsichlich durch den atrosphérischen
Impuisfluss (Windschub) gesteuert wird (Hilmer et al., 1998).

In einer Reihe von nationalen und internationalen Projekten liegt der Fokus auf der Ark-
tis. So werden in der Arctic Climate System Study (ACSYS) im Rahmen des World Climate
Research Program (WCRP) die globalen Folgen natiirlicher und anthropogener Ande-
rungen im arktischen Klimasystem sowie die Sensitivitit des arktischen Klimasystems
auf erhéhte Treibhausgaskonzentrationen untersucht. Imm Climate and Cryosphere Pro-
Ject (CliC) liegt der Schwerpunkt auf der Kryosphiire, also den Bereichen der Erdober-
fliche an denen Wasser in fester Form existiert. An anderer Stelle stehen bestimmte
Prozesse im Vordergrund. Das Projekt Surface Heat Budget of the Arctic Ocean (SHEBA)
beschaftigt sich z.B. mit der Wechselwirkung zwischen Energiebilanz am Boden, atmo-
sphirischer Strahlung und Wolken. Unverzichtbar fiir die Modellvalidierung sind die
Messprogramme wie 2.B. das International Arctic Buoy Program (IABP), in dem mit im
Eis driftenden Bojen meteorologische Variablen in Gebieten mit geringer Datendichte
aufgezeichnet werden. Im Arctic Regional Climate Model Intercomparison Project (AR~
CMIP) startet jetzt ein Modellvergleich Regionaler Klimamodelle der Arktis.
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Irn subpolaren Nordatlantik Faufen weitere klimarelevante Prozesse ab. In der zentralen
Labrador-See und der Gronland-See sinkt kaltes, salzreiches Oberflichenwasser bis in
etwa 2000 Meter Tiefe, wo es mit dem tiefen westlichen Randstrom nach Siiden trans-
portiert wird. Diese Tiefenkonvektion speist die thermohaline Zirkulation (THC), eine
globale, meridionale Umwilzzelle von Wassermassen.

Die Atmosphire tragt entscheidend zu den Konvektionsprozessen bei, da der Eintrag
von SiiBwasser und der Nettowidrmefluss zwischen Ozean und Atmosphére grofien Ein-
fluss auf die Stabilitit der Deckschicht haben (vgl. Kap. 2.2.2). Die hier vorgestellte Ar-
beit wird im Rahmen eines Sonderforschungsbereiches (SFB460) zur Untersuchung der
Dynamik thermohaliner Zirkulationsschwankungen und der Variabilitdt der Wechsel-
wirkungen zwischen Ozean und Atmosphire durchgefiihrt. Hauptziel des SFB460 ist es,
die Schwankungen der Wassermassenbildungs- und Transportprozesse im supolaren
Nordatlantik zu untersuchen und zu einem Verstiandnis ihrer Bedeutung fir die Dyna-
mik der thermohalinen Umwilzbewegung und der ozeanischen Aufnahme des anthro-
pogenen CO,-Signals beizutragen. Die zugehorigen physikalisch-ozeanographischen,
meereschemischen und meteorologischen Beobachtungsprogrammen stehen in enger
Wechselbeziehung zu einer abgestuften Folge numerischer Modelle mit mittlerer, ho-
her und sehr hoher Aufldsung. Fiir den in dieser Arbeit behandelten atmosphirischen
Teil, wird das regionale Klimamodell REMO (Jacob und Podzun, 1997) verwendet.

2.2 Klima der Arktis

Die Grenzen der Arktis sind nicht eindeutig festgelegt. Astronomisch beginnt die Arktis
am nordlichen Polarkreis (Abb. 2.2). Eine Definition beschreibt die Arktis als die Land-
und Meeresflichen urn den Nordpol nordlich der Baum- bzw. siidlichsten Treibeisgren-
ze. Klimatologisch wird die Arktis oft als die Region definiert, in der die Mitteltempera-
tur des wirmsten Monats unter 10°C bleibt. Das Nordpolargebiet umfasst den Arkii-
schen Ozean (ca. 12 x 10° km?, stellenweise mehr als 5000 m tief) und eine Landfliche
von ca. 11 x 10° km?. Die hichste Erhebung mit 3700 m ist das Gunnbjern Fjeld auf
einem Gletscher des gronldndischen zentralen Inlandeises.

Der Arktische Ozean, ein interkontinentales Mittelmeer, bestimmt das maritime Klima
der Arktis. Fr ist im Gegensatz zur Antarktis ganzjihrig mit einer ausgedehnten Pack-
eisschicht bedeckt. Das Meereis und die Schneeauflage haben einen entscheidenden
Einfluss auf den Energieaustausch zwischen Ozean und Atmosphire, der in den Som-
mermonaten von der kurzwelligen Strahlung und Albedo am Boden dominiert wird.
Die Albedo wird von den Oberflicheneigenschaften (Eis- bzw. Schneemenge und -
verteilung und Schmelztiimpel) bestimmt. Diese weisen eine hohe rdumliche sowie
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Abbildung 2.2: Topographische Darstellung der Arktis und der angrenzenden subpolaren Ge-
biete.

zeitliche Variabilitat auf und liegen damit fiir viele Atmosphirenmodelle im subska-
ligen, d.h. nicht aufgeldsten Bereich. Wihrend im Sommer die Grenzschicht vorwie-
gend stabil geschichtet ist, wird diese wihrend der kalten Wintermonate iiber offenem
Wasser zunehmend labilisiert, so dass auch die Fliisse latenter und fiihlbarer Wirme
groler werden. Bei einer durchbrochenen Eisdecke erreichen die turbulenten Fliisse
durch offene Rinnen im Meereis {engl. leads) 300-500 W m~* und liegen fast zwei Gro-
fenordnungen tiber denen bei homogener Eisdecke (Maykut, 1978). Sie tragen damit
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wesentlich zum Enetgietransport vom Ozean in die Atmosphire bei.

Bei der Bildung von Meereis spielt eine salzarme ozeanische Deckschicht von geringer
Dichte eine wichtige Rolle. Gespeist wird diese Schicht vom Niederschiag iiber Meer-
eis und offenerm Wasser sowie vom Abschmelzen im Sommer; aber auch Niederschlag
tiber Landflichen und der daraus resultierende SiiRwassereintrag aus Fliissen tragen zu
ihrer Entwicklung bei (Aagaard und Carmack, 1989}. Maximale Niederschlige fallen im
September und Oktober, die geringsten im April. Nur in den Sommermonaten Juli und
August féllt nahezu der gesamte Niederschlag in Form von Regen (Serreze et al., 1995;
Yang, 1999).

Serreze et al. (1993) haben die synoptische Aktivitit in der Arktis zwischen 1952 und
1989 untersucht. Der Winter ist geprigt von Zyklonen im Bereich um Island, der dst-
lichen Arktis, der Baffin Bai und des siidlichen kanadischen Archipels. Die meisten
Winter-Zyklonen gelangen im Bereich der Gronland- und Norwegischen-See in die Ark-
tis, ziehen von dort weiter in ONO-Richtung und fiillen sich auf ihrem Weg zur Kara-See
langsam auf. Winter-Antizyklonen {iberwiegen iiber Ostsibirien, Alaska/Yukon und in
einem weiten Bereich des zentralen Arktischen Ozeans. Im Sommer sind die Zylkdonen
und Antizyklonen im Allgemeinen flacher als im Winter. Zyklonen gelangen dann in ei-
nem weiten Bereich zwischen dem Laptev-Meer ostwirts bis zur Tschukzschen-See in
die Arktis, wodurch sich die Zyklonenaktivitat im Norden Amerikas, Asiens und Europas
erhoht.

Auf etwa einem Viertel der Fliche der nordlichen Kontinente herrscht Permafrost
(Zhang et al., 1999a), d.h. der Boden in diesen Gebieten bleibt in mindestens zwei auf-
einander folgenden Jahren gefroren. Permafrost verringert den Massenaustausch zwi-
schen Land und Atmosphére. In den Sommermonaten ist der Austausch auf eine flache
aktive Schicht begrenzt.

Verschiedene Untersuchungen verdeutlichen, wie sensitiv die Arktis auf anthropogene
Klimainderungen reagiert. Die Abb. 2.3 zeigt die Trends des Jahresmittels der Boden-
temperatur nérdlich von 40° N fiir den Zeitraum 1966-1995 (Serreze et al., 2000). Die
Analyse basiert auf Daten von Jones (1994). Eine starke Erwdrmung tiber dem eurasi-
schen Kontinent und dem nordwestlichen Nordamerika (regional iiber 0.5°C pro De-
kade) geht einher mit Abkiihlungen iiber demn westlichen subpolaren Nordatlantik und
angrenzenden Bereichen im Osten Kanadas und Stiden Gronlands.

Das Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC} beschreibt u.a. die Auswirkun-
gen der Klimainderungen in den Polarregionen (z.B. Cubasch et al., 2001; Watson et al,,
1997). Die Klimamodelle prognostizieren iibereinstimmend die héchste Erwdrmung in
der Arktis und angrenzenden subpolaren Regionen bei erhthten Treibhausgasemissio-
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Abbildung 2.3: Trend des Jahresmittels der Bodentemperatur in °C pro Dekade nérdlich von
40° N fiir den Zeitraum 1966-1995. Bereiche mit unzureichender Datenbasis sind schwarz
dargestellt (Serreze et al., 2000).

nen. In Abb. 2.4 ist die Erwirmung fiir das SRES A2-Szenario! dargestellt. Verbunden
mit der starken Erwirmung in den hohen Breiten ist eine Abnahme der Schnee- und
Eisbedeckung. Mit steigenden Temperaturen und dem Abtauen von Permafrostbdden
verindern sich auch die Energie- und Feuchtebilanzen, der Oberflichenabfluss sowie
der Gasaustausch{z.B. CO; und Methan].

Im Kontext der globalen Erwirmung spielt die Eis-Albedo-Riickkopplung im arktischen
Klimasystem eine wichtige Rolle. Bei einer Abnahme der eis- und schneebedeckten Fla-
che verringert sich die Albedo. Es wird mehr solare Strahjung vom Boden absorbiert,
50 dass dieser sich weiter erwarmt. Als Folge schmilzt noch mehr Schnee und Eis; es
kommit zu einer positiven Riickkopplung. Die Frage, wie die Wolken- und Strahlungs-
felder auf diesen Mechanismus reagieren bzw. welchen Einfluss sie auf die Klimaénde-

‘Szenario A2 des Special Report on Emission Szenarios {SRES) beschreibt eine sehr heterogene Ent-
wicklung. Autarkie und Bewahrung iokaler Charakteristika stehen im Vordergrund. Geburtenraten unter-
schiedlicher Regionen gleichen sich nur langsam an und fiihren zu einer weiter wachsenden Weltbevil-
kerung. Die konomische Entwicklung ist haupisichtich regional orientiert und das pro Kopf Wirtschafts-

wachstum und der technologische Fortschritt sind stark fragmentiert und langsamer als in anderen Sze-
narien.
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Abbildung 2.4: Muiti-Modell Ensemblemittel der jihrlichen Temperaturinderung (Farbschat-
tierung), ihr Schwankungsbereich (diinne blaue Isolinie) in * C und die Multi-Modell miti-
lere Anderung dividiert durch die Multi-Modell Standardabweichung (durchgezogene grii-
ne Isolinie, absolute Werte) fiir das SRES Szenario A2. Es ist die Periode 2071 bis 2100 relativ
zur Periode 1961 bis 1990 dargestellt (Cubasch et al., 2001).

rung haben, ist noch nicht vollstindig beantwortet.

2.2.1 SiiBwassereintrag in den Arktischen Ozean und den subpolaren Nord-
atlantik

Der NettosiiBwasserfluss in den Ozean hat einen groBen Einfluss auf die Stabilitit der
der Deckschicht. Da SiiBwasser eine geringere Dichte als salzreiches Wasser hat, kann
sich bei einem positiven NettosiiBwasserfluss eine salzarme Wasserlinse an der Ober-
fliche ausbilden. Diese stabilisiert die Schichtung. Bei einem negativen Nettosiiwas-
serfluss (z.B. bei einer positiven Nettogefrierrate (vgi. Seite 9) oder hoher Verdunstung)
erhdht sich dagegen die Dichte im Ozean und trigt zu einer Labilisierung bei.

In einer Reihe von Arbeiten wird der Einfluss eines erhéhten SiilBwassereintrags in den
Ozean auf die thermohaline Zirkulation untersucht (z.B. Cai et al., 1996; Manabe und
Stouffer, 1995; Marotzke und Willebrand, 1991; Rahmstorf, 1994, 2001).

Der Nettosiifwasserfluss in den Ozean setzt sich aus drei Komponenten zusammen.
Der direkte Beitrag der Atmosphire entspricht dem Nettoeintrag aus Niederschlag und
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Schneefall minus Verdunstung und Sublimation iiber dem Ozean (Aagaard und Car-
mack, 1989; Bromwich et al., 1994). Ein GroRteil des Niedeyschlags iiber Landflachen
wird iiber die Fliisse als kontinentaler Abfluss in den Ozean geleitet (Abdalati und Stef-
fen, 1997; Bromwich und Robasky, 1993; Ohmura et al., 1996). Etwa 10% des globalen
Siifwassereintrags aus Fliissen gelangen in den Arktischen Ozean, der gerade 5% der
Fliche der Weltozeane ausmacht. Der SiiRwassereintrag aus Fliissen in den Arktischen
Ozean wird im Rahmen der Arctic Climate System Study (ACSYS) in der Arctic Runoff
Data Base (ARDB) auf Basis taglicher Messungen zusammengetragen. Sensitivitatsstu-
dien mit einem gekoppelten Eis-Ozeanmodell (Weatherly und Walsh, 1996) zeigen den

Einfluss des Niederschlags und Sii@wassereintrags aus Fliissen auf die arktische Kryo-
sphire.

Einen indirekten Beitrag liefert die Atmosphiire beim Schmelzen und Gefrieren von
Meereis. Meereismodelle sind heute in der Lage Eiskonzentration, -drift sowie Gefrie-
ren und Schmelzen realistisch zu simulieren (Harder et al., 1998; Hilmer et al., 1998;
Kreyscher et al., 2000; Lemke et al., 1997; Zhang et al., 1999b). Fiir die Validierung der
modellierten Eisdrift stehen ausreichend Beobachtungen zur Verfiigung. Bojendaten
zeigen die Eisdynamik itber einen Zeitraum von 20 Jahren. Zudem besteht die Mog-
lichkeit aus Satellitenbildern groRskalige Eisdrift abzuleiten (z.B. Martin und Augstein,

2000). Die Eisdicke, ein weiterer wichtiger Parameter fiir die Modellvalidierung, steht
erst seit kurzem aus U-Boot-Messungen zur Verfigung. ]

Mit dem Kalben der Gletscher, d.h. dem Abbrechen von Gletschereis, gelangt weiteres

StiBwasser in den Ozean. Auf der Nordhemisphire leistet der gronliandische Fisschild
den groBten Beitrag.

2.2.2 Thermohaline Zirkulation und Tiefenwasserbildung

Nur in wenigen Regionen der Erde sind Atmosphire und tiefer Ozean durch Wechsel-
wirkungsprozesse so eng miteinander verbunden wie im subpolaren Nordatlantik (z.B
Griffies und Bryan, 1997). Bereits Killworth (1983) geht ausfilhrlich auf die Mechan‘is:
men und die Bedeutung der tiefen Konvektion im offenen Ozean ein. Intensive Mess-
kampagnen, Laborexperimente (z.B. Maxworthy und Narimousa, 1994) und neue Mo-
dellierungsansitze haben seitdem zu einem besseren Verstindnis der Kinematik und
Dynamik der Konvektionprozesse beigetragen {z.B. Marotzke et al., 1988; Marotzke und
wiilebrand, 1991; Marshall und Schott, 1999).

Im subpolaren Nordatlantik werden sowohl in der Gronland- als auch in der Labrador-
See Konvektionsereignisse beobachtet, bei denen kalte und salzreiche Wassermassen
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von der Oberfliche in groBe Tiefen gelangen. Diese vermischen sich mit dem Island-
Schottland- und Didnemarkstrafen-Overflow-Wasser des tiefen nérdlichen Rand-
stroms und werden als nordatlantisches Tiefenwasser im tiefen westlichen Randstrom
bis weit in den Siiden transportiert. Anhand seines hohen Salzgehaltes kann das nord-
atlantische Tiefenwasser noch im Pazifik und Indik identifiziert werden (Tomczak und
Godfrey, 1994). Mit dem Nordatlantischen Strom, der Fortsetzung des Golfstroms, ge-
langt dagegen warmes, salzreiches Wasser an der Oberfliche nach Norden und schlief§t
damit eine globale meridionale Zirkulationszelle - die thermohaline Zirkulation.

Die Abschidtzungen zum Beitrag des Ozeans am globalen Energietransport gehen weit
auseinander. Lange Zeit ging man davon aus, dass Ozean und Atmosphdre zu etwa glei-
chen Teilen fiir den Energietransport vorn Aquator zu den Polen verantwortlich sind
(Macdonald und Wunsch, 1996). Neueste Ergebnisse [assen auf einen weitaus gerin-
geren Beitrag des Ozeans schlieBen. Dieser dominiert nur noch in einem #dquatorialen
Bereich zwischen 0° und 17° N. Bei 35° Breite, wo die polwirts gerichteten Transporte
am starksten sind, betrigt der atmosphirische Anteil dagegen 78% auf der Nord- und
sogar 92% auf der Siiddhemisphire (Trenberth und Caron, 2001).

Tiefe Konvektion im offenen Ozean ist ein komplexer Prozess, der stark von dulleren
Faktoren beeinflusst wird. Der atmosphérische Antrieb tragt iiber Temperatur- und
Salzgehaltsinderungen entscheidend zur Labilisierung der Deckschicht bei. Gelangen
kalte und trockene kontinentale Luftmassen auf den offenen Ozean, konnen die Fliisse
latenter und fithlbarer Wirme sehr groft werden, so dass der Ozean an der Oberfliche
abkiihlt. Dies ldsst sich z.B. in der Labrador-See hiufig beobachten {vgl. Kap. 5). Ein
negativer NettosiiBwasserfluss, bedingt durch hohe Verdunstung, wenig Niederschlag
oder Bildung von Meereis, kann den Salzgehalt i Ozean weiter erhdhen. Wihrend in
der Labrador-See der atmosphérische Einfluss dominiert, spielt in der Grénland-See
das Gefrieren von Meereis im Winter eine entscheidende Rolle. Bei beiden Mechanis-
men nimmt die Dichte der Deckschicht zu - die Schichtung wird labilisiert. Ein wei-
ter Faktor ist eine nur schwach stabile Schichtung unterhalb der Deckschicht. Hier-
fiir kann beispielsweise ein fritheres Konvektionsereignis verantwortlich sein. Diese
schwach stabil geschichteten Wassermassen miissen nahe an die Oberfliche gelangen,
was z.B. bei einer zyklonalen Zirkulation im Ozean geschieht, bei der die Isopyknen
{Flichen gleicher Dichte) sich nach oben wdélben (engl. doming). Wirken diese Mecha-
nismen zusammen, wird dies haufig auch als Preconditioning bezeichnet. Ein weite-
rer Auftriebsverlust, z.B. verbunden mit dem Durchzug einer Zyklone, kann dann die
Konvektion auslosen. Wahrend sich das Preconditioning der Wassermassen horizontal
uber mehrere 100 km erstreckt, beschrinken sich die Bereiche, in denen letztlich die
konvektiven Prozesse stattfinden auf wenige Kilometer (Marshall und Schott, 1999).



3. Regionale Klimamodellierung

3.1 Einleitung

Die Auflésung der heutigen Globalmodelle der atmosphirischen Zirkulation (AGCM)
reicht nicht aus, alle kleinskaligen Prozesse in der Atmosphare explizit zu beriicksich-
tigen, auf die z.B. die Topographie oder andere Oberflicheneigenschaften einen ent-
scheidenden Einfluss haben (McGregor, 1997). Alternativ kdnnen von GCMs oder Ana-
lysen angetriebene regionate Modelle (LAM) verwendet werden, um ein begrenztes Ge-
biet hoher aufzuldsen (engl. downscaling). Ein mit klimatologischen Daten angetriebe-
nes genestetes Modell wird als regionales Klimamodell (regional climate model - RCM)
bezeichnet. Erste Untersuchungen mit RCMs fithren Giorgi und Bates (1989), Dickinson
et al. (1989) sowie Giorgi (1990) durch. Eine Einfithrung zum Thema Regionale Klima-
modellierung geben Giorgi und Mearns {1999).

