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Zusammenfassung

Wolken spielen im globalen Wasser- und Energiekreislauf eine bedeutende Rolle. Standig sind
rund 66% der Erde von Wolken bedeckt. Der Bedeckungsgrad variiert auf saisonalen, interannu-
alen und interdekadischen Zeitskalen.

In dieser Diplomarbeit soll neben der saisonalen Variabilitat der Bedeckung auch die inter-
annuale und interdekadische Variabilitat des Bedeckungsgrades in einem gekoppelten Atmo-
sphare/Ozean Zirkulationsmodell ECHAM5/NEMO untersucht werden. Im weiteren werden
Wechselwirkungen zwischen dem Bedeckungsgrad und anderen Klimavariablen (SST, Boden-
luftdruck, Niederschlag) betrachtet.

Im ersten Teil (Kapitel 5 und 6) der vorliegenden Arbeit wird zur Validierung der Modelldaten
eine Vergleichsstudie mit globaler Wolkenbedeckung aus Satellitenbeobachtungen des Interna-
tional Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) durchgefuihrt. Die globale Verteilung der Ge-
samtbedeckung im Modell folgt entsprechend den Beobachtungsdaten der fiir die verschiedenen
Klimazonen typischen Verteilung. Es zeigen sich jedoch lokale Differenzen. So ist die globale Ge-
samtbedeckung im Model global um 2,46% hoéher als beobachtet. Die Gesamtbedeckung in den
Tropen, Subtropen und Teilen der mittleren Breiten wird vom Modell unterschétzt, in den sub-
polaren und polaren Breiten wird diese vom Modell tberschétzt. Die saisonale Variabilitat des
Bedeckungsgrades wird vom Modell verstéarkt wiedergegeben. Diese Unterschiede wurden auch
in anderen Vergleichsstudien zwischen modellierter Bedeckung in GCMs und Satellitendaten ge-
funden.

Der zweite Teil (Kapitel 7) dieser Diplomarbeit beschreibt Korrelationsanalysen zwischen dem
Bedeckungsgrad und der SST sowie dem Bodenluftdruck. Anhand dieser Korrelationsanalysen
werden Aussagen Uber gemeinsame Variabilitaten getroffen. Ziel ist es, Wechselwirkungen aufzu-
zeigen. Im Vergleich zwischen modellierter und beobachteter SST zeigen sich Abweichungen von
bis zu 6 K. Ein Vergleich von Korrelationen zwischen Bedeckungsgrad und SST sowohl mit Mo-
delldaten als auch mit Beobachtungsdaten zeigt jedoch, dass die Haupkorrelationsmuster vom
Modell wiedergegeben werden. Jedoch kénnen aufgrund der gréberen Auflésung im Modell
kleinskalige Wechselwirkungen nicht im Detail wiedergegeben werden.

Neben der SST nimmt der Bodenluftdruck starken Einfluss auf die Wolkenbedeckung. Muster
hoher Korrelationen stimmen jedoch nur bedingt mit der klimatologischen Verteilung des Bo-
denluftdrucks und seinen Drucksystemen (Hochdruckgebiete, Tiefdruckgebiete) tiberein.

Im dritten Teil (Kapitel 8) dieser Arbeit wird die Variabilitat der Wolkenbedeckung auf verschie-
denen vertikalen Leveln im Zusammenhang mit der Variabilitat der Oberflachentemperatur und
dem Bodenlufdruck untersucht. So kann gezeigt werden, dass Rahmenbedingungen am Boden



wie Luftdruck und Temperatur mit Wolken in unterschiedlichen Hohen unterschiedlich stark
wechselwirken. Im weiteren wird deutlich, dass sich der Anteil der Variabilitit des Gesamtbede-
ckungsgrades aus Variabilitaten in unterschiedlichen Héhen und somit unterschiedlichen Wol-
kentypen zusammensetzt.

Im letzten Teil (Kapitel 9 und 10) werden Riickkopplungen zwischen dominanten Mustern regio-
naler Klimavariabilitat, ENSO und NAO, in Hinblick auf die Variabilitat des Bedeckungsgrades
untersucht.



Abstract

Clouds play an important role in the energetics and the water transport in the climate system.
Clouds are variable on seasonal, interannual and decades times scales. This diploma thesis inves-
tigates possible causes for variablity of cloud cover in the coupled ECHAM5/NEMO atmosphe-
re/ocean general circulation model.

The first part (chapter 5 and 6) of the work describes the validation of model data with global
cloud cover observations from the International Satellite Cloud Climatology Project ISCCP. The
global cloud distribution in the model follows the typical climatological cloud cover distribution
as observed. But there are local differences. The global total cloud cover in the model is greater
than in observations (2,46 %) and there is a stronger seasonal variability (1,19%) in the model data.
The model overestimates cloud cover in the tropics, subtropics and parts of the middle latitudes.
Over polar and subpolar regions cloud cover is underestimated. The seasonal variability in the
model data is greater than observed. This effects was also found in other studies.

In the second part (chapter 7) correlations between cloud cover and climate variables like SST and
sea level pressure are investigated. There are also differences in the SST between model data and
satellite observations (up to 6 K). A comparison of cloud cover - SST correlation with model and
satellite data shows that the main correlation pattern are reproduced in the model. It is mentio-
ned that the model data is less dissolved than the observations. Thus, small scale variability is not
resolved explicitely in the model data.

Sea level pressure plays an important role in the variability of cloud cover, too. There are conditio-
nally high correlations between sea level pressure and cloud cover according to the climatological
distribution of pressure systems.

Clouds on different pressure levels have different effects on the variablity of total cloud cover.
Hence there is a dependent of the degree of correlation and cloud height. This is analyzed in the
third part (chapter 8) of this work.

ENSO and NAO are dominant pattern of interannual climate variablity. In the fourth part (chapter
9 and 10) of this thesis feedbacks between these pattern and total cloud cover are determined.
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Kapitel 1

Wolken im Klimasystem der Erde

Wolken stellen einen zentralen Bestandteil im Energie- und Wasserkreislauf der Erde dar
und beeinflussen den Gleichgewichtszustand des Klimas. Standig sind rund 66% unseres
Planeten von Wolken bedeckt. Es gibt viele verschiedene Formen von Wolken, die zur
Unterscheidung auf zwei verschiedenen Wegen klassifiziert werden kdnnen:

— Wolkenkassifikation der World Meteorological Organisation (WMO)
— Wolkenkassifikation nach Stlve

Die internationale Wolkenkassifikation der WMO [66] basiert auf der phdnomenologi-
schen Einteilung der Wolken in drei verschiedene Stockwerke (tiefe, mittelhohe und ho-
he Wolken), in denen ihrerseits eine weitere Differenzierung in Gattungen, Arten, Unter-
arten, Sonderformen und Mutterwolken vorgenommen wird. Den hohen Wolken wer-
den die Gattungen Cirrus, Cirrostratus und Cirrocumulus zugeordnet, den mittelhohen
Altocumulus und Altostratus, den tiefen Wolken der Stratus und Stratocumulus. Nim-
busstratus, Cumulus und Cumulonimbus sind stockwerkibergreifende Wolken, die vom
unteren Stockwerk bis ins mittlere bzw. hohe Stockwerk reichen kénnen. Um diese Wol-
kengattungen weiter zu untergliedern, unterscheidet man zwischen verschiedenen be-
schreibenden Arten, Unterarten, Sonderformen und Mutterwolken. Die Beschreibung
einer Wolke durch die Mutterwolke greift die Entwicklung der Wolke auf, wenn sich
diese aus einer anderen Wolkengattung, der der Mutter, entwickelt hat. Aus einer zerfal-
lenden Gewitterwolke (Cumulonimbus) zum Beispiel kdnnen Cirren und Altocumulus
hervorgehen. Neben dieser phanomenologischen Einteilung der Wolken gibt es die gene-
tische Wolkenkassifikation nach Stuve [55]. Als Kriterium fur die Einteilung der Wolken
in Klassen werden die physikalischen Wolkenentstehungsmechanismen herangezogen.
Naturliche Mechanismen zur Wolkenentstehung sind Konvektion, Advektion, orogra-
phische und frontale Hebung sowie Turbulenz. Hinzu kommt die antropogene Wolken-
bildung durch Flugzeuge und Schiffe.

Wolken entstehen durch Kondensation und Sublimation von Ubersattigtem Wasser-
dampf an Wolkennuklei, je nach vorherrschender Temperatur. Da die Temperatur von
der Hohe abhéngt, konnen Wolken entsprechend ihrer Hohe in Wasser-, Mischphasen-
und Eiswolken unterschieden werden.
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Je nach Wolkentyp und Rolle in der grofrdumigen Zirkulation haben Wolken unter-
schiedliche Raum- und Zeitskalen. Sie erstrecken sich von einer kleinen, kurzlebigen Cu-
muluswolke Uber mesoskalige, frontale Bewoélkung und Gewitter bis hin zu ausgedehn-
ten und relativ langlebigen Wolken einer aul3ertropischen Zyklone. Die typische Zeits-
kale erstreckt sich von 10 Minuten bis 10 Tagen, die raumliche Skala von 30 m bis 4000
km. Allgemein existieren kleine Wolken nur fir eine kurze Zeit, grof3e und ausgedehnte
hingegen haben eine langere Lebensdauer [48].

Wolken nehmen Uber verschiedene Prozesse Einfluss auf unser Klimasystem. Den grof-
ten Einfluss Uben sie auf den Strahlungshaushalt aus, der einen wesentlichen Einfluss
auf den Gleichgewichtszustandes des Klimas hat. Ein Grof3teil der kurzwelligen solaren
Strahlung und der langwelligen terrestrischen Ausstrahlung tritt auf seinem Weg durch
die Atmosphére mit Wolken in Wechselwirkung. Berechnet man am Oberrand der Atmo-
sphére zunéchst die Strahlungsbilanz fur eine unbewoélkte Atmosphare und subtrahiert
diese Grolie anschlielfend von der Gesamtstrahlungsbilanz der tatséachlichen Atmospha-
re, so erhalt man den Wolkenstrahlungsantrieb [35]. Dieser setzt sich aus einem kurz-
welligen Anteil, dem Albedoeffekt und einem langwelligen Anteil, dem Treibhauseffekt
zusammen. Ein positiver Strahlungsantrieb entspricht einem Warmegewinn im System
Erde-Atmosphaére, ein negativer einem Warmeverlust. In Tabelle 1.1 werden die jahres-
gemittelten Strahlungsflisse in % am Oberrand der Atmosphére aus den Messungen
des Earth Radiation Budget Experiments (ERBE), des Nimbus-7 Satelliten sowie aus den
nachtraglichen Berechnungen der ISCCP-Wolkenklimatologie (Werte beziehen sich auf
den gleichen Beobachtungszeitraum, aus [52]) dargestellt:

GroRe ERBE | Nimbus-7 | ISCCP
kurzwellige Einstrahlung 341,3 343,0 3414
reflektierte kurzwellige Strahlung 102,1 102,5 | 1134
kurzwelliger Wolkenstrahlungsantrieb | -48,9 -50,9 -52,2
emittierte langwellige Strahlung 234,5 2349 | 2324
langwelliger Wolkenstrahlungsantrieb 31,0 24,1 22,2
Nettofluss 4,7 5,6 -4.4
Nettowolkeneffekt -17,9 -26,8 -30,0

Tabelle 1.1: Vergleich der jahresgemittelten Strahlungsfliisse

Die Erde emittiert langwellige Strahlung entsprechend ihrer Strahlungstemperatur in
den Weltraum. Bedecken Wolken den Untergrund, so ist die Strahlungstemperatur ent-
sprechend der Temperatur der Wolkenoberkante. Hohe und damit sehr kalte Wolken ha-
ben eine sehr geringe Strahlungstemperatur und geben somit nur wenig Warme an den
Weltraum ab. Es bleibt folglich viel Warme im System Erde-Atmosphére zurltck und die
Wolken wirken mit einem Strahlungsantrieb von 31,0 % erwarmend. Tiefe Wolken hin-
gegen besitzen aufgrund ihrer relativ warmen Wolkenobergrenze eine hohe Strahlungs-
temperatur und fihren mit einem Strahlungsantrieb von -102,1 % viel Warme an den
Weltraum ab. Sie wirken folglich abkuhlend auf das System Erde-Atmosphére. Nicht nur



die Emission langwelliger Strahlung in den Weltraum wird durch die Wolkenbedeckung
beeinflusst. An der Wolkenoberkante wird einfallende kurzwellige Strahlung zuriick in
den Weltraum reflektiert, so dass diese fur den Strahlungshaushalt der Erde verloren
geht. Etwa 30% der einfallenden kurzwelligen Strahlung verlasst auf diesem Weg wieder
die Atmosphére [41]. Dieser durch Wolken bedingte Abkuhlungsprozess Uberwiegt den
Treibhauseffekt der Wolken im langwelligen, so dass Wolken insgesamt auf unser Kli-
masystem einen abkihlenden Effekt haben. Je nach optischer Dicke (Reflektivitat) und
Hohe der Wolkenoberkante (Emissivitat) konnen bestimmte Wolkentypen abkihlend,
erwarmend oder neutral sein.

Die Effekte der Wolken auf den Strahlungsfluss, emitiert sowohl von der Sonne (kurz-
wellige Strahlung) als auch vom Erdboden, (langwellige Strahlung) beeinflussen unter
anderem die Oberflachentemperatur. Bedecken an einem sonst sonnigen Tag Wolken den
Himmel, so liegt die oberflachennahe Temperatur unterhalb der bei einem wolkenfreien
Himmel erreichten Temperatur. Bei Nacht tritt ein umgekehrter Effekt ein. Tiefe Wolken
reflektieren die vom Erdboden emittierte langwellige Strahlung zurtck, so dass der Erd-
boden nicht so stark auskiihlt, wie er es in klaren Néchten tut.

Wolken sind Teil des globalen Frischwasserkreislaufes. Entstehung und Abregnung fin-
den nur selten am gleichen Ort statt. Eingebettet in der Luftstromung sind Wolken ein
Transportmedium fur latente Warme und Frischwasser. Neben dem Kreislauf von Ver-
dunstung Uber Wasserflaichen und Abregnung Uber Landmassen treten Wolken durch
Frischwassereintrag auch mit dem Ozean in Wechselwirkung. Durch Niederschlag ge-
langt Frischwasser in die Deckschicht. Die Deckschicht nimmt die oberen 50-100 m des
Ozeans ein und zeichnet sich durch eine gute Durchmischung aus. Sie kann daher als ho-
motherm angesehen werden. Da Frischwasser eine geringere Dichte als Salzwasser auf-
weist, bildet es eine duinne Schicht geringerer Dichte an der Oberflache. Die Deckschicht
wird auf diese Weise stabilisiert, denn die Dichte nimmt mit der Tiefe zu. Voraussetzung
dafur ist jedoch, dass die diinne StiRwasserschicht nicht sofort durch Wind oder turbu-
lente Prozesse mit dem Deckschichtwasser vermischt wird. Die untere Grenze der Deck-
schicht stellt die Thermokline dar. Als Thermokline wird die Temperatursprungschicht
bezeichnet, die sich im Ubergangsbereich zwischen dem gut durchmischten Deckschicht-
wasser und dem darunter liegenden, deutlich kalteren Tiefenwasser auspragt. Bis in die-
se Tiefe ist ein direkter Einfluss der Atmosphére zu erkennen. Durch die Oberflachenrei-
bung des Windes an der Meeresoberflache (Windstress) wird Impuls von der Atmospha-
re an den Ozean abgegeben. Dieser Impuls bewirkt eine turbulente Durchmischung des
Wassers und sorgt somit fur eine Gleichverteilung von Salzgehalt und Temperatur. Je ho-
her nun die Windgeschwindigkeit ist, desto mehr Impuls wird an den Ozean abgegeben
und desto tiefer reicht die durchmischende Turbulenz - die Thermokline sinkt folglich ab.
Da bei einer tiefreichenden Durchmischung auch kihleres Wasser tieferer Wassermassen
in die Deckschicht mit eingemischt wird, nimmt die Temperatur der Deckschicht und
somit auch die Meeresoberflachentemperatur ab. Dieser Effekt wiederum wirkt sich auf
den Warme- und Feuchtetransport vom Ozean in die Atmosphare aus.

Wolken spielen in verschiedenen Kreislaufen und Ruckkopplungsmechanismen eine
zentrale Rolle. Inwiefern Wolken und anderen KlimagroRen wie Oberflachentempera-
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tur und Luftdruck miteinander variieren soll im Rahmen dieser Arbeit klimatologisch
untersucht werden. Hierzu stehen Daten eines gekoppelten Klimamodells sowie Satelli-
tenbeobachtungsdaten zur Verfigung. Eine nahere Beschreibung der verwendeten Mo-
delldaten folgt in Kapitel 3 und 4, eine der verwendeten Satellitendaten in Kapitel 5 und
6.



Kapitel 2

Statistische VVerfahren

Zur Charakterisierung groRer Datenmengen werden Methoden der Statistik verwen-
det. Durch Bestimmung von statistischen Momenten wie Mittelwert und Varianz sowie
Durchfiihrung von statistischen Analysen wie der Korrelationsanalyse, Regressionsana-
lyse oder EOF-Analyse wird das Verhalten von Klimadaten in ihrem Zeitverlauf néhe-
rungsweise wiedergegeben. Im folgenden werden die hier verwendeten linearen Metho-
den der Statistik vorgestellt.

2.1 Mittelwert

Der Mittelwert ist eine sehr wichtige statistische GroRe. Er ist zwar einfach zu berech-
nen, doch sein klimatologischer Kontext ist sehr komplex. Das berechnete Mittel ist kei-
ne zuverlassige Annahme fur einen wahren Klimazustand tber einen langen Zeitraum.
Neben den Fehlern, die beim Heraustrennen von Beobachtungen Uber einen begrenzten
Zeitraum aus einer Zeitreihe entstehen, flieBen Beobachtungsfehler durch Messinstru-
mente, Datenaufzeichnung und -tbertragung in den Mittelwert ein. Hinzu kommt, dass
die Zuverlassigkeit der Daten nicht als eine einheitliche Ortsfunktion betrachtet werden
kann [63]. Bei der weiteren Verarbeitung der Daten werden diese verschiedenen Pro-
zessen unterzogen, wie zum Beispiel der Interpolation auf ein Gitter. Das urspriingliche
Datenbild wird dabei geringfugig verféalscht. Die rAumliche Auflésung wird verringert,
was bei einer spateren Analyse berucksichtigt werden muss.

Der mittlere Zustand entspricht fiir sich betrachtet oft nicht dem typischen Zustand des
Systems. So zeigt sich der Himmel in den mittleren Breiten im Laufe eines Herbstes sehr
abwechslungsreich: Starke Bewodlkung einer durchziehenden Zyklone und geringe Be-
wolkung bei Hochdrucklagen wechseln sich ab. Im Mittel hingegen kommt dieser wech-
selhafte Charakter des Herbstes nicht mehr zum Ausdruck. Der Herbst ist maRig bis
stark bewdlkt und es gibt keine Auskunft dartiber, ob der Charakter des Himmels eher
wechselhaft oder konstant ist.