In dieser Arbeit wird das dreidimensionale, hydrostatische Atmosphirenmodell REMO
als RCM iiber der Arktis verwendet. Frithere Arbeiten zeigen die Einsatzméglichkeiten
REMOs z B. iiber der Ostsee und dem Nordatlantik aber auch in extremen Klimazonen
wie Sibirien oder Indien (z.B. Jacob et al., 1995, 2001; Jacob und Podzun, 1997; Karstens
et al., 1996). Alle Projekte nutzen REMO ftir Klimastudien mit wechselndem Fokus der
einzeinen Simulationen z.B. auf Wasserbilanzen oder troposphérischer Chemie.
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3.1.1 Nesting

Es gibt zwei unterschiedliche Ansitze, ein RCM in die Antriebsdaten einzubetten. Die
am weitesten verbreitete Methode ist das one-way nesting. Dabei wird nur ein Informa-
tionsfluss in das Regionalmodell zugelassen. Dieser Nesting-Ansatz wird auch in REMO
verfolgt. Eine schematische Darstellung dieser Methode zeigt die Abb. 3.1.

Abbildung 3.1: Schematische Darsteliung des one-way nestings. In ein aligemeines Zirkula-
tionsmodell mit niedriger Auflosung (schwarzes Gitter} wird das regionale Klimamodell
(blaues Gitter) eingebettet. Die Antriebsdaten werden im Bereich einer Relaxationszone
(gestrichelte rote Linie) an das RCM iibergeben (griine Pfeile).

Die Methode, bei der zusétzlich zu den Randdaten die grofiskaligen synoptischen In-
formationen auf dem gesamten Modellgebiet an das RCM iibergeben werden, gehort
ebenfalls zum one-way nesting (z.B. Kida et al., 1991). Dieses spektrale Nesting haben
von Storch et al. (2000) auch fiir REMO eingesetzt. Da das RCM zu jedem Zeitschritt an
die groBen Skalen herangezogen wird, kann es sich nicht von den Antriebsdaten ent-
ko;?peln. Gleichzeitig wird der Einfluss der Randdaten auf die kleinskaligen Prozesse
klein gehalten, da der Antrieb auf die langen Wellen beschrinkt ist.

Einige neuere Modelle verfolgen den Ansatz des 2-way nestings. Bei dieser interaktiven
Methode werden die simulierten Felder des RCMs wieder an das antreibende Modell
zurﬂ.ckgegeben. Eine ausfiihrliche Beschreibung gibt z.B. Staniforth (1997) B(;i giner
speziellen Form des 2-way nestings, der variable-mesh solution, wird ein GCI\;I in einem
begrenzten Bereich hoher aufgelost (z.B. Caian und Geleyn, 1997).



3.1 EINLEITUNG

17

Neben den dynamischen existieren auch statistische Downscaling-Verfahren. Dabei
werden lange Beobachtungszeitreihen genutzt, um statistische Beziehungen zwischen
lokalen Groen und groRskaligen Mitteln von Bodenvariablen oder Variablen in der
freien Atrnosphére herzustellen (Cubasch, 1998).

Als geschlossenens System gilt im GCM global die Erhaltung von Energie und Masse.
Dies ist in RCMs nicht notwendig, da das Modell tiber den Rand stets an die Antriebsda-
ten herangezogen wird. Daher sind Flusskorrekturen, wie sie oft in gekoppelten Ozean-
Atmosphire-Modellen verwendet werden, {iberfliissig. Probleme entstehen bei einem
grofien Modellgebiet und geringer Advektionsgeschwindigkeit der synoptischen Syste-
me, wie es z.B. in den Tropen der Fall sein kann. Dann kdnnen sich Abweichungen im
Modellinnern verstiarken. Im Extremfall ist eine villige Entkoppelung des RCMs vom
lateralen Antrieb méglich.

3.1.2 Klima- und Vorhersage-Mode

Je nach Fragestellung kann REMO entweder im Klima- oder Vorhersage-Mode betrie-
ben werden. Im Klima-Mode wird zu Beginn der Simulation das Modell initialisiert,
d.h. es werden aus den Antriebsdaten interpolierte Felder an jedem Gitterpunkt vor-
gegeben. Die ersten sechs Stunden werden aufgrund von Einschwingprozessen nicht
berticksichtigt. Eine schematische Darstellung des Klima-Modes zeigt die Abb. 3.2. In
den darauf folgenden Zeitschritten werden die Antriebsdaten nur noch {iber den Rand
vorgegeben. Dies hat zur Folge, dass sich REMO im Modellinnern relativ unabhingig
von den Antriebsdaten entwickeln kann. Die GroRe des Modeligebietes, die Advekti-
onsgeschwindigkeit vom Rand in das Modellinnere und die Relaxationsbedingungen
am Randbereich bestimmen den Einfluss der Antriebsdaten.
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Abbildung 3.2: Schematische Darstellung eines Modelllaufes im Klima-Mode. Die Simulation
ist rot unterlegt, die einzelnen Modelltage (I-111) schraffiert.
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Im Vorhersage-Mode werden nach der Initialisierung nur 30 Stunden simuliert. Da sich
das Modell in den ersten sechs Stunden noch einschwingt, wird dieser Zeitraum nicht
weiter verwendet. Die verbleibenden 24 Stunden sind der erste Modelltag. Vor der fol-
genden Simulation wird das Modell neu initialisiert und der neue Lauf beginnt sechs
Stunden vor dem Ende der jeweils vorangegangenen Simulation. Diese Abfolge wieder-
holt sich, bis der gewiinschte Zeitraum modelliert wurde. Das Verfahren ist in Abb. 3.3
schematisch fiir die ersten drei Modelltage (I-IIT) dargestellt.

L ; i ; T —>
-6 0 12 24 36 48 6o tih]

Abbildung 3.3: Schematische Darstellung eines Modelllaufes im Vorhersage-Mode. Die einzel-
nen Simulationen sind farbig unterlegt, die einzelnen Modelltage (I-11T) schraffiert.

Ein grofler Vorteil des Vorhersage-Modes ist die Abbildung eines realen Zustandes der
Atmosphiére zu einem bestimmten Zeitpunkt, so dass sich die Modellergebnisse direkt
mit Beobachtungen vergleichen lassen. Da REMO innerhalb von 30 Stunden nur we-
nig von den Antriebsdaten wegdriften kann, werden z.B. einzelne synoptische Syste-
me der Antriebsdaten im Modell in hoherer Auflosung wiedergegeben. Im Vorhersage-
Mode kann REMO deshalb auch als reines Downscaling-Werkzeug betrachtet werden.
Beim Vergleich mit Beobachtungen ist zu beriicksichtigen, dass der Vorhersagezeit-
raum wihrend eines Modelltages nicht konstant bleibt. Wihrend der 0 Uhr Termin
noch eine sechs Stunden-Vorhersage ist, sind es beim 24 Uhr Termin bereits 30 Stun-
dep. Beim Hindcasting, d.h. dem Antrieb mit {Re)Analysen ist dies weniger kritisch als
bei ,echten” Vorhersagen, da es keinen Vorhersagefehier in den Antriebsdaten gibt.

W’a§ sich beim Vergleich mit Beobachtungen als groB8er Vorteil bemerkbar macht, ist bei
.retgu.)nalen Klimastudien eher unerwimscht. Denn wenn REMOQ alle 30 Stunden ;leu in-
1§1allsiert wird, kdnnen sich kleinskalige Prozesse nicht eigenstindig weiterentwickeln.
Gerade in Klimasimulationen gewinnt dies an besonderer Bedeutung, wenn sich Sys-
temzustdnde nur langsam dndern. Das kann z.B. beim Bodenmodell ei,ntreten wo sich
Tempe'ratur und Hydrologie erst nach Monaten auf neue klimatische Zust'andt; emétel-
ten [(}Forgi und Mearns, 1999). Allerdings kann man im Klima-Mode nicht erwarten
dass einzelne synoptische Systeme raumlich und zeitlich realistisch simuliert werdm;
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{Jacob, 2001).

3.2 Das REgionale MOdell - REMO

3.2.1 Uberblick

REMO wurde im Rahmen des internationalen Baltic Sea Experiments (BALTEX) auf Ba-
sis des Europa- und Deutschlandmodells (EM/DM) (Majewski, 1991, 1997), dem friihe-
ren Wettervorhersagesystem' des Deutschen Wetterdienstes (DWD), entwickelt. Neben
dem Max-Planck-Institut fiir Meteorologie (MPIfM) in Hamburg sind das Deutsche Kli-
ma Rechenzentrum (DKRZ), DWD und GKSS an der Entwicklung beteiligt (Jacob und
Podzun, 1997).

REMO lisst sich in zwei Teile gliedern: eine dynamische Komponente, welche die Be-
wegungsprozesse in der Atmosphire beschreibt und eine physikalische Komponente,
in der die subskaligen Prozesse parametrisiert werden. Der dynamische Teil stimmt mit
dem des EM/DM-System iiberein. Sowohl! die Dynamik als auch die beiden austausch-
baren Parametrisierungspakete DWD-Physik (Majewski, 1991} und ECHAM4-Physik
(Deutsches Klimarechenzentrum, 1994) werden ausfiihtlich in der Literatur behandelt.
Die folgenden Kapitel sind deshalb nur ein kurzer Abriss der wichtigsten Punkte mit
den entsprechenden Literaturverweisen.

3.2.2 Dynamik

REMO rechnet in einem rotierten sphirischen Koordinatensystem. Dabei verlduft der
rotierte Aquator quer durch das Modellgebiet. Der MaRstabsfaktor der Darstellung vari-
iert damit geringer als bei einer polarstereographischen Projektion. Zusitzlich werden
numerische Probleme vermieden, die bei Rechnungen {iber den Polen auftreten wiir-
den.

In prognostischen Gleichungen werden Bodendruck, Temperatur, horizontale Wind-
komponenten, Wasserdampfgehalt und Wolkenwasser varhergesagt.

Die riumliche Diskretisierung des Modellgebietes entspricht einem ARAKAWA-C-
Gitter mit horizontalen und vertikalen Differenzen zweiter Ordnung. Die zeitliche Dis-
kretisierung erfolgt iiber das explizite Leap-Frog-Schema. Ein ASSELIN-Filter glidtietden

'Das Globalmodell (GM) und EM/DM-Systern des Deutschen Wetterdienstes wurden im Oktober 1999
vom neuen Globaimodell GME und dem Lokalmodell (LM) abgelost.
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seitlichen Verlauf. Das explizite Zeitschema ist nicht sehr rechendkonomisch, da nach
dem COURANT-FRIEDRICH-LEVY (CFL}-Kriterium der Zeitschritt durch das Verhalinis
der riumlichen Auflésung zum schnellsten auftauchenden Signal im Modell begrenzt
ist. Nach Simmons und Burridge (1981) werden die Terme des prognostischen Glei-
chungsystems, welche die schnellen Schwerewellen beschreiben, deshalb implizit be-
handelt. Eine weitere VergroRerung des Zeitschritts ermoglicht die Verkniipfung dieses
semi-impliziten Verfahrens filt Schwerewellen mit einer semi-Lagrangeschen Behand-
lung der Advektion nach Robert {1981, 1982).

Die Horizontaldiffusion von Impuls, Temperatur und Wassergehalt wird tiber ein linea-
res Schema 4. Ordnung realisiert. Statt einer physikalisch relevanten Diffusion stehen
dabei die Filtereigenschaften bei kleinskaligem Larm im Vordergrund.

Die Vertikalkoordinate ist in einem hybriden System definiert, welches in der oberen
Atmosphiire bis zu einem Niveau pt einem reinen p-System entspricht, unterhalb der

Druckfliche py aber in ein orographiefolgendes o-System iibergeht. REMO ist vertikal
in 20 Schichten aufgeteiit.

Die numerische Behandlung der seitlichen Rénder soll zum einen Informationen auf
synoptischer Skala moglichst ungedidmpft ins Regionalinodell {ibertragen, zum ande-
ren kleinskalige Systeme und Schwerewellen weitgehend chne Reflexion herauslassen.

Dies wird mit einem von Davies {1976} entwickelten Ansatz in einem acht Gitterpunkte
breiten Relaxationsbereich realisiert (vgl. Abb. 3.1).

3.2.3 Physikalische Parametrisierungen

Alle nicht im dynamischen Teil behandelten Prozesse, u.a. der subskalige Bereich, d.h.
ur.tt.erhalb der vom Modell aufgeldsten Skalen, wird von den physikalischen Parame-
trisierungen reprasentiert. Dabei werden nicht die Details dieser Prozesse modelliert,
sondern nur deren statistische Riickkopplung mit den groRen Skalen (Bougeault, 1997).
REMO kann mit zwei unterschiedlichen Paketen physikalischer Parametrisie;'ungeﬂ
bemfeben werden: der urspriinglich vom Deutschen Wetterdienst verwendeten DWD-
Ph\ysﬂ( {Majewski, 1991} und der im globalen Klimamodell des MPIfM eingesetzten
ELW4-Phys& {Deutsches Klimarechenzentrum, 1994). Grundlegende Unterschiede
zwischen EM/DM- und ECHAM4-Physik werden von Clemens {1998) diskutiert.

3.23.1 DWD

Die- wichitigen sgbskaligen Prozesse werden parametrisiert. Dazu gehoren Vertikaldii-
fusion, Konvektion, stratiformer und konvektiver Niederschlag, Bewolkung und Strah-
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lung. In einem Bodenmodell werden Bodenfeuchte und -temperatur berechnet. Die
DWD-Physik wurde wihrend der Anwendung im EM/DM-System fiir die humerische
Wettervorhersage optimiert und eignet sich deshalb auch in REMO gut fiir Simulatio-
nen im Vorhersage-Mode.

Der Boden wird vertikal mit zwei Schichten fiir die Wirmebilanz und drei fiir die
Wasserbilanz inkl. Schnee- und Interzeptionsspeicher aufgelost (Jacobsen und Heise,
1982). Unterhalb dieser Schichten werden monatliche Klimatologien vorgegeben.

Die Vertikaldiffusion wird iiber einen Fluss-Gradient-Ansatz parametrisiert, bei dem
der vertikale turbulente Fluss proportional zum mittleren vertikalen Gradienten der
enisprechenden Variablen und einem Diffusionskoeffizienten Ky ist. Die turbulenten
Diffusionskoeffizienten erhilt man iber eine Schliefung 2. Ordnung fiir die hoheren
Mormnente (Stull, 1988). Im unbewdlkten Fall werden sie als Funktion der turbulenten
kinetischen Energie (TKE) nach Mellor und Yamada {1974} berechnet. Im bewélkten
Fall wird zusédtzlich freiwerdende bzw. verbrauchte Kondensationswarme beriicksich-
tigt. Bei teilweiser Bewdlkung innerhalb eines Gitterelements ergeben sich die turbu-
lenten Fliisse als gewichtetes Mittel der Fliisse imn unbewdlkten und bewdglkten Fall. Am
Boden und in der PRANDTL-Schicht wird ein Bulk-Ansatz zur Bestimmung der Trans-
ferkoeffizienten sowie der vertikalen Fliisse mit der Formulierung von Louis (1979) ver-
wendet.

Die Strahlung wird mit einer Strahiungstransportgleichung in der 3-Zwei-Strom Form
berechnet (Zdunkowski und Korb, 1980). Es werden acht diskrete Spektralintervalle be-
riicksichtigt (vgl. Tab. 3.1).

Tabelle 3.1: Im Strahlungsschema beriicksichtigte spektrale Intervalle und optische Eigen-
schaften nach Ritter und Geleyn (1992).

Solar Thermisch
Intervallnummer H 2 3 4 5 6 7 8
Grenzen () 1.53-4.64 0.70-1.53  0.25-0.70 20.0-104.5 12.5-20.0 4.33-9.01 3%.01-1031  4.564-833
Absorbierende H;0,.C0;, Hz0,C0:, O3, H:0, H20 H:Q,CO:, H20.CO:, Ha0,0a, H; O, Ch,
Gase CHa, N2O Q; 0: N N2O  CO; N0 N;O,CO;
Trépfchen
-Streuung + - + + + - + ~
-Absorption + + + + + . + ;
Rayleigh Streuung + + + » _
Aerosoi
-Streuung + + + + + + - +
-Absorption + + + & i - - .

Partielle Bewdlkung in unterschiedlichen Modellschichten wird zugelassen. Die Wol-



22

3. REGIONALE KLIMAMODELLIERUNG

kenstrahlungseigenschaften sind abhingig vom Wolkenwassergehait. im Fall konvekti-
ver Bewolkung wird der Bedeckungsgrad auf 0.2 gesetzt. Die Strahlungseigenschafien
von Eiswolken werden picht beriicksichtigt. Der Bedeckungsgrad stratiformer Wolken
ergibt sich aus der relativen Feuchte einer Gitterbox. Bei einer gesittigten Luftmasse
wird vollstindige Bewdlkung angenommen.

Niederschlag wird getrennt fiir stratiforme und konvektive Ereignisse berechnet. Stra-
tiformer Niederschlag ergibt sich aus den Bilanzgleichungen fiir die spezifischen Wer-
te der Partialdichten der Wasserphasen Wasserdampf (qp), Wolkenwasser (qw), Regen
(qg) und Schnee (qs). Eisformige Niederschlagsphasen werden nicht berticksichtigt.

Die Bilanzgleichungen lassen sich in allgemeiner Form schreiben als

d{p ax)

- +V-(pax¥)+V-Fx +V-Dx =pSx , (3.1)

wobei Fx der turbulente Fluss, Dy der molekular-diffusive Fluss und Sx die Erzeugungs-
bzw. Vernichtungsraten der jeweiligen Wasserphase (X} sind. Da die Gesamtwasser-
masse erhalten bleibt, gilt fiir die Summe der Quellraten

Sp+S5w+Sg+5s=0. 3.2)

In den Quellraten der Wasserphasen werden sowohl adiabatische Prozesse wie z.B. Ad-
vektion und dynamische Hebungsabkiihlung als auch diabatische Prozesse wie Turbu-
lenz, Strahlung, Horizontaldiffusion und Feuchtekonvektion berticksichtigt. Mit Was-
serdampf und Wolkenwasser als prognostische Variablen werden die mikrophysikali-
schen Prozesse in den Wolken parametrisiert (Kessler, 1969).

Konvektion und konvektiver Niederschlagberiicksichtigt ein Bulk-Massenflussverfahren
nach Tiedtke (1989), welches zwischen hochreichender, mittelhoher und flacher Kon-
vektion unterscheidet. In einem eindimensionalen Bulk-Wolkenmodell werden dabei
subskalige Prozesse wie Kondensation/Deposition, Verdunstung und Niederschlagsbil-
dung in unterschiedlichen Wolkenzonen parametrisiert.

3232 ECHAM-4

Das ECHAM Klimamodell basiert auf dern ECMWF Modell {deshalb der erste Teil des
Namens: EC) und einem am MPIfM in Hamburg (deshalb der zweite Teil des Na-
mens: HAM) entwickeltem Paket physikalischer Parametrisierungen {Deutsches Klima-
r?cheflzentrum. 1994). Im Gegensatz zur DWD-Physik ist die ECHAM4-Physik (EC4)
filr Klimasimulationen entwickelt und optimiert worden. In REMO kommen die vom
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ECHAM-4/T106 tibernommenen Parametrisierungen deshalb meist fiir Sirmulationen
im Klima-Mode zum Einsatz.

Das Bodenmodell ist etwas komplexer als bei der DWD-Physik. Der Wirmetransfer
wird in fiinf Bodenschichten iiber eine Diffusionsgleichung bestimmt. In der untersten
Modelischicht bei 10 m wird der Warmefluss auf Null gesetzt. Die Wasserbilanz wird fiir
Bodenfeuchte, Interzeptions- und Schneespeicher berechnet. Beim Abfluss werden zu-
sitzlich subskalige Variationen der Topographie iiber inhomogenem Gelinde beriick-
sichtigt {Diimenil und Todini, 1992).

Die Vertikaldiffusion und turbulente Oberflichenfliisse werden wie in der DWD-
Physik iiber die MONIN-OBUKHOV-Ahnlichkeitstheorie mit einer SchlieBung hoherer
Ordnung fitr die Impuls-, Wirme-, Feuchte- und Wolkenwasser-Transferkoeffizienten
innerhalb der planetaren Grenzschicht (PBL) berechnet (Louis, 1979). Die turbulenten
Diffusionskoeffizienten erhdlt man als Funktion der turbulenten kinetischen Energie
(TKE).

Die Strahlungstransportrechnungen basieren auf dem Ansatz von Morcrette et al.
(1986) mit Erganzungen um zusitzliche Treibhausgase, das 14.6 pm-Band des Ozons
und unterschiedliche Aerosolarten. Die Behandlung der Absorption im Wasserdampf-
kontinuum wird von Giorgetta und Wild (1995) beschrieben.

Der Wolkenwassergehalt in stratiformen Wolken ergibt sich aus den Bilanzgleichun-
gen mit Quellen und Senken durch Phaseniiberginge, Niederschlagsbildung aus Ko-
aleszenz und Absinken von Eiskristallen (Sundqvist, 1978). Das konvektive Wolkenwas-
ser vom Detrainment am Oberrand von Kumulus-Wolken geht als Quellterm mit in die
Bilanzgleichung des stratiformen Wolkenwassers ein (Roeckner et al., 1996).