Der Mittelwert p ist hier, wie in den meisten Fallen, das arithmetische Mittel, berechnet
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aus der Summe uber die Stichprobenwerte x, wobei n = Anzahl der Stichproben:

] n
n= E;xi 2.1)
1=

Er eignet sich gut als Stichprobenbeschreibung, da der mittleren Charakter eines Zeit-
raums wiedergegeben wird. Uber einzelne Ereignisse gibt er jedoch keine Auskunft. Der
Mittelwert kann auch als Zentrum der Masse der PDF (engl.: Probability densitiy func-
tion, Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion) gesehen werden. Die PDF ist eine normierte
Haufigkeitsfunktion, sie berechnet sich aus der Ableitung der Verteilungsfunktion der
Stichprobe.

2.2 Standardabweichung

Um eine Stichprobe hinsichtlich ihrer Schwankungen zu beschreiben, fasst man diese
durch ein Variationsmafd zusammen. Neben der Anomalie, also der durchschnittlichen
Abweichung von einem Mittelwert, wird haufig die Standardabweichung verwendet.
Zur Bestimmung der Anomalie a wird das arithmetischen Mittel des Stichprobenum-
fangs x von der Stichprobe x abgezogen abgezogen:

ai =%x;{—X (2.2)
Die Standardabweichung bericksichtigt nicht wie die Anomalie die lineare Abweichung

der Daten von ihrem Mittelwert, sondern die quadratische. Die Standardabweichung o
berechnet sich aus der Wurzel der Varianz durch folgende Relation:

n

1 _
o= J — Z1 (x4 — X)2 (2.3)

wobei n die Anzahl der Stichproben, x die Stichprobe und X den Mittelwert darstellen.
FUr einen grof3en Stichprobenumfang gilt n — 1 =~ n. Praktischer ist es, die Standardab-
weichung statt der Varianz zu betrachten, da die Standardabweichung die gleiche Einheit
wie die Stichprobe hat. Stichproben mit geringer Streuung sind nahe um den Mittelwert
verteilt, die Standardabweichung ist dann gering. Unterscheidet sich die PDF deutlich
von der Normalverteilung, so ist die Standardabweichung nur sehr begrenzt interpre-
tierbar.

Die Normalverteilung ist eine stetige, symmetrische und glockenférmige Verteilung mit
den beiden Parametern Mittelwert und Standardabweichung [53]. Sie heif3t “normal®, da
sie viele Haufigkeitsverteilungen physikalischer Prozesse beschreibt. Um zu Uberprifen,
ob ein Stichprobenumfang normalverteilt ist, trdgt man die prozentualen kumulativen
Haufigkeiten einer Stichprobe gegen den Wertebereich auf.
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2.3 Schiefe

Die Schiefe (engl.: Skewness) ist das dritte statistische Moment. Skaliert wird sie durch
das Integral im reellen Zahlenraum Uber die Stichprobe x, dem Mittelwert u und der
Varianz o angegeben:

" =J )3ty x)dx (2.4)
R (0)

Sie gibt den Grad der Abweichung der Stichprobenverteilung von der Normalverteilung
beztglich des Mittelwerts an. Ist y; = 0, so ist die Verteilung symmetrisch. Fir y; < 0
spricht man von einer negativen Schiefe oder einer links-schiefen Verteilung, bei y; > 0
weildt die Verteilung eine positive Schiefe auf, ihr Verteilungsmaximum ist gegentber
dem Mittelwert nach rechts verschoben.

(@) (b)
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Abbildung 2.1: PDF der Anomalie der beobachteten Gesamtbedeckung in (a) der Polarregion,
(b) den mittleren Breiten, (c) den Subtropen und (d) den Tropen



STATISTISCHE VERFAHREN

2.4 Kurtosis

Ein weiteres statistisches Mal} zur Beschreibung der Abweichung einer Stichprobenver-
teilung von der Normalverteilung ist die Kurtosis, auch Exzess genannt. Sie beschreibt als
viertes statistisches Moment die Breite der Verteilung und zeigt, ob die Vereilung platy-
kurtischer (flachgipfliger) oder leptokurtischer (hochgipfliger) als die Normalverteilung
ausflalit.

va= | a3 @5)

Ist v, < 0, so ist die Verteilung platykurtischer, fur v, > 0 ist die Verteilung leptokurti-
scher als die Normalverteilung.
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Abbildung 2.2: PDF der Anomalie der Gesamtbedeckung im ECHAMS5-Modell in (a) der
Polarregion, (b) den mittleren Breiten, (c) den Subtropen und (d) den Tropen

2.5 Normalverteilung

Tragt man die prozentualen kumulativen Haufigkeiten, also die Wahrscheinlichkeit, dass
ein bestimmtes Ereignis aus dem Wertebereich auftritt, gegen den Wertebereich auf, so er-
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wartet man bei einem normalverteilten Stichprobenumfang die Glockenform einer GauR-
kurve. In Abb. 2.1 und Abb. 2.2 wurde fir jede Klimazone (Polarregion, mittlere Breiten,
Subtropen und Tropen) eine Verteilung an einem Gitterpunkt herausgenommen und mit
der GauB-Verteilung (PDF) verglichen. Dieser Vergleich wurde sowohl mit den Anoma-
lien der beobachteten als auch mit der berechneten Gesamtbedeckung durchgefihrt. Da
Schiefe und Kurtosis der Anomalien nur geringftigig von null abweichen, kann die Ver-
teilung im folgenden als normalverteilt betrachtet werden.

Ein normalverteilter Stichprobenumfang wird in den meisten statistischen Analysen vor-
ausgesetzt. Die Wolkenverteilung ist anndhernd um den Mittelwert von 0,6226 im Mo-
dell bzw. 0,6472 in den beobachteten Daten normalverteilt. Auch die anderen im Rahmen
dieser Arbeit verwendeten GroRen sind annahernd normalverteilt. Alle statistischen Ver-
fahren kbnnen somit auf die verwendeten Datenfelder angewendet werden.

2.6 Kaorrelations- und Regressionsanalyse

Um den quantitativen Zusammenhang zwischen zwei (oder mehreren) Datensatzen zu
ermitteln, fihrt man eine Korrelationsanalyse durch. Ziel ist es dabei, den Grad des Zu-
sammenhangs zweier oder mehrerer Datensédtze zu untersuchen und in einer Mafzahl,
dem Korrelationskoeffizienten r, zum Ausdruck zu bringen. Er liegt im Wertebereich von
[-1, 1] und gibt an, wie hoch die Tendenz beider Datenfelder ist, gemeinsam zu variieren.
Dem Vorzeichen des Koeffizienten kann man entnehmen, ob bei steigenden Werten des
ersten Datensatzes auch die des zweiten ansteigen, oder ob sich beide gegenséatzlich ver-
halten. Im ersten Fall ist der Korrelationskoeffizient positiv und man spricht von einer
positiven Korrelation. Im zweiten Fall spricht man von einer negativen Korrelation und
der Koeffizient hat ein negatives Vorzeichen. Ist der Koeffizient null, so weisen die Daten-
satze keinen linearen Zusammenhang auf. Je gréRer der Betrag des Korrelationskoeffizi-
enten ist, desto groRer ist die Tendenz beider Datenséatze gemeinsam zu variieren. Der Be-
trag des Korrelationskoeffizienten ist gleich 1, wenn die beiden Variablen der Datenséatze
in einem linearen Zusammenhang stehen, der durch die Geradengleichung x{ = a + by
fur Werte a, b € R beschrieben werden kann. Die Korrelation ist -1, wenn die Gerade x
eine negative Steigung besitzt, also wenn b negative Werte annimmt. Bei einer positiven
Steigung fur positive b-Werte ist die Korrelation +1. Ist die Steigung gleich null, kann also
kein linearer Zusammenhang gefunden werden, so ist auch der Korrelationskoeffizient r
= 0. Die Datenpaare streuen unterschiedlich stark um die berechnete Regressionsgerade,
so dass neben dem Fall, dass alle Datenpaare auf der Regressionsgerade liegen, also |r]
= 1, Korrelationen zwischen -1 und 1 auftreten, je nachdem, wie stark die Datenpaare
streuen. Eine grofRe Streuung um die Regressionsgerade entspricht folglich einem gerin-
gen Betrag des Korrelationskoeffizienten.

Bei der Interpretation der Korrelationskoeffizienten muss bertcksichtigt werden, dass
zwei Stichproben mit einem Korrelationskoeffizient von null in nicht-lineare Beziehung
zueinander stehen kdnnen und somit trotzdem miteinander korreliert sein kénnen. Auch
kénnen zwei GroRen Uber eine dritte miteinander verknUpft sein. In diesem Fall der
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Scheinkorrelation sagt der Korrelationskoeffizient nicht tber den tatsachlichen Zusam-
menhang aus. Vorraussetzung fur die Anwendung der Korrelationsanalyse ist ein nor-
malverteilter Stichprobenumfang, der im Rahmen der hier verwendeten Daten gegeben
ist.

Neben der Korrelation von Datensatzen miteinander, wie zum Beispiel ein Wolkenfeld
mit einem Druckfeld oder einem Temperaturfeld, kbnnen auch Zeitreihen mit Datenfel-
dern korreliert werden. In dieser Arbeit wird diese Zeitreihenkorrelation durchgefihrt,
um den Zusammenhang zwischen dem Wolkenfeld und der 1. PC (Eigenwert der Zeitrei-
he, engl.: Principal Component) des Druckfeldes (NAO-Index) sowie der Zeitreihe des
Nifio 3.4-Index zu suchen. Desweiteren kdnnen zeitversetzte Felder mit einander korre-
liert werden, wie es bei der lag-Korrelation der Fall ist. Ziel ist dann, die Tragheit der
Wechselwirkung zwischen zwei MessgrofRen zu bertcksichtigen.

2.7 Trendanalyse

Verlagert sich der Mittelwert einer Zeitserie, zum Beispiel das Jahresmittel, im Wertebe-
reich zu héheren oder niedrigeren Werten hin, so spricht man von einem Trend in den
Daten. Mit Hilfe der Trendanalyse kann man die Verlagerung einer Klimagrof3e erkennen
und bei der Interpretation entsprechend bertcksichtigen.

Die Trendanalyse einer Zeitreihe ist die Korrelation des zu untersuchenden Datenfeldes
mit den zugeordneten Zeitpunkten. Sie ist somit nichts anderes als eine Korrelationsana-
lyse, wobei man in der Geradengleichung flr den linearen Zusammenhang zwischen
den beiden Datensidtzen die Variable b durch die Zeit t ersetzt. Man erhalt genau wie
bei der allgemeinen Korrelationsrechnung eine Streuung der Datenpaare um den durch
die entsprechende Regressionsgerade ausgedrtckten Trend. Bei der Interpretation ist zu
berucksichtigen, dass Daten auch einen nicht-linearen Trend haben kénnen.

2.8 Empirische Orthogonalfunktionen (EOF)

Die raumliche und zeitliche Variabilitat eines grofien Datenfeldes lasst sich sehr gut mit
der EOF-Analyse bestimmen. Ein Datenfeld besitzt hdufig hoch redundante Daten, so
dass zur Darstellung der Varianz auf ein Grof3teil der Daten verzichtet werden kann.
Bei der Methode der EOF-Analyse wird die raumliche Varianz der Daten in orthogo-
nale, raumliche Muster aufgespalten, die sogenannten empirischen Eigenvektoren [41].
Gleichzeitig berechnet man zu jedem Eigenwert eine Zeitreihe (engl.: Principal Compo-
nent, PC), die den zeitlichen Verlauf darstellt. Als EOFs bezeichnet man die Eigenvekto-
ren der Kovarianzmatrix. Man berechnet sie entweder direkt aus den Daten, oder leitet
sie durch Standardisierung aus der Korrelationsmatrix ab. Die Kovarianzmatrix wird aus
der Eigenwertgleichung mit Eigenwert A und Eigenvektor g berechnet [53].

(aj)g =Ag oder Y (ajgy) = Agy furj=12,...N (2.6)
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Die Eigenvektoren sind die EOFs, die zugehdrigen Eigenwerte geben anteilig die von der
jeweiligen EOF erklarte Varianz an. Dabei sind alle Eigenvektoren paarweise orthogonal
und ihre PCs unkorreliert. Der Eigenvektor mit dem gréRten Eigenwert stellt die erste
EOF dar.

Die EOF-Analyse findet die effizienteste Darstellung der Daten, die den grof3ten Betrag
der Varianz mit der geringsten Menge an Daten erklart. Sie ist ebenfalls der effizien-
teste Weg, eine Kovarianzmatrix zu interpretieren. Mit Hilfe der EOF-Analyse wird die
raum-zeitliche Variabilitat des Bedeckungsgrades in verschiedenen Regionen (Nordat-
lantik und Pazifik) untersucht.
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Kapitel 3

Das ECHAMS5-Klimamodell

Die Bewodlkung im Klimamodell wird in dieser Arbeit anhand der Datensatze ei-
nes gekoppelten Atmosphare-Ozean-Meereis-Modells untersucht. Als Atmosphéren-
Zirkulationsmodell wurde das ECHAMS5-Modell des Max-Planck-Institut (MPI) far Me-
teorologie in Hamburg gewahlt. Es wurde dort Anfang der 90er Jahre entwickelt. Als
Grundlage dient dabei das operationell arbeitende spektrale Wettervorhersagemodell
des Europdischen Zentrums fur mittelfristige Wetterprognosen in Reading/UK (ECM-
WEF), daher der erste Teil des Namens: EC. Durch umfangreiche Parametrisierungen wur-
de es in Hamburg an die speziellen Anforderungen der numerischen Klimamodellierung
und -vorhersage angepasst. Dies gab dem Namen den zweiten Teil: HAM. Das numeri-
schen ECHAM-KIlimamodell befindet sich nun in der 5. Generation.

Die prognostischen Variablen des numerischen Modells setzen sich aus der Vorticity (Ver-
tikalkomponente der Wirbelstarke), der Divergenz, dem Oberflachenluftdruck, der Tem-
peratur, der spezifischen Feuchte und dem Mischungsverhaltnis von Wasserdampf und
Wolkenwasser zusammen [45]. Wie auch bei seinen Vorgangern ECHAML1 bis ECHAMA4
erfolgt die Berechnung der Dynamik aus Vorticity, Divergenz, Temperatur und Boden-
druck spektral durch Reihenentwicklung sphéarischer harmonischer Funktionen (Kugel-
flachenfunktionen). Aus Vorticity und Divergenz lassen sich Windfelder ableiten, aus
denen (im Gitterpunktraum) die prognostischen Gleichungen fur die spezifische Feuch-
te und den Wolkenkomponenten berechnet werden.

Die horizontale Auflésung des Modells wird durch die sogenannte Dreiecksabschnei-
dung (engl.: triangular truncation) bestimmt. Das bedeutet, dass alle Wellenzahlen im
Spektralraum gréRer eines bestimmten Grenzwertes abgeschnitten werden. In ECHAMS5
ist dies je nach Option bei der Wellenzahl 21, 31, 42, 63, 85, 106 oder 159 der Fall. In
dieser Arbeit wird eine horizontale Auflésung von T31 verwendent. Dies entspricht einer
Gittermasche von 3,75° x 3,75° und somit 96 Longituden und 48 Latituden auf einem
Gauss-Gitter. Der T31-Auflésung entspricht einem Gitterpunktabstand von ca. 417 km
am Aquator.

Prozesse, die auf einer Skala stattfinden, die kleinrdumiger als die Maschenweite des Mo-
dellgitters sind, kdnnen im Modell nicht mehr aufgeldst werden und mussen daher mit
Hilfe von empirischen oder physikalischen Anséatzen parametrisiert werden [45]. Sie be-
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ruhen auf detaillierten Beobachtungen und hochaufgeldsten Prozessmodellstudien. Zu
den in ECHAM parametrisierten Prozessen zahlen unter anderem Wolkenbildung und
Strahlungstransport. Die Verkniupfung von Spektral- und Gitterpunktsraum wird durch
eine Fourier-Transformation realisiert.

Einen Uberblick tiber die prognostischen Variablen und die parametrisierten Prozess im
ECHAMS5-Modell gibt Tab. 3.1:

prognostische | Vorticity

Variablen Divergenz

nattrlicher Logarithmus des Oberflachendruckes
Temperatur

spezifische Feuchte

Mischungsverhéltnis des Gesamtwolkenwassers
(flissige und Eis-Phase)

Spurengase und Wolkenaerosole (optional)
parametrisierte | Wolkenbedeckung

“sub-skalige* vertikaler turbulenter Austausch

Prozesse Cumuluskonvektion

grofl3skalige Kondensation

Strahlungstransport (lang- und kurzwellig)
Bodenprozesse

Gravitationswellen

Tabelle 3.1: Prognostische Variablen und parametrisierte Prozesse im ECHAMS5-Modell

Die vertikale Auflésung wird durch ein hybrides o-p-Koordinaten-System beschrieben
(p = Luftdruck, o = relative Luftdruck, bezogen auf den Bodenluftdruck). 19 hybride
Schichten sind in dem hier verwendeten Modelllauf von der Erdoberflache bis in eine
Hohe von 10 hPa ungleichmaliig verteilt (siehe Abb. 3.1). Optional kann auch eine verti-
kale Auflésung von 31 Schichten gewahlt werden. Ein o-p-Koordinaten-System hat den
Vorteil, dass es der Orographie folgt. An der Oberflache folgen die Koordinaten der To-
pographie, mit zunehmender Hohe gehen sie langsam in konstante Druckschichten Uber.
In der planetaren Grenzschicht wird die héchste Auflésung erzielt. Die Druckdifferenz
zweier Ubereinander liegenden Schichten betrdgt maximal 10 hPa. Beschrieben wird es
durch die Gleichung

Pk = Ak + Bips (3.1)

wobei py in Pascal [Pa] der Luftdruck der Schicht k =0, 1, ..., n ist und p, der Boden-
luftdruck in [Pa], A und B sind Konstanten. Fur den Grenzfall A = 0 liegen reine o-
Koordinaten, im Fall B = 0 reine p-Koordinaten vor.

Die Dynamik im Klimamodell wird durch partielle Differentialgleichungen beschrieben.
Diese ermoglichen eine Modellierung physikalischer Transportprozesse. Zu den partiel-
len Differentialgleichungen z&hlt zum Beispiel die Diffusions-, die Konvektions- und die
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Advektions-Gleichung. Die Advektions-Gleichung stellt eine einfache und gute Model-
lierung fur laminare (reibungsfreie) Stromungen dar, wie sie fur die freie Atmosphére
angenommen werden kann. Turbulente Strémungen hingegen verkomplizieren die Mo-
delldynamik und bringen einen erheblichen zuséatzlichen Rechenaufwand mit sich. Da
sich Turbulenz aber auf mikroskaligen Ebenen abspielt, die im Klimamodell sowohl in
horizontaler als auch vertikaler Richtung nicht wiedergegeben werden, wird sie parame-
trisiert.