Die Kumuluskonvektion basiert wie in der DWD-Physik auf dem Massenfluss-
Konvekiionsschema von Tiedtke (1989) mit Anderungen von Nordeng (1994).



4. Experimente

4.1 Einleitung

Regionale Klimamodelle (RCM) sind noch stérker als die GCMs von den Randbedin-
gungen abhingig. Wihrend in einem globalen Modell nur obere und untere Rand-
bedingungen vorgegeben werden (z.B. Topographie, Meeresoberflichentemperatur),
muss in einem RCM zusitzlich die Information {iber den Atmosphirenzustand am
seitlichen Rand bekannt sein. Wichtige Faktoren, welche die Simulationsergebnisse ei-
nes RCMs entscheidend beeinflussen, sind dabei die horizontale und vertikale Auf-
losung, das Modellgebiet, die verwendeten Antriebsdaten und die Formulierung der
Relaxationszone, der Randbereich, in dem die Antriebsdaten tibergeben werden (vgl.
Kap. 3.2.2). Die ideale Konfiguration dieser externen Parameter ist abhingig vom je-
weiligen Ziel der Simulation. Beispielsweise eignet sich ein kleines Modellgebiet gut fiir
Wettervorhersagen bzw. Hindcasts im Vorhersage-Mode. Dies kann bei Klimasimula-
tionen ungiinstig sein, wenn die Rander zu dicht am Untersuchungsgebiet liegen, so
dass der Einfluss der Antriebsdaten im RCM zu grof8 wird.
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4.2 Modellgebiet und Relaxationszone

Der Auswah! des Modellgebietes kommt eine besondere Bedeutung zu, da sie einen
entscheidenden Einfluss auf die spiteren Modellergebnisse hat. Sie folgt zunachst der
wissenschaftlichen Motivation, eine bestimmte Region mit dem RCM ndher zu unter-
suchen. Hier kann ein Vergleich mit vorhandenen Daten aus Beobachtungen und an-
deren Modellen oder aber die Untersuchung bestimmter physikalischer Prozesse 1m
Vordergrund stehen. Bestimmend bei der Wahl der Modellgrenzen muss die geschickte
Platzierung des Modells in die Topographie sein. Gebirgsmassive im Bereich der Re-
laxationszone sollten vermieden werden, da die unterschiedliche Auflosung zwischen
Antriebsdaten und RCM signifikante Stérungen erzeugen kann. Zudem kann es dazu
fithren, dass meteorologische Felder unter die Oberfliche der Antriebsdaten extrapo-
liert werden miissen{Giorgi und Mearns, 1999).

Die Antriebsdaten werden an den Réndern des Regionalmodells iibergeben. Abhéangig
von der Formulierung der Relaxationsbedingung, der Grofe des Relaxationsbereiches,
der allgemeinen Land-Meer-Verteilung im Modeligebiet und der groBraumigen atmo-
sphirischen Zirkulation werden Informationen unterschiedlich schnell in das Model-
linnere transpostiert.

Um den Einfluss der Randdaten in Klimastudien gering zu halten, sollte das Untersu-
chungsgebiet moglichst weit von den Rindern entfernt liegen (Staniforth, 1997). Dies

kann nur mit einemn groBen Modellgebiet realisiert werden und ist meist durch die ver-
fiigbaren Rechnerressourcen limitiert.

In dieser Arbeit werden alle Simulationen mit REMO auf dem gleichen Modellgebiet
gerechnet. Dieses umfasst die gesamte Arktis und reicht im Nordatlantik bis ca. 35° S.
Abb. 4.1 zeigt das Modellgebiet inkl. der acht Gitterpunkte breiten Relaxationszone
am seitlichen Rand. Gronland liegt etwa im Zentrum des Modeligebietes und hebt
sich durch die steile und hohe Topographie hervor. Die horizontale Auflésung von
0.5% x0.5" entspricht etwa 55 kmx55km. Bei 145x121 Gitterpunkten wird damit eine

Flache von etwa 55 Mio. km? abgedeckt. Die wichtigsten topographischen Merkmale
werden im Modell wiedergegeben.

4.3 Antriebsdaten

Viele Studien zeigen, dass die lateralen Randbedingungen (lateral boundary conditi-
ons — LBC) und die Advektion von Fehlern in das Modellinnere einen entscheidenden
Einfiuss auf die modellierten Felder haben konnen {z.B. Emrico et al., 1993; Gustafsson,
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REMO Topographie
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Abbildung 4.1: Darstellung der in REMO verwendeten Topographie in m.

1990; Warner et al., 1997). Hierbei ist zwischen mehreren maoglichen Fehlerquellen zu
unterscheiden:

> Die LBC werden von der niedrigen riumlichen und zeitlichen Aufldsung der An-
triebsdaten auf die hohe Aufldsung des LAM interpoliert.

t> Die Antriebsdaten, insbesondere wenn Modellvorhersagen verwendet werden,
konnen fehlerbehaftet sein.
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> Die Modelle, mit denen die Antriebsdaten erzeugt werden, haben meist andere,
einfachere Parametrisierungen der physikalischen Prozesse. Resultierende Unter-
schiede der Losungen im Randbereich kénnen Einfiuss auf das Modellinnere ha-
ben.

> Die numerischen Verfahren fiir die Ubergabe der Daten in das LAM koénnen
kiinstliche Schwerewellen erzeugen, die die Interpretation der Ergebnisse er-
schweren.

> Bei einem one-way-nesting bestehtkeine Moglichkeit der Riickkopplung des LAM
mit den Antriebsdaten. Die Variationen der meteorologischen Felder sind somit
vorgeschrieben.

Da die Fehlerquellen meist unvermeidbar sind, ist fiir eine Verbesserung der Qualitat
des LAM eine Minimierung dieser Fehler notwendig.

Als Antriebsdaten werden fiir alle in dieser Arbeit betrachteten Simulationen die
NCEP/NCAR-Reanalysen verwendet. In NCEP/NCAR Reanalysis Project der National
Centers for Environmental Prediction (NCEP, frither NMC) und dem National Center
for Atmospheric Research (NCAR) werden neue atmosphdrische Analysen mit histori-
schen Daten (seit 1948) erstellt (z.B. Kistler et al., 2001). Die Reanalysen stehen mit ei-
ner zeitlichen Auflésung von sechs Stunden zur Verfiigung. Da REMO fiir jeden Zeit-
schritt (300 s) seitliche Antriebsdaten benotigt, werden die Reanalysen linear zwischen
den sechs Stunden-Terminen interpoliert.

Eine ausfithrliche Beschreibung des Reanalysemodells geben Kalnay et al. (1996). Die
spekirale Aufldsung T62 entspricht einer horizontalen Auflésung von ca. 210 km. Verti-
kal ist die Atmosphidre vom Boden bis 2.7 hPa in 28 Schichten unterteilt. Die Auflésung
nimmt mit der Hohe ab, so dass in der unteren Troposphire bis 800 hPa 8 Schichten
und Gber dem 100 hPa-Niveau 7 Schichten liegen. Der dynamische Teil des Modells
basiert auf einem primitiven Gleichungssystemn mit Vorticity, Divergenz, Bodendruck,
spezifischer Feuchte und virtueller Temperatur als abhingige Variablen. Alle wichtigen
physikatischen Prozesse werden im Modell beriicksichtigt, z. B. Konvektion, groBskali-
ger Niederschlag, flache Konvektion, Schwerewellen, Strahlung und Wechselwirkungen

mit Wolken, Grenzschichtphysik, eine interaktive Bodenhydrologie sowie vertikale und
horizontale Diffusionsprozesse.

Das 4:1-Verhidlmis der Auflésung der Antriebsdaten (ca. 210 km} zu REMO (ca. 55km)
ist bei der Interpolation der Antriebsdaten unproblematisch. Bei einer weiteren Erhé-
hung der Auflésung in REMO solite jedach ein doppeltes Nesting, d.h. die Einbettung
des hoher aufgelosten RCMs in das RCM miit geringerer Auflosung, in Betracht gezogen
werden, um gréRere Fehler bei der Interpolation der Antriebsdaten zu vermeiden.
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Obwohi NCEP/NCAR und REMO dhnliche Parametrisierungsansitze verwenden, muss
man dennoch von unterschiedlichen Parametrisierungen sprechen. Daraus resultie-
rende Fehler lassen sich schwer abschitzen, da sie sich kaum von anderen Fehlern der
Antriebsdaten unterscheiden. Grundsitzlich muss davon ausgegangen werden, dass
die Reanalysen des European Centre for Medium Range Weather Forecasts (ECMWF) né-
her an der ECHAM4- bzw. DWD-Physik liegen, da beide auf fritheren ECMWF-Modellen
basieren.

Neben Analysen bzw. Reanalysen, die in der Literatur auch ais ,perfekte Randbedin-
gungen” bezeichnet werden, verwendet man auch globale Klimamodelle als Antrieb
von Regionalmodellen. Dies eréffnet die Moglichkeit neben dem Downscaling vergan-
gener Atmosphirenzustinde (engl. Hindcasting) auch regionale Studien des zukiinf-
tigen Klimas durchzufiihren. Die Ergebnisse eines REMO-Laufes mit Randdaten vom
ECHAM-Klimamodell des MPIfM in Hamburg aus dem Atmospheric Model Intercom-
parison Project (AMIP) (Gates, 1992) zeigen allerdings starke Abweichungen von rea-
listischen Werten und werden im Rahmen dieser Arbeit nicht weiter behandelt. Dies
stimmit mit Beobachtungen von Giorgi und Mearns (1999) iiberein. Die Qualitét der Er-
gebnisse eines RCMs hidngt demnach stark von der Giite der Antriebsdaten ab. Deshaib
sind mehrjahrige Simulationen, angetrieben mit Analysen von Beobachtungen, meist
realistischer, als GCM-angetriebene. Jacob (2001) vergleicht zwei REMO-Simulationen
die mit den Ergebnissen eines ECHAM4-Laufes und ECMWEF-Analysen angetrieben
werden.

4.4 Durchgefiihrte Simulationen

Um ein méglichst breites Anwendungsspektrum im Rahmen dieser Untersuchungen
abzudecken, werden eine Reihe von Simulationen mit REMO durchgefiihrt. Alle Mo-
delllaufe werden mit den Reanalysen von NCEP/NCAR angetrieben. Das Modeligebiet,
die acht Gitterpunkte breite Relaxationszone und die vertikale sowie die horizontale
Auflsung bleiben bei allen Simulationen unverdndert.

Einen Uberblick iiber alle Experimente gibt die Tab. 4.1. Fiir den direkten Vergleich mit
Beobachtungen werden zwei Simulationen im Vorhersage-Mode gemacht. Mit einem
langen Lauf iiber fiinf Jahre werden statistische GroBen analysiert. In einer Sensitivi-
titsstudie zum Einfluss der Rauigkeit an der Meereiskante werden zwei Ensembie von
jeweils zwei Monaten Linge mit sechs Ensemblemitgliedern gerechnet.
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Tabelle 4.1: Beschreibung der durchgefiihrten Experimente.

Experiment Zeitraum Physik Mode Bemerkung

Knorr 2297-21.397 DWD Vorhersage Vergleich mit Messungen
der RV/Knorr

100 1.1.96-28.297 EC4 Vorhersage Vergleich mit IABP/POLES

102 1.1.92-28297 EC4 Klima klimatotogischer Vergleich von
2 m-Temperaturen

105 (a-f) 1.1.97-28.297 EC4 Klima Ensemble mit erhdhter
Rauigkeit (z9=0.005m)

106 (a-f} 1.1.97-28.297 EC4 Klima Ensemble; Kontrolllauf

4.5 Rechenzeit

Die Modellsimulationen wurden auf einer CRAY SV1 des Rechenzentrums der Univer-
sitidt Kiel gerechnet. Die Cray SV1 ist ein shared-memory paralleler Vektor Prozessor
(PVP) von Cray Inc. und eignet sich damit insbesondere fiir groe vektor- oder matri-
zenorientierte Probleme. Mit 4096MW (=32768 MByte) Hauptspeicher und 20 CPUs
hat er eine theoretische Gleitkommaleistung/CPU von 1200 MFlops. Der SV1 Compiler
fiihrt automatisch eine Vektorisierung des Codes durch, so dass dieser von den speziel-
len CPUs profitiert. Damit kann ein Modelltag in ca. 45 CPU-Minuten simuliert werden.
Ein Modelljahr benbtigt auf zwei Prozessoren etwa 6 Tage.

Zum Vergleich: Die giobalen NCEP/NCAR-Reanalysen benétigen auf einer CRAY-Y/MP

mit 8 Prozessoren etwa 2 Minuten fiir 24 Stunden bei einer Auflosung von 192 x 94 Punk-
ten auf dem Gaussgitter.

Eine massivparallele Programmversion von REMO, die am MPIfM in Hamburg entwi-
ckelt wird, befindet sich z.Z. in der Erprobungsphase. Abhingig von der Anzahl der ho-
rizontalen Gitterpunkte ist hier eine deutliche Verkiirzung der Rechenzeit zu erwarten.



5. Vergleich mit R/VKnorr-Daten

5.1 Einleitung

Sowohl die atmosphirischen und ozeanischen Randbedingungen als auch die Mecha-
nismen der tiefen Konvektion im offenen Ozean sind bisher nur ansatzweise verstan-
den (vgl. Kap. 2.2.2). Dies ist u.a. auf die wenigen in situ Beobachtungen von Kon-
vektionsereignissen zurtickzufiihren. Aus diesem Grunde wurde im Rahmen des Lab-
rador Sea Deep Convection Experiments (Marshall et al,, 1998) vom 2. Februar bis
20. Mirz 1997 eine Expedition mit dem U.S. amerikanischen Forschungsschiff Knorr
in die Labrador-See durchgefiihrt. In Abb. 5.1 ist die Fahrtroute der R/V Knorr mit den
Schnitten zwischen der Kiiste Gronlands und der Eiskante vor der Kiiste Labradors dar-
gestellt.

Die an Bord gesammelten ozeanographischen und meteorologischen Daten tragen zu
einem besseren Verstindnis der Konvektion in der Labrador-See bei. Neben meteo-
rologischen Standardparametern (Bodendruck, Lufttemperatur, spezifische Feuchte,
Windgeschwindigkeit und -richtung} wurden die Fliisse von mpuls und fithibarer Wir-
me in situ gemessen. Der Niederschlag wurde mit Hilfe eines optischen Disdrometers
bestimmt. Ergiinzt wurden die Messungen durch visuelle synoptische Wetterbeobach-
tungen. In einem drei Stunden intervall wurden mit Radiosonden wihrend der gesam-
ten Fahrt Vertikalprofile der Atmosphire gewonnen. Zusammen mit Satellitenbeobach-
tungen und Modellanalysen (z.B. Renfrew et al., 1999) steht hiermit ein umfassender
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Abbildung 5.1: Die Fahrtroute der R/V Knorr im Februar und Mirz 1997 (gelb). Die schwarzen
Konturlinien zeigen die aus SSM/I-Daten abgeleitete Meereiskonzentration in %. Mit den
Sternen sind einzelne Positionen der R/V Knorr an ausgewahlten Tagen gekennzeichnet.

Datensatz zur Verfiigung.

Fiir den Zeitraum der Expedition wird eine Simulation mit REMO im Vorhersage-Mode
(vgl- Kap. 3.1.2) mit der DWD-Modellphysik durchgefiihrt (Berndt et al., 2000; Jiirrens
etal., 1998]. Als Antriebsdaten dienen die NCEP/NCAR-Reanalysen. Aus den Modeller-
gebnissen wird eine Zeitreihe erstellt, die mit den Messungen an Bord der R/VKnorr
verglichen werden kann. Dazu wird der zum jeweiligen Zeitpunkt der Schiffspositi-
on am nachsten liegende Gitterpunkt ausgewihle. Eine dhnliche Zeitserie wird aus
den NCEP/NCAR-Reanalysen erstellt, um mogliche Verbesserungen REMOs gegen-
iber den Antriebsdaten zu bestimmen. Die maglichen Beobachtungsfehler an Bord der
R/V Knorr vernachlissigend, werden diese als ~Wahrheit“ angenommen und mit den

Modellen verglichen. Bias, RMS-Fehler und Korrelationskoeffizienten werden berech-
net und in Tab. 5.1 gezeigt.
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Tabelle 5.1: Bias, RMS- Fehler und Korrelationskoeffizient (r) des Bodendrucks (SLP), 2m Tem-
peratur (Ty), 10m Windgeschwindigkeit (V) und 2m spezifischer Feuchte (s) aus der
REMO-Simulation und NCEP/NCAR-Reanalysen im Vergleich mit Beobachtungen an Bord
der R/VKnorr.

Parameter Modell Bias RMS T

SLP,hPa REMO -1.9 246 098
NCEP/NCAR 24 396 095

T2 K REMO -04 225 080
NCEP/NCAR +0.2 396 0.77

V,ms™! REMO 0.1 276 0.74
NCEP/NCAR -0.3 2.83 0.71

s, gkg ™’ REMO 0.1 053 046
NCEP/NCAR +06 055 039

Bei den NCEP/NCAR-Reanalysen ist zu beriicksichtigen, dass ein Groflteil der
Radiosonden-Aufstiege von der R/VKnorr in das Assimilations-System gelangt ist. In
den heutigen Assimilationsverfahren werden Beobachtungen aus der freien Atmospha-
re am stirksten gewichtet. Im Allgemeinen gehen Geopotential, Wind, Temperatur und
Feuchte in die Analysen ein. Oberflichenmessungen an Bord der R/VKnorr wurden
nicht in das GTS' eingegeben und standen damit fiir die Reanalysen nicht zur Verfii-
gung (Renfrew et al., 2002).

Wihrend es sich bei den Beobachtungen um Punktmessungen handelt, reprasentieren
die Modelle den integralen Wert einer gesamten Gitterzelle. Dies ist insbesondere bei
Parametern mit hoher raumlicher Variabilitat kritisch. So haben Niederschlagmessun-
gen selbst fiir Tagesmittel nur Korrelationslingen von etwa 100 km (Rubel, 1998). Zu-
dem iiberwiegen wihrend des Experiments in der Labrador-See die konvektiven Nie-
derschlagsereignisse, womit sich sowohl die raumliche als auch zeitliche Heterogenitat

'Das GTS ist ein Telekomunikations-Netzwerk von Standverbindungen, dass von den nationalen Wet-
terdiensten als Komponente der World Weather Watch {(WWW) der WMO betrieben wird. Der Austausch
meteorologischer und ozeanographischer Echtzeitdaten erfolgt auf globaler, freiwilliger Basis als Eingabe-
grofe fir numerische Wettervorhersagemodelle.
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noch verstirkt. Es ist deshalb von vornherein unméglich, Einzelereignisse dieser Artim
Modell zu simulieren. Betrachtet man Niederschiagssummen iber einen ldngeren Zeit-
raum verschwinden die zufalligen Abweichungen. Die Mittelwerte der Beobachtungen
und des Modells lassen sich deshalb gut miteinander vergleichen.

Die synoptische Situation wihrend des gesamten Experiments ist von einer starken
nordwestlichen Strémung gepragt. Die mittlere an Bord der R/VKnorr gemessene
Windrichtung und -stérke betrigt 291° mit 11.7ms™'. Maximal werden 24.7m 571 re-
gistriert. Das Satellitenbild vom 7. Februar 1997 zeigt eine fiir die gesamte Fahrtdauer
R/VKnorr typische Wetterlage (Abb. 5.2). Ein Tiefdruckgebiet mit dem Zentrum sud-
lich von Gronland fithrt auf der Riickseite kalte und trockene polare Luftrnassen vom
kanadischen Festland (iber die relativ warme Labrador-See.

Bei so einem Kaltluftausbruch fithren die groRen Temperaturunterschiede zwischen
Atmosphire und Ozean zusammen mit hohen Windgeschwindigkeiten zu extrem
groen Fliissen fithlbarer unf latenter Warme. Einer dieser Kaltluftausbriiche iiber der
Labrador-See am 8. Februar 1997 (vgl. Abb. 5.2} wird von Renfrew und Moore (1999} mit
Hilfe von Flugzeugmessungen niher untersucht. Dieselbe synoptische Situation wird
von Pagowski und Moore (2001) mit dem amerikanischen mesoskaligen Vorhersage-
modell MM5 simuliert. Diese Kaltluftausbriiche sind typisch fiir die Monate Januar und
Februar. Abb. 5.3 zeigt die monatliche 2 m Lufttemperatur fiir die zentrale Labrador-See
simuliert in einem REMO-Klimalauf der Jahre 1992 bis 1996. Die Boxen zeigen jeweils
das 25. und 75. Percentil, die vertikalen Linien den gesamten Temperaturbereich. Der
Median der einzelnen Verteilungen ist in rot eingezeichnet. Die niedrigsten Tempera-
turen mit der hochsten Variabilitdt findet man im Frithjahr bis -32°C . Imn Sommer und
Herbst fallen die Temperatur dagegen selten unter den Gefrierpunkt.

Die mit REMO modellierten mittderen Bodendruck- und 2 m-Temperaturverteilungen
(SLP und T3} fiir die in vier Zeitabschnitte aufgeteilte Fahrt sind in Abb. 5.4 darge-
stellt. Wetterbestimmend ist stets ein Gebiet mit niedrigern Luftdruck siidéstlich von
Gronland, das etwa der mittleren Position des Islandtiefs entspricht {vgl. Abb. 5.2. Der
mittlere Kerndruck in der Zeit vom 12. bis zum 22. Februar betrigt 970 hPa. Die Lage
der [sobaren deutet die nordwestliche Stromung auf der Riickseite des Tiefs tiber der
Labrador-See an. Diese erreicht wihrend des zweiten Experimentabschnitts ihr Maxi-
mum (Abb. 5.4 b). Zusammen mit dem steilen Temperaturgradienten zwischen dem ka-
nadischen Archipel (-30°C ) und der Labrador-See (0°C) erklirt dies die oben erwihn-
te_n Kaltluftausbriiche. Im dritten und vierten Zeitsegment (Abb. 5.4 ¢ + d) bekommt
die Submung eine nordlichere Komponente und weht damit eher paralle] zur Eiskante

{vgl. Abb. 5.1). Der Bereich des Nordatlantik-Stroms mit Lufttemperaturen iiber 15°C ist
deutlich sichtbar.
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Abbildung 5.2; Das infrarot AVHRR Bild des NOAA-14 polar orbiter um 11:41 UTC am 7. Fe-
bruar 1997 zeigt eine extratropische Zyklone mit dem Zentrum stidlich von Grénland (Lj.
Die hellen und damit hohen Wolken nérdlich des Tiefdruckgebietes sind dem zugehéri-
gen Warmluftsektor zuzuordnen. Die dunkleren und damit niedrigeren Wolken westlich
des Tiefs gehiren zu einem Kaltluftausbruch,der mit einer nordwestlichen Strémung kafte
und trockene polare Luftmassen iber die Labrador-See fithrt (aus Marshall et al. (1998)).

5.2 Vergleich der Messungen mit REMO und NCEP/NCAR-
Reanalysen

2.2.1 Bodendruck

Wie erwartet zeigt sich im Bodendruck (SLP) aufgrund der allgemein guten Vorher-
sagbarkeit eine hohe Ubereinstimmungen zwischen Simulation und Messungen. Die
Zeitserien aus Beobachtungen, REMO und NCEP/NCAR-Reanalysen sind in Abb. 5.5
dargestellt. Der hchste Druck mit etwa 1025 hPa wird zu Beginn des Experiments auf
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Abbildung 5.3: Mit REMO modelfierte monatliche 12 stindige Lufttemperaturen im Bereich
der zentralen Labrador-See zwischen 1992 und 1996. Jeder Kasten zeigt den Median (rot)
sowie die 25. und 75. Percentile; d.h. die Halfte der Daten liegt innerhalb der Box und alle
im Bereich der vertikalen Linien.

dem Weg von Halifax, dem Ausgangshafen der R/VKnorr, nach Norden gemessen. Mit
Erreichen der Labrador-See falit der Bodendruck schneli um etwa 30 hPa. Bis zum En-
de des Experiments schwankt der Druck um ca. 995 hPa. Wihrend die NCEP/NCAR-
Reanalysen einen positiven Bias relativ zu den Beobachtungen aufweisen, hat REMO
einen negativen Bias, liegt aber um 0.5 hPa dichter an den Messungen. Auch beim RMS5-
Fehler ist REMO mit 2.46 hPa besser als die Reanalysen (3.96 hPa).

Aufgrund des Durchzugs mehrerer Tiefdruckgebiete ist die Variabilitit relativ hoch.
Abb. 5.6 zeigt Streudiagramme zwischen NCEP/NCAR, REMO und Beobachtungen.
Der Korrelationskoeffizient zwischen Messungen und REMO betragt 0.98, zwischen
Messungen und NCEP/NCAR dagegen 0.95. Obwohl REMO mit den NCEP/NCAR-
Reanalysen angetrieben wird, korreliert der Druck nur mit 0.94, was hauptsichlich auf
die héhere Aufidsung von REMOQ zuriickzufithren ist.

5.2.2 2m Temperatur

Die Temperatur innerhalb der untersten Madellschicht wird in REMO fiir die Standard-
héhe 2 m berechnet. Der Temperaturfithler auf der RfV Knorr ist dagegen in 20 m Hdhe
angebracht. Mit der an Bord aufgezeichneten Wasseroberflachentemperatur (engl. sea
surface temperature - SST) und dem Bodenwind wird die beobachtete Temperatur auf
2m Hohe reduziert. Probleme mit dem Windsensor ab dem 5. Mirz beschranken des-
halb auch die Zeitreihe der 2 m Temperatur bis zu diesem Datum.
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Abbildung 5.4: Mit REMO simulierte mittlere Verteilung des Bodendrucks (Isobaren i Ab-
stand von 5hPa) und der 2 m-Temperatur (farbig). Die Mittelungszeitraume sind in Bild
a) 2. Februar - 11. Februar, b) 12. Februar — 21. Februar, ¢} 22. Februar - 3. Médrz und d) 4.

Mirz - 13. Mirz 1997,



38

5. VERGLEICH MIT R/VKnorr-DATEN

T T T T T 1 i ]
'y — REMO
' - R/ Knorr
10201 ¥ — - NCEPMNCAR —
] 7
IR
& - / \ f
& £, f\ { \ JIs
g L 1A Y \ 1
g 190 W% \ TR A 7Y
. '
§ | A ' (.
A A \
: | ‘| j.‘ R
980 % ' -
} A1 } 1 ] ] L
52. 102. 152 202 252 53. 103
Datum in 1997

Abbildung 5.5: Zeitreihe des Bodendrucks zwischen dem 5.2. und 12.3.1997 in hPa auf der
R/V Knorr. Dargestellt sind die Werte von REMO (rot, durchgezogen)j, R/V Knorr (schwarz,
gepunktet) und den NCEP/NCAR-Reanalysen (blau, gestrichelt).

Wihrend zu Beginn der Expedition in Halifax noch Temperaturen im Bereich des Ge-
frierpunkts herrschen, fallen diese in der Labrador-See kontinuierlich bis auf -5°C bis
-10°C (Abb. 5.7). Wihrend der starken Kaltluftausbriiche am 12. und 21. Februar gehen
die Temperaturen bis auf -16°C zuriick. Sind im ersten Teil der Zeitserien die Abwei-
chungen zwischen REMO und Beobachtungen noch relativ gering, lassen sich grofiere
Abweichungen zwischen dem 23. Februar und Anfang Mirz beobachten. In dieser Zeit

befindet sich die R/V Knorr im Bereich der Eiskante (engl. marginal ice zone - M1Z) vor
der Kiiste Labradors (vgl. Abb. 5.1).

Die Abb. 5.8 zeigt die Streudiagramme der 2 m Temperaturen zwischen Beobachtungen
und Modellen. Wihrend die NCEP/NCAR-Reanalysen im Mittel zwar etwas dichter an

den Beobachtungen liegen, sind Korrelationskoeffizient und RMS-Fehler (vgl. Tab. 5.1)
bei REMO deutlich besser.

5.2.3 10m Windgeschwindigkeit

Die Wl_ndgeschwindigkeit wird in REMO fiir eine Referenzhéhe von 10 m berechnet.
Wie bei der Temperatur wird deshalb auch der beobachtete Wind auf diese Hohe redu-
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Abbildung5.6: Vergleich des beobachteten Bodendrucks mit dem von NCEP/NCAR und REMO
maodellierten Bodendruck in hPa dargestellt als Streudiagramm. Gegeneinander aufgetra-
gen sind in Abbildung (a) R/V Knorr iiber REMO, (b) NCEP/NCAR iiber REMO und in (c)
R/V Knorr tiber NCEP/NCAR. Die Ausgleichsgerade ist in griin eingezeichnet.

ziert. Die Zeitserien der 10 m Windgeschwindigkeit fiir REMO, NCEP/NCAR und Beob-
achtungen sind in Abb. 5.9 dargestellt. Wie in Kap. 5.2.2 erwdhnt, sind die Werte auf-
grund von Problemen mit dem Anemometer nur bis zum 5. Miérz verfugbar.
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Abbildung 5.7: Wie Abb. 5.5 fiir die 2 m Temperatur.

Wihrend eines GroRteils des Experiments werden relativ hohe Windgeschwindigkei-
ten gemessen. Die mittlere Windgeschwindigkeit betrigt 120 ms ™', in den Maxima am
11. Februar und 5. Mérz tiber 20 m s . Die Ubereinstimmung zwischen REMO und Be-
obachtungen ist relativ gut. Verglichen mit den Reanalysen liegt REMO in Bias, RMS-
Fehler und Korrelationskoeffizient immer etwas besser. Wihrend das Reanalyse-Modell

die Windgeschwindigkeit im Mittel um 0.3 m s~ unterschitzt, liegt REMOnur 0.1 ms ™}
unter den Beobachtungen.

Die Abb. 5.10 zeigt die Streudiagrarnme der gegeneinander aufgetragenen Zeitreihen
der 10 m Windgeschwindigkeit. Der RMS-Fehier betrégt im Regionalmodell 2.76 ms ™,
in den Reanalysen 2.83 m s~'. Der Korrelationskoeffizient zwischen REMO und Mes-
sungen betragt 0.74, zwischen NCEP/NCAR und den Messungen nur 0.71.

5.2.4 2m spezifische Feuchte

Die groGten Verbesserungen von REMO gegeniiber den Reanalysen findet man in der
spezifischen Feuchte (Abb. 5.11). Wie fiir die Temperatur und Windgeschwindigkeit

muss eine Héhenreduktion auf 2 m durchgefiihrt werden, so dass auch diese Zeitrei-
he nur bis zum 5. Miérz zur Verfiigung steht.
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Abbildung 5.8:; Vergleich der beobachteten und von NCEP/NCAR sowie REMO modellierten
2m Temperatur in °C dargestelit als Streudiagramm. Gegeneinander aufgetragen sind in
Abbildung (a) R/V Knorx iiber REMO, (b) NCEP/NCAR iiber REMO und in (¢} R/V Knorr
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Abbitdung 5.8: Wie Abb. 5.5 fiir die 10 m Windgeschwindigkeit.

Wihrend die Reanalysen die spezifische Feuchte um 0.6 g kg~ systematisch stark iiber-
schiitzen, liegt REMO nur um 0.1 gkg~' unterhalb der Beobachtungen. Dies ist ein
ernst zu nehmendes Problemn der NCEP/NCAR-Reanalysen in hohen Breiten {vgl. auch
Kap. 7.2.1). Diese Uberschatzung wird so groR, dass es haufig zu einer Ubersittigung in
der Atmosphire kommt. Die spezifische Feuchte wird schon bei der Vorbereitung der
Antriebsdaten (engl. pre-processing) reduziert, was bereits vor der eigentlichen Simula-
tion zu einer erheblichen Verbesserung gegeniiber NCEP/NCAR fithrt.

Die Streudiagramme der spezifischen Feuchte in Abb. 5.12 zeigen eine geringe Korre-
Jation zwischen modellierter und gemessener Feuchte. Wihrend REMO und Beobach-
tungen noch mit 0.46 korrelieren, sinkt der Korrelationskoeffizient beim Vergleich der
Beobachtungen mit den Reanalysen auf 0.39. Es ist jedoch ein relativ groBer Messfeh-
ler der spezifischen Feuchte zu berticksichtigen. Geht man von einem Messfehler der
Psychrometertemperaturen von jeweils 1K aus, ergibt dies bei einer Temperatur von
-10°C Abweichungen der spezifischen Feuchte iiber 1 gkg™'. Damit lasst sich das Ab-
schneiden der Modelle als zufriedenstellend bezeichnen. Der mit dem Bias korrigierte
RMS-Fehler ist bei REMO mit 0.53 g kg~ nur geringfiigig besser als bei den Reanaly-

sen mit 0:55 gkg~'. Betrachtet man dagegen die unkorrigierten RMS-Fehler, schneidet
REMO mit 0.54 g kg™ besser ab als NCEP/NCAR mit 0.80 gkg™!.
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Abbildung 5.10: Vergleich der beobachteten mit der von NCEP/NCAR und REMO modellier-
ten Windgeschwindigkeit in ms~' dargestellt als Streudiagramm. Gegeneinander aufge-
tragen sind in Abbildung (a) R/V Knorr iiber REMO, (b) NCEP/NCAR iiber REMO und in
{c) R/V Knorr iiber NCEP/NCAR. Die Ausgleichsgerade ist in griin eingezeichner.
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Abbildung 5.11: Wie Abb. 5.5 fiir die 2'm spezifische Feuchte.
5.2.5 Fluss fithlbarer Wirme

Die bisher betrachteten Variablen werden mit den prognostische Gleichungen direkt
vorhergesagt. Der Fluss fiihlbarer Wirme ist dagegen eine diagnostische Grofe, die aus
prognostischen Variablen iiber Parametrisierungen bestimmt wird. Der Fluss fithiba-
rer Wirme ist sowohl fiir Meteorologen als auch fiir Ozeanographen von besonderem
Interesse, da er fiir die konvektiven Prozesse in Ozean und Atmosphére mitverantwort-
lich ist. Der Fluss filhlbarer Warme kiihlt im Allgerneinen den Ozean ab und erwirmt
die Atmosphiire, was zur Destabilisierung beider Systeme fiihrt.

Die turbulenten Fliisse fiihlbarer Warme wurden an Boxd von RV/ Knorr mit Hilfe der
Kreuzkorrelations- und der Dissipationsmethode von Bumke et al. (2001) bestimmt.
Die Kreuzkorrelationsmethode basiert auf der Messung der vertikalen Austauschpro-
zesse in der atmospharischen Grenzschicht. Dabei werden mit Fluktuationen der Verti-

kalgeschwindigkeit (w) Eigenschaften der Luft nach oben und unten transportiert. Der
Fluss fithlbarer Warme (H) ist definiert als

H=pc, <wT> , (5.1)

wobei p die mittlere Luftdichte und ¢p die spezifische Wirme bei konstantem Druck ist.
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Abbildung 5.12: Vergleich der beobachteten und von NCEP/NCAR sowie mo modellierten
spezifischen Feuchte in gkg~' dargestellt als Streudiagramm. Geg"enemander aufgetm-
gen sind in Abbildung (a} R/V Knorr tiber REMO, (b} NCEP/NC{&R ubf:’r REMO und in {c)
R/V Knorr ither NCEP/NCAR. Die Ausgleichsgerade ist in griin eingezeichnet.
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GemiRB der REYNOLDs-Mittelung kénnen die Vertikalgeschwindigkeit w und die Luft-
temperatur T aufgeteilt werden in einen mittleren Anteil (<>} und einen fluktuierenden
Anteil (); sie sind damit gegeben als < w > +w' und < T> +T".

Integration des w, T Kospektrums iiber alle beitragenden Frequenzen liefert die Kova-
rianz der Variablen, in diesem Fall den Fluss fithibarer Wirme. Allerdings reagiert diese
Methode auf Grund der relativen Skaten des horizontalen und vertikalen Windes in der
Atmosphiire sehr sensitiv auf die Ausrichtung des Messinstruments. Dies schrankt die-
se Methode auf sich bewegenden Plattformen wie Schiffen stark ein. Mit dem Anpassen
eines Polynoms zweiter Ordnung an das Kospektrum im Frequenzbereich bis etwa 1 Hz
und eines Polynoms erster Ordnung bei hoheren Frequenzen wird dies berticksichtigt.
Gleichzeitig wird der Spektralbereich ausgeschiossen, den die Schiffsbewegungen auf
Grund von Seegang beeinflussen.

Die Triigheits-Dissipations-Methode fiir Wirmefliisse basiert auf den Bilanzen der ska-
laren Varianzen (z.B. Large und Pond, 1982). Bei horizontal homogenen, stationdren
Verhiltnissen vereinfacht sich diese zu
dT  1d(wT?
<wl>—+ 2
dz + 2 dz
Dies lasst sich ebenfalls auf die virtuelle Temperatur T, anwenden. Unter Vernachldssi-
gung der Transport-Terme erhilt man

+Nr=0. (5.2)

< WT\, >diss ™= [ (5.3)

¢r1,z/L

wobei Ny, die turbulente Dissipationsrate der Temperatur und ¢, die universelle
Schichtungsfunktion sind.

kzuNTV]’l’

Sowohl die Kreuzkorrelations- als auch die Dissipationsmethode benotigen eine Kor-
rektur, da die mit dem Sonic-Anemometer gemessenen Temperaturen dicht an der vir-
tuellen Temperatur liegen. Die Korrektur wird von Dupui et al. (1997) iibernommen.
Insbesondere bei hohen Windgeschwindigkeiten lassen sich Abweichungen von der lo-
kalen Isotropie feststellen. Dies wird nach Wucknitz (1978) korrigiert. Da die synopti-
sche Situation durch hohe SST (ca. 0°C - 3°C ) und niedrige Lufttemperatur (ca. -15°C—
0°C) charakterisiert ist, wird freie Konvektion nach Gravech et al. (1998} beriicksichtigt.
Der Fehler der Windgeschwindigkeit durch den Schiffseinfluss auf die Messungen wird
mit Hilfe einer Umstromungsstudie von Moat und Yelland (1998) minimiert.

Die Bulk-Methode bietet eine weitere Moglichkeit den Fluss fiihlbarer Wirme zu be-
stimmen. Fiir die Parametrisierung gilt

<WT >gun= Cx(V.— Vp)(T, - To) , (5.4)
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wobei Cy der Transferkoeffizient fithlbarer Wirme ist. In der Literatur finden sich un-
terschiedliche Werte fiir Cyy (z.B. Isemer und Hasse, 1987; Large und Pond, 1982; Smith,
1988). Fiir gewohnlich wird V; auf 0 gesetzt, Ty ist in diesem Fall die Wasseroberfli-
chentemperatur (SST), T, die Lufttemperatur und V, die Windgeschwindigkeit in 10 m
Hoéhe.

Abb. 513 zeigt den Vergleich der an Bord gemessenen Fliisse fithibarer Wirme mit
den Ergebnissen von REMO. Jedes Symbol in Abb. 5.13 stellt eine Einzelmessung per
Dissipations- bzw. Kreuzkorrelations-Methode dar. Da die Messungen an Bord nur be-
riicksichtigt werden, wenn der Bug des Schiffes in Windrichtung zeigt, stehen nicht zu
jedem Modeli-Termin Messungen zur Verfiigung. Unter Beriicksichtigung der Proble-
me beim Vergleich von Modeliwerten mit in situ Messungen erhilt man eine gute Uber-
einstimmung.

REMO und NCEP/NCAR stimmen auf Grund dhnlicher Parametrisierungen gut iiber-
ein. Trotzdem kommt es auch hier bei hohen Fliissen in Einzelfillen zu Abweichun-
gen bis zu 100 W m~2. So werden fiir den Kaliluftausbruch am }1. Februar 1997 von
REMO Fliisse fithlbarer Wirme bis 800 W m~? simuliert, wahrend die NCEP/NCAR-
Reanalysen Werte bis 720 W liefern. Beide Modelle scheinen den Fluss fithlbarer
Wirme unter diesen Extrembedingungen zu tiberschitzen.

Die gemessenen Flisse fithibarer Wirme des bereits weiter oben betrachteten Kaltluft-
ausbruchs am 11. Februar 1997 erreichen maximai 600 Wm—2, die parametrisierten
Flitssen nach Bunker (1976) 650 W m~Z. Verwendet man nur die prognostischen Gro-
Ren des Modells mit der gleichen Bulk-Formel ergeben sich Fliisse bis 620 W m~2. Dies
erscheint weitaus realistischer als die in den Modellen berechneten Fliisse fiihlbarer
Wirme von 800 W m~2 (REMO) bzw. 720 W m~< (NCEP/NCAR), was auf unzureichende
Parametrisierungen innerhalb der Modelie schliefen lasst. Dies ist nicht fiberraschend,
da die Fluss-Parametrisierungen haufig fiir mittlere Breiten entwickelt werden, in de-
nren extreme Verhiltnisse wie bei einem Kaltluftausbruch nicht oder nur sehr selten

auftreten.

5.2.6 Niederschlag

Der Niederschlag an Bord der R/V Knorr wurde mit einem optischel? Disdromet.er ge-
messen (GroBklaus et al., 1998). Da fiir die weiteren Rechnungen die Art dfes Nieder-
schlags (z.B. Regen oder Schnee) bekannt sein muss, werden d;jese Informationen den
simultan zu den Messungen durchgefithrten visuellen synoptischen ertterbeqbad’:-
tungen entmommen. Wihrend des Experiments schneite es den Grofteil der Zeit. Die
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Abbildung 5.13: Fliisse sensibler Wirme zwischen dem 5.2. und 5.3.1997 in Wm~™? auf der
R/V Knorr. Dargestelit sind die REMO (rot, durchgezogen) sowie die Messungen mit
der Kreuzkorrelations-Methode {blaue Dreiecke) und der Dissipationsmethode {schwarze
Kreuze).

fiir die Bestimmung der Niederschlagsmenge zu beriicksichtigenden Faligeschwindig-

keiten und mittleren Massen von Schnee werden einer Studie von Hogan (1934) ent-
nommen.