10

1) - e —

200 -

Pressure (mb)

Abbildung 3.1: schematische Darstellung des hybriden ¢-p-Koordinaten-Systems mit 19
vertikalen Schichten

Zu Beginn der Modellrechnung werden die partiellen Differentialgleichungen miteinan-
der gekoppelt und alle relevanten physikalischen Prozesse parametrisiert. Anschliel3end
werden die Gleichungen in spharische Koordinaten transformiert. Die Gleichungen zur
Beschreibung der prognostischen Variablen Vorticity, Divergenz, Temperatur und Boden-
druck werden spektral durch die Fouriertransformation formuliert. Die prognostischen
Gleichungen fur spezifische Feuchte und Wolkenkomponenten werden im Gitterpunkt-
raum aus den Windfeldern errechnet, die sich aus der Vorticity und der Divergenz ab-
leiten lassen. Das System der Differentialgleichungen wird im ECHAM-Modell nun mit
Hilfe des stabilen, semi-impliziten Zeitschrittverfahrens (Leapfrog) gelost [45]. Die zeit-
liche Auflésung des Modells hangt im wesentlichen von der raumlichen Auflésung ab
und wird durch das CFL-Kriterium bestimmt (Courant-Friedrichs-Levy-Kriterium). Die-
ses Kriterium besagt, dass bei einer hoheren Gitternetzauflésung die Zeitschritte zur Be-
rechnung der Variablen dementsprechend verringert werden muss.

Neben den technischen Erneuerungen wie der volligen Uberarbeitung des Quellcodes
und einer Ubersetzung in Fortran 95 (ermdglicht den Einsatz auf allen wichtigen Be-
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triebssystemen) sind die physikalische Parametrisierung im ECHAMS5-Modell gegen-
Uber den Vorgangermodellen verbessert worden und neue, modellrelevante Komponen-
ten sind hinzu gekommen [45]. Dazu zéhlen:

— Advektionsschema

Wolkenbedeckung und -Mikrophysik

Cumuluskonvektion

subgitter-skalige und orographische Effekte

langwellige Strahlung

Verdoppelung des spektralen Intervalls bei kurzwelligem Strahlungstransport

Landoberflachenprozesse als Grenzprozesse an der Schnittstelle Atmosphé-
re/Erdboden

Oberflachenalbedo

getrennte Behandlung von Wolkenwasser und Wolkeneis

vertikale Diffusion

Orbitalparameter

Die Modelldaten der in dieser Arbeit verwendeten Laufe wurden mit einem gekoppel-
ten Atmosphéare/Ozean-Modell, dem Kiel-Climate-Model KCM, gerechnet. Dafur wur-
de das ECHAMS-Atmospharenmodell mit dem Ozeanzirkulations- und Meereismodell
NEMO gekoppelt. Atmosphéaren- und Ozeanmodell sind Uber OASIS3 [62], ein Kopp-
lungsmodul, miteinander verknipft. NEMO wird auf einem ORCAZ2 Gitter aufgeldst.
Das ORCAZ2-Gitter [36] wird durch ein Mercartor-Gitter mit 2° Aufdsung beschrieben,
wobei in den Tropen eine Auflésung von 0,5°erreicht wird. So kann im &quatorialen
Pazifik eine horizontale Auflésung von 0,5°in meridionaler und 2°in zonaler Richtung
erreicht werden. Vertikal hat das Ozeanzirkluations- und Meereismodell 31 Level, wo-
bei 10 Level in den oderen 100 m liegen. Die maximale Tiefe betragt 5000 m [36]. Das
Kopplungsmodul OASIS3 rechnet die Prozesse zur Anderung von Impuls-, Warme- und
Frischwasserfluss, bedingt durch das Atmosphéren- und Ozeanmodell. Eine Flusskor-
rektur wird nicht vorgenommen, so dass das Modell in seinen eigenen Gleichgewichts-
zustand driften kann. Im ECHAMS5-Atmospharenmodell wird mit einer aktuellen Atmo-
spharenzusammensetzung gerechnet, der CO ,-Gehalt veréandert sich nicht.

Das Atmospharenmodell erhalt SST und Meereisausdehnung vom Ozeanmodell und be-
rechnet daraus weitere Parameter wie horizontalen Windschub, Frischwasserfluss und
Nettoenergiebilanz. Die atmospharischen Parameter ihrerseits werden an das Ozeanmo-
dell tibergeben. Die Ubergabe der Parameter des jeweiligen Modells erfolgt einmal am
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Tag, die Werte der Parameter entsprechen den Zeitmitteln. Berechnet werden die Modell-
parameter in Zeitschritten von 5760 Sekunden (96 Minuten bzw. 1 Stunde 36 Minuten)
im Ozeanmodell NEMO bzw. in 2400 Sekunden Zeitschritten (40 Minuten) im ECHAMb5-
Atmospharenmodell (persénliche Mitteilung W. Park, IfM-Geomar Kiel)
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Kapitel 4

Wolken im Klimamodell

In allgemeinen Zirkulationsmodellen der Atmosphére (engl.: general circulation model,
GCM) zéhlen Wolken zu den subskaligen Phanomenen. Erst bei einer Gitterauflosung
von 1 km und kleiner kénnen fur die Wolkenphysik relevante Bewegungen aufgelost
werden. In diesem Fall macht man die Annahme, dass jede Gitterzelle komplett bewolkt
ist, falls Kondensation eintritt. Bei wolkenauflésenden Modellen (cloud resoving model,
CRM) ist dies der Fall. Bei allgemeinen Zirkulationsmodellen hingegen ist die Gitterskala
mit 100 km und mehr deutlich gréber, so dass in einer Gitterzelle die relevante Wolken-
physik nicht mehr aufgeldst werden kann. Auf diesen Skalen werden Wolken als subska-
liges Phdnomen behandelt und die geometrischen Effekte der Wolken bertcksichtigt. Um
die fraktale Wolke in ein kleindimensionales Objekt zu reduzieren, wird dieses Problem
im GCM im allgemeinen auf die folgenden Spezifikationen reduziert [60]:

— horizontale und vertikale partielle Bedeckung der Gitterbox durch Wolken
— Subwolkenvariabilitat der Wolkenvariablen in der Horizontalen und Vertikalen
— Uberlappen von Wolken in einer vertikalen Saule

Die Genauigkeit einer Wolkenparametrisierung mit seinen Annahmen hangt somit stark
davon ab, wie realistisch der advektive Transport von Wolkenvariablen, Subgitterprozes-
sen, Wolkenmikrophysik und optischen Wolkeneigenschaften im wolkenbeschreibenden
Schema behandelt wird [60].

4.1 Wolkenbedeckung im Modell

Eine partielle Wolkenbedeckung kann nur existieren, wenn auf der horizontalen sub-
gitter Skala eine Variabilitat in Feuchte und/oder Temperatur vorhanden ist. Feuchte
und Temperatur bestimmen das Sattigungsmischungsverhéltnis. Sind Temperatur und
Feuchte homogen verteilt, so folgt daraus, dass entweder die gesamte Gitterzelle unter-
sattigt und somit unbewdlkt ist, oder dass die gesamten Zelle mit Wasserdampf tUbersat-
tigt und daher bewdlkt ist.

Fluktuationen in der Temperatur- und Feuchteverteilung kénnen bewirken, dass die
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Feuchte auf der Subgitter-Skala den Sattigungswert nicht zwingend erreicht bzw. Gber-
schreitet.

Eine partielle Wolkenbedeckung in einer Gitterbox ist nur dann mdglich, wenn
Temperatur- oder Feuchtefluktuationen existieren (Abb. 4.1). Die blaue Linie zeigt die
Feuchte q, die gelb gestrichelte Linie das Sattigungsverhéltnis q s entlang einer willkurli-
chen, die Gitterbox reprasentierende Linie. Kondensiert Ubersattigte Luft, so sind die rot
schattierten Regionen bewdlkt.

o)
G
V77

Abbildung 4.1: Feuchteverteilung in einer Modellwolke, aus Tompkins 2005

Nimmt man an, dass Uberschuissige Feuchte sofort in Wolkenwasser Uberfuhrt wird, so
muss die mittlere relative Feuchte RH im Gitter inhomogen sein, wenn die Wolkenbedec-
kung ebenfalls inhomogen ist. Umgekehrt sollen alle Wolkentropfen sofort verdunsten,
wenn die Umgebung untersattigt ist. Fur den bewolkten Teil der Gitterbox sei die relative
Feuchte RH = 1 und bei klarem Himmel (clear sky) sei RH < 1.

Alle Wolkenschemata, die eine Wolkenbedeckung N # 0 fur RH < 1 diagnostizieren
kdénnen, machen eine Annahme bezuglich der Temperatur- und/oder Feuchtefluktuati-
on auf der subgitter-Skala [60]. Daftur gibt es zwei Mdglichkeiten: Entweder die Natur
dieser Fluktuationen wird explizit angegeben, meistens durch Spezifizierung der Wahr-
scheinlichkeitsdichtefunkiton (engl.: probability density function, PDF) fur den Gesamt-
wassergehalt der Gitterzelle, oder es wird implizit die Statistik der Zeitmittel der Fluk-
tuationen angenommen. Die tatséchliche PDF an jedem Gitterpunkt ist dann vielleicht
nicht bekannt.

4.2 Relative-Feuchte-Schema

Das Relative-Feuchte-Schema (RH-Schema) spezifiziert einen Zusammenhang zwischen
dem Grad der Wolkenbedeckung und der relativen Feuchte. Im vorangehenden Ab-
schnitt wurde gezeigt, dass subgitter-skalige Fluktuationen Wolkenbildung ermdglichen,
obwohl fiir die relative Feuchte des Gittermittels RH < 1 gilt. RH-Schemata beschreiben
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dies durch EinfUhrung einer kritischen relativen Feuchte RHy.i, ab welcher angenom-
men wird, dass sich Wolken bilden. Bei zunehmender relativer Feuchte Uber den Kriti-
schen Wert hinaus nimmt die Wolkenbedeckung entsprechend dem Anwachsen der RH-
Funktion zu. Bei einem Bedeckungsgrad N = 1 muss folglich auch die relative Feuchte RH
= 1 sein. Folglich definiert RHy,;; die Amplitude der Fluktuation der relativen Feuchte,
also die Varianz. Ist die kritische relative Feuchte gering, so missen die subgitter-skaligen
Fluktuationen groB3 sein, damit sich Wolken in trockenen Umgebungen bilden kénnen.
Ein Nachteil dieses Schemas ist die noch unklare Verkntpfung von Wolkenbedeckung
und lokalen dynamischen Bedingungen [60]. Konvektive Wolken entstehen, wenn der
lokale Feuchteeffekt ausreicht, um die relative Feuchte Uber den kritischen Grenzwert
hinaus anwachsen zu lassen. Es ist jedoch offensichtlich, dass eine Gitterzelle mit 80%
relative Feuchte bei hochreichender Konvektion eine andere Wolkencharakteristik auf-
weist als eine Gitterzelle mit 80% relative Feuchte in einer frontalen Stratuswolke.

In dem hier verwendeten ECHAMb5-Modell wird das RH-Schema nach Tiedtke verwen-
det, wobei stratiforme und konvektive Wolken getrennt betrachtet werden. Anders als
in dem zuvor beschriebenen Schema wahlt das Tiedtke-Schema eine andere Gruppe
von prognostischen Variablen fur das Wolkenschema: Wasserdampf, Wolkenwasser und
Wolkenbedeckung [60]. Wie oben beschrieben kénnen Wasserdampf und Wolkenwas-
ser verwendet werden, um bei teilweise bewdlkter Umgebung einen dquivalenten Mit-
telwert und Varianz von Gesamtwasser zu bestimmen. Das Tiedtke-Schema geht noch
einen Schritt weiter und fuhrt eine weitere prognostische Variable ein: die Wolkenbe-
deckung. Dies hat einige Vorteile, denn so vereinfacht es den Ursprung einiger Quellen
und Senken deutlich. So zum Beispiel beim Konvektions-Schema: Es erzeugt eine Masse
von ausgemischter Wolkenluft, die nun einfach direkt in die entsprechenden Gleichung-
en fur Wolkenwasser und Bedeckung eingesetzt wird, ohne Ruckgriff auf Verteilungs-
funktionen. Dennoch werden auch im Tiedtke-Schema Annahmen bezlgliche zugrun-
deliegender Verteilungen gemacht, um einige Quellen und Senken der prognostischen
Gleichungen zu erhalten. So zum Beispiel die Quelle von Wolkenwasser und Wolkenbe-
deckung einer abkuhlenden Gitterbox [60].

Ein Nachteil des Tiedtke-Schemas ist, dass es sich selbst gegeniber nicht konsistent ist.
In einem reinen statistischen Ansatz, in dem die Momente der PFD berechnet werden,
sind Wolkenwasser und Bedeckung dazu gezwungen, einander gegentiber konsistent zu
sein, da sie beide von der gleichen Verteilung abgeleitet sind. Im Tiedtke-Schema hinge-
gen sind Wolkenwasser und Bedeckung inkonsistent, da sie in keinem direkten mathe-
matisch modellierten Zusammenhang stehen [60].

Beschreiben Wolkenwasser und Bedeckung nur die integrierte Form der statistischen
PDF, so gilt im Falle von unbewodlkten oder bedeckten Gitterboxen das “lost-of-
information* Dilemma. Ist die Gitterzelle unbewdlkt, so erzeugt das Tiedtke-Schema die
mittlere Feuchte, gibt aber keine Informationen Uber die vorhandene Variabilitat. Einen
Ausweg bietet die Implementation fester kritischer Werte der relative Feuchte fr Wol-
keninformationen. Somit ist die Varianz fur unbewdlkte Regionen festgesetzt [60].
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4.3 Statistisches Schema

Neben der Beschreibung der raumlichen und zeitlichen mittleren Statistik von Feuchte-
Fluktuationen wie im RH-Schema, kann man einen weiteren Ansatz verfolgen. Und zwar
kann man die einer Gitterbox zugrundeliegende Verteilung der Feuchte- und/oder Tem-
peraturvariabilitat vorschreiben [60]. Abbildung 4.2 zeigt schematisch den Ansatz des
statistischen Wolkenschemas: Im oberen Teil der Abbildung ist die idealisierte PDF des
Gesamtwassers g gezeigt. Die vertikale Linie zeigt das Sattigungsmischungsverhaltnis
qt = qs. Daraus folgt, dass alle Punkte unter der PDF rechts von dieser Linie bewdolkt
sind. Im unteren Teil der Grafik ist gezeigt, wie das Integral Uber die Flache die PDF in
die Bewdlkungsproportionen der Gitterbox Uberfuhrt. Die dunklen Schattierungen ste-
hen fur hohe Gesamtwasserwerte.

n IRImIEEIEER INEN]
m

Abbildung 4.2: Schematische Darstellung des Ansatzes fiir statistische Wolkenschemen, aus
Tompkins 2005

Ist die Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung (PDF) des Gesamtwassers q bekannt, so ist
die Wolkenbedeckung das Integral Uber den Teil der PDF, flir den q¢ > g5 gilt, wobei g
fur das Sattigungsmischungsverhéltnis steht.

Vergleicht man das statistische Schema mit dem RH-Schema, so findet man keinen kla-
ren Unterschied. Fur zeitinvariante Varianzen kann das statistische Schema in ein RH-
Schema Uberfuhrt werden [60]. Mit dem statistischen Wolkenschema wird im ECHAMb5-
Modell die partielle Wolkenbedeckung bestimmt. Dabei wird die PDF des Gesamtwas-
sers von Simulationen mit einem wolkenauflésenden Modell angenommen [45].
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4.4 Physikalische Parameterisierung der Wolken in ECHAMS5

Stratiforme und konvektive Wolken werden im Modell mit zwei verschiedenen Wol-
kenschemata berechnet. Das Schema flr stratiforme Wolken besteht aus prognos-
tischen Gleichungen flur die drei Wasserphasen dampfformig, flissig und fest, Bulk-
Wolkenmikrophysik [33] und einem statistischen Wolkenbedeckungsschema mit prog-
nostischen Gleichungen fur die Verteilung der Momente [61]. Das mikrophysikalische
Schema berulcksichtigt die Phasendnderung zwischen Wasserdampf, Wasser und Eis, al-
so Kondensation/Verdunstung, Deposition/Sublimation und Gefrieren/Schmelzen so-
wie die Niederschlagsprozesse Autokonversion, Akkretion und Aggregation. Des wei-
teren sind Verdunstung von Regen, Schmelzen von Schnee sowie Sedimentation von
Wolkeneis konsistent. Fir Wolken auf der subgitter-Skala wird angenommen, dass sie
ausschliefllich durch Fluktuationen im Gesamtwassergehalt bedingt werden. Der Ge-
samtwassergehalt wird durch die p-Verteilung (PDF) reprasentiert. Die Varianz erhélt
man aus der numerischen Auflésung der entsprechenden prognostischen Gleichung. Da-
bei wird Produktion, turbulenter Transport und Dissipation der Varianz bericksichtigt,
advektiver Transport hingegen wird vernachlassigt.

Zur Beschreibung der Cumuluskonvektion wird ein Massenfluss-Schema fur flache, mit-
telhohe und hochreichende Konvektion [59] mit einer Modifikation der hochreichenden
Konvektion nach [38] verwendet. Das Schema basiert fur Aufwarts- und Abwartsbewe-
gungen inklusive Turbulenz und organisiertes Einmischen und Ausmischen von Wol-
kenluft auf den Erhaltungsgleichungen fur Masse, Warme, Wasserdampf, Wolkenwasser
und Impuls. Turbulente Einmischungs- und Ausmischungsraten sind fur die drei Ty-
pen der Cumuluskonvektion (flache, mittelhohe und hochreichende Konvektion) unter-
schiedlich spezifiziert. Nur bei hochreichender Konvektion wirkt organisiertes Einmi-
schen durch Einfluss von Umgebungsluft in den Aufwartsstrom des Cumulus, wo die
Luftpakete nach oben hin beschleunigt werden. Der Auftrieb ist dann positiv. Organisier-
tes Ausmischen hingegen tritt auf, wenn Luftpakete abgebremst werden, wenn der Auf-
trieb also negativ ist. Organisiertes Einmischen und Ausmischen von Wolkenluft stehen
folglich in direkter Verbindung zur Wolkenaktivitat. Ausmischen von Wolkenwasser im
oberen Teil des konvektiven Aufwaértsstroms wird als Quellterm in den Gleichungen fur
den Wassergehalt stratiformer Wolken verwendet. Bei hochreichender Konvektion wird
die konvektive Aktivitat durch die konvektive verfligbare potentielle Energie (engl.: con-
vective available potential energy, CAPE) ausgedruckt. Der auf den Wolken basierende
Massenfluss wird durch die Annahme, dass CAPE auf einer spezifischen Zeitskala gegen
null geht, berechnet. Die spezifische Zeitskala hangt von der horizontalen Auflésung ab.
Sie liegt in dem hier verwendeten Modell bei 40 Minuten.
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Kapitel 5

Beobachtete Wolkenbedeckung

Wolken sind mit der Zirkulation der feuchten Atmosphére gekoppelt. Neben der direk-
ten Wechselwirkung mit Luftbewegungen durch latente Warme erzeugen Wolken durch
ihre Strahlungseigenschaften im System Erde-Atmosphére einen netto Energiegewinn
oder -verlust. Durch die Variabilitat der Wolken in Bedeckungsgrad und Eigenschaft kon-
nen diese Klimaveranderungen verstarken oder dampfen. Es ist bekannt, dass die Sen-
sitivitat eines Klimamodells stark von der Wiedergabe der Wolken im Modell abhangt
[12],[54], [31],[10],[71], aber auch von den in den Modellen unterschiedlich wiedergege-
benen Wolkenrickkopplungsmechanismen [14], [13], [71].