Aufgrund fehlender Niederschlagsbeobachtungen itber See entwickelt Tucker (1961}
eine Methode, aus synoptischen Wetterbeobachtungen Niederschlagsmengen abzu-
schdtzen. Eine dhnliche Parametrisierung leitet Vermehren (1995) aus dem Vergleich
von Synop-Meldungen mit Niederschlagsmessungen auf Feuerschiffen in der Deut-
schen Bucht ab. Dorman und Bourke (1978) schlagen eine Korrektur zu Tuckers Me-
thode vor, die auch auf die Parametrisierung von Vermehren angewendet wird. Zudem
wird noch eine Windkorrektur beriicksichtigt (GroSklaus, pers. Mitteilungen).

Die gemessenen und parametrisierten Niederschlagsmengen werden mit den Mo-
dellergebnissen der NCEP/NCAR-Reanalysen und REMO verglichen. Abb. 5.15 zeigt so-

wohl die Zeitserien der tiglichen Niederschlagsereignisse als auch die akkumulierten
Werte.

Die Modellwerte (REMO und NCEP/NCAR) reprisentieren die Summe der Niederschlé-
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Abbildung 5.14: Vergleich der mit der Dissipations- und Kreuzkorrelationsmethode abge-
leiteten und von NCEP/NCAR sowie REMO modeilierten Fliisse fiihibarer Wirme in
W m—2 dargestellt als Streudiagramim. Gegeneinander aufgetragen sind Dissipationsme-
thode (iber REMO (a) und iiber NCEP/NCAR (b}, sowie Kreuzkorrelationsmethode iiber
REMO (c¢) und ither NCEP/NCAR (d). Die Ausgleichsgeraden sind in griin eingezeichnet.
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Abbildung 5.15: Zeitreihe der tdglichen Niederschlagsmengen (oben) und akkumulierte Wer-
te (unten) zwischen dem 5.2. und 12.3.1997 in mm auf det R/V Knorr. Dargestellt sind
die Werte von REMO (rot, durchgezogen), Disdrometermessungen (schwarz, gepunk-

tet}, aus Parametrisierungen nach Vermehren (1995) (griin, strich-punktiert) und den
NCEP/NCAR-Reanalysen (blau, gestrichelt).
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ge der vorangegangenen 24 Stunden am gleichen Gitterpunkt, wihrend die gemes-
senen und parametrisierten Werte die Niederschlige im gleichen Zeitraum an Bord
der R/V Knorr zeigen. Betrachtet man die taglichen Niederschlagsmengen (Abb. 5.15
oben), erkennt man nur wenige Ubereinstimmungen zwischen Beobachtungen und
Modellen. Dies ist auf die bereits erwihnten kurzen Korrelationslangen des Nieder-
schlags zuriickzufiihren. Einzelne Niederschlagsereignisse konnen von REMO und dem
NCEP/NCAR-Reanalysemodell nicht aufgelést werden. In Abb. 5.15 (unten) ist dagegen
der akkumulierte Niederschlag aufgetragen. Einzelne Niederschiagsereignisse addie-
ren sich dabei zum Gesamtniederschlag am Ende des Experiments. Die Disdrometer-
messungen (106 mm) und mit Hilfe der Parametrisierung abgeschiitzten Niederschlige
(109 mm) liegen nur wenig auseinander. Dagegen unterschitzt NCEP/NCAR mit 99 mm
den Niederschlag. REMO liegt mit 125 mm deutlich dariiber.

Erhdhte Niederschlige werden oft in regionalen Modellen beobachtet und haufig auf
orographische Effekte in Bereichen steiler Topographie zuriickgefiihrt (z.B. McGregor,
1997). Ein méglicher Einfluss des gronlindischen Gebirgsmassivs ist in diesem Fall un-
wahrscheinlich, da in der groRriumigen Niederschlagsverteilung keine orographisch
bedingten Maxima an der Siidwestkiiste Gronlands erkennbar sind {Abb. 5.16). Diese
lassen sich dagegen an der Siidkiiste Islands deutlich beobachten.

5.3 Diskussion

Der direkte Vergleich von Modellergebnissen mit Beobachtungen ist aufgrund untes-
schiedlicher Zeit- und Raumskalen immer mit Problemen behaftet. Zusétzliche Fehler
aufgrund unterschiedlicher Topographie (z.B. Differenz zwischen mittlerer Modellho-
he und Héhe des Beobachtungsortes) kénnen mit der Verwendung von Datenpunkten
ausschlieRlich iiber Wasser bzw. Meereis vermieden werden. Unter Beriicksichtigung
der Skalendifferenzen bieten die Beobachtungen an Bord der R/V Knorr damit eine gu-
te Gelegenheit unterschiedliche Modellvariablen zu validieren. Die extrernen Wett.er-
verhiltnisse wihrend des Experiments verdeutlichen Schwichen in der Modellphysik.

Der Vergleich der modellierten und gemessenen Parameter iiber der vvintfarﬁchefl
Labrador-See zeigt gute Ubereinstimmungen fiir die meisten Parameter. Nur die spezi-

fische Feuchte in den NCEP/NCAR-Reanalysen stellt ein ernst zu nehmendes' Problem
in hohen Breiten dar, was sich in relativen Feuchten im Bereich der Ubersttigung be-

merkbar macht. Diese Uberschitzung der Luftfeuchtigkeit ist eine mogliche Ursac'he
fir die ebenfalls zu hohen Niederschlige in REMO. Wihrend NCEP/NCAR den Nie-

derschlag wihrend des Experiments um etwa 10 mm unterschétzt, liegt REMO mit ca.
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Abbildung 5.16: Mit REMO simulierter akkumulierter Niederschlag zwischen dem 5.2. und
12,3.1997 in mm.

15 mm Uber der beobachteten Niederschlagssumme. Der Vergleich der Fliisse fithlba-

rer Warme zeigt eine Uberschétzung der von REMO und NCEP/NCAR diagnostizierten
Fliisse.



6. Oberflichentemperaturen der
Arktis

6.1 Einleitung

Vergleiche beobachteter Oberflicheniemperaturen mit Modellergebnissen kénnen ge-
rade in hohen Breiten Defizite von Modellen offenlegen, da die bodennahen Luft-
schichten duRerst sensitiv auf die unteren Randbedingungen reagieren. In REMO wer-
den diese iiber Land von einem Bodenmodell simuliert, itber Wasser bzw. Meereis itber
die Antriebsdaten vorgegeben. Weichen die unteren Randbedingungen wie z.B. die
Meereisverteilung von den realen Verhiltnissen ab, macht sich dies schnell in diver-
gierenden Temperaturfeldern bemerkbar, Weiterhin wird die Oberflichenternperatur
stark von der Dynamik beeinflusst. So werden in der Synoptik Luftmassen gewbhn-
lich nach ihrer Ursprungsregion charakterisiert, da die Luftmasseneigenschaften zum
GroRteil dort geprigt werden. Fehler in der Modelldynamik haben daher auch Auswir-

kungen auf die groBriumige Temperaturverteilung.

Rigor et al. (2000) haben Beobachtungen der Oberflichentemperaturen aus der Ark-
tis im [ABP/ POLES-Datensatz zusammengestellt. Diese werden mit Simulationen von
REMO sowohl im Klima- als auch im Vorhersage-Mode verglichen.
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6.2 Der IABP/POLES-Datensatz

Bereits 1974 empfiehlt die U.S. National Academy of Science die Einrichtung eines Net-
zes automatisch messender Bojen, die im Arktischen Ozean auf synoptischer Skala Fel-
der von Druck, Temperatur und Eisdrift aufzeichnen. Basierend auf dieser Idee startet
1978 im Rahmen des Global Weather Experiments das Arctic Ocean Buoy Program. Seit
1991 wird das Projekt im Rahmen des International Arctic Buoy Programmes (IABP) wei-
tergefiihrt.

Zu Beginn der Messungen 1979 sind die Temperaturen der auf dem Eis driftenden Bo-
jen hauptsichlich zur Kalibrierung der internen Barometer bestimmt und mit grolen
Fehlern behaftet. Seit 1992 werden neuere Bojen mit externen, in 2 m Hoéhe messen-
den, strahlungsgeschiitzten und ventilierten Thermistoren ausgebracht. Im Rahmen
des IABP durchgefiihrte Tests ergeben einen RMS-Fehler der so gemessenen Ternpe-
raturen kleiner 0.5 K.

Fiir die Erstellung des IABP/POLES-Datensatz verwenden Rigor et al. neben den Bo-
jendaten zusitzlich fiir den Zeitraum 1979 bis 1991 Messungen von bemannten, im Eis
driftenden Stationen sowie fiir den Zeitraum 1979 bis 1997 Daten von Landstation. Mit
Hilfe der ,Optimalen Interpolation” werden die Beobachtungen auf ein regelmiRiges
Gitter gebracht. Dafiir werden zunichst Korrelationslangen der Temperatur berechnet.
Der abgeleitete Datensatz liefert 12-stiindige Felder der 2 m-Lufttemperatur mit 100 km
horizontaler Auflésung in der Arkitis fiir den Zeitraum 1979 bis 1997.

Die Beobachtungspositionen fiir den gesamten Zeitraum zeigt die Abb. 6.1. Deutlich
erkennt man die unregelmiRige Verteilung der Daten. Wihrend in der zentralen Arktis
und auf den kontinentalen Landfiichen das Messnetz relativ dicht ist, werden einige
Randmeere der Arktis, der gesamte Nordatlantik und Grénland nur unzureichend er-
fasst. Dies fithrt zu grofen Unsicherheiten der Temperaturfelder in diesen Bereichen,
die beim Vergleich einzelner Jahre mit REMO besonders deutlich hervortreten.

6.3 Vergleich der Klimatologie

Es werden monatliche Variabilititen und Korrelationslingen der 2 m Lufttemperatur
aus I%eobacht‘ungen un.d Ergebnissen eines REMO Klimalaufs der Jahre 1992 bis 1996
verglichen. Die subskaligen Prozesse werden mit der ECHAM4-Physik parametrisiert.

Fiir ein.e beliebi“ge geophysikalische Grofe an einem Ot isst sich die Korrelation mit
der gleichen GroRe an einem anderen Ort berechnen. Im Allgemeinen nimmt die Kor-
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Abbildung 6.1: Beobachtungspositionen der Oberflichentemperatur von bemannten
nen am Nordpol (schwarze Punkte) zwischen 1979 und 1991, vont Argos Bojen (graue Punk-
te) und Landstationen (Diamanten) von 1979 bis 1997 (aus Rigor et al., 2000).

relation mit zunehmendem Abstand der beiden GroRen ab. Ein MaR dafiir, wie schnell
die Korrelation mit dem Abstand abnimmt, ist die Korrelationslinge.

Die Abhingigkeit der Werte eines stochastischen Prozesses an zwei Punkten ist iiber die
Kovarianzfunktion definiert als

Cov(x,y) = ﬁ"]:“]'Z(xt - %)y ~ 1) , (6.1)

wobei N die Stichprobenanzahl, x das Mittel aller x;'s und § das Mittel allery;'s bezeich-
net.

Die Korrelationsfunktion R(x, y) ist definiert als die Kovarianz zm‘tischen zwei ,"Z.eftsenen
normiert mit den Varianzen der einzelnen Zeitserien. Die Funktion R(x,y) emsne:.-r(t:;llur
im Intervall [-1,1] und beschreibt die Intensitit des ]inearefl Zt:sa-mmenl.langs zw;sunken
zwei Zeitserien. Bei R=1 (d.h. ,vollsténdig positive Korrelation 3 hegen die Patezzﬁ tn;:
auf einer Geraden it positiver Steigung, bei R=-1 (d.h. ,vollstdndig negativ korreliert
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auf einer Geraden mit negativer Steigung. Ist R nahe Null sind beide Variablen x und y
unkorreliert. Die Korrelationsfunktion Kisst sich schreiben als

T (xi—%)(ui—1)

‘/g(;i—iv\/)i:(yi—g}z '

R(x,y) = (6.2)

Da die Korrelationsfunktion eine normierte Darstellung der Kovarianzfunktion zwi-
schen Werten eines Prozesses an verschiedenen Orten darstellt, lassen sich die Inten-
sititen der Zusammenhinge verschiedener Datenpunkte direkt miteinander verglei-
chen.

In Abb. 6.2 sind die mit REMO modellierten monatlichen 2m Lufttemperaturen fir
die zentrale Arktis sowie Barrow und Indian Mountain in Alaska dargestellt. Die drei
ausgewihlten Orte, die ebenfalls bei Rigor et al. (2000) niher untersucht werden (vgl.
Abb. 6.3), zeigen jeweils die typischen Temperaturverhilinisse im Arkiischen Ozean,
im Kiistenbereich und im Landesinneren. Die Abb. 6.2 und die entsprechenden Stan-
dardabweichungen in Tab. 6.1 lassen darauf schlieRen, dass die Korrelationen zwischen
Ozean, Kiiste und Landesinnerem sich saisonal indern. Besonders klar erkennbar ist
dies wihrend der Sommermonate, in denen die Variabilitit der Landstationen eine
Gréfenordnung iiber der in der zentralen Arktis liegt.

Ein Vergleich der modellierten Temperaturen in Abb. 6.2 mit den gemessenen in
Abb. 6.3 macht deutlich, dass REMO in der Lage ist, den Jahresgang der 2 m Lufttem-
peratur an den drei Stationen gut wiederzugeben. Einzig in Barrow, Alaska iiberschitzt
REMO die Temperaturen im Sommer und unterschiitzt sie im Winter jeweils deutlich
um etwa 10K. Verglichen mit den Beobachtungen hat der Kiistengitterpunkt Barrow
im Modell damit einen eher kontinentalen Charakter. Auffillig ist auch das im Modell
einen Monat frither einsetzende Schmelzen in der zentralen Arktis.

Bei Betrachtung eines Parameters in einem begrenzten Gebiet lassen sich aus den Kor-
relationen der einzelnen Datenpunkte untereinander Korrelationslingen ableiten. Da-
zu werden alle Beobachtungen miteinander korreliert und die Korelationen als Funkti-
on des Abstands zwischen den jeweiligen Beobachtungspositionen aufgetragen. An die
so berechneten Korrelationen lassen sich rdumliche Korrelationsfunktionen anpassen,
die nidherungsweise die Beziehung zwischen Abstand und Korrelation eines bestimm-
ten Parameters wiedergeben. Diese wiederum sind Voraussetzung fiir die ,Optimale
Interpolations-Methode®, die im Bereich der meteorologischen Datenassimilation weit
verbreitet ist. Rigor et al. (2000) verwenden die ,Optimale Interpolation® zur Erstel-
lung des IABP/POLES Datensatzes. Unterschiedliche riumliche Korrelationsfunktio-
nen werden von Weber und Talkner (1993) ausfiihrlich diskutiert. Die Korrelationsiange
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Abbildung 6.2: Mir REMO modellierte menatliche 12 stiindige Lufttemperaturen (a) im Bereich
der zentralen Arktis sowie an den Positionen der Landstationen bei (b) Barrow und (c) In-
dian Mountain zwischen 1992 und 1996. Jeder Kasten zeigt den Median (rot) sowie die 25.
und 75, Percentile; d.h. die Halfte der Daten liegt innerhalb der Box und alle im Bereich der

vertikalen Linien.

ist definiert als der Abstand, bei der die Korrelation auf 1/e jhres urspriinglichen Wertes
abgefallen ist.
Abb. 6.4 zeigt die in Abstandsklassen gemittelte Korrelation zwischen allen Punktepaa-
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Abbildung 6.3: Monatliche 12 stiindig beobachtete Lufttemperaturen (a) von allen Stationen
am Nordpol zwischen 1979 und 1991 sowie von den Landstationen bei (b) Barrow und (c)
Indian Mountain zwischen 1979 und 1997. Jeder Kasten zeigt den Median sowie die 25.

und 75. Percentile; d.h. die Hilfte der Daten liegt innerhalb der Box und 99% im Bereich
der vertikalen Linien (2us Rigor et al., 2000).

ren {ohne Relaxationszone) fiir die Winter und Sommer der Jahre 1992 bis 1996 als
Funktion des Abstands. An die Punkte werden zwei riumtiche Korrelationsfunktionen
angepasst. Die rot dargestellte Funktion entspricht der bei Rigor et al. {2000) verwen-
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Tabelle 6.1: Mittel (T) und Standardabweichung (o) der 2m Lufttemperatur(T) fiir drei Regio-
nen der Arktis im Bereich des Nordpols (NP), der Kiistenstation Barrow sowie der Inlands-
station Indian Mountain (beide in Alaska). Verwendet werden 12 stiindige Temperaturen
eines REMO-Klimalaufes der Jahre 1992 bis 1996.

Monat NP NP Barrow Barrow IndianMt. Indian Mt.

T [} T o T o
Jan -345 447 -33.3 8.75 -24.0 5.80
Feb -32.7 5.45 -30.5 8.80 -23.6 9.37
Mir -30.4 4.99 -27.0 8.23 -17.4 9.26
Apr -16.4 7.12 -12.7 7.05 -4.6 6.16
Mai 21 241 2.4 5.36 9.1 5.02
Jun 0.1 0.80 12.0 4.86 16.2 4.38
Jul 0.0 0.84 15.5 4,77 19.2 3.96
Aug -0.8 L16 10.3 6.31 14.7 4.35
Sep -10.9 7.3 -1.2 5.81 52 542
Okt -25.2 5.26 -17.3 8.04 -9.0 7.11
Nov -27.8 598 -25.4 8.28 -19.8 7.71
Dez -31.7 5.96 -32.9 7.18 -25.1 8.92

deten Beziehung: .2
R(d)=e *T , 6.3)

waobei d der Abstand zwischen den Datenpunkten und a; der durch Iteration zu bestim-
mende Koeffizient sind. Fiir das Iterationverfahren wird als first-guess-Wert die aus den
Datenpunkien abgeschitzte Korrelationsldnge eingesetzt. Wie man durclf Auflésen der
Glg. 6.3 fiir R(d) = 1/e nach d erkennt, lasst sich die Korrelationsldnge direkt aus dem

Koeffizienten a; ablesen.

Die in Abb. 6.4 blau dargestellte Kurve ist eine Hponenﬁmﬁfm 2. Ordnung, wie
sie z.B. Rubel (1998) zur Bestinmung der Korrelationsldngen in Niederschlagsfeldern
verwendet. Sie zeichnet sich durch eine bessere Korrelation mit den Datenpunkten aus

(vgl. Tab. 6.2) und Lisst sich schreiben als
R(d) =~ % . (6.4)

Hierbei ist ¢ wieder der Abstand zwischen den Datenpunkten und a1, a; sind die durch
Iteration zu bestimmenden Koeffizienten.
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Die so ermittelten Korrelationsliingen, die im Winter bei etwa 1000 km und im Som-
mer bei etwa 700 km liegen, werden mit den entsprechenden Korrelationslingen von
Rigor et al. (2000) in Abb. 6.5 verglichen. Da es sich bei den Modellergebnissen um
Temperaturen fiir eine Gitterzelle handelt, sind die Felder geglittet. Hinzu kommt, dass
im Gegensatz zu den Beobachtungen keine Messfehler die Daten verrauschen und auf
dem gesamten Gitter, d.h. fiir jeden Abstand, Werte vorhanden sind. Insgesamt ist der
Zusammenhang zwischen Abstand und Korrelation fiir die REMO-Ergebnisse deshalb
sehr viel besser. Die Korrelation der gemittetten Korrelationslingen mit den angepass-
ten riumlichen Korrelationsfunktionen ist im Sommer mit 0.993 am grofiten.

; Winter
0.8 4
§06
E 4
Coad .
] 5
0,2
0_
P ]
0 500 1000 1500 2000 2500 3000
1
{e Sommer
0,8
=
206
w
®
30.4—
X
0.2 4
iR
T T T T T T YT T e
0 500 1000 1500 2000 2500 3000
Abstand in km

Abbildung 6.4: Mittlere Korrelation in 100km-Klassen zwischen allen Punktepaaren (ohne Re-
laxationszone) fiir die Winter und Sommer der Jahre 1992 bis 1996, An die Punkte sind die
Korrelationsfunktionen R(d) = el~9°/21) (ro1) und R(d) = e~ 4°2 {blau) angepasst. Die
horizontale Linie zeigt den Wert von 1/e. gepasst

Aufgfund der geringeren Beobachtungsdichte der IABP-Daten existieren weniger Kor-
re!auonfan fir kleine Abstinde. Damit wird auch die kurze Korrelationsldange von
300_km im Sommer von weniger Daten als in den Modellergebnissen gestiitzt. Die win-
terliche Korrelationslinge von 1000 km stimmt mit den Modellergebnjssen' iberein.