Zur Validierung der verwendeten ECHAMS5-Modelldaten wird in dieser Arbeit die mo-
dellierte Gesamtbedeckung mit der von Satelliten beobachteten verglichen. Zur Verfi-
gung standen die Bedeckungsdaten des ISCCP-D2 Datensatzes fur die Jahre 1983 bis 2004
(fttp://isccp.giss.noaa.gov). ISCCP steht fur International Satellite Cloud Climatology
Project. Es wurde 1982 als Teil des World Climate Research Program (WCRP) gegriindet.
Hauptaufgabe des Projektes besteht im Sammeln und Analysieren von Strahlungsmes-
sungen der Wettersatelliten, um daraus die globale Verteilung von Wolken, deren Eigen-
schaften sowie deren taglichen, saisonalen und interannualen Variationen abzuleiten. Die
so gewonnenen Datensatze werden fur Untersuchungen der Rolle der Wolken im Klima,
der Effekte auf den Strahlungshaushalt sowie auf den globalen Wasserkreislauf verwen-
det.

Die Daten von bis zu funf geostationaren und zwei polumkreisenden Satelliten werden
zusammengeschnitten, um alle drei Stunden einen global umfassenden Datensatz der
Bewdélkung zu erhalten.

5.1 Fehlerquellen fur die ISCCP Bewoélkung

Betrachtet man eine globale Karte der mitteleren beobachteten Wolkenbedeckung
(Abb. 5.3), so ist zwischen 50°E und 100°E eine deutliche, unnaturliche Struktur zu er-
kennen, die auf ein Artifakt in den ISCCP-Produkten hindeutet [21]. Sie ist bedingt durch
eine stbrende, aber schwache Abhéngigkeit der gemessenen Wolkeneigenschaften von
dem Zenitwinkel des messenden Satelliten. So nimmt der Gesamtbetrag der Wolken um
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15-20% zu, wenn der Cosinus des Zenitwinkels von 1,0 auf einen Wert von 0,3 abnimmt
[21]. Die meisten hier verwendeten Satellitendaten aus diesem Gebiet sind unter einem
Wert von groler 0,4 beobachtet worden, so dass dieser Effekt etwas abgeschwacht wird.
Dieser die Gesamtbedeckung beeinflussende Artifakt wird im allgemeinen zum einen
durch geometrische Effekte erklart, die bei durchbrochener Bewélkung auftreten [21],
zum anderen durch winkelabhangige Sensitivitaten bei der Erkennung von optisch din-
nen Wolken. Die Auswirkungen des Gesamteffekts auf den Bedeckungsgrad bedarf noch
weiterer Untersuchung [49].

Ferner treten systematische Fehler bei der Kalibrierung der Wolkendetektion auf. Nach
Bearbeitung der Daten verbleibt ein Fehler von < 3% im sichtbaren Frequenzbereich und
ein Fehler < 1% im IR-Bereich [51].

5.2 ISCCP-Wolkenprodukte

Den ISCCP-Daten liegt ein “Equal Area” Gitter mit 280 km x 280 km Auflésung zu-
grunde. Zur besseren Darstellung wird das “Equal Area” Gitter in ein “Equal Angle”
Gitter umgewandelt mit 72 zonalen und 144 meridionalen Intervallen bei einer 2,5°x
2,5°Auflésung. Das Gitter deckt alle Breitengradzonen von 90°S bis 90°N ab.

Der Wolkenerkennungsprozess entscheidet fur jedes Satellitenpixel (Sichtfeldbereich des
Satelliten, rund 5 km im Durchmesser), ob es bewdélkt oder unbewdlkt ist. Er vergleicht
fur jeden Wellenldngenbereich IR (Infrarot), VIS (sichtbar, engl. visible) und NIR (na-
hes IR) die im Pixel beobachtete Strahlung mit der eines unbewdlkten Pixels. In den
Gitterdaten bilden viele Satelliten-Pixel eine Gitterzelle, so dass der Bewdélkungsgrad
einer Gitterzelle wie folgt berechnet wird: die Anzahl der bewdlkten Satellitenpixel in
einer Gitterzelle wird durch die Gesamtanzahl von Satellitenpixel in dieser Gitterzelle
dividiert. AnschlieBend wird der Bedeckungsgrad in Prozent auf 0,5%-Genauigkeit ge-
rundet [21].

ISCCP verwendet die spektralen Kanéle der operationellen Wettersatelliten, jedoch nicht
die spektralen Kanéle des HIRS (hochauflésende Infrarot-Radiometer, engl.: High Reso-
lution Infrared Radiometer Sounder), da diese nicht auf allen geostationédren Satelliten
zur Verfuigung stehen. Die langwelligen IR-Kanéle bieten eine Alternative zur Detek-
tierung von Cirruswolken in der oberen Troposphére. Diese hohen Wolken sind in den
vom ISCCP verwendeten Kanélen haufig nicht mehr zu erkennen. So ist im Vergleich zur
Wolkendetektion mit HIRS der Gesamtbedeckungsgrad im ISCCP um 10-15% geringer.
Diese Differenz ist im wesentlichen auf die haufigere Erkennung von Cirruswolken im
langwelligen IR-Bereich zurtckzufthren [67].

Alle drei Stunden wird ein Bewdlkungsdatensatz fir die gesamte Erde erstellt. Das hier
verwendete Monatsmittel der Bewolkung wurde durch Mittelung der einzelnen Termine
(00,03, 06, 09, 12, 15, 18 und 21 UTC) in einem Monat und anschlieBender Mittelung tber
alle acht Termine berechnet.
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5.3 Satellitendaten und Modelldaten im Vergleich

Erwartungsgemal ist der Bedeckungsgrad tUber dem Ozean héher als tber den Land-
massen. Das globale Mittel liegt dem zufolge zwischen dem Gber Wasser und dem utber
Land gemessenen. Ein Vergleich der Werte aus Satellitenbeobachtung und Modell ist in
Tab. 5.1 dargestellt:

Satellit | Modell | Abweichung
Land | 57,67% | 55,34% 2,33%
Ozean | 70,21% | 64,85% 5,36%
global | 64,72% | 62,26% 2,46%

Tabelle 5.1: Globale Mittel der Wolkenbedeckung aus ISCCP D2 (Satellitendaten) und Modell

Im Modell ist der Bedeckungsgrad um 2,33% uber den Kontinenten und um 5,36% Uber
den Ozeanen geringer als der durch Satelliten beobachtete. Die Abweichung der Modell-
daten von Beobachtungsdaten ist Giber den Ozeanen um 2% groBer als Uber den Land-
massen bzw. fast doppelt so hoch wie die des globalen Mittels. Die Bestimmung des Be-
deckungsgrades Uber Eismassen aus Satellitendaten gestaltet sich schwierig, da sich kalte
Wolken vor dem Untergrund kalter Eismassen aufgrund gleicher Strahlungstemperatur
und Helligkeit kaum abheben. Der Bedeckungsgrad Uber Eismassen wird somit haufig
Uberschétzt. Mehrere Bedingungen fuhren zu einer geringeren modellierten Wolkenbe-
deckung. So ist die Modellgitterauflosung mit 3,75°x 3,75°gegenuber 2,5°x 2,5°sehr grob,
um den Faktor 6,25 grober als die Maschenfléache des Datengitters der Satellitenmessun-
gen. Im Modell fihren raue Oberflachen und die Topographie haufig zur Bildung flacher
mesoskaliger und synoptisch-skaliger Zirkulationssystemen, die durch das grobe Mo-
dellgitter nicht mehr adequat aufgelést werden. AuBerdem wird im Modell die Bewodl-
kung an der planetarischen Grenzschicht nicht direkt dort durch ein Schema berechnet,
sondern durch das stratiforme und konvektive Wolkenschema, deren Parameter durch
Prozesse an der planetaren Grenzschicht modifiziert sind [71]. Dies fuhrt zu einer Uber-
schatzung von tiefen, optisch diinnen Wolken, da die Variabilitét der relativen Feuchte
als Hauptkontrollvariable fur Wolken im Modell dort eine geringe Amplitude aufweist.
Die Variabilitat der relativen Feuchte kann in diesem Fall dann nicht mehr als guten In-
dikator fir Wolken verwendet werden. Besonders deutlich tritt der letzte Effekt Gber den
Ozeanen hervor, wo die Grenzschichtbewdlkung einen groRen Anteil an der Gesamtbe-
deckung ausmacht. Die absolute Abweichung des Bedeckungsgrades zwischen Beobach-
tung und Modell nimmt dort den gré3ten Wert an (vergl. Tab. 5.1).

Vergleiche des ISCCP-Wolkendetektions-Algorithmus mit anderen Algorithmen [49] ha-
ben gezeigt, dass der Gesamtbedeckungsgrad Uber dem Ozean bei geringer Wolkenbe-
deckung eine Genauigkeit von + 9% aufzeigt. Dabei setzt sich die Abweichung zu ~ 5%
aus einer Unterschatzung in Regionen mit persistenter Bedeckung und zu ~ 5% aus einer
Unterschatzung bei Nacht zusammen. Die Bedeckung tber den Landmassen kann mit
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einer Ungenauigkeit von + 7% beziffert werden. In den héheren Breiten wird moglicher-
weise durch Verwendung von Grenzwerten bei der VIS-Strahlung anstelle von Grenz-
werten in der VIS-Reflexion der Gesamtbedeckungsgrad leicht unterschatzt [49]. So sind
die im Rahmen des ISCC-Projekts gemessenen Wolkenbedeckungsgrade im Polarwinter
leicht geringer als in anderen Satellitenbeobachtungsdaten wie zum Beispiel HIRS [67],
aber im Polarsommer mit mindestens 15-25% deutlich zu gering. Es gibt Hinweise, dass
Kaltlufteinbriiche Uber winterlichen Landmassen eine Unterschatzung des Bedeckungs-
grades auslésen kénnen [49].

So liegen die grofiten Probleme bei der satellitengestutzeten Erfassung der Wolkenbe-
deckung Uber den Polarregionen, insbesondere durch die schwierige Erkennung von tie-
fen Wolken und hohen Cirren hervorgerufen. Denn besonders tber Land und wéhrend
néachtlichen Winterbedingungen stellt die IR-Messungen die einzige Informationsquelle
dar [49].

In den 21,5 Jahre umfassenden ISCCP-Beobachtungsdaten erkennt man Anzeichen, die
auf eine dem Jahresgang Uberlagerte, langsame Variabilitat hindeuten (Abb. 5.1). Zur bes-
seren optischen Vergleichbarkeit mit den Modelldaten erstreckt sich die Ordinate tiber 50
Jahre.
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Abbildung 5.1: Beobachteter Bedeckungsgrad 1983-2004 in Zehnteln

Der Wolkenbetrag nimmt wahrend der ersten drei Jahre des ISCC-Projekts um rund 2%
zu. In der darauffolgenden Dekade nimmt er um 4% ab [21]. ISCCP startete mit seiner
Aufzeichung kurze Zeit nach einem der gréten El Nifio Ereignisse des letzten Jahr-
hunderts (1982-1983) und der Erruption des Vulkans El Chichon (1982). Beide Ereignis-
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se wechselwirken mit der Wolkenbedeckung [21], [51]. In den Jahren 1986-87, 1990-91
und 1992-94 gingen schwachere El Nifio-Ereignisse und 1991 die Erruption des Vulkans
Mt. Pinatubo in die Geschichte ein. 1997-98 fand eines der starksten El Nifio-Ereignisse
des letzten Jahrhunderts statt. Doch diese Ereignisse fuhrten zu keiner Veranderung des
Wolkenoberkantendrucks, der Wolkenoberkantentemperatur oder der optischen Dicke.
So fuhrt eine Anzahl von wichtigen Ereignissen in diesem Zeitraum zu keinem vollstan-
digen Verstandnis dieser naturlichen Variabilitat der Wolkenbedeckung. Ein Problem im
Verstéandnis dieser naturlichen Klimavariabilitat liegt in den noch unbekannten Auswir-
kungen von antrophogenen Klimafaktoren. Um zwischen naturlicher und antropogen
erzeugter Klimavariabilitat zu unterscheiden, reichen jedoch 20 Jahre Beobachtungsda-
ten nicht aus.

Da die Zusammensetzung der Atmosphare im Modell konstant gehalten wird, weisen
die Modelldaten keinen Trend in ihrer Entwicklung auf (Abb. 5.2).
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Abbildung 5.2: Bedeckungsgrad im Modell in Zehnteln (50 Jahre)

Der durch die Satellitenmessungen bestimmte Wolkenbedeckungsgrad soll in dieser Ar-
beit als den tatsdchlichen Bedeckungsgrads wiedergebende betrachtet werden. Im Ver-
gleich zwischen Modell und Beobachtung féllt auf, dass die Amplituden der jahreszeitli-
chen Schwankungen im Bedeckungsgrad durch das Modell stéarker wiedergegeben wer-
den als beobachtet. Insbesondere Uber den Landmassen treten grof3e saisonale Schwan-
kungen im Bedeckugnsgrad auf, die im Modell fast doppelt so groR sind wie beobachtet
(vergl. Abb. 5.1 und 5.2). Ein &hnliches Verhalten wird auch in anderen Atmospharen-
GCMs beobachtet [71]. Diese Ubertriebene Variabilitat hangt eindeutig mit der Verteilung
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der Wolken zusammen: im Modell wird die intersaisonale Schwankung insbesondere der
tiefen Wolken Uberschétzt. Die Ursache hierfir ist in den physikalischen Parametrisie-
rungen zu suchen [71].

Das globale Bewotlkungsmaximum wird zur Zeit des Sidsommers beobachtet, da der lo-
kale Sommer einen hoheren Bedeckungsgrad aufweist als der Winter. Hinzu kommt, dass
Uber dem Ozean die Bewodlkung starker ist als Uber den Kontinenten. Da auf der Stidhe-
misphére deutlich weniger Landmassen vohanden sind als auf der Nordhemisphére, ist
der Sidsommer die Zeit des globalen Bewolkungsmaximums (vergl. Abb. 5.1 und 5.2).

Satellit | Modell | Abweichug
Land 2,45% | 3,76% 1,31%
Ozean | 1,69% | 1,09% 0,60%
global | 2,30% | 1,11% 1,11%

Tabelle 5.2: Standardabweichung der Wolkenbedeckung

Auch in der Vergleichsstudie von Zhang, 2005 [71] findet sich eine solche Verteilung der
Bewoélkung im Modell und in den Beobachtungen wieder. Bedingt durch die Auflésung
des Modellgitters, kann die Physik im Modell nicht hinreichend genau parametrisiert
werden, um die Ruckkopplungsmechanismen ausreichend zu bertcksichtigen. Dies ist
zum Beispiel, wie bereits oben genannt, bei Wolkenbildungsprozessen an der planetaren
Grenzschicht sowie bei durch Oberflachenrauigkeit und Topographie bedingte Wolkebil-
dungsprozesse der Fall.

5.4 Vergleich der Gesamtbedeckung auf Basis der Satellitenda-
ten und der Modelldaten

5.4.1 Vergleich der Mittelwerte

Das Modell ist ein gekoppeltes Atmosphare/Ozean/Meereis-Modell ohne Flusskorrek-
tur und ohne Antrieb bzw. Abgleich mit Beobachtungsdaten. Beobachtete Bedeckungs-
grade, gemessen vom Satelliten, stehen im ISCC-Projekt derzeit fir den Zeitraum von
Juli 1983 bis Dezember 2004 zur Verfugung. Vergleicht man die beobachtete Bedeckung
mit der vom Modell erzeugten (Abb. 5.3), so muss beachtet werden, dass aufgrund des in
sich abgeschlossenen Modells nicht einfach Monat mit Monat verglichen werden kann,
sondern nur die Monatsmittel Gber einen langen Zeitraum.

Ein hoher Beckungsgrad (> 0,8) tritt in den Sturmgebieten der mittleren Breiten und in
der konvektiven Zone der Tropen auf. Die Wistenzonen dieser Erde heben sich durch
eine sehr geringe Wolkenbedeckung ab (< 0,4). In den niedrigen Breiten ist die regiona-
le Variabilitat des Bedeckungsgrades deutlich gro3er als in den hohen Breiten, bedingt
durch die jahreszeitliche Wanderung der ITCZ. Generell findet man aufgrund der relativ
hohen Feuchte tiber dem Ozean einen héheren Bedeckungsgrad als tber den Landmas-
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Abbildung 5.3: Vergleich von Mittelwerten der Beobachtungsdaten der Bewdélkung (in
Zehnteln) (rechts) und der Differenz von Modelldaten und Satellitendaten (in Zehnteln) (links)
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sen.
In den Satellitendaten findet man die fur die Klimazonen typischen Bedeckungsgrade:
In den Tropen variiert die Bewdlkung saisonal aufgrund der jahresperiodischen Verlage-
rung und Intensitatsschwankung der subtropischen Hochdruckzonen mit dem Sonnen-
stand. Diese haben einen unmittelbaren Einfluss auf die Passatwinde und rufen somit
mittlebar Intensitats- und Lageverdnderungen der ITCZ hervor. Denn die Passatwinde
beider Hemispharen konvergieren in der ITCZ. Dort werden aus Kontinuitatsgrinden
die Horizontalbewegungen der aufeinander treffenden Passatstrémungen in eine Verti-
kalbewegung umgewandelt (Abb. 5.4). Auf der Winterhemisphére ist der Passatwinde
starker ausgepragt als auf der Sommerhemisphéare und hat somit einen grélReren Ein-
flussbereich gegenuber der schwécheren Passatstromung. Es kommt zu einer jahreszeit-
lichen Verlagerung der Konvergenzzone. Uber den Ozeanen fallt die Breitengradverla-
gerung der ITCZ gering aus. Da die Passatwinde der Sidhemisphare im Januar etwas,
im Juli wesentlich stérker als die der Nordhemisphare sind, pendelt die ITCZ Gber dem
Pazifik und Atlantik im Mittel zwischen dem Aquator im Januar und 8-10°N im Nord-
sommer.