Der Zusammenhang mit der riumlichen Korrelati ion i
tons; i .
besser als im Sommer. funktion ist hier auch deudich
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Abbildung 6.5: Korrelation zwischen unterschiedlichen Paaren von Landstationen an der Kiis-
te, Bojen und bemannten Stationen. Die groflen Punkte zeigen die mittlere Korrelation in
100km-Klassen. Die Kurve zeigt die idealisierte Korrelationsfunktion fiir Korrelationsléin-
gen von 1000km (oben) und 300km (unten) (aus Rigor et al.,, 2000). Die horizontale Linie

zeigt den Wert von 1/e.

Abb. 6.6 zeigt die auf 100 km gerundeten Korrelationskingen der 2 m Lufttemperatur
(T3} als Monatsmittel der Modelljahire 1992 bis 1996.

In Abb. 6.7 sind die zugehorigen riumlichen Korrelationsfunktionen der 2 m Lufitem-
peratur (T,) fiir die einzelnen Monate dargestellt. Verglichen werden dafiir alle Daten-
punkte, die picht in der Relaxationszone liegen. Wie bei Rigor et al. {2000) werden eben-
falls 12 stiindige Daten verwendet. Die Approximation der zwei Funktionen entspricht
der in Abb. 6.4. Deutlich zu erkennen ist eine Abnahme der Korrelationslangen in den
Sommermonaten Juni und Juli bis auf 600 km. Die lingsten Korrelationsidingen findet
man im Friihjahr i Monat April mit 1800km. Dies entspricht etwa der Statistik des
IABP/POLES-Datensatzes. Dort findet man die kiirzesten Korrelationslangen ebenfalls
im Juni und juli, die lingsten mit 1300 km im Frithjahr und Herbst.

61
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Tabelle 6.2: Parameter der riumlichen Korrelationsfunktionen aus Abb. 6.4. Monatliche Korre-
lationskingen (L) der 2m Lufttemperatur (T2) aus einem REMO-Klimalauf der Jahre 1992
bis 1996.

Saison Funktion T RMS ay az
Winter

R(d} =e~°:rd°? 0993 971 7.44107° 137323
_ad
R(d) = eoF 0.986 1.12  1037.03 -

Sommer
R(d) =e-®14°? 0987 1.28 7.89107 0.74296

—a?

R{d) =e =F 0.937 094 659.946 -

Korrelafionslénge (km}

) ) T T T T T T T T

Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez

Abbll;l}un:j 6.6: Monatliche Konje]ationsfénge (L) der 2m Lufttemperatir (T;) aus einem REMO-
imalauf der jahre 1992 bis 1996. Die zugehérigen Korrelationsfunktionen zeigt Abb. 6.7.
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6.4 2m Temperatur 1996

Der direkte Vergleich der gemessenen mit den modellierten Oberflichentemperaturen
bietet eine weitere Moglichkeit REMO anhand des IABP/ POLES-Datensatzes zu vali-
dieren. Mit den REMO-Simulationen im Klima-Mode ist ein Vergleich einzelner Jahre
allerdings wenig sinnvoll, da sich REMO vom groBskaligen Wettergeschehen entkop-
peln kann und damit einzelne synoptische Systeme sowohl zeitlich auch als rdumlich
nicht mehr realistisch wiedergegeben werden konnen (vgl. Kap. 3.1.2). In einem weij-
teren Modelllauf wird deshalb das Jahr 1996 mit REMO im Vorhersage-Mode simuliert
und mit den von Rigor et al. (2000) interpolierten Temperaturenfeldern verglichen. Da
bereits seit 1992 die neueren, strahlungsgeschiitzten Thermometer eingesetzt werden,
ist nur mit geringen Messfehlern zu rechnen. Um die Simulationen im Vorhersage- und
Klima-Mode vergleichen zu kénnen, wird auch hier die ECHAM-4-Physik verwendet.

Um die Giite des auf Beobachtungen basierenden Feldes zu beurteilen, ist in Abb. 6.8
reprasentativ fiir das Jahr 1996 die Position der Beobachtungsstationen am 1. August
dargestellt. Noch besser als in Abb. 6.1 wird hier die unregelmaBige Verteilung der Be-
obachtungen deutich. Nur im amerikanischen und zentralen Bereich des Arktischen
Ozeans ist eine hohere Datendichte zu erkennen. Bereits Rigor et al. (2000) weisen auf
die groRen Unsicherheiten des [ABP/POLES-Datensatzes iiber Grénland und im Nord-
atlantik hin. Da dort nur Stationen an der Kiiste vorhanden sind, werden die gemesse-
nen Temperaturen iiber weite Bereiche mit grundlegend verschiedenen klimatischen
Bedingungen interpoliert. Auf diese Weise wird weder auf Gronland die Topographie
noch im Nordatlantik der maritime Einfluss beriicksichtigt.

Ist Kap. 6.3 noch ein Vergleich der an einzelnen Beobachtungspunkten abgeleite-
ten Statistik mit der Modellstatistik, werden jetzt die interpolierten Temperaturen des
IABP/POLES-Datensatzes mit REMO verglichen. Daher werden jetzt die Fehler auf-
grund geringer Beobachtungsdichte deutlich,

Abb. 6.9 i:st ein Differenzenbild (REMO-IABP) der mittleren 2 m Temperaturen des Jah-
Tes 1396 iiber Wasser. Zunichst fallen die deutlichen Unterschiede im Bereich des ge-
samten subpolaren Nordatlantiks bis in die Gronland- und Barents-See auf. Dies istauf
ile ;:r':ts y ten fehlenden Beobachtungen zuriickzufithren. Im Kiistenbereich,
n:r. V:n ?ﬁi‘eﬂ;l;g:n.w;r:uandén Sj‘“‘_j’ we“i_eﬂ die Differenzen entsprechend wieder Klei-
zentrale Arktis su3 erdings die Gebiete mit ausreichend Beobachtungen, d.h. die

und die Beaufort-See. In diesen Bereich ist REMO im Jahresmitte] um bis

zu 3K zu kalt. Eine mogli . X )
decke. gliche Ursache ist der fehlende Wirmefluss durch die Meereis-
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Abbildung 6.8: Verteilung der ARGOS Bojen (numinerierte Punkte} und Landstationen am 1.
August 1996 (IABP: http://iabp.apl washington.edu).

6.5 Diskussion

Mit dem IABP/POLES-Datensatz von Rigor et al. (2000) steht ein konsistenter DatenSf:ltz
der 2 m Lufttemperatur im Bereich der Arktis zur Verfiigung. Der statistische Vergleich

mit einem REMO Klimatauf in Kap. 6.3 zeigt gute Ubereinstimmungen.

Da die verglichenen Landstationen Barrow und Indian Mountain in Alaska_ im Ranc‘i-
bereich des Modells liegen, ist ein Einfluss der Randdaten nicht aus:?uschheﬁen. Ple
Messungen aus der zentralen Arktis liegen dagegen weiter im Modellinnern und sind
damit weniger abhingig von den Antriebsdaten.

Wihrend sich die Statistik des JABP/POLES-Datensatzes auf den Zeitraum 1979 bis
1996 bezieht, werden mit REMO nur die Jahre 1992 bis 1996 sirnuiliert. Dies kann
einen Einfluss auf die Statistik haben. Wéhrend des Beobachtungszeitraumes werde_n
die Messmethoden geindert. Die neueren strahlungsgeschiitzten Bojen kommen bei-
spielsweise erst seit 1992 zum Einsatz. Auch die klimatischen Ve.rhaltms haben sich in
diesem Zeitraum geiéindert (vgl. Kap. 2.2). So weisen die Jahresmittel c!er Bodentempt?-
ratur nérdlich von 40° N fiir den Zeitraum 1966 bis 1995 deutliche regionale Trends bis


http://iabp.apl.washington.edu
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2m Bodentemperatur (REMO-IABP)

180" W 150 E 120°E
150" W F N2 5 NP |

120'W:;

090 W

Abbildung 6.9: Differenz der mittieren 2m Lufttemperaturen des Jahres 1996 in X (REMO-
IABP). Die Landflichen sind ausgeblendet.

0.5°C auf (Serreze et al., 2000). Dies muss bei der Betrachtung der Unterschiede zwi-
schen Modell- und Beobachtungsstatistik beriicksichtigt werden.

Der Vergleich einzelner Jahre ist problematisch. Der IABP/POLES-Datensatz weist in
vielen Regionen fiir einzelne Jahre betrichtliche Beobachtungsliicken auf, die sich in
entsprechend groRen Differenzen zwischen Beobachtungsdatensatz und Modell nie-
derschlagen. Aber auch in Bereichen hoherer Datendichte unterschitzt REMO die Tem-
peraturen liber Meereis, da wichtige Grolen wie Flitsse durch Eis oder leads nicht be-
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riicksichtigt werden. Die Kopplung mit einem Meereismodell mit Berechnung der Fliis-
se fiir eine durchbrochene Meereisdecke ist deshalb sinnvoll.



7. Siillwassereintrag in den
subpolaren Nordatlantik

7.1 Einleitung

Neben dem Nettowidrmefluss hat der SiSwassereintrag in den Ozean einen grofen
Einfluss auf die Stabilitat der Deckschicht (vgl. Kap. 2.2.1 und 2.2.2). Deshalb ist ei-
nie genaue Kenntnis der Niederschlagsverteilung und -variabilitdt gerade in den Kon-
vektionsgebieten der Labrador- und Grénland-See wichtig, um die lokalen Wechsel-
wirkungsprozesse zwischen Ozean und Atmosphire in diesen Regionen besser zu ver-
stehen. Niederschiagsklimatologien sind zudem wichtig fiir die Modellvalidierung und
-entwicklung, da simulierte Niederschlagsverteilungen und Beobachtungen auch heu-

te hdufig voneinander abweichen (Yang, 1999).

Der Siiwassereintrag in den Ozean setzt sich aus mehreren Komponenten zusammen:

& Niederschlag - Verdunstung,
& Oberflichenabfluss (Regen, schmelzender Schnee, schmelzendes Eis),
& Abschmelzen von Meereis und

> Kalben und Schmelzen von Gletschern.,
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Niederschlag, Verdunstung und Oberflichenabfluss werden direkt in REMO berech-
net (vgl. Kap. 3.2.3). Die Netto-Gefrierrate tisst sich mit einerm Meereismodell berech-
nen (z.B. Hilmer, 2001). Zum Anteil der gronlindischen Gletscher am Siiwasserein-
trag durch abbrechendes Eis (Kalben) gibt es nur wenige Abschitzungen. Janssens und
Huybrechts (2000) geben fiir Gronland den StiBwassereintrag durch Eisberge mit ca.
300 km? pro Jahr an. Verglichen mit der Antarktis ist dieser Beitrag etwa eine Grollen-
ordnung kleiner. So entsprechen die auRergewthnlich grofen Eisberge des Jahres 2000
in der Antarktis etwa 4000 km? SiiBwasser.

7.2 Niederschlag

Die Niederschlagsverteilungen in der Arktis und diber Gronland, sowie Angaben zur
zeitlichen und riumlichen Variabilitit sind mit groRen Unsicherheiten behaftet. Dies
ist auf die geringe Beobachtungsdichte zuriickzufiihren, die sich fiir den Arktischen
Ozean auf Messungen der Schneetiefe beschrinkt. Die Niederschlagsmessgerite auf
Inseln, im Kiistenbereich und im Inland unterschitzen den Niederschlag meist, da
bei hohen Windgeschwindigkeiten nur ein Bruchteil des Schnees eingefangen wird
{Ohmura und Reeh, 1991). Hinzu kommt eine hohe rdumliche Variabilitit auf Grund
orographischer Effekte in alpinen Regionen.

Niederschlagsverteilungen iiber dem Ozean basieren hauptsiichlich auf Schiffsbeob-
achtungen. Abseits der Hauptschifffahrtsrouten nimmt die Beobachtungsdichte stark
ab. Hinzu kommt, dass Die gebriauchlichen Niederschlagsmessinstrumente duBerst

sensitiv auf Windgeschwindigkeit, Seegang und Umstromung der Schiffsaufbauten rea-
gieren und dadurch Fehler auftreten.

Eine gute Moglichkeit aus wenigen Beobachtungen dennoch Felder hoher zeitlicher

und raurlicher Auflosung abzuleiten, bietet der Einsatz numerischer Analyseverfahren
und Modelle.

7.2.1 Vergleich mit NCEP/NCAR-Reanalysen

Der Niederschlag der NCEP/NCAR-Reanalysen ist in hohen Breiten fehlerbehaftet. In
Abb. 7.1 ist das mittlere Feld der Differenz Niederschlag minus Verdunstung (P — E)
der Jahre 1992 bis 1996 auf dem REMO-Modellgitter dargestellt. Man erkennt ein um
den Pol zentriertes Wellenmuster. Dies ist ein numerisches Artefakt und auf die spek-
trale Formulierung im NCEP/NCAR-Reanalysemodell zuriickzufilhren. Damit verbun-

dene Fehler der relativen Feuchte werden in einem Vergleich mit Beobachtungen in
Kap. 5.2.4 ndher untersucht.
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Niederschlag - Verdunstung [mm/Jahr]
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Abbildung 7.1: Jahresmittel von Niederschiag minus Verdunstung der Jahre 1992 bis 1996 in
mm/Jahr der NCEP/NCAR- Reanalysen auf dem gesamiten Modellgebiet.

Ein Vergleich der mit REMO modellierten mittleren P-E-Felder der Jahre 1992 bis 1996
mit den NCEP/NCAR-Reanalysen macht den Einfluss der hisher aufgeldsten Topogra-
phie in REMO deutlich {Abb. 7.2). Dargestellt sind fiir den subpolaren Nordatlantik ein-
schlieRlich Gronland die Ergebnisse einer Simulation mit REMO im Klima-Mode (a),

die NCEP/NCAR-Reanalysen (b} und die Differenz der beiden Feider (c).

Aus Abb. 7.2 wird ersichtlich, dass REMO weit mehr als als eine reine Interpolation der
Antriebsdaten ist. Der erhihte orographische Einfluss an den Kiisten Gronlands und Is-
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Abbildung 7.2: Jahresmittel von Ni

ederschlag minus Verdunstung der Jahre 1992 bis 1996 in
mm, [ahr von (a) REMO, (b)

NCEP/NCAR und (c) die Differenz REMO-NCEP
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lands ist gut zu erkennen. Die Wellenmuster der NCEP/NCAR-Renanalysen lassen sich
in den REMO-Ergebnissen nicht wiederfinden, so dass diese im Differenzenbild 7.2
(¢} stark hervortreten. In der Labrador- und Gronland-See sind die P-E-Werte bis zu
750 mm pro Jahr groRer als bei NCEP/NCAR. Das Niederschlagsmaximum im Siidosten
Grénlands liegt bei REMO dichter an der Kiste und zeigt ein zweites Maximum weiter
im Siiden bei ca. 62° N,

7.2.2 Niederschlag iiber Grénland

Ohmura und Reeh (1991} und Csathé et al. (1997) leiten aus glaziologischen Daten
die rdumtiche Verteilung des langfristigen Akkumulationsfeldes iiber Gronland ab. Die
Akkumulation setzt sich zusammen aus Niederschlag, Verdunstung, Sublimation und
Schnee-Drift und stimmt deshalb nicht mit den aufsummierten Niederschldgen eines
Jahres iiberein. Ohmura und Reeh (1991) zeigen, dass die aufsummierten Niederschli-
Be etwa 7% liber den Akkumuiationen liegen. Die riumiiche Verteilung wird von all-
gemein hohen Werten entlang der Siidostkiiste mit einer signifikanten Abnahme der
Akkumulation mit zunehmender Héhe im zentralen Inlandeis dominiert. Die Akku-
mulatienen von Ohmura und Reeh (1991) in Abb. 7.3 (a) zeigen ein weiteres Nieder-
schlagsmaximum an der Westkiiste etwa zwischen Jacobshavn (70° N, 47° W) und nord-
westlich von Thule (77° N, 68° W). Dieses Maximum belegen hauptsichlich Messungf:n
der Swiss Greenland Expedition zwischen 1912 und 1913. Bei Hinzunahme neuerer Eis-
bohrkerne ist dieses zweite Niederschlagsmaximum nur noch stark abgeschwéicl?-t zu
erkennen. Abb. 7.3 (b) von Bales et al. (2001) zeigt eine Karte der Akkumulation tiber
Grénland, in der eine Reihe aktueller Beobachtungen beriicksichtigt werden.

Vergleicht man beide Karten ergeben sich grofie Ubere‘mstimmur?gen hi_nsich‘dich der
réumlichen Verteilung und Hohe der Akkumulationen. Es lassen sich drei Bereiche un-
terscheiden. Hohe Akkurnulationen iiber 600 mm pro Jahr findet man :entlar_lg der Siid-
ostkiiste Gronlands. Zwei weitere Maxima befinden sich an der YVestsglte bei 70“’ N und
77° N. In den hoch gelegen Gebieten im Norden und Nordosten iiberwiegen geringe Ak-
kumulationen zwischen 100 und 200 mm pro Jahr. In der Karte von Ohmura und Reeh
(1991} deutet sich eine starke Zunahme der Akkumulation bis 1500 mm pro Jahr zur

Sitdostkizste hin an.

Die Abb. 7.2 (a) zeigt eine ahnliche Verteilung wie Abb. 7.3. Die vy’lch‘ngst:f “gzgﬁaie
wie z.B. die Lage der Niederschlagsmaxima und die allgemein me@gen d‘le .
ge im Nordosten werden vom Modell wiedergegeben. Insgesamt liegen ile' Slin o
ten Niederschlige allerdings deutlich Gber den aus Beob_acht}lngen abge f’:le e:; o)
kumulationen. Wihrend die maximalen Akkumulationen im Siidwesten Groniands

73
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(@) (b)

Abbildung 7.3: Akkumulfation auf dem gronlindischen Eisschild in mm pro Jahr von Ohmurf’i
und Reeh (1991) (a) und Bales et al. (2001) (b}. Die einzelnen Punkte bezeichnen die Posi-
tionen der Bohrkerne, die zur Erstellung der Karten verwendet wurden.

1500 mm pro Jahr erreichen, findet man bei REMO lokale Niederschlagsmaxima bis
3500 mm pro Jahr.

7.3 Oberflichenabfluss

Neben Niederschlag und Verdunstung liefert REMO auch den Oberflichenabfiuss. Die-
se GroRe wird in der ECHAM4-Physik jedoch nur in einem lokalen Abfluss-Schema fir
einzeine Gitterzellen berechnet. Wie in einem bucket model (Manabe, 1969) wird Nie-
derschlag bei Séttigung der Gitterzelle als Abfluss betrachtet. Zusitzlich beriicksichtigt
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ein Strukturparameter die subskalige Topographie, d.h. die Steilheit des Gelindes in-
nerhalb einer Gitterzelle. Ein Routing-Schema, das ein von der Topographie abhiangi-
gen Austausch des Abflusses zwischen den einzelnen Gitterzellen ermoglichen wiirde,
existiert nicht. Demzufolge ist der Oberflichenabiluss in REMO nur bedingt mit realen
Abflussdaten vergleichbar.

Der gesamte SiiBwassereintrag aus Niederschlag minus Verdunstung, Oberflichenab-
fluss der Kiistengitterpunkte und Abschmelzen von Meereis zeigt die Abb. 7.4. Die
Netto-Schmelzraten sind Ergebnisse eines Meereismodells fiir den gleichen Zeitraum
1992 bis 1996 (Hilmer, pers. Mitteilungen).

er Labrader- und Gronland-See der Jahre
unstung (griine Konturfinien) und Ober-
sind REMO-Ergebnisse einer Simu-
Flichen) wurde mit einem Meereis-

Abbildung 7.4: Der Siiwassereinttag im Bereich d
1992 bis 1996 in m/Jahr. Niederschlag minus Verd
flichenabfluss der Kiistengitterpunkte (farbige Séiuff:n}
lation im Klima-Mode. Die Netto-Schmelzrate {farbige

modell simuliert (Hilmer, pers. Mitteilungen).

7 4 deutlich als die Region mit dem groften
rreichen dort maximale Werte. Beim

adient zu erkennen mit den groften

Der Siidosten Gronlands geht aus Abb.
StiBwassereintrag hervor. Alle drei Komponenten €
Oberflichenabfluss ist ein deuthicher Nord-Siid-Gr

Abfliissen im Siiden.

Jacob (2001) vergleicht mit REMO simulierte Oberflichenabflisse im Einzugsgebiet
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der Ostsee mit beobachteten Abfliissen (Abb. 7.5). Aufgrund des fehlcfnden Routing-
Schemas wird der Jahresgang verstarkt, da regulierende Effekte von Flilssen und Seen
nicht beriicksichtigt werden.

120

g

Abbildung 7.5: Zeitserie des beobachteten (gestrichelt) und mit REMO simulierten {durchge-

zogen) monatlichen Abflusses in mm iiber dem Wassereinzugsgebiet der Ostsee aus Jacob
(2001).