Uber den Kontinenten muss man eine wesentlich gréRere Breitengradverlagerung der
ITCZ, assoziiert mit starken Niederschlagen, annehmen. So liegt die ITCZ wahrend
des sudlichen Hochsommers im Inneren Stiidamerikas nahe dem Wendekreis. In Afrika
liegt sie stidlich des Kongobeckens und im indopazifischen Raum Gber Nordaustralien.
Gleichzeitig werden aber auch etwas nérlich des Aquators intensive konvektive Vorgan-
ge in der Atmosphére beobachtet, wahrend im Zwischengebiet eine kleine Trockenzeit
herrscht. Dies kann als Doppelung der tropischen Konvergenzzone in eine ITC-Nord
und ITC-Sud interpretiert werden. Wesentlich beteiligt an dieser Entwicklung sind die
jeweiligen monsunalen Hitzetiefs. Sie stellen fir sich allein betrachtet schon ein Kon-
vergenzgebiet im Bodendruckfeld dar. So liegt die ITCZ im Nordsommer Uber dem
indischen Kontinent ndrlich 20°N, Uber der Sahelzone sowie in den Monsungebieten
des aquatorialen Stidamerikas. In den mittleren Breiten der Nordhemisphdare verschie-
ben sich die Zugbahnen der Zyklone wahrend des lokalen Sommers polwarts, bedingt
durch das Aufheizen der Landmassen. Auf der Sudhemisphére hingegen liegen kaum
Landmassen in den mittleren Breiten, die sich aufheizen kénnten. Die Sturmgebiete lie-
gen das ganze Jahr Uber in der gleichen Region. Wahrend des Sidsommers nimmt der
Bedeckungsgrad sogar leicht zu.

Im Modell sollte diese charakteristische Verteilung der Bedeckungsgrade ebenfalls wie-
der zu finden sein. Um zu zeigen, wie genau die globale Verteilung der Wolken vom
Modell wiedergegeben wird, wurde ein Differenzbild von Modelldaten und Satelliten-
daten auf einem 3,75°x 3,75°Gitter erstellt. (Abb. 5.3, links).

Betrachtet man den Differenz von Modelldaten und Satellitendaten, so fallt zunachst
einmal auf, dass die grofiten Abweichungen in den Subtropen, also den Absinkgebieten
der Hadley-Zirkulation auftreten (> 0,4). Durch grol3rdumiges Absinken von Luftmas-
sen erhoht sich der Bodenluftdruck, es entstehen die subtropischen Hochdruckgtirtel
(vergl. Abb. 5.4 (a)). Wahrend des Absinkprozesses werden die Luftmassen adiabatisch
erwarmt. Da der Sattigungsdampfdruck E(T) exponentiell mit der Temperatur T an-
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steigt, nimmt bei gleichbleibender spezifischer Feuchte das Mischungsverhaltnis und
somit auch die relative Feuchte ab. Die absinkenden Luftmassen werden also getrocknet
und Wolken lésen sich auf.

Die grofiten Absinkregionen sind die subtropischen Hochdruckgurtel auf beiden Hemi-
spharen, in denen sich auch die gréten Trockenwisten der Erde entlang des 30. Breiten-
grades befinden (Sahara, Wuste Gobi, Sonora, Abrabische Wuste, Taklamakan-Wste,
Kalahari-Wuste und Australische Wiiste). Uber den Aquatorialzonen findet aufgrund
des hohen Sonnenstandes eine starke Erwdrmung der Luftmassen statt, die zu einem
vertikalen Aufsteigen bis zur Tropopause fuhrt. Durch Kondenstationsprozesse in der
Hohe wird latente Energie frei gesetzt. Unmittelbar unterhalb der Tropopause, in 12-16
km Hohe, baut sich ein kaltes Hohenhoch aus. So entsteht ein Luftdruckgefalle von den
Tropen zu den héhen Breiten. Eine polwaértige Luftmassenverlagerung ist die Folge.

@) (b)

Abbildung 5.4: Zirkulationszellen der globalen atmosphérischen Zirklation, Quelle:
www.apollo.lsc.vsc.edu, 01/2006

Dabei wird sie abgekihlt, gewinnt an Dichte und beginnt tGber den Subtropen abzusin-
ken. Zusammmen mit dem subtropischen Hochdruckgurtel bilden Aufstiegs- und Ab-
sinkgebiet die sogenannte direkte Zirkulationszelle, die Hadley-Zelle (Abb. 5.4 (b)). An
die Hadley-Zelle schliel3t sich polwarts die indirekte Ferrel-Zelle an, bestehend aus den
baroklinen Tiefdruckgebieten in der Westwindzone als Aufstiegsgebiet von Luftmassen
und dem subtropischen Hochdruckgurtel als Absinkregion. Eine weitere Absinkregion
fur die in der Westwindzone der mittleren Breiten aufgestiegende Luft stellt das polare
Hochdruckgebiet dar. Tiefdruckgebiete der Westwindzone und polares Hochdruckgebiet
werden im allgemeinen als polare Zirkulationszelle bezeichnet.

Im Modell wird die Bewdlkung in den subtropischen Hochdruckregionen unterschatzt,
das heil3t, dass der Absinkvorgang im Modell starker ausgepragt ist. Die Luftmassen er-
warmen sich schneller und starker adiabatisch, der Wolkenauflosungsprozess lauft ver-
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starkt ab. Wustenregionen treten im Modell durch besonders geringe Bewélkung hervor.
Durch kréaftige Absinkbewegung der Luftmassen haben besonders diese Gebiete eine ge-
ringere Bewolkung (< 0,2)) und sind im Modell ausgedehnter als beobachtet. Besonders
groB ist die Differenz zwischen Modell und Beobachtung (Jahreszeitenmittel JFM) in der
Taklamakan-W(ste im Tarimbecken, stidlich des Balchasch-Sees und nérdlich des Hoch-
lands von Tibet im Westen des Hochlandes von Zentralasien, einer sehr ausgedehnten
kontinentalen Wustenregion (bis 0,7).

Bedingt durch den Sonnenstand verlagert sich subtropische Hochdruckgurtel (absteigen-
de Ast der Hadley-Zirkulation) und mit ihm auch die Konvergenzzone der Passatwinde
beider Hemispharen, die ITCZ (aufsteigende Ast der Hadley-Zirkulation).

Auch das Modell gibt die Wanderung der ITCZ wieder, wenn auch der Bedeckungsgrad
regional etwas Uberschatzt wird, zum Beispiel im West- und Ostpazifik. Dies unterstiitzt
die Theorie einer verstarkten Hadley-Zirkulation im Modell gegentiber den Beobach-
tungen: Verstarkte Absinkprozesse stehen im Zusammenhang mit geringer Bedeckung
in den Regionen der subtropischen Hochdruckgebiete. Ein Verstarken der ITCZ wird
im Differenzbild nicht so deutlich, da eine Verstarkung mit kraftigerer, also hochreich-
enderer Konvektion einher geht, die sich im Gesamtbedeckungsgrad nur kleinrdumig
durch einen erhéhten Bedeckungsgrad, wie Uber dem Warmpool, wiederspiegelt. Eine
mogliche Erklarung ist eine im Modell erhdhte SST in der Warmpoolregion (siehe da-
zu Kapitel 6). Es kann folglich nicht die Aussage getroffen werden, dass eine verstarkte
hochreichende Konvektion mit groReren, lokalen Absinkgebieten einher geht und somit
den Bedeckungsgrad verringert. Das Gegenteil ist die Folge, was eine Untersuchung des
Bedeckungsgrades auf unterschiedlichen Druckleveln (Kapitel 8) ergibt.

Auffallig ist im weiteren, dass der Bedeckungsgrad in den Subtropen, insbesondere an
den Westkusten der Kontinente, unterschatzt wird. Dies ist ein hdufiges Problem in At-
mosphéarenzirkulationsmodellen.

Polwarts 30°Breite beider Hemispharen wird der Bedeckungsgrad vom Modell Uber-
schéatzt. Dieser Effekt wird vielfach in Atmospharen-GCMs beobachtet [71]. Eine mdg-
liche Erklarung ist in der Formulierung des prognostischen Wolkenschemas, hier nach
Tiedtke, zu suchen. Die stratiforme Wolkenentwicklung basiert auf der Differenz des
Gitterboxmittels des Mischungsverhaltnisses, kontroliert durch die mittlere Vertikalbe-
wegung, und dem Sattigungswert.

Zu erkennen ist auch, dass die Gesamtbedeckung tber den Ozeanen vom Modell oftmals
unterschétzt wird. Dies kann im Zusammenhang mit den nur unzureichend parametri-
sierten Wolkenbildungsprozessen an der planetaren Grenzschicht gesehen werden, denn
dieser Effekt tritt besonders haufig tber subtropischen Ozeanregionen auf, wo der Anteil
der stratiformen Grenzschichtbewdlkung am Gesamtbedeckungsgrad sehr hoch ist.

5.4.2 \ergleich der Standardabweichung

Die Standardabweichung ist ein Mal fur die Varianz des Bedeckungsgrades. Da hier
Monatsmittel betrachtet werden, ist das Wetter im einzelnen nicht mehr in den Daten
enthalten: es wurde herausgemittelt.
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Deutlich zu erkennen ist in den Satellitendaten eine erh6hte Standardabweichung Uber
dem gesamten westlichen Indik, der arabischen Halbinsel, dem Westatlantik zwischen
30°N und dem Aquator sowie Uber dem zentralen Pazifik zwischen 30°N und 30°S
(Abb. 5.5). In diesen Gebieten ist die Standardabweichung des beobachteten Bedeckungs-
grades zu allen Jahreszeiten erhdht (> 0,07). Besonders deutlich geht dies aus der Dar-
stellung der Differenzen zwischen ISCCP-Daten und Modelldaten hervor. Wie bereits im
Zusammenhang mit bekannten Fehlerquellen erwéhnt, sind die Beobachtungsdaten tiber
dieser Region aufgrund geometrischer Effekte verféalscht (vergl. Abschnitt 5.1). In den
Modelldaten finden sich in den Subtropen und Tropen Regionen relativ hoher Standard-
abweichungen wieder, wobei sie rdumlich ausgedehnter als in den beobachteten Daten
sind (> 0,07). Gut zu erkennen ist dies Uber alle Jahreszeiten hinweg an einer positiven
Differenz zwischen 30°N und 30°S. Generell ist die Standardabweichung in den Modell-
daten und den Beobachtungsdaten in den Westwindzonen geringer als in den Subtropen
und Tropen. Die Westwindzone ist auf der Stidhemisphére starker ausgepragt, da dort
keine grolRen Landmassen die zonale Luftstromung ablenken. Dies spiegelt sich auch in
den Bedeckungsgraden wieder. Bedingt durch das landfreie und somit fir die Atmo-
sphéarenstrémung stérungsarme Stidpolarmeer ist der Bedeckungsgrad dort konstanter.
Auf der Nordhemisphére treten durch die Landmassen Stau- und Leelagen auf und die
Luftstromung variiert in Geschwindigkeit und Richtung starker und haufiger. Folglich
ist die Standardabweichung des Bedeckungsgrades dort besonders Uber den Kontinen-
ten hoher. Die etwas grofere Standardabweichung in den Subtropen und Tropen ist auf
die saisonale Wanderung der ITCZ zurtickzufuhren. Die Verschiebung dieser innertropi-
schen Konvergenzzone hangt neben dem Sonnenzenitstand noch von weiteren Faktoren
ab. Dazu gehort die Verdunstungsrate. Ist es in einer Region ausgesprochen trocken, zum
Beispiel durch die Fernwirkung eines El Nifio-Ereignisses, erreicht die ITCZ dieses Tro-
ckengebiet spater als gewdhnlich oder gar nicht bzw. mit einer geringeren Intensitat. Die
Verlagerung der ITCZ hangt also im westentlichen von den Schwankungen der Walker-
zirkulation ab und variiert von Jahr zu Jahr. Somit wird in den Subtropen und Tropen
eine leicht erhdhte Standardabweichung beobachtet. Im Modell hingegen ist diese fast
doppelt so hoch. Sie ist darauf zurtickzufiihren, dass die Hadley-Zirkulation und damit
auch die ITCZ als aufsteigenden Ast verstarkt wiedergegeben wird. Die Veréanderung
des Bedeckungsgrades bei einer veranderten Lage der ITCZ ist folglich ausgepréagter. Die
Differenz zwischen Standardabweichung in Modell und Beobachtung ist ergo in diesen
Gebieten positiv. Zu bertcksichtigen ist, dass die hohe Standardabweichung im Raum
des Indischen Ozeans durch den groReren Fehler in den Satellitendaten beeinflusst ist
und dieser Fehler-Effekt die Information aus dem Vergleich zwischen Modell und Satel-
lit Gberdeckt.

Interannuale Schwankungen in der Bedeckung werden auch durch die lokalen Auswir-
kungen von regionalen Klimavariabilitdtsmustern und Telekonnektionen hervorgerufen.
Wie in Kapitel 9 beschrieben, sind die Auswirkungen der NAO auf die Bewdlkung in den
Beobachtungsdaten deutlich zu erkennen. Die NAO zeigte in den letzten Jahren einen
starken positiven Trend [19], der sich in den Beobachtungsdaten anhand einer hohen
Standardabweichung der Zeitserie darstellt.
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Abbildung5.5: Vergleich der Standardabweichung der beobachteten Bewdélkung (in Zehnteln)
(rechts) und der Differenz der Standardabweichung von Modell- und Satellitendaten (in

Zehnteln) (links)
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Neben der NAO spiegeln sich auch die Auswirkungen von El Nifto/Southern Oscillation
(ENSO) im Wolkenbedeckungsgrad wieder, so dass in diesen Regionen die Standardab-
weichung hoher ist (vergl. Kapitel 10).

5.4.3 Fazit

Das Modell gibt die Klimatologie der Bewdlkung und ihre Variationen im Jahresgang in
den wesentlichen Punkten wieder. In den Tropen wird der Gesamtbedeckungsgrad in
vereinzelten Gebieten vom Modell Uberschétzt (20%-50%) und in den Subtropen groi3-
raumig unterschéatzt. Dies deutet auf eine verstarkte Hadley-Zikulation im Modell hin.
Im Modell stimmt die Lage der ITCZ nicht exakt mit der beobachteten tberein, so dass
die Hadley-Zirkulation im Modell stérker ausgepragt ist als beobachtet (siehe Differenz-
bild des mittleren Bedeckungsgrades, Abb. 5.3). Auch ist die Standardabeweichung im
Modell in den Subtropen und Tropen groRer als beobachtet. Durch die verstarkte Hadley-
Zirkulationen wirken sich interannuale Variabilitaten moglicherweise starker aus.
Zhang et al. [71] finden im Vergleich des ECHAMb5-Modells mit ISCCP-Satellitendaten
eine Uberschatzung von hohen Wolken polwdrts von 30°Breite im Modell. Mittelhohe
Wolken werden im Vergleich Uber alle Breitengrade hinweg unterschatzt, obwohl deren
meridionale Variabilitat wiedergegeben wird. In den subpolaren und polaren Regionen
ist die Differenz zwischen Modell und Beobachtung deutlich héher als in den Subtropen.
In den Tropen nimmt die Differenz wiederum leicht zu. Die Bedeckung mit tiefen Wolken
wird polwarts des 45. Breitengrades vom Modell Uberschéatzt, &quatorwarts unterschatzt.
Eine mogliche Erklarung fur tberschatzte hohe, optisch dicke Wolken im Modell ist in
der Diskretisierung der advektiven Tendez fir Gitterboxen zu suchen. Im weiteren kén-
nen Abweichungen des Modells von den Beobachtungen durch die vertikale Auflésung
und den wolkenmikrophysikalischen Eigenschaften bedingt sein.

In dieser Analyse findet sich auch das durch Vergleich der Gesamtbedeckung im Rahmen
dieser Arbeit gewonnene Ergebnis wieder: Die Gesamtbedeckung in den Tropen, Subtro-
pen und Teilen der mittleren Breiten wird vom Modell unterschatzt, in den subpolaren
und polaren Regionen wird diese Uberschéatzt.

5.5 Trendanalyse

Wie zu Beginn beschrieben ist in den beobachteten Gesamtbedeckungsgraden ein Trend
enthalten. Dieser Trend ist, wie in Abb. 5.6 zu erkennen, nicht-linear und entspricht na-
herungsweise einer Sinus-Schwingung um den mittleren Bedeckungsgrad des gesamten
Beobachtungszeitraumes.

Im Modell hingegen (Abb. 5.2) ist eine Schwingung mit einer héheren Frequenz und ge-
ringeren Amplitude zu erkennen. In den beobachteten Daten dauert eine Periode etwa
den Beobachtungszeitraum von 21 Jahren, im Modell hingegen entspricht eine Schwin-
gungsperiode etwa 10-15 Jahren. Weiterhin fallt auf, dass sich in den Beobachtungsda-
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Abbildung 5.6: Anomalie der beobachteten Gesamtbedeckung (in Zehnteln)

Bedeckungsgradanomalie

0.04

0.03F

0.02

0.01

o

-0.01

-0.02

-0.03 -

-0.04

-0.05

Anomalie des Bedeckungsgrades im Modell

"" \'l‘ ll \iu)“"' Hl ”f

10 15 20 25 30 35 40 45 50
Jahr

Abbildung5.7: Anomalie der Gesamtbedeckung im Modell in Zehnteln (50 Jahre)
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ten der Bedeckungsgrad tiber den Landmassen mit der gleichen Amplitude verandert
wie Uber den Weltmeeren. Im Modell jedoch hat die Schwankung des Bedeckungsgrades
Uber den Landmassen eine groRere Amplitude als tiber den Ozeanen (Abb. 5.7).
Insgesamt ist die saisonale Variabilitiat des Bedeckungsgrade Uber den Kontinenten im
Modell deutlich gréRer [71]. Berechnet man fur einen linearen Trend die Regressionsge-
rade wie in Abschnitt 2.7 beschrieben, so erhalt man eine maximale Geradensteigung von
0,01% (ohne Abb.). Ein linearer Trend ist folglich nicht vorhanden.

Zur genaueren Beschreibung der interannualen bzw. interdekadischen Variabilitat wird
der Bedeckungsgrad fur zonale Bander einzeln betrachtet. Diese Betrachtungsweise hat
den Vorteil, dass Regionen, in denen der Bedeckungsgrad eine hohe Schwankung tber
den Beobachtungszeitraum aufweist, von denen, in denen die Schwankungen sehr ge-
ring sind, getrennt betrachtet werden konnen. Dadurch werden Regionen lokalisiert, die
die Variabilitdt im globalen Mittel dominieren. Betrachtet man die Variabilitat Gber den
Ozeanen, so ist die saisonale Variabilitat in den Tropen aufgrund der Wanderung der IT-
CZ und Monsungebiete von der einen auf die andere Hemisphére deutlich gréRer als in
den mittleren und hohen Breiten [51]. So nimmt die Amplitude der saisonalen Variabili-
tat mit zunehmendem Breitengrad ab (Abb. 5.8). Die Variabilitat des Bedeckungsgrades
in den Tropen und Subtropen nimmt einen groRen Einfluss auf die globale Variabilitat
des Bedeckungsgrades. So findet sich die Sinusform der globalen Variabilitat nur in den
Tropen und Subtropen der zonalen Variabilitaten wieder.

Bei einer fur die Ozeanbecken getrennten Betrachtung der zonalen Bénder erkennt man
keine angendherten harmonischen Schwingung (ohne Abb.). Vielmehr dominieren tber-
einanderlagernde Variabilitaten auf unterschiedlichen Zeitskalen.

Betrachtet man die Variabilitat des Bedeckungsgrades tiber den Landmassen (ohne Abb.),
so erkennt man ahnliche zeitliche Schwankungen. Jedoch ist die Uber den subtropischen
und tropischen Ozeanen gut zu erkennenede Sinusform in den Schwankungen des Be-
deckungsgrades tber Land nicht zu erkennen. Es tragt folglich im westenlichen die Va-
riabilitat des Bedeckungsgrades Uber den Ozeanregionen der Tropen und Subtropen zur
globalen Variabilitat des Gesamtbedeckungsgrades bei.

Welcher Effekt nun diese langskalige Variabilitat hervorruft oder beeinflusst, ist derzeit
nicht bekannt. Es ist durchaus moglich, dass er durch unbekannte Stérfaktoren in der
Erkennung von Wolken durch Satelliten liegt. Es kann sich dabei aber auch um ein dem
Klima innewohnenden natirliche Schwankung handelt, hervorgerufen durch Wechsel-
wirkungen im Klimasystem oder durch antropogene Einflusse. Doch um dies néher zu
untersuchen, bedarf es einer langer andauernden Klimabeobachtung.



Kapitel 6

Einfluss der SST auf die Variabilitat
der Gesamtbedeckung

Die SST (Meeresoberflachentemperatur, engl.: sea surface temperature) ist ein wichtiger
Indikator fur das Klima der Erde. Sie geht als Oberflachenrandbedingung in atmosphaéri-
sche Simulations- und Vorhersagemodelle ein und nimmt auf viele interne Klimafaktoren
auf unterschiedlichen Zeitskalen Einfluss.

Inwieweit die SST mit dem Bedeckungsgrad wechselwirkt, soll im folgenden anhand
von Korrelationsanalysen untersucht werden. Dabei soll, soweit mdglich, berticksichtigt
werden, ob eine Veranderung der SST auf die Bedeckung wirkt oder die Bedeckung die
SST beeinflusst.

6.1 SST-Daten

Wie gut die globalen Muster der SST vom Modell wiedergegeben werden, zeigt der Ver-
gleich zwischen beobachteten und berechneten SSTs.

Als beobachtete Meeresoberflachentemperaturen wurden die Beobachtungsdaten
NOAA OI SST V2 des NOAA Climat Diagnostics Center verwendet [44],[42]. Zur Verfu-
gung gestellt wurden sie durch http://www.cdc.noaa.gov/cdc/data.noaa.oisst.v2.html.
Die SST-Daten sind auf einem 1°-Gitter aufgeltst. Es handelt sich um Analyse-Daten,
die auf Satelliten- und in situ Messungen sowie Ableitungen aus der Meereisbedeckung
basieren. Die in situ Messungen setzen sich aus verankerten und driftenden Bojen sowie
Schiffsbeobachtungen zusammen. Satellitenbeobachtungen decken die gesamten Meere
ab. Bei Schiffsbeobachtungen liegt Uber den Handelsrouten eine hohe Messdichte vor
und bei den Bojen entspricht die Ozeanabdeckung Stichproben.

Die Erdoberflachentemperatur fernzuerkunden ist aufgrund der thermischen Abstrah-
lung in einem Wellenldangenbereich entsprechend der Kérperoberflachentemperatur
moglich. Der Zusammenhang zwischen Abstrahlung M und Korpertemperatur T wird
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fur einen schwarzen Kdrper durch das Stefan-Boltzmann-Gesetz beschrieben;
M = oT? (6.1)

Um die Warmestrahlung der Erdoberflache zu messen, bedarf es eines IR-Radiometers
mit verschiedenen IR-Kanale, mit denen durch Fensterbereiche der Atmosphare die Tem-
peratur auf der Erdoberflache gemessen werden kann. Als Fensterbereiche werden Wel-
lenlangenbereiche bezeichnet, in denen die atmosphérischen Gase kaum langwellige
Strahlungsenergie absorbieren.

Die SST-Synthese aus Satelliten- und in situ Messungen erstellt Wochenmittelwerte, die
zundchst auf ein Tagesmittelfeld interpoliert werden. Anschliefend werden aus diesen
Feldern Monatsmittel berechnet. Im weiteren werden Monatsmittel fr den Zeitraum Juli
1983 bis Dezember 2004 verwendet.

Durch die Zusammensetzung der SST-Daten aus in situ- und Satellitenanalysen ergeben
sich verschiedene Fehlereinfllsse. So haben die Schiffsbeobachtungen je nach Tageszeit
und Beobachter im globalen Mittel eine Fehler von 1,3°C. Den Bojenmessungen kann
man einen mittleren Fehler von 0,5°C zuordnen. Ferner liegt die typische Temperatur-
messung der Bojen bei rund 0,5 m Tiefe, die der Schiffe aber bei 1 m oder tiefer [43].
Auch Satellitenmessungen sind fehlerbehaftet. So werden tber bewdlkten Gebieten, die
jedoch falschlicherweise als unbewdlkte Gebiete erkannt werden, geringere “SST*“-Werte
gemessen, da die Wolkenoberkantentemperaturen geringer sind als die der Erdoberfla-
che [43]. Auch atmosphérische Aerosole, besonders stratosphéarische von grofien Vul-
kaneruptionen verringern die gemessene SST durch Absorption von Strahlung. Beide
Effekte fordern einen Algorithmus zur Korrektur der gemessenen Daten.

Ein Vergleich mit anderen SST-Analyse-Datensétzen ergab einen Fehler von 0,5°C flr Sa-
tellitenmessungen am Tage. Zu Nachtzeiten und bei den aus der Meereiskonzentration
berechneten Temperaturen liegt der Fehler bei 0,3°C [44]. Schiffsmessungen haben somit
zwar den groBten Fehler, jedoch fallen sie aufgrund ihrer geringen Messflache nicht so
stark ins Gewicht.

Um die Fehler zu verringern, werden die Daten einer sogenannten Optimum Interpo-
lation (OIl) unterzogen. So werden durch Lésen der Poisson-Gleichung Korrekurfelder
berechnet [42]. Problem dieser Korrektur ist jedoch, dass sie fur jede Woche unabhéngig
durchgefuhrt wird. Somit ergibt sich in aufeinanderfolgenden Wochen keine Kontinuitat,
doch die Fehlerquellen, zum Beispiel vulkanische Aerosole sind in dem Zeitraum persis-
tent. Nach der Optimum Interpolation verbleibt ein geringer Fehler von 0,03°C [44].

Die Oberflachentemperaturen (engl.: surface temperture, ST) des ECHAMS5-Modelllaufs
sind auf einem 3,75°x 3,75°-Gitter gerechnet und liegen fur einen Zeitraum von 50 Jahren
als Monatsmittelwerte vor. Gesteuert wird die Modell-SST nicht nur durch das Ozean-
modell, sondern auch durch das Atmospharenmodell. Die Wechselwirkungen zwischen
Ozean und Atmosphare sind somit wichtig. Impuls- und Warmeflusse als entscheidende
Parameter erzeugen eine dem Modellzustand entsprechende SST. Da die Austauschpara-
meter zwischen Ozean und Atmosphére miteinander konsistent und nicht flusskorrigiert
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sind, entwickelt sich im Modell ein Gleichgewichtszustand. Inwiefern dieser in der SST
wiedergespiegelte Klimazustand der Beobachtung entspricht, wird im folgenden unter-
sucht.

6.2 Vergleich zwischen SST im Modell und Beobachtung

Die globale Temperaturverteilung ist von inneren und auBeren Klimafaktoren abhangig:
aulere Klimafaktoren

Rotationsgeschwindigkeit um die eigene Achse

Schiefe der Ekliptik

Erdbahnparameter

Zusammensetzung und Masse der Erde

Oberflachenbeschaffenheit

interne Klimafaktoren

— Wechselwirkungen der 5 Klimakomponenten (Atmosphéare, Hydrosphére, Kryo-
sphéare, Lithosphére, Biosphare) auf unterschiedlichen Zeitskalen

Die externen Klimafaktoren bewirken, dass die solare Einstrahlung, je nach Jahreszeit,
auf einer Hemisphare groRer ist. Es entstehen folglich Sommer- und Winterklimate.
Wasser hat gute warmespeichernde Eigenschaften, so dass Temperaturschwankungen
gemaRigt ausfallen. Aufgrund der Rotation der Erde pragt sich eine zonale Tempera-
turverteilung aus. Durch Ozeanstromungen, angetrieben unter anderem durch Wind,
Temperatur-, Salzgehalts- und Druckgradienten, erfolgt ein Warmetransport: warme
Wassermassen werden in Richtung der Pole transportiert und im Gegenzug dazu wird
kaltes Wasser zum Aquator hin transportiert. Diese Strome kalter oder warmer Wasser-
massen liegen an den Beckenréandern der Ozeane, man spricht auch von Randstrémen. In
der globalen Temperaturverteilung fallen diese Stréme durch eine Auslenkung der sonst
zonal verlaufenden Isotherme auf (Abb. 6.1). Zu erkennen ist dieser Effekt sowohl in den
Modellberechnungen als auch in den Beobachtungen. Besonders deutlich treten so die
warmen, westlichen Randstrome wie Golfstrom und Kuro-Shio auf der Nordhemisphé-
re und Brasilstrom, Anghulasstrom und Ostaustralstrom auf der Stidhemisphére hervor.
Doch auch die kalten Ozeanstréme wie der Labradorstrom, der Kanarenstrom, der Ka-
lifornienstrom und der Oya-Shio auf der Nordhemisphére und der Humboldtstrom, der
Benguelastrom und der Westaustralsrom auf der Sidhemisphare sind an einer aquator-
wartigen Auslenkung der Isotherme zu erkennen.

Betrachtet man die Differenz zwischen berechnetem und beobachtetem SST-Feld, so fallt
zunachst auf, das im Modell die SST Uber den warmen und kalten Randstromen um bis
zu 6 K von den beobachteten Temperaturen abweicht. Die Temperaturen im Bereich des
Kuro-Shios sind um bis ca. 6 K groRer als beobachtet, die SSTs im Bereich des Alaska-
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Abbildung 6.1: saisonale Mittelwerte der SST in °C, rechts im Modell, links die Differenz
zwischen Beobachtung und Modell in Kelvin
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und Kalifonierenstroms, der in den Subtropen in den Nordaquatorialstrom Ubergeht,
sind dagegen um ca. 5 K niedriger. Auch im Bereich der Nordatlantik-Drift als Fortsatz
des Golfstroms liegen die SSTs im Modell um bis zu ca. 6 K unterhalb der beobachteten
Temperaturen. Berticksichtigt man, dass die Randstrome einen Warmetransport darstel-
len, so liegt eine mogliche Erklarung fur die Temperaturabweichungen zwischen Modell
und Beobachtungen in der unterschiedlich starken Wiedergabe der Stromungsysteme
in den betroffenen Regionen. Nimmt man an, dass die Subtropische Zelle im Nordpa-
zifik, bestehend aus Kuro-Shio, Kalifornienstrom und Nordaquatorialstrom, im Modell
zu stark wiedergegeben ist, so liegen die SSTs im Bereich des Kuro-Shios aufgrund er-
héhtem Warmwassertransport aus den tropischen Regionen hoher, die des Kalifornien-
stroms aufgrund erhéhtem Transport kalter Wassermassen aus der Beringsee niedriger.
Stromungsdaten wurden im Rahmen dieser Arbeit jedoch nicht ausgewertet, so dass es
an dieser Stelle bei einem hypothetischen Zusammenhang zwischen SST und Starke der
Meeresstromung bleibt.

Doch auch der Bedeckungsgrad nimmt Einfluss auf die SST. Maritimer Stratus, eine tiefe
Wolke die sich haufig insbesondere Uber den subtropischen Ozeanregionen bildet, hat
eine kiihlende Wirkung auf die SST und stellt eine moégliche Erklarung fur die Tempera-
turabweichung zwischen Modell und Beobachtung im Bereich des subtropischen Nord-
und Sudatlantiks sowie des subtropischen Pazifiks dar.

In den aquatorialen Warmwasserregionen weichen die berechneten Temperaturen um
rund 2 K von den beobachteten Mittelwerten ab. Diese Temperaturabweichung reicht
aus, um die dort vorherrschende konvektive Bewo6lkung zu beeinflussen. So ist der Be-
deckungsgrad in dieser Region im Modell hdher als beobachtet (vergleiche Kapitel 5.3).
Auch durch unterschiedliche geographische Lagen der Randstrome im Modell und in
den Beobachtungen kdénnen Temperaturabweichungen entstehen, so dass die mit den
Strémen in Verbindung gebrachten Wassertemperaturen voneinander abweichen.
Neben der Bewolkung nimmt auch das Windfeld Einfluss auf die SST. Sind z.B. die Pas-
satwinde, die die Auftriebsgebiete durch Winddrift von Oberflachenwasser antreiben, im
Modell schwacher ausgepragt. Damit ist die SST in diesen Regionen hdher, da weniger
kuhlendes Wasser aus der Tiefe aufsteigt. Auf diesen moglichen Zusammenhang kann in
dieser Arbeit nicht weiter eingegangen werden, da dazu eine Auswertung der Daten des
Ozeanmodells notwendig ist.

Im Sudatlatik und Sudpazifk weisen die Regionen Uber den kalten dstlichen Randstro-
men (Humboldtstrom und Benguelastrom) eine hohere Temperatur auf als beobachtet.
Inwiefern dies durch einen schwéacheren Passatwind, einen geringeren Wasserstransport
oder eine veranderte Bewolkung im Modell bedingt ist, soll an dieser Stelle aus den oben
genannten Grinden nicht untersucht werden.

6.3 Zusammenhang zwischen SST und Bewo6lkung

Ozean und Atmosphare wechselwirken unter anderem stark tUber die SST miteinander.
Warme- und Feuchtefltsse zwischen Ozean und Atmosphare sind Funktionen von SST
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und Lufttemperatur bzw. dem Temperaturgradienten zwischen Ozean und Atmosphare.
Die hochreichende Cumuluskonvektion, die die Tropopause erreicht, ist direkt an die SST
geknupft. Flr diese Konveketion muss die SST abhéngig von Region und Jahreszeit eine
Temperatur von 26°C - 27°C erreichen [17], [64]. Uber solchen “Warmpools* bewirkt eine
Anderung der SST eine Anpassung der hochreichenen Cumuluskonvektion, die wieder-
um die dynamische Reaktion der vorherrschenden Struktur des ersten baroklinen Mode
mit starken Oberflachenwindsignalen anregt. Uber den “kalten Ozeanen* mit einer SST
kleiner als 26°C tritt die bis zur Tropopause hochreichende Cumuluskonvektion nicht
auf. In diesen “kalten* Regionen unterscheidet sich die Anpassung der Atmosphare an
Anderungen der SST deutlich von der tiber den Warmpools. Uber den kalten Ozeanen
gibt es verschiedene Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphare. Haufig tre-
ten negative Korrelationen zwischen der Variabilitat der SST und des Oberflachenwindes
fur saisonale Mittel auf einer beckenweiten Skala auf [69]. Oftmals wird diese Korrelati-
on als ein Indiz fur einen Antrieb der Atmosphére auf den Ozean durch windinduzierte
Anderungen im turbulenten Warmefluss an der Oberflache aufgefasst. Der Einfluss der
SST-Variabilitat auf die Atmosphére spielt sich direkt in der planetaren Bodenschicht,
den untersten 1-2 km der Atmosphare ab [39], [69]. Diese Schicht wird durch eine stabile
Schicht abgedeckt, die haufig durch eine Temperaturinversion bedingt ist. Zur genaue-
ren Untersuchung der Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphare ist es also
sinnvoll, die SST, den Oberflachenwind und die Grenzschichtbewdlkung an der Tempe-
raturinversion der planetaren Bodenschicht ndher zu untersuchen. Im Rahmen dieser Ar-
beit muss sich dieser Vergleich jedoch auf Modelldaten beschranken, wobei die zeitliche
Auflésung durch Verwendung von Monatsmittelwerten viele Wechselwirkungsmecha-
nismen nur verzerrt oder gar nicht wiedergegeben werden kénnen.

Die Korrelation zwischen SST und Windgeschwindigkeit ist ein guter Indikator, ob die
SST-Variabilitat durch die Atmosphare angetrieben wird oder ob die Anderungen der
SST einen Einfluss auf die Oberflachenwinde ausuben [69]. Bei einer positiven Korrela-
tion, wie sie Uber tropischen Instabilitatswellen (TIW) an Ozeanfronten auftritt, wird ein
vorherrschender Passatwind Uber warmem Ozeanwasser durch eine lokale Konvergenz
des Geopotentialfeldes beschleunigt. Uber kalten SST-Anderungen bremst eine Diver-
genz den Passatwind ab und die Korrelation nimmt negative Werte an. Mittels latentem
und sensiblem Oberflachenwéarmefluss dampfen Windgeschwindigkeitsabweichungen
die SST-Anderungen [70], [56]. Eine positive Korrelation zwischen SST und Windge-
schwindigkeit wird im allgemeinen mit einer Anpassung der unteren, ozeannahen At-
mosphére durch vertikale Scherung in Verbindung gebracht [65], [18]. Eine zunehmende
SST reduziert die statische Stabilitat der unteren Atmosphéare, da durch die Konvergenz
des Bodenwindfeldes eine Scherung hervorgerufen wird. Als Folge intensiviert sich die
turbulente Durchmischung. Diese vertikale Impulsmischung dominiert die Anpassung
des Windfeldes an Anderungen der SST an Ozeanfronten. In diesen Regionen spielt die
Ozeandynamik eine sehr groBe Rolle fur die Wolkenentwicklung, da sie die Variabilitat
der SST bestimmt.

Uber kalten Ozeanregionen tritt keine hochreichende Cumuluskonvektion auf. Haufig
bildet sich in einer H6he von 1,5 km tber den wéarmeren Regionen der TIW bis in 1 km
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Hohe Uber den kélteren Regionen des Ozeans eine Temperaturinversion aus. Die vertika-
le Verschiebung dieser Inversionsschicht steht im direkten Zusammenhang mit den Tem-
peraturanomalien und spielt eine wichtige Rolle fur die Anpassung des Luftdrucks der
Grenzschicht an die Anderungen der SST [69]. Direkt tiber der warmen SST-Anderung
des Ozeans findet man in 1 bis 1,5 km Hohe eine kalte Temperaturanomalie, bedingt
durch die Anhebung der Inversionsschicht. Dieser vertikale Dipol reduziert den hydro-
statischen Druck auf Meeresniveau und das Windfeld an der Meeresoberfache konver-
giert [11], [69].