7.4 Diskussion

Eine Uberschitzung des Niederschlags bei Simulationen mit REMO im Klima-Mode
tiber dem BALTEX-Gebiet wurde bereits von Jacob (2001) festgestellt. Es existieren eine

Reihe von moglichen Ursachen, die fiir diese Uberschitzung des Niederschlags in Frage
kommen.

Eine Moglichkeit sind synoptische Systeme, die sich innerhalb des Modells bilden und
mit erhdhten Niederschldgen verbunden sind. Eine Ensemble-Simulation in Kap. 8
zeigt die hohe interne Variabilitdt des Modells, die auch durch verstiarkte Tiefdruck-
aktivitat hervorgerufen werden kann. In Kap. 5 wird die unrealistisch hohe Feuchte in
den Antriebsdaten angesprochen, die auch zu ethéhten Niederschligen fiihren kann.
Bereits Giorgi et al. (1994) weisen darauf hin, dass bei stirkeren Vertikalbewegungen
aufgrund steilerer Topographie orographische Niederschlige schnell iiberschitzt wet-
den. Problematisch kénnen auch die physikalischen Parametrisierungen sein, die di-



7.4 DISKUSSION

77

rekt aus dem niedriger aufgelsten Modell ECHAM-4 iibernommen werden und eine
skalenabhdngige Korrektur benétigen. Stendel und Roeckner (1998) zeigen, dass mit
zunehmender Auflésung im GCM ECHAM-4 die systematischen Fehler nicht automa-
tisch reduziert werden, da einige Parametrisierungen von der Auflésung abhingig und
im Aligemeinen bei geringer Auflésung optimiert worden sind.

Jacob (2001) berichtet von einer Inkonsistenz zwischen den Feldern des Wolkenfliissig-
wassers, der Gesamtbedeckung und Strahlung in REMO. Erste Tests in mittleren Brei-
ten zeigen, dass die Korrektur dieser Inkonsistenz zu einer geringeren Erwdrmung in
den Sommermonaten fiihrt. Eine Abnahme des Niederschlags erscheint ebenso wahr-
scheinlich. In welchem Mafie sich dieser Fehler in hoheren Breiten auswirkt ist noch
offen.

Wenn es gelingt, die Ursachen der erhéhten Niederschlige herauszufiltern, lassen sich
mit REMO konsistente Niederschlags- und Verdunstungsfelder simulieren. Mit einem
verbessertem Bodenmodell und Netto-Gefrierraten aus einem Meereismodell kdnnen
dann Abschitzungen des GesamtsiiBwassereintrags in die Labrador- und Gronland-
See gemacht werden.



8. Rauigkeit an der Meereiskante

8.1 Einleitung

Die Rauigkeit des Untergrundes hat einen entscheidenden Einfluss auf die Austausch-
Prozesse in der bodennahen Grenzschicht. Eine erhéhte Rauigkeit verstirkt den turbu-
lenten Austausch. Die Windschubspannung (engl. drag) wird hiufig in drei raumliche
Skalenbereiche aufgeteilt:

& Der Reibungswiderstand am Boden (engl. frictional skin drag), lisst sich aus
der molekularen Diffusion von Impuls an einer Grenzfléiche ableiten. Gewghn-
lich werden kieine Hindernisse, wie z.B. Gras oder Sand als Reibungswiderstand

parametrisiert.

& Der Formwiderstand (engl. form drag) ergibt sich aus dem dynamischen Druck
eines groferen Gegenstandes (z.B. ein Haus oder ein Berg), an dem eine Luftstré-
mung abgebremst wird.

> Der Wellenwiderstand (engl. wave drag) beruht auf dem Impulstransport in
Schwerewellen in statisch stabiler Luft, wie es z.B. an Gebirgen hiufig der Fall ist.

Aufgrund der groRen rdumlichen Skala von mehreren 100 km werden diese Wel-
len in REMO im dynarmischen Teil behandeit (vgl. Kap. 3.2.2).
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Das Mag fiir die Rauigkeit des Untergrundes ist in REMO die aerodynamische Rauig-
keitslinge (zo). Sie ist in der GréBenordnung von cm iiber Wiesen und Feldern und im
Bereich von m iiber Wildern. Dieses Rauigkeitsmal basiert auf der Windscherung in
der Grenzschicht und ist somit ein integraler Wert der einzelnen Rauigkeitselemente
am Boden.

Bereits Arya (1975) schligt die Aufteilung der Schubspannung in Oberflichenreibung
und Formwiderstand vor. Eine ,.effektive” bzw. ,groRskalige Rauigkeitslinge” wird von
Stossel und Claussen (1993) zur Beschreibung der Rauigkeit einer durchbrochenen Eis-
decke eingefiihrt. Diese setzt sich zusammen aus dem lokalen Retbungswiderstand der
Eisschollen und des offenen Wassers und einem Formwiderstand, der von der Freibord-
hohe und GriBe der Eisschollen und den Presseisriicken abhédngig ist.

In REMO wird eine konstante Rauigkeit (z=0.001 m) fiir eisbedeckte Flichen angenom-
men. Diese ist fiir Fldichen mit volistindiger Eisbedeckung realistisch, bei geringerer
Eiskonzentration jedoch zu niedrig.

In diesem Kapitel wird nun der Einfluss einer erhéhten Rauigkeit im Bereich der Mee-
reiskante {engl. marginal ice zone — M1Z) untersucht.

8.2 Rauigkeit iiber Meereis

In REMO sind Rauigkeitslangen fiir unterschiedliche Bodentypen vordefiniert und ste-
hen {iber eine Bodenbibliothek fiir jeden Gitterpunkt zur Verfiigung. Uber Wasser wird
die Rauigkeit mit Hilfe der CHARNOCK-Formel parametrisiert. Es gilt

2
_*

0 =& n (8.1

wobei a die CHARNOCK-Konstante, u, die Schubspannungsgeschwindigkeit und g die
Schwerebeschieunigung sind.

Bei Messungen der Rauigkeit wird dagegen hiufig der Schubspannungskoeffizient (C4)
angegeben. Dieser ldsst sich unter bestimmten Voraussetzungen in die aerodynami-
sche Rauigkeitsiinge (zp) umrechnen.

8.2.1 Schubspannungskoeffizient und aerodynamische Rauigkeitskinge

Die Schubspannung an einer Oberfliche (t.,) wird hiufig aus Windgeschwindigkeits-

messungen abgeschitzt und als Funktion des Schubspannungskoeffizienten (C4) an-
gegeben:

T = Capit? | (8.2)
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wobei p die mittlere Luftdichte und @ die mittlere Windgeschwindigkeit sind. Der
Schubspannungskoeffizient hingt neben der Rauigkeit des Untergrundes zusitzlich
von der Hohe und der Stabilitat der Schichtung ab. Bei neutraler Schichtung und be-
kannter Hohe ldsst sich aus dem Schubspannungskoeffizienten die aerodynamische
Rauigkeitsidnge (z;) ableiten.

Die gemittelten NAVIER-STOKES-Gleichungen ergeben unter Beriicksichtigung der
Austausch-Theorie (Prandtl, 1937) fiir die Schubspannung an einer Oberfliche
. o
T = p(v + Km)‘é; ' (8.3)
wobei die x-Richtung der Windrichtung entspricht, v die molekulare sowie K, die tur-

bulente Viskositat der Luft und #1/9z die partielle Anderung der gemittelten horizon-
talen Windgeschwindigkeit mit der Hohe sird (Blackadar, 1957).

Fiir eine neutral geschichtete Bodenschicht lsst sich dann die vertikale Anderung t.ies

Windes ableiten. Unter Vernachléssigung der molekularen Viskositét vereinfacht sich
Glg. 83 zu .
- jis

Tox = me-a-; . (8.4)

Die turbulente Viskositiit K., hat die Einheit ms~' x m. Uber eine entsprec.:hende chaf-

rakteristische Geschwindigkeit und Linge lasst sich nun ein Ausdruck fiir K-, ablei-

ten. Fiir die Schubspannung 7, gilt mit der hohenunabhingigen Schubspannungsge-

schwindigkeit (u,)

e (8.5)

Beobachtungen zeigen, dass die Schubspannungsgeschwindigk‘eit ein gutes MaR fiir
die in der Austausch-Theorie benotigte Geschwindigkeitsskala ist. In der Austauscl}—
Theorie muss zudem die maximale GroBe der Wirbei bekannt sc.ain. Diese ist durch die
Hohe z gegeben, da der Abstand zum Untergrund e_ine natiirliche obere Grenze der
Wirbelausdehnung ist. Fiir die turbulente Viskositét gilt dann

Km = kw2, 8.6)

wobei k=0.4 die dimensionslose experimentell bestimmte VON KARA?Ab{-Ko'nstant_e ist.
Mit Hilfe der Glg. 8.4 und Glg. 8.5 erhilt man jetzt einen Ausdruck fir die dimensions-
lose Windsch .
T _kedn X ou . (8.7)
bm = u, 3z w,dinz

Integration der Glg. 8.7 ergibt das bekannte fogarithmische Windprofil

(8.8)

~| F

u= In

*

& iw
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wobei z, die Hohe ist, in der die berechnete Windgeschwindigkeit auf Null geht und die
der oben genannten aerodynamischen Rauigkeitslange entspricht. Mit Glg. 8.2, Glg. 8.5
und Glg. 8.8 erhilt man nun eine einfache Beziehung zwischen dem Schubspannungs-
koeffizienten C, und z; fiir eine neutrale geschichtete Grenzschicht:

o= — . (8.9)

8.2.2 Meereis in REMO

Meereis wird in der ECHAM-4 Physik nur rudimentér parametrisiert, da kein separa-
tes Meereis-Modell an den Atmosphirenteil angekoppelt ist. Eine Gitterzelle itber dem
Ozean, kann nur den Zustand Wasser oder Eis annehmen und wird als eisbedeckt be-
trachtet, wenn die Bodentemperatur unter -1.79°C sinkt. Fiir diesen Gitterpunkt wird
dann eine konstante Rauigkeitslinge von 0.001 m angenommen.

Bei geschlossener Eisdecke ist eine Rauigkeitslinge von z,=0.001 m ein realistischer
Wert und entspricht etwa der Rauigkeit von einjihrigem Eis. Speziell im Bereich der
Meereiskante (engl. marginal ice zone — MIZ) findet man jedoch iiberwiegend eine
durchbrochene Eisdecke mit Meereiskonzentrationen zwischen 0% und 100%. Neben
dem Beitrag der Flichen offenen Wassers ist dann zusitzlich der Formwiderstand der
Eisschollen zu beriicksichtigen. Dieser wird nicht nur durch die Schollenkanten, son-

dem auch durch Presseisriicken beeinflusst, die durch Deformation bei Zusammensto-
Ren zwischen den Schollen entstehen.

8.2.3 Messungen der Rauigkeit iiber Meereis

Experimente im Windkanal zeigen, dass der Formwiderstand vom Abstand der einzel-
nen Rauigkeitselemente abhingig ist (Marshall, 1971). Die Form der Rauigkeitselemen-
te hat dagegen nur einen geringen Einfluss auf die Rauigkeit. Bereits hier wird ein Zu-
sammenhang zwischen der Meereiskonzentration und der Rauigkeit deutlich. Es gibt
ei.ne Reihe von Rauigkeitsmessungen iiber unterschiedlichen Eistypen und Regionen.
Eine Zusammenstellung Gber Eis gemessener Schubspannungskoeffizienten gibt Stei-
ner (1999). Nur wenige Beobachtungen gehen auf den Zusammenhang zwischen Rau-
igkeit und Meereiskonzentration ein. Hartmann et al. (1994) und Mai et al. (1996) for-
n?u!ieren eine Abhingigkeit der Schubspannungskoeffizienten von Eiskonzentration,
Exstv»chollengrﬁse und -abstand. Fiir 55% Eiskonzentration im Bereich der Eisrandzo-
ne in der FramstraRe bei neutraler Schichtung in 10 m Hohe geben Mai et al. (1996) den
Schubspannungskoeffizienten mit 2.8-10-3 an. Dies entspricht gemif Glg. 8.9 ungefahr
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einer aerodynamischen Rauigkeitsiinge z,=0.005 m und damit dem Fiinffachen der in
REMO verwendeten Rauigkeit.

8.3 Simulation der Meereiskante

Um die Frage zu beantworten, welchen Einfluss die Unterschitzung der Rauigkeit am
Eisrand in REMO auf die Modellergebnisse hat, werden die Monate Januar und Februar
1997 mit erhGhter Rauigkeit simuliert. Pagowski und Moore (2001) zeigen bei der Un-
tersuchung eines Kaltluftausbruchs in der Labrador-See, dass bei Beriicksichtigung der
MIZ in einem Regionalmodell die Struktur der Grenzschicht und die Oberfliichenflitsse
realistischer simuliert werden kénnen.

Da in den Simulationen keine Eiskonzentrationen vorliegen, wird eine ,kiinstliche*
MIZ tiber die Oberflichentemperatur definiert. Fiir den simulierten Zeitraum liegt ein
geeigneter Temperaturbereich zwischen -2°C bis +1°C . In Abb. 8.1 ist die so erzeugte
»Eiskante“ fiir den 2. Januar 1997 dargestellt. Da die Simulation im Klima-Mode ge-
rechnet und nur der allgemeine Effekt erhihter Rauigkeit studiert wird, sind mogli-
che Differenzen zwischen kiinstlicher und realer Eiskante von geringer Bedeutung (vgl.

Kap. 3.1.2).

Den Ergebnissen von Mai et al. (1996) folgend (vgl. Kap. 8.2.3), wird im Bereich der Eis-
kante das z, auf 0.005 m erhéht. Dies entspricht einer Eiskonzentration von etwa 50%
mit Rauigkeiten, wie sie im Bereich der Framstrafe gemessen wurden.

8.3.1 Einfluss der MIZ und interne Variabilitit

Der Einfluss der verinderten Rauigkeit in REMO lisst sich beim Vergleich mit einem
Kontrolllauf abschitzen. Die Abweichungen der Ergebnisse vom Kontml?au'f kamiman
allerdings nicht allein auf die neue Parametrisierung zuriickfiihren. Zu:satzhch‘ -mus.sen
die aus den internen chaotischen Prozessen resultierenden Unsi'c.hfrPelter{ berticksich-
tigt werden (Weisse et al., 2000). Dieses auch als ,interne Variabilitit bezeichnete Rau-
schen ist zeitlich nicht stationé, was auf den variierenden Einfluss der Randdaten zu-

rickzufiihren ist (vgl. Kap. 4.3). '
Um die interne Variabilitit in REMO abschétzen zu kﬁnpen, errden zwel Er'lsemtge vez
glichen (vgl. Hagedorn, 2000). Es wird ein Ensemble mit erhohter Rau;gk;;;{(lR;: ) ;e:;t_
eins mit Kontrollexperimenten (CTRL) gerechnet. Fur J?des'* Ensen"n’b; An; N
faum Januar bis Februar 1997 mit sechs Modellliiutje.n I.nft leicht verdn eren i ar:tgr-
bedingungen untersucht. Die unterschiedlichen Initialisierungen we:iﬁn rmhtk e: er
minen vom 31.12.1996 0 Uhr bis 1.1.1997 6 Uhr realisiert. Eine andere Moglic
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Bodentempaeratur
2, Januar 1997

Abbildung 8.1: Die Oberflichentemperatur am 2. Januar 1997 aus einem Modelllauf mit REMO

im Kilima-Mode. Der Temperaturbereich zwischen -2° C und 1° C entspricht der simulietten
Eiskante.

das Verrauschen des Startfeldes eines Termins. Lingere Simulationen iiber zwei Mona-

te hinaus bzw. weitere Realisierungen waren wiinschenswert, sind aber aufgrund der
verfiigbaren Rechnerresourcen nicht méglich.

Als MaR fiir den Unterschied zweier Datenfelder eignen sich der Bias und die RMS-
Differenz. Fiir den zeitabhéngigen, riumlichen Bias B, (t) gilt

i

Bi(t) = M

Mz

x{r,t) —y(r,t)} , (8.10)

-
I

1

wobei x(r, 1) und y(r,t) raum- und zeitabhiingige Variablen, r = 1, M die Anzahl dex
Gitterpunkte und t = 1,N die Anzahi der Zeitschritte sind. Entsprechend gilt fiir die
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zeitabhéngige, riumliche RMS-Differenz

M
RMS,(8) = | 2 3 belr,t) —y{r, O (8.11)
r=1

In Abb. 8.2 sind der Bias und die RMS-Differenz des Bodendrucks der beiden Ensem-
ble gemiR Glg. 8.10 und Glg. 8.11 bezogen auf das jeweilige Ensemblemitiel dargestellt.
Die Simulation dsst sich in drei Phasen von etwa 20 Tagen aufteilen. Zu Beginn liegen
alle Ensemblemitglieder dicht zusammen. In der ersten Phase der Simulation diver-
gieren die einzelnen Realisierungen; Bias und RMS-Differenz nehmen zu. Im Zweiten,
mittleren Teil zwischen dem 20. Januar und 12. Februar ist eine deutliche Aufteilung
der einzelnen Ensemblemitglieder sowohl innerhalb als auch zwischen einzelnen En-
semblen zu beobachten. Wihrend jeweils zwei Realisierungen eine deutlich positive
Druckanomalie aufweisen (bis max. 17 hPaj, haben die anderen nahezu durchgehend
einen negativen Bias. Erst in der letzten Phase konvergieren alle Ensemblemitglieder
wieder. Entsprechend ist auch die RMS-Differenz im Mittelteil am gréRten.

MSI|_P-Bias / hPa

26 +-;

3

MSLP-RMSD/ hPa
S &

[4.]
n

[=}

2‘1 6'1 11‘.1. 16.1. 21‘.1. 2&.1. 311. 52 102 152 202 252 13
o Datum in 1997

Abbilung 8.2: Zeitabhingiger Bias {oben) und RMS-Diﬁ'emr':zen _(fmten) des Bod?nal‘ngks in
hPa der einzelnen Ensemblemitglieder bezogen auf das jeweilige Ef‘lsemblemlt.re' . Darge-
stellt sind die CTRL-Realisierungen (schwarz, durchgezog?a) lfnd fire RAU-Realisierungen
(rot, gestrichelt). Daten im Randbereich werden nicht berticksichtigt.
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Im Folgenden wird nun die Signifikanz des Signals im Vergleich zum nicht-stationdren
Rauschen untersucht. Diese lisst sich sowohl global als auch lokal, z.B. zeitabhangig
testen.

Fiir einen globalen Test, ob die beiden Ensemble sich unterscheiden, werden zunichst
die 95% Konfidenzintervalle des Bias und der RMS-Differenz der CTRL-Simulation be-
stimmt. Riumlicher Bias und RMS-Differenz der RAU-Realisierungen werden bezogen
auf das Ensemblemittel des CTRL-Ensembles berechnet. Bias und RMS-Differenz sind
zusammen mit dem 95% Konfidenzintervall in Abb. 8.3 dargestellt. Beim Bias liegen
nur 64%, bei der RMS-Differenz nur 40% im 95% Konfidenzintervall, d.h. das RAU-
Ensemble unterscheidet sich statistisch signifikant vom CTRL-Ensemble.

MSLP-Bias / hPa

MSLP-RMSD / hPa

21 61 1.1 161, 211 261 311 5:2. 1d.2. 15-2. 202 25..2, 1:3.
Datum in 1997

Abbildung 8.3: Zei tab{w:'ingiger Bias (oben) und RMS-Differenzen (unten} des Bodendrucks der
RAU-Ensemblemitglieder in hPa relativ zum entsprechenden Mittel der CTRL-Simulation.
Das 95% Konfidenzintervall ist grau unterlegt.

Um die statistische Signifikanz der SLP-Differenzen an einem bestimmten Zeitschritt
abschéitzen zu kinnen, wird ein lokaler t-Test verwendet (z.B. Press et al., 1992; von
Storch und Zwiers, 1999). Die Null-Hypothese, dass zwei zufallsverteilte Variablen x und
y den gleichen Mittelwert besitzen, wird getestet. Wenn beide Stichproben die gleiche
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Stichprobenanzahl N besitzen, gilt fiir die t-Statistik T

T =M <x> 8.12)
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wobei < y; > und < x, > die Mittelwerte der beiden Ensemble und S, die geschitzte

gemeinsame Standardabweichung der beiden Ensemble sind. Fiir diese gilt nach von
Storch und Zwiers (1999)

Mz

N
(Xex— < X >)2 + Z (Yex— < Yik >)?
1 k=1

I

(8.13)

§2 =k

¢ 2N -2

Die Glg. 8.12 beschreibt das Signal-zu-Rausch-Verhiltnis mit der erwartungstreuen Ab-
schitzung der Differenzen (Signal) irn Zzhler und der geschitzten zufilligen Differenz
(Rauschen) im Nenner. Ein groRer T-Wert ist deshalb nicht unbedingt mit einem grofen
Signal verbunden und umgekehrt muss sich ein groRes Signal nicht in einem groSen T-
Wert bemerkbar machen.