Die Grenzschichtbewdlkung ist fur den Energiehaushalt des Klimasystems von grof3er
Bedeutung. Da die Wolken aufgrund ihres hohen Oberkantendrucks relativ warm sind,
geben sie relativ viel thermische Strahlungsenergie an den Weltraum ab. Im unbewdlkten
Fall strahlt die Meeresoberflache entsprechend ihrer Temperatur direkt thermische Ener-
gie ab. Da die Wolkenoberkanntentemperatur der tiefen Grenzschichtbewdlkung keine
groRe Differenz zur SST aufweil3t, fuhrt bei Betrachtung der thermischen Strahlungsbi-
lanz die Wolke zu einer leichten Erwarmung. Betrachtet man die Reflexion kurzwelliger
Strahlung an der Wolkenoberkannte, so hat die Wolke in der Strahlungsbilanz fir den
kurzwelligen Wellenldngenbereich eine abkihlende Wirkung. In der Summe Uberwiegt
der kurzwellige Effekt, so das die Grenzschichtbewdlkung abkihlend auf das Klima-
system wirkt [35]. Die Wechselwirkung zwischen SST und dieser tiefen Grenzschicht-
bewolkung ist sehr komplex, da neben der Atmosphérenstabilitéat auch Konvergenz des
Wasserdampfes und die Wolkenmikrophysik eine Rolle spielen. Uber den Wechselwir-
kungsmechanismus ist noch nichts genaueres bekannt. Es wird vermutet, dass auch die
Anpassung des Oberflachenwindfeldes sowie die Phase, mit der Wolken und SST einan-
der beeinflussen bei der Korrelation zwischen Wolken und SST wichtig ist. Im Falle einer
negativen Korrelation zwischen SST und Windfeld tritt eine Konvergenz des Windfeldes
auf, die wiederum in Phase mit den SST-Anderungen Wolkenanomalien erzeugt [69].
Nicht nur Gber warmen SST-Abweichungen werden Anomalien der Wolken gefunden.
In vielen Regionen der subtropischen und tropischen Ozeane nimmt die Bewdlkung tGber
kalten SST-Anderungen zu [40]. Es besteht eine positive Korrelation zwischen einer mari-
timen Stratusdecke und der statischen Stabilitat der unteren Atmosphare, wobei bertck-
sichtigt werden muss, das bei einer abnehmenden SST die statische Stabilitat zunimmt
[27].

Das eine zunehmende SST in der einen Region zu einer Zunahme der tiefen Bewdlkung
fuhrt, in einer anderen aber zu einer Abnahme, liegt in der horizontalen Skala der SST-
Anderung [69]. Die Oberflachenkonvergenz des Wasserdampfes ist umgekehrtpropor-
tional zur raumlichen Skala der Anderung: Die Konvergenz ist tiber einer kleinskaligen
SST-Anderung (einige 100 km) stark und die Korrelation mit dem CLW (Wolkenfliissig-
wasser, engl.: cloud liquid water) ist positiv. Andere Mechanismen zur Anderung der Be-
wolkung verlieren in diesem Fall an Bedeutung. Uber einer groRskaligen, beckenweiten
SST-Anderung sind die Anderungen der statischen Stabilitat wichtiger als die Konver-
genz des Wasserdampfes, da diese dort sehr schwach ist [69]. Eine negative Korrelation
ist die Folge. Durch diese Skalenabhangigkeit treten positive Korrelationen nur bei einer
kleinskaligen Betrachtung kalter Ozeanregionen auf. Die positive Korrelation zwischen
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SST und Windgeschwindigkeit, die aus der vertikalen Impulsdurchmischung resultiert,
steht im Kontrast zu der negativen Korrelation, bedingt durch einseitigen atmospha-
rischen Antrieb. Dadurch ist die Korrelation zwischen SST und Windgeschwindigkeit
ein guter Indikator fur die Richtung der Wechselwirkung zwischen kaltem Ozean und
Atomsphare [69]. SST-induzierte Anderungen des Oberflachenluftdrucks ist ein weiterer
wichtiger Mechanismus zur Erzeugung von Oberflachenwindanomalien, wenn die di-
rekte Korrelation zwischen SST und Windfeld null ist.

Der Zusammenhang zwischen SST und Windgeschwindigkeit wird in dieser Ar-
beit nicht weiter untersucht, da das Modell aufgrund seiner Auflésung von 3,75°x
3,75°0zeanfronten und Windfelder nicht mehr hinreichend genau auflost.

6.3.1 Satellitendaten

Zwar wird im Rahmen dieser Diplomarbeit keine vergleichende Analyse von Wind-
feld, SST, Bewolkung und Luftdruck aus Beobachtungsdaten durchgefiihrt, doch gibt
die Korrelation zwischen SST-Anomalie und Anomalie des Bedeckungsgrades einen Ein-
blick in die Wechselwirkung beider Gréf3en (Abb. 6.2). Zu beachten ist jedoch, dass hier
mit Monatsmittelwerten gerechnet wurde, so dass Wechselwirkungen auf kleinen zeit-
lichen Skalen nicht aufgelost werden. Doch gerade diese Wechselwirkungen sind fur
die verschiedenen Wechselwirkungsmechanismen ausschlaggebend. Temperaturanoma-
lien, die auf einer Skala von Wochen bis Monaten auftreten, spiegeln sich in den SST-
Monatsmittelwerten wieder. Diese Anomalien wechselwirken mit der Bewdlkung tUiber
unterschiedliche Mechanismen, die der raumlichen Ausdehnung der Temperaturanoma-
lie abhéngig sind.

Wie erwartet sind die lokalen Korrelationen zwischen der SST-Anomalie und der An-
omalie des Bedeckungsgrades in den “Warmpool“-Regionen entlang des Aquators, wo
die SST bei 26-28°C liegt, stark positiv. Die SST beeinflusst dort direkt die Bewdlkung.
Je hoher die SST, desto starker sind die latenten Warmeflusse (Wasserdampffluss) und
desto starker ist die hochreichende Cumuluskonvektion ausgepragt. Uber den kalten
Auftriebsgebieten im Osten subtropischer Ozeaneregionen ist die SST mit dem Bedec-
kungsgrad negativ korreliert. Aufgrund der geringeren SST ist die Verdunstungsrate ge-
ringer, so dass weniger Wasserdampf in der Atmosphére enthalten ist. Die Auftriebsge-
biete befinden sich auf groBen raumlichen Skalen, so dass Temperaturanomalien eben-
falls grol3e raumliche Skalen annehmen. Wie in Abschnitt 6.3 beschrieben ist in diesem
Fall die durch die SST-Anomalie bedingte Anderung der statischen Stabilitat der Atmo-
sphére der die Veranderung der Bedeckung dominierende Prozess. Wie auch Uber der
Subtropischen Zelle, ein durch die subtropische Hochdruckzelle bedingtes, grof3skaliges
Absinkgebiet von warmen Wassermassen, bildet sich an der Temperaturinversion der
Bodengrenzschicht eine maritime Stratusdecke aus. Auch Uber den Subtropischen Zellen
ist die Korrelation zwischen SST- und Bedeckungsgradanomlaie negativ.

In Ozeanregionen mit einem starken horizontalen SST-Gradienten treten kleinskaligen
SST-Anomalien auf. Sie fuhren aufgrund der stark ausgepragten Wasserdampfkonver-
genz zu einer positiven Korrelation zwischen SST und Bedeckungsgrad (s.0.). Starke ho-
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rizontale SST-Gradienten treten vielfach an Fronten im Ozean auf, wo unterschiedliche
Wassermassen aneinander grenzen und sich somit Salzgehalt, Temperatur und Nahr-
stoffgehalt auf einer kurzen Strecke stark verdndern. Ringe an den Meeresstromungen,
Polynias in Gebieten mit Tiefenwasserbildung (Weddelmeer, Labradorsee, Ochotskisches
Meer) oder tropische Instabilitatswellen bilden zum Beispiel eine solche kleinskalige SST-
Anomalie. Die Ozeanregionen aul3erhalb der Tropen, Uber denen eine positive Korrela-
tion zwischen SST und Bedeckungsgrad auftritt, sind typisch fur diese kleinskaligen Va-
riabilitaten der SST. In den Tropen beeinflusst die SST Uber den Wasserdampffluss direkt
die Wolkenbildung.
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Abbildung 6.2: saisonale Korrelation der beobachteten SST-Anomalien mit den Anomalien der
ISCCP-Bedeckungsdaten, 2,5°x 2,5° Gitter

6.3.2 Modelldaten

Auch in der Korrelation von SST und Gesamtbedeckung im gekoppelten Modell erkennt
man Muster negativer und positiver Korrelationen. Doch unterscheiden sich Ausdeh-
nung und Lokalisierung der Regionen gleicher Korrelation voneinander (Abb. 6.3).

Der Zusammenhang zwischen der raumlichen Ausdehnung der Anomalie und der Ge-
samtbedeckung werden vom Modell im wesentlichen wiedergegeben, jedoch in zum Teil
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Abbildung 6.3: saisonale Korrelation der SST-Anomalie mit den Anomalien der
Gesamtbedeckung (rechts), Differenz der Korrelation mit Beobachtungsdaten und Korrelation
mit Modelldaten (links)
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unterschiedlicher Ausdehnung und unterschiedlicher Intensitat. Auf die physikalischen
Wechselwirkungen im einzelnen kann aufgrund der groben zeitlichen und raumlichen
Auflésung der Monatsmittelwerte nicht eingegangen werden, jedoch lassen die Korre-
lationen Ruckschlisse auf die im Hintergrund ablaufenden physikalischen Prozesse zu.
Berucksichtigt werden muss aber, dass dadurch auch Scheinkorrelationen berechnet wer-
den kénnen.

Die im Zusammenhang mit kleinskaligen Temperaturanomalien stehenden Wechselwir-
kungen werden nur schlecht dargestellt. Das Modell sto3t hier aufgrund der raumlichen
Auflésung an seine Grenzen. So ist die zu erwartende positive Korrelation tber dem
Weddelmeer, dem Bildungsgebiet des antarktischen Bodenwassers (engl.: Antarctic Bot-
tom Water, AABW) und Uber der Labradorsee, dem Bildungsgebiet des oberen Nordat-
lantischen Tiefenwassers nur sehr schwach ausgepragt.

Besonders auffallig ist im Mittel der Monate Januar bis Mérz eine starke positive Diffe-
renz zwischen Modell und Beobachtung 6stlich Mittelamerikas. In dieser dquatorialen
Region erwartet man aufgrund der hohen SST, wie auch durch die Beobachtungen besta-
tigt, eine stark positive Korrelation zwischen SST und Bedeckungsgrad. In den Modell-
daten ist diese jedoch negativ. Erst im Laufe der ndchsten Monate weitet sich die Zunge
positiver Korrelation entlang des Aquators nach Westen aus.

6.3.3 Fazit

Vor dem Hintergrund der betrachteten Korrelation lasst sich feststellen, dass die SST mit
ihren Schwankungen Einfluss auf die Variabilitat der Gesamtbedeckung nimmt. So zei-
gen die Beobachtungen unterschiedliche raumliche Skalen der Variabilitat auf, die im
Modell aufgrund der deutlich groberen Auflésung nur schlecht wiedergegeben werden.
Es lasst sich aber festhalten, dass die SST Uber zwei Mechanismen auf den Bedeckungs-
grad Einfluss nimmt. Eine abnehmende SST erhoht die statische Stabilitat der Atmosphé-
re. Konvektionsprozesse werden abgemildert bzw. unterbunden, so dass der Anteil kon-
vektiver Bewdlkung an der Gesamtbedeckung abnimmt. Eine zunehmende statische Sta-
bilitat verstarkt die Grenzschichtinversion und begunstigt die Bildung von stratiformer
Grenzschichtbewo6lkung. Der Anteil stratiformer Bewdlkung an der Gesamtbedeckung
nimmt zu. So kann es vorkommen, dass stratiforme und konvektive Bew6lkung bedingt
durch den Jahresgang der SST ineinander Ubergehen, wie es z.B. im Ostpazifik vor der
Kuste Mittelmerikas und Stidamerikas der Fall ist. Im weiteren nimmt die Oberflachen-
konvergenz des Wasserdampfes tber kleinskaligen SST-Anomalien Einfluss auf den Be-
deckungsgrad, wie weiter oben beschrieben.

Eine Lag-Korrelation, also die zeitliche Verschiebung der beiden Korrelationsgréf3en ge-
geneinander, zeigt eine deutliche Abnahme der Betrdge der Korrelationskoeffizienten
(ohne Abb.). Im Rahmen dieser Arbeit werden die Variabilitaten der Wolken auf klimato-
logischen Zeitskalen untersucht, die Wechselwirkungen zwischen den einzelnen Klima-
gréRen finden aber hdufig auf deutlich kiirzeren Zeitskalen statt. Korrelationen der Mo-
natsmittel ihrerseites zeigen die im Monatsmittel dominanten Variabilitdten und nicht
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die einzelnen Prozesse. Verschiebt man nun die KorrelationsgréRen in Monatszeitschrit-
ten gegeneinander, so wird verstandlich, dass die Zusammenhénge beider Korrelations-
groRen rasch abnimmt.



Kapitel 7

Wechselwirkungen zwischen der
Gesamtbedeckung und dem
Bodenluftdruck im Modell

Ein Zusammenhang zwischen der Variabilitat des Luftdrucks und der Gesamtbedeckung
liegt auf der Hand. Im Feld des Luftdrucks, wie hier verwendet oder der geopotentiellen
Hdéhe unterscheidet man zwischen Hochdruck- und Tiefdruckgebieten. Je nach Entste-
hung der regionalen Luftdruckminima (Tiefs) und -maxima (Hochs) unterscheidet man
zwischen thermischen und dynamischen Druckgebieten. Thermische Druckgebiete sind
ausschlief3lich auf die Wirkung der Lufttemperatur zurickzufuhren. So bildet sich im Juli
beispielsweise tber dem heil3en stidlichen Asien ein massives Hitzetief aus, das bis in die
arabische Halbinsel hinein reicht. Auch Uber dem nordamerikanischen Kontinent findet
man zu dieser Jahreszeit in etwa 30°Breite ein kleines Hitzetief. Auf der SUdhemisphére
gehen die Hitzetiefs Uber Sidamerika, Stidafirka und Australien in die ITCZ Uber, so
dass sie sich nicht so aufféllig abzeichnen wie das asiatische. Hitzetiefs bilden sich dort,
wo der Erdboden sehr stark erwarmt wird, so dass groRraumig Luft aufsteigen kann und
die Atmosphérenschichtung labilisiert. Dabei treten in der Héhe Kondensationsprozesse
ein, die zur typischen Konvektionsbewdlkung fuhrt. Im Winter fuhrt die extrem starke
Abkuhlung des asiatischen Kontinents zur Ausbildung eines fast den ganzen Kontinent
Uberdeckenden Kaltehochs. Auch die Hochdruckgebiete der Arktis und Antarktis ver-
danken ihre Existenz den dort herrschenden tiefen Temperaturen. In Kéltehochs findet
man aufgrund der absinkenden Luftmassen eine sehr stabile Atmosphaére. So ist, falls
vorhanden, die Bewdlkung stratiformen Charakters. Thermische Druckgebiete spielen
in der Klimatologie eine wichtige Rolle.

Dynamische Druckgebiete bilden sich aufgrund der Baroklinitat an Luftmassengrenzen
(z. B. der Polarfront) der mittleren Breiten. Durch Durchmischungsprozesse der Luft-
massen kondensiert Wasserdampf und es bilden sich Wolken. Auch Hebungsprozesse
an Fronten fuhren zu Wolkenbildung. Da die in ein Tiefdruckgebiet eingehenden Luft-
massen eine Dynamik entwickeln, kann sich tber groRe Gebiete eine Wolkendecke aus-
bilden. Dynamische Tiefdruckgebiete haben im Mittel einen Durchmesser von einigen
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1000 km. Hochdruckgebiete des subtropischen Hochdruckgtrtels zahlen ebenfalls zu
den dynamischen Druckgebieten. Grolirdumig absinkende Luftmassen werden adiaba-
tisch getrocknet. Trockene Luft und eine sehr stabile Schichtung unterbinden die Wol-
kenbildung. Ein Sonderfall tritt ein, wenn Hochdruckgebiete tber Ozeangebieten zum
Liegen kommen. Die Luftschichten tber der Wasseroberflache weisen eine hohe Feuch-
tigkeit und aufgrund der Wassernahe eine relativ geringe Temperatur auf, so dass sich
trotz adiabatischen Abtrocknens der absinkenden Luft hdufig eine dunne, stratiforme
Wolkendecke ausblidet. Man spricht dann von einer maritimen Stratusdecke. Auch bei
winterlichen Hochdrucklagen tber Land kann eine diinne Stratusdecke den Himmel
Uberziehen. Wenn der Wind schwach und somit die vertikale Durchmischung gering ist,
kann sich aus einer feuchten Luftmasse an einer Inversionsschicht eine diinne Stratus-
schicht ausbilden.
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Abbildung 7.1: saisonale Korrelation der SLP-Anomalie mit den Anomalien der
Gesamtbedeckung (Modell)

So erwartet man eine negative Luftdruck-Bewdélkungs-Korrelation zwischen den Zonen
vorherrschender Tiefdruckgebiete wie Europa, Patagonien, Aleuten, das nordamerikani-
sche Kistengebirge und Neuseeland. Uber den Landmassen kénnen diese Erwartungen
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durch die Korrelationsanalsye (Abb. 7.1) bestéatigt werden. Die meisten der oben genann-
ten Regionen weisen nur im Winterhalbjahr eine starke Korrelation zwischen SLP und
Gesamtbedeckung auf. Zu dieser Jahreszeit ist die Zyklonenaktivitéat sehr stark ausge-
pragt. Zum Sommer hin nimmt sie ab. Einen Effekt des Bodenluftdrucks auf den Gesamt-
bedeckungsgrad Uber den Ozeanen kann hingegen anhand dieser Korrelationsanalyse
nicht dargestellt werden. Uber den Ozeanen ist die Luftfeuchtigkeit generell hoch. So bil-
det sich wahrend einer Hochdruckphase eine maritime Stratusdecke aus, beim Durchzug
von Zyklonen hingegen verandert sich die Bewdlkung in ihrer vertikalen Machtigkeit
(vergl. Kapitel 8). So ist, wie auch in Kapitel 8 gezeigt, der Einfluss des Bodenluftdruck-
feldes in Gesamtbedeckungsgrad nicht wiederzufinden, jedoch im Bedeckungsgrad ein-
zelner Wolkenstockwerke.