Die Test-Statistik der Glg. 8.12 wird fiir die Ensemble-Mittel des rédumlichen Bias und
der riumlichen RMS-Differenz filr jeden Zeitschritt berechnet, wobei sowohl der rdum-
liche Bias als auch die raumliche RMS-Differenz bezogen auf das jeweiligen Mittel des
CTRL-Ensembles bestimmt werden. Mit der Null-Hypothese, dass die Ensemblemit-
tel des Bias und der RMS-Differenz der beiden Ensembie identisch sind, ha.t Glg. 8.. 12
eine t-Verteilung mit 2N-2=10 Freiheitsgraden. Bei einem 95%-5igrﬁﬁk@zmveau wird
die Null-Hypothese verworfen, wenn T den kritischen Wert der t-Verteilung (T >1.81)
uberschreitet,

Die Abb. 8.4 zeigt die Zeitserie der T-Werte fir den SLP-Bias un.d die SLP-IR.Ms—
Differenz. Wihrend des gesamten Zeitraums wird das Signal von der intemen Variabi-
lizit des Modells iiberlagert. Nur am Ende der Simulation iibersch‘rezte‘t c!er T-Wert (%er
RMS-Differenz das 95% Signifikanz-Niveau. Zu diesem Zeitpu_nkt_ ist die interne Varia-
bilitdt des Modells jedoch sehr gering (vel. Abb. 8.2), so dass signifikante Unterschiede

auch von einem sehr Kleinen Signal erzeugt werden konnen.

8.4 Diskussion

e wird der Einfluss ethohter Rauigkeit aufgrund des

i imuli iskant i i
An einer simulierten Meere ke untersucht. Mit zwei

Formwiderstands von Eisschollen bei durchbrochener Eisdec
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t-Statistik (Bias)

21. &1 111, 161, 211 284, 311 52 102 152 202. 252 1.3

Abbildung 8.4: Zeitseric der T-Werte des Bias (durchgezogen, schwarz) und der RMS-
Differenzen (rot, gestricheit} des Bodendrucks. Das 97.5% Signifikanz-Niveau ist grau un-
terlegt.

Ensemble-Simulationen wird versucht, zwischen der internen Variabilitit von REMO
und dem Signal der verinderten Rauigkeit zu unterscheiden.

Der globale Vergleich der beiden Ensemble zeigt zwar, dass sich diese signifikant unter-
scheiden. Lokale Unterschiede sind jedoch nicht mehr signifikant. Dies kann verschie-
dene Ursachen haben. Zum einen ist die Variabilitit des Modells relativ hoch. Nach et-
wa drei Modellwochen lassen sich bereits Unterschiede zwischen einzelnen Ensemble-
mitgliedern bis zu 25hPa beobachten, die mit unterschiedlichen Zirkulationsmustern
verbunden sind. Hier macht sich die Gr68e und Lage des Modellgebiets bemerkbar. Im
Gegensatz zu den mittleren Breiten, wo die tiberwiegend westlichen Luftstromungen
informationen schnell vom Rand in das Modell tragen, kann sich tiber der Arktis leich-
ter eine eigensténdige Zirkulation entwickeln. Der lokale t-Test zeigt zudemn, dass das

Signal der verdnderten Rauigkeit unterhalb dieser internen Variabilitit liegt; d.h. das
Rauschen dominiert.

Die interne Variabilitit bzw. das Rauschen eines RCM solite nicht nur unter dem ne-
gativen Gesichtspunkt betrachtet werden, dass ein vorhandenes Signal iiberdeckt wird.
Christensen et al. (2001) weisen darauf hin, dass gerade die Bereiche mit hoher interner
Variabilitat einen ,Mehrwert” zu den Antriebsdaten beitragen. Dort arbeitet das RCM
nicht nur als Interpolator, sondern simuliest lokale atmosphiérische Wechselwirkungs-
mechanismen. D.h. obwohl die interne Variabilitit das Auffinden sensitiver Klimasig-

nale erschwert, muss sie dennoch in einermn RCM vorhanden sein, um diese Signale
tiberhaupt erst entstehen zu lassen.

Sowohl die simuiiene‘ Eis!cante als auch die veriinderte Rauigkeit sind nur eine erste Ni-
herung an reale Verhaltnisse. Die Meereiskante ist meist ein kontinuierlicher Ubergang
von geringer Zu hoher Meereiskonzentration. Der grofte Effekt des Formwiderstands
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der Eisschollen liegt jedoch bei etwa 50% Eishedeckung und nimmt zu h6heren und
niedrigen Eiskonzentrationen ab (Hartmann et al., 1994). Mit dem verwendeten zq von
0.0005 m fiir den gesamten Eisrandbereich wird deshalb eine relativ hohe Rauigkeit an-
genommen. Andererseits wird der Effekt der durchbrochenen Eisdecke auRerhalb der
MIZ vernachlissigt.

Mit der Implementierung einer partiellen Eisbedeckung in REMO, an der z.Z. am
MPIfM in Hamburg gearbeitet wird (Semmler, pers. Mitteilungen), kénnen reale Eis-
konzentrationen an REMO iibergeben werden. Trotzdem kann aus den hier gezeig-
ten Ergebnissen bereits der migliche Einfluss der Beriicksichtigung partieller Meereis-
bedeckung abgeschiizt werden. Mit der hier verwendeten Modelikonfiguration sind
kaum signifikante Anderungen zu erwarten. Bei hoherer Rauigkeit am Eisrand sind
die lokalen Effekte voraussichtlich am gréften, so dass héher aufgeldste Studien auf
einem kleineren Modellgebiet besser geeignet sind. Um die internen Variabilitat wei-
ter zu reduzieren, kénnen zusitzlich andere Nesting-Methoden eingesetzt werden (vgl.
Kap. 3.1.1).



9. Diskussion und Ausblick

Die Arktis und der subpolare Nordatlantik sind mit thren komplexen Mechanismen und
Riickkopplungen ein bedeutender Bestandteil unseres Klimasystems. Eine geringe Be-
obachtungsdichte in weiten Teilen der hoheren Breiten, das heterogene arktische Kli-
masystem und die Sensitivitit auf globale Klimadnderungen riicken diese Bereiche ins
Zentrum wissenschaftlichen Interesses. Mit numerischen Modellen wird versucht die
vorhandenen Daten konsistent miteinander zu verkniipfen und gezielt bestimmte Me-
chanismen besser zu verstehen. Vor diesemn Hintergrund wurden verschiedene Anwen-
dungsméoglichkeiten des regionalen Klimamodells REMO in der Arktis und dem Nord-
atlantik untersucht. REMO bietet eine hthere Auflésung dieser Region, als sie von den

heute iiblichen globalen Klimamodellen zur Verfiigung gestellt wird.

Simulationen im Vorhersage-Modus wie beim Vergleich mit den Beobachtungen an
Bord der R/VKnorr zeigen deutliche Verbesserungen im Vergleich zu den Antriebsda-
ten. Fast alle untersuchten Parameter liegen bei REMO niher an den Beobachtungen,
als die NCEP/NCAR-Reanalysen. GroRe Fehler in den Antriebsdaten kénnen dagegen
auch in REMO nur teilweise kompensiert werden. Dieses bei RCMs als «garbage in —
garbage out* bekannte Problem, tritt z.B. beim Niederschlag auf. Zu hohe Luftfeuch-
tigkeit in den NCEP/NCAR-Reanalysen ist vermutlich Hauptursache fiir die Uberschit-
zung des Niederschlags. Verbesserte Antriebsdaten sollten sich deshalb auch positiv auf

die Qualitét der Ergebnisse auswirken.

Die Auswahl an Antriebsdaten fiir Hindcast-Simulationen beschrinkt sich z.Z. auf die
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zwei groRen Reanalyse-Projekte der NCEP/NCAR und des ECMWE Neben den Pro-
blemen der NCEP/NCAR-Reanalysen in hohen Breiten (vgl. Kap. 5 und Kap. 7) glei-
chen die physikalischen Parametrisierungen des ECMWE-Reanalysemodells eher der
ECHAM-4-Physik als NCEP/NCAR. Der Antrieb von REMO mit ECMWE-Reanalysen
liefert deshalb bessere Ergebnisse als mit NCEP/NCAR-Reanalysen {Jacob, pers. Mittei-
lungen). Allerdings schrinkt dies den Untersuchungszeitraum auf die 15 Jahre ECMWEF-
Reanalysen (ERA-15) von 1979 bis 1993 ein. Es wird jedoch bereits die ndchste Genera-
tion von Reanalysen am ECMWF produziert. Die ERA-40 sind 40 Jahre Reanalysen von
1957 bis 2001 mit hiherer Auflisung, verbesserter Modellphysik und zusétzlichen Be-
obachtungsdaten u.a. von Satelliten und Feldexperimenten. Voraussichtlich im Som-
mer 2002 werden die ersten Reanalysen von 1987 bis 2001 zur Verfiigung stehen. Bei
weiteren Simulationen mit REMO ist deshalb die Verwendung dieses Datensatzes sinn-
voll.

Eine Reihe von Experimenten werden im Klima-Mode durchgefiihrt. Da diese Simu-
lationen iiber den Zeitraum der Vorhersagbarkeit des Wettergeschehens hinausgehen,
kann die Abfolge synoptischer Einzelereignisse nicht in Ubereinstimmung mit der Rea-
litit beschrieben werden. Dagegen besteht die Mdglichkeit, die Klimatologie iiber einen
lingeren Zeitraum im Modell abzubilden. Hierfiir miissen allerdings auch die Einzel-
ereignisse realititsnah simuliert werden. Diese Simulationen sind heute neben statis-
tischen Verfahren die einzige Miglichkeit, regionale Klimainderungen abzuschitzen.
Zudem konnen bestirnmte Prozesse genauer analysiert werden.

Eine Anwendungsmoglichkeit von REMO ist die Erzeugung von Klimatologien fiir die
datenarmen Gebiete der hohen Breiten. Eine direkter Vergleich der modellierten klima-
tologischen Groen mit gemessenen ist dort nicht moglich, und es stellt sich die Fra-
ge, wie verlisslich diese Klimatologien sind. Allerdings zeigen Vergleiche fiir Regionen
mit hoherer Datendichte gute Ubereinstimmungen mit REMO. Dies ist eine wichtige
Voraussetzung, da die verwendeten Parametrisierungen noch nicht in vergleichbaren
Klimazonen getestet wurden. Zusatzlich milssen Aussagen tiber die Unsicherheiten ge-
macht werden. Hierfiir eignen sich Ensemble-Simulationen und Vergleiche mit Beob-
achtungen. Es ist zu beriicksichtigen, dass auch die Antriebsdaten in Regionen mit ge-
ringer Beobachtungsdichte mit grofRen Unsicherheiten behafiet sind. Besonders deut-
lich wird dies beim Vergleich der NCEP/NCAR- und ECMWE-Reanalysen, die gerade in
den datenarmen hohen Breiten groBe Differenzen aufweisen. Letztendlich entscheidet
der Anspruch des Nutzers an die Genauigkeit der Klimatologie dariiber, ob eine REMO-
Simulation sinnvoll ist. So darf bei Szenarien-Rechnungen der Fehler nur klein gegen-
itber einer moglichen Anderung sein. Im Kap. 8 zeigt sich, dass die interne Variabilitit
in REMO so grof werden kann, dass alle Signale vom Rauschen iiberlagert werden. Um
kleinskalige Effekte mit geringerem Einfluss zu studieren, kann ein kleineres Modelige-
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biet und der Einsatz anderer Nesting-Methoden von Vorteil sein.

Lange Zeitreihen tiber mehrere Jahre sind die Voraussetzung fiir eine gesicherte Klima-
tologie. Die Variabilitit auf dekadischer Zeitskala Fisst sich nur bei einer Datenbasis von
mehreren Jahrzehnten bestimmen. Vor dem Hintergrund limitierter Rechnerkapaziti-
ten gelangt man damit bei REMO an die Grenzen des z.Z. Machbaren.

Betrachtet man die rasante Entwicklung der letzten Jahrzehnte im Bereich der Rechner-
systeme und projiziert diese in die Zukunft, wird der Sinn regionaler Simulationen in
Frage gestellt. Im Laufe der Zeit wird es moglich sein, Globalmodelle mit immer hhe-
rer Aufidsung zu betreiben. Dennoch bieiben regionale Ktimamodelle in jedem Fall ein
wichtiges Werkzeug zur Anpassung von Parametrisierungen auf hohere Auflésungen.
Wachsende Computerressourcen ermoglichen Regionalsimulationen auf gréferen Mo-
dellgebieten mit noch héherer Auflésung. Damit kénnen weitere Kleinskalige Prozesse
direkt berticksichtigt werden.

Eine weitere Eththung der Auflosung ist mit REMO jedoch nur begrenzt mbglich. Rela-
tiv schnell gelangt man in Skalenbereiche in denen die hydrostatische Approximation
nicht mehr giiltig ist. Dies macht sich zuerst bei sehr sieiler Topographie bemerkbar.
Soll dennoch mit hiherer Auflosung gerechnet werden, miissen nicht-hydrostatische
Modelle wie das Lokalmodell (IM) des Deutschen Wetterdienstes verwendet werden.

Obwohl die Darstellung der physikalischen und biogeochemischen Prozesse eine Her-

ausforderung bleibt, miissen diese fiir eine realistische und sinnvolle Mode%lienmg (“ies
arktischen Klimasystems beriicksichtigt werden (Lynch et al., 1999). Nur in vollsta.n-
dig gekoppelten Klimamodellen besteht die Moglichkeit, die wesentl_ichen Wecl_lselwu'-
kungsprozesse und Mechanismen eines komplexen Systems abzubilden. Berent§ heu-
te ist das Atmosphiirenmodell REMO in verschiedenen Projekten an Hydrologiemo-
delle und Ozean/Meereis-Modelle gekoppelt. Gemeinsam mit dem Ostseemodell (BS-
MO} ist REMO z.B. in der Lage realistische SSTs in der Ostsee zu simulieren (Hagedom,
2000). Ein Chemiemodul fiir die Beriicksichtigung der troposphéiris.chen Chemie steht
zur Verfiigung. In den nichsten Jahren wird REMO als atmospharische Kf.)mponent.e
von BALTIMOS (BALTEX - Integral MOdel System), einem gekoppelter? regionalen Kli-
mamodell, eingesetzt. In BALTIMOS werden damit Auno§phﬁre, Meere.is, Oze'an. Land-
oberfliche und Hydrologie im Bereich der Ostsee gemeinsam modelliert. Mlt d;:lr lIlm
plementierung partieller Meereisbedeckung werden sube:,kallge Effelfte von Eisic 0 exf
und leads beriicksichtigt. Meereis- und Ozeanmodelle liefern konsistente Eiskonzen

trationen und Oberflichenfliisse.

Bei der in dieser Arbeit verwendeten Konfiguration mussen emzelfle ParametnS{er:ﬁ_
gen in REMO vor der Kopplung mit weiteren Modellen besser an die extremen klim

schen Verhaltnisse der polaren Breiten angepasst werden.



A. Anhang

A.1 Symbole

Symbol  Beschreibung Wert Einheit
ay Konstante - -
B, zeitabhiingiger, riumlicher Bias . .
Cu Transferkoeffizient fiir Warme - .
Ca Schubspannungskoeffizient - B
Cp spezifische Wirme trockener Luft 1005  fkg 'K!
d Abstand . m
Dx molekular-diffusiver Fluss der GroRe X - -
E Verdunstung - mm s~
e Dampfdruck . Pa
Fx turbulenter Fluss der GriRe X _ }
f Coriolis-Parameter . s
g Schwerebeschleunigung } ms-2
H Fluss fithlbarer Wirme . Win~-2
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
h spezifische Gesamtwirme - Tkg™!
k vON KARMAN Konstante 04 -
K turbulente Viskositit s}
Ky vertikaler turbulenter Austauschkoeffizient - més!
KE vertikale Schichtanzahi in REMO 20 -
L Korrelationslidnge - m
L, Verdampfungswirme 2.501-10° Jkg™'
La zonale Gebietsausdehnung - -
Ly meridionale Gebietsausdehnung - -
Mw Megaworte - 1 MW=8MBuyte - MBuyte
Ny, turbulente Dissipationsrate der Temperatur - m?s-3
P Niederschlag - mms™!
P Druck - hPa
Ps Bodendruck - hPa
PT Ubergangsniveau vom - zum p-System 220 hPa
a10 spezif. Feuchte in 10 m Hohe - gkg™!
ao spezif. Feuchte - gkg™!
dow spezif. Gesamtwassergehalt - gkg™!
qr spezif. Regenwassergehalt - gkg™!
as spezif. Schneegehalt - gkg™
qw spezif. Wolkenwassergehalt - gkg™!
r Korrelationskoeffizient - -
RMS, zeitabhidngige, raumliche RMS-Differenzen - -
Rid) Korrelationsfunktion - -
RH relative Feuchte - -
Ri Richardsonzahl - -
Rig Bulk-Richardsonzah! - -
Riyy kritische Richardsonzah} - -
r Erdradius 6371229 m
$ spezifische Feuchte - okg™’
So Solarkonstante 1368 Wm-2
Sx Erzeugungs- bzw. Vernichtungsrate
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
SLP Bodenluftdruck - hPa
SST Meeresoberflichentemperatur - K
T Temperatur - K
T. virtuelle Temperatur - K
T. Lufttemperatur in de Hohe z - K
Ty t-Statistik - .
t Zeit - $
TKE turbulente kinetische Energie - m? 52
At Zeitschritt in REMO 300 3
u zonale Windkomponente - ms~
u, Schubspannungsgeschwindigkeit - ms™!
o zonale Windkomponente in 10 m Hohe - ms™!
v meridionale Windkomponente - ms™!
Vio meridionale Windkomponente in 10 m Hohe - ms™!
V. Windgeschwindigkeit in der Hohe z - ms™!
w vertikale Windkomponente - ms™!
z Hohe - m
Zo aerodynamische Rauigkeitslinge - m
a CHARNOCK-Konstante 0.0123 -
o spezif. Volumen - mikg~!
n Vertikalkoordinate - -
A geogr. Linge - i
v molekulare Viskositit 71
bm dimensionslose Windscherung . -
) geogr. Breite - )
D Geopotential - més~?
p Dichte der Luft - kgm™?
g Standardabweichung - -
Os STEFAN-BOLTZMANN Konstante 567108 wm K
T Schubspannung Nm~
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A.2 Abkiirzungen

Abkiirzung Bedeutung

ACSYS Arctic Climate System Study

AGCM Atmospheric General Circulation Model

AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project

ARCMIP Arctic Regional Climate Model intercomparison Project
ARDB Arctic Runoff Data Base

AVHRR Advanced Very High Resolution Radiometer

BALTEX Baltic Sea Experiment

BALTIMOS BALTEX - integral Model System

BSMO Baltic Sea Model

CDC Climate Diagnostics Center

CFL COURANT-FRIEDRICH-LEVY-Kriterium

CIRES Cooperative Institute for Research in Environmental Sciences
CliC Climate and Cryosphere

CPU Central Processing Unit

CTRL Kontroll-Ensemble

DKRZ Deutsches Klimarechenzentrum

DM Deutschlandmodell

OWD Deutscher Wetterdienst

ECHAM-4 ECMWF model Hamburg version 4

ECMWF European Centre for Medium Range Weather Forecasts
EC4 ECHAM-4

EM Europamodell

ERA-15 15 jahre ECMWF Reanalysen von 1979 bis 1993

ERA-40 40 Jahre ECMWF Reanalysen von 1957 bis 2001

GCM General Circulation Model

GKSS Forschungszentrum Geesthacht

GM Globalmodeil

GME/LM Globalmodell / Lokalmodell

GTS

Global Telecommunication System



A.2 ABKUORZUNGEN

Abkiirzung Bedeutung

HIRLAM High-Resolution Limited Area Model

IABP International Arctic Buoy Program

[PCC Intergovernmental Panel on Climate Change

LBC Lateral Boundary Conditions (seitliche Randbedingungen)
LAM Limited Area Model

MIZ marginal ice zone (Eisrandzone)

MM5 Fifth-Generation NCAR / Penn State Mesoscale Model
MPIfM Max-Planck-Institut fiir Meteorologie

NCAR National Center for Atmospheric Research

NCEP National Centers for Environmental Prediction

NMC National Meteorological Center

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration
NSIDC National Snow and Ice Data Center

PARCA Program for Arctic Regional Climate Assessment
POLES Polar Exchange at the Sea Surface

pPvp parallel vector processor

RAU Ensemble mit verinderter Rauigkeit

RCM Regional Climate Model

REMO Regionalmodell

RMSD Root-Mean-Square Difference (RMS-Differenz}

SFB Sonderforschungsbereich

SHEBA Surface Heat Budget of the Arctic Ocean

SRES Special Report on Emission Szenarios

SST Sea Surface Temperature (Meeresoberflichentemperatur)
THC thermohaline circulation

TKE turbulente kinetische Energie

WCRP World Climate Research Programme

WMO World Meteorological Organization

World Weather Watch
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