Auch fur die ITCZ erwartet man negative Luftdruck-Bedeckungsgrad-Korrelationen. In
der ITCZ entstehen die konvektiven Wolken aufgrund der starken atmospharischen La-
bilitat, bedingt durch den hohen Sonnenstand und die Vertikalbewegung der konvergie-
renden Passatwindstrémungen. Die Lage der ITCZ zeichnet sich in den Bedeckungsgrad-
SLP-Korrelationen als ein Band negativer Korrelationskoeffizienten in Aquatornéhe ab.
Uber den Kontinenten, insbesondere die Hitzetiefs tiber dem Kongobecken und Sud-
amerika im Winter, sind im Bereich der ITCZ die Korrelationen haufig deutlich geringer
oder nicht vorhanden. Zu vermuten ist, dass die SST einen wesentlichen Einfluss auf den
Bedeckungsgrad hat. Denn die SST steuert den Wasserdampfgehalt in der Atmosphére.
Dieser wiederum beeinfluss die Wolkenbildung. Denn je hoher der Wasserdampfgehalt,
desto frihre tritt Kondensation ein und desto mehr Wolken kénnen sich bilden; der Be-
deckungsgrad ist folglich hoher. Gleichzeitig besteht ein Zusammenhang zwischen der
Temperatur und dem Bodenluftdruck. Denn je hdher die Temperatur, desto geringer die
Dichte der auf dem Boden stehenden Luftsaule, also desto geringer der Bodenluftdruck.
Die SST nimmt folglich zugleich Einfluss auf die Wolkenbildung und somit auf den Be-
deckungsgrad und auf den Bodenluftdruck. Es ist durchaus moglich, dass die SST Ein-
fluss auf die SLP-Bedeckungsgrad-Korrelation nimmt. Auch auf die schwach bzw. gar
nicht vorhandene Korrelation zwischen dem Bodenluftdruck und dem Gesamtbedec-
kungsgrad Uber den kontinentalen Hitzetiefs nimmt die SST mdéglicherweise Einfluss.
So zeigen Korrelationen des Bedeckungsgrades Uber NE-Brasilien einen positiv korre-
lierten Zusammenhang mit der SST nordlich des Aquators im Bereich des Stid- und Nor-
daquatorialstroms (ohne Abb.). Ist die SST in dieser Region hoch, so transportieren die
Passatwinde wasserdampfreiche Luftmassen zum stidamerikanischen Kontintent. Uber
NE-Brasilien und dem Amazonasbecken kann aufgrund des hohen Wasserdampfange-
botes eine starke Bewoélkung auspragen. Fur die weiteren kontinentalen Hitzetief kann
ebenfalls von einem Einfluss der SST im Bereich der Passatwindstrémung tUber dem
Ozean ausgegangen werden. Im Zusammenhang mit ENSO steht eine Verschiebung der
Walkerzirkulation, in der die kontintentalen Hitzetiefs eingebettet sind. So geht eine Ver-
schiebung der Walkerzirkulation, bedingt zum Beispiel durch ein El Nifio-Ereignis, mit
einer Veranderung des Hitzetiefs in Lage und Intensitat einher. Die dadurch verschobe-
ne Absinkregion der Walkerzirkulation kann die Konvektion des sonst vorherrschenden
Hitzetiefs mindern, so dass der Gesamtbedeckungsgrad dort abnimmt. Korrelationen der
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SST mit der SST in der Nifio-3.4 Region zeigen eine positive Korrelation im Bereich des
Sud- und Nordaquatioralstromes (ohne Abb.). So schwachen sich beide hier beschriebe-
nen Einflisse durch die SST gegenseitig ab. Eine Korrelation des Bodenluftdrucks mit
dem Bedeckungsgrad kann also moglicherweise durch die verschiedenen Einflusse der
SST auf die Bewolkung beinflusst werden. Da jedoch die Verschiebung der Walkerzirku-
lation bedingt durch El Nifio zu einer Abnahme des Bedeckungsgrades fuhrt (negative
Korrelation), ein erhéhter Wasserdampftransport durch die Passatwinde jedoch eine po-
sitive Korrelation bewirkt, ddmpfen maoglicherweise beide Effekte die Korrelation zwi-
schen dem Bodenluftdruckfeld und dem Gesamtbedeckungsgrad.

Uber den Wiustenregionen, die sich tiberwiegend unter den subtropischen Hochdruck-
gebieten erstrecken, erwartet man negative Korelationskoeffizienten. Je hoher der Luft-
druck, desto starker ist die Absinkbewegung groRraumiger Luftmassen und desto tro-
ckener ist die Luft, so dass mangels Feuchtigkeit kaum Wolken gebildet werden. So fin-
det man im Monatsmittel AMJ Uber der Sahara eine Region negativer Korrelation. Doch
Uber vielen anderen Wiusten (Taklamakan-Wiste, Nordamerikanische Wste, Atacama-
Woiiste, Stdafrika) sind positive Korrelationskoeffizienten zu erkennen. Sie resultieren
aus einem Hitzetief, dass jedoch mangels Feuchtigkeit keine bzw. nur wenige Wolken
bildet. Ostlich der Rocky-Montains, wo die positive Korrelation besonders hohe Werte
aufweist, bewirkt die Leewirkung des Gebirges in der vorherrschenden Weststrémung
ausgehend vom dynamischen Hochdruckgebiet Giber dem Ostpazifik zusatzlich eine tro-
ckene Luftmasse. Da sich die mittelern Stromungsverhaltnisse mit den Jahreszeiten ver-
andern, bauen sich die Hitzetiefs mit Umschwenken der Luftstromung ab, so dass sie
eine saisonale Erscheiung bleiben. Im Fall der westlichen USA gelangt vom Herbst bis
in das Fruhjahr hinein diese Region in den Einfluss von Zyklonen, die dann wesentlich
sudlichere Zugbahnen aufweisen.

Uber Ozeangebieten, die unter Hochdruckeinfluss liegen, findet man eine leichte posi-
tive Korrelation, die jedoch im jeweiligen Winterhalbjahr kaum vorhanden ist. Sie lasst
sich durch eine verstarkte stabile Schichtung bei hohem Luftdruck erklaren. Im Fall ho-
hen Luftdrucks ist die Luft statisch stabil geschichtet, doch aufgrund der relativ kiihlen
und feuchten Luftmasse an der Meeresoberflache bildet sich in 1 bis 1,5 km HOhe eine
Grenzschichtinversion aus, an der sich haufig stratiforme Wolken bilden.

Es zeigt sich also, dass ein Zusammenhang zwischen der naturlichen Variabilitat der
Gesamtbedeckung und dem Luftdruck besteht, die jedoch nur unzureichend der globa-
len, mittleren Luftdruckverteilung zugeordnet werden kann. Der Bodenluftdruck nimmt
zwar, wie mit dieser Korrelationsanalyse gezeigt, Einfluss auf den Bedeckungsgrad, doch
nehmen auch noch andere Parameter wie die Temperatur gro3en Einfluss auf die Vari-
abilitat des Gesamtbedeckungsgrades. Eine zum Vergleich durchgefiihrte Korrelations-
analyse des beobachteten Wolkenbedeckungsgrades mit dem Bodenluftdruck aus Reana-
lysedaten zeigt ahnliche Muster und ebenfalls fehlende Korrelationen Uber den konti-
nentalen Hitzetiefs.Somit ist dort nicht signifikante Korrelation nicht nur in dem hier
verwendeten gekoppelten Modelllauf zufinden. Doch da zur Erstellung des Reanalyse-
datensatzes ebenfalls auf Modelle zuriickgegriffen wird, konnen mégliche Fehler in der
Modellphysik nicht ausgeschlossen werden. Durch die Anwendung nichtlinearer statis-
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tischer Methoden kénnten mégliche Scheinkorrelationen analysiert werden und durch
eine hohere zeitliche Auflosung der Daten kdnnten lokale und kurzlebige Wechselme-
chanismen aufgedeckt werden, wie sie zum Beispiel im Zusammenhang mit der SST
betrachtet worden sind (Kapitel 6.3)

Wie bereits in Kapitel 6 beschrieben, weisen Lag-Korrelationen zwischen der Variabilitét
des Bedeckungsgrades und der des Bodenluftdrucks auf einer Monatszeitskala keine si-

gnifikanten Korrelationsmuster auf (ohne Abb.). Der Betrag der Korrelationskoeffienten
nimmt schnell ab.
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Kapitel 8

Bedeckungsgrad in verschiedenen
Schichten (Modell)

Der Wolkenbedeckungsgrad variiert nicht nur in der Horizontalen, sondern auch in
der Vertikalen. Entsprechend der Klassifizierung der Wolken in Wasserwolken (unter-
es Stockwerk), Mischwolken (mittleres Stockwerk) und Eiswolken (hohes Stockwerk)
kann der Bedeckungsgrad fur verschiedene Hohenlevels getrennt betrachtet werden.
So nimmt zum Beispiel beim Aufzug einer Warmfront (Abb. 8.1) in den mittleren Brei-
ten zuerst die Bedeckung im oberen Wolkenstockwerk (5-13 km Hohe) zu, das untere
Stockwerk (0-2 km Hohe) kann zeitgleich wolkenfrei sein. Im weiteren zeitlichen Verlauf
nimmt dann mit dem Herannahen der Warmfront auch der Bedeckungsgrad im mittleren
(2-7 km Ho6he) und unteren Wolkenstockwerk zu.

bl
g Ry _ 4 vemin

Abbildung 8.1: Aufbau einer idealen Warmfront, verdndert nach www.wikipedia.de

Betrachtet man nur die Gesamtbedeckung, so kann diese Uber den gesamten Aufzugs-
zeitraum maximal sein, wahrend bei einer zwischen einzelnen Stockwerken differenzie-
renden Betrachtung auffallt, dass sich die H6he und damit auch die Art der Bedeckung
verdndert. So kundigt sich das Herannahen einer Warmfront mit einem Cirrus-Schirm
Uber sonst wolkenfreien bis gering bewdlkten unteren und mittleren Wolkenstockwerk
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an. Je naher die Warmfront, also das Durchsetzen der Warmluftmasse bis zum Erdboden,
kommt, desto tiefer liegt die Wolkenunterkante der untersten Wolkenschicht. Folglich
nimmt nun auch der Bedeckungsgrad in den unteren Wolkenstockwerken zu.

8.1 Miittlere Bedeckung im Modell

Die mittlere Gesamtbedeckung im Modell (Abb. 8.2) ist in den polaren und mittleren
Breiten der Nord- und Stidhemisphére mit 80-100% sehr hoch. In diesen Breiten domi-
niert die Bewolkung der Tiefdruckgebiete.

In den Tropen wird die Wolkenbedeckung durch konvektive Bewdlkung dominiert. Uber
den Wustenregionen hingegen ist die mittlere Gesamtbedeckung wie erwartet sehr ge-
ring.

Bei einer separaten Betrachtung des Bedeckungsgrade in einzelnen Atmospharenschich-
ten (Abb. 8.2) ist der gemittelte Bedeckungsgrad in den einzelnen Schichten deutlich ge-
ringer als der totale Gesamtbedeckungsgrad tber alle Schichten.

Drucklevel Hohe
200 hPa 15000 m
300 hPa 9000 m
500 hPa 5500 m
700 hPa 3000 m
850 hPa 1500 m

Tabelle 8.1; Mittlere Héhen der Drucklevel in den mittleren Breiten

Die Druckschichten, auf denen die modellierte Wolkenbedeckung untersucht werden
soll, liegen in den polaren Gebieten einige km niedriger als in den tropischen. Uber
der geringeren Oberflachentemperatur in den héheren Breiten ist die Durchmischungs-
schicht der unteren Troposphére flacher. Die hochreichende Konvektion in den Tropen
hingegen fuhrt zu einer grol3en vertikalen Erstreckung der Durchmischungsschicht und
somit auch zu einer grol3en Tropopausenhdéhe. Fir die mittleren Breiten gelten die in Ta-
belle 8.1 dargestellten Richtwerte.

Im 200 hPa-Niveau liegt die Tropopause, die nicht nur die Obergrenze der Wettersphéa-
re Troposphare darstellt, sondern auch eine Grenze fur hochreichende Wolken darstellt.
Wie an einen Deckel stof3t die Wolke an der Temperaturinversion der Tropopause an eine
feste Grenze und kann sich nur zu den Seiten hin weiter ausbreiten. Uber der Warm-
poolregion in Stdostasien ist in der Atmosphére sehr viel latente Energie enthalten, die
in eine kréftige und hochreichende Aufwartsbewegung der dort vorherrschenden Cu-
mulusbewdlkung umgewandelt wird. In dieser Region erreichen die Wolken haufig die
Tropopause und breiten sich entlang dieser schirmartig seitwaérts aus.

Der Bedeckungsgrad ist folglich sehr hoch, wie in Abb. 8.2 gut zu erkennen ist. Da in
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Abbildung 8.2: Mittlere Gesamtbedeckung im Modell auf verschiedenen Schichten, 50 Jahre (in
Zehnteln)

der Warmpoolregion die Konvektion gegentber anderen Gebieten am starksten ausge-
pragt ist und das ganze Jahr Uber dominant ist, liegt dort das globale Bewodlkungsmaxi-
mum im 200 hPa-Level. Aber auch in anderen Tropenregionen und im Bereich der ITCZ
ist die Konvektion so hochreichend, dass die Tropopause erreicht wird. Doch sind in
dieser Region die jahreszeitlichen Schwankungen, bedingt durch die sonnenstandabhéan-
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gige Wanderung der ITCZ, deutlich héher (vergl. auch Abb. 5.5). Uber den subtropischen
Woistenregionen der Erde ist die Bedeckung aufgrund der trockenen, absinkenden Luft-
masse sehr gering. Bewolkte Tage fallen im Mittel gegentiber unbewdélkten Tagen kaum
ins Gewicht, so dass die Bedeckung im Mittel mit bis zu 10% sehr gering ist. Doch auch
Uber vielen Ozeanregionen ist die Bedeckung im 200 hPa-Niveau sehr gering. Dort liegen
die Wolken aufgrund stabilerer Luftschichtung auf tieferen Druckleveln. In den mittleren
Breiten sind deutlich die Einflussbereiche ausgepragter barokliner Tiefdrucksysteme zu
erkennen. Die Oberflachentemperaturen reichen nicht aus, um standig eine so hochrei-
chende Konvektion wie in den Tropen auszul6sen, doch an Fronten gelangt feuchte Luft
in Hohen geringer Druckflachen und lassen dort Cirren entstehen. Dies ist an der Warm-
front der Fall, wo eine warme Luftmasse an einer kalten aufgleitet und an der Grenz-
schicht einen Wolkenschirm formiert (Abb. 8.1). Aber auch an einer Kaltfront (Abb. 8.3),
wo sich eine kalte, schwere Luftmasse unter eine warme Luftmasse schiebt und starke
atmospharische Instabilitat mit starken Vertikalbewegungen auslést bildet sich Uber der
konvektiven Kaltfrontbewd6lkung ein Cirrusschirm.

Abbildung 8.3: Aufbau einer idealen Kaltfront, verdndert nach www.wikipedia.de

Im 300 hPa-Niveau findet man in den Regionen mit hochreichender Konvektionshewdél-
kung weiterhin einen relativ hohen Bedeckungsgrad, doch ist er etwas geringer als im
200 hPa-Niveau. Denn dort ist aufgrund der abgrenzenden Eigenschaft der Tropopau-
se die seitliche Ausdehnung der Wolken durch den sogenannten Cirrus-Schirm grolier
und folglich auch der Bedeckungsgrad hoher als im 300 hPa-Niveau. In den mittleren
und polaren Breiten hingegen ist der Bedeckungsgrad in diesem Hohenniveau gréiier
als im 200 hPa-Niveau. Beim Frontendurchzug ist der Bedeckungsgrad in dieser Hohe
Uber eine relativ lange Zeit hoch (vergl. Abb. 8.1 und 8.3). Auch Effekte der Topographie
spiegeln sich im Bedeckungsgrad in diesem Drucklevel wieder. So treten die Mongolei
und Sudafrika durch einen héheren Bedeckungsgrad hervor. Der mittlere Bedeckungs-
grad auf der 500 hPa-Druckflache spiegelt die Bedeckung im mittelnohen Wolkenstock-
werk durch Mischwolken wieder. Polwarts ca. 35°Breite ist der Bedeckungsgrad mit 20-
40% relativ hoch, bedingt durch Wolken im Zusammenhang mit Tiefdruckgebieten, aber
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auch Wolken aus Feuchtefeldern an Inversionsschichten oder aus okkludierten Zyklo-
nen. Aquatorwarts nimmt der Bedeckungsgrad rasch ab. Hier nimmt schon der Gesamt-
bedeckungsgrad Uber alle Hohenlevels merklich ab. Durch relativ hohe jahreszeitliche
Schwankungen im Bedeckungsgrad, bedingt unter anderem durch die Verschiebung der
ITCZ, ist das Mittel geringer bzw. héher als der Bedeckungsgrad zur Regenzeit bzw. Tro-
ckenzeit.

Die Bedeckung im 700 hPa-Niveau unterscheidet sich nicht deutlich von der des 500-
hPa-Niveau, da auch hier das mittlere Wolkenstockwerk wiedergegeben wird. Uber der
Brasilanischen Ebene 6stlich des Anden-Gebirgszuges und in China stidwestlich der
Mongolei und westlich des Himalayas ist der Bedeckungsgsrad erhoht. Feuchte Luft
wird mit den Passatstromungen vom Ozean herantransportiert und bleibt in der Ebene,
da die Gebirgszuige eine komplette Uberstromung der Kontinente verhindern.

Die Wasserwolken des unteren Wolkenstockwerks befinden sich im 850 hPa-Niveau. Ne-
ben den Zugbahnen und Einflussbereichen der extratropischen Tiefdruckgebiete in den
mittleren Breiten treten diese Regionen durch maritime Statusbewdlkung Uber dem sub-
tropischen Pazifik, Atlantik und Indik hervor. Das Maximum wird jedoch bedingt durch
die hohe, ganzjahrige Aktivitat der Tiefdruckgebiet in den mittleren Breiten entlang ty-
pischer Zugbahnen erreicht.

Durch eine getrennte Betrachtung der einzelnen Druckschichten kann eine Aussage dar-
Uber getroffen werden, welchen Anteil einzelne Wolkenklassen (tiefe, mittelhohe, hohe
Wolken) an der totalen Gesamtbedeckung haben. In den mittleren und polaren Breiten
machen die warmen tiefen und mittelhohen Wolken einen Grof3teil des Gesamtbede-
ckungsgrades aus, in den Tropen sind es die hohen, kalten Cirruswolken. Dies ist be-
sonders bei der Betrachtung des Strahlungsantriebs der Wolken relevant. Denn warme
Wolken haben aufgrund ihrer hohen Strahlungstemperatur einen abkthlende Einfluss
auf unser Klima, kalte Wolken hingegen wegen ihrer geringen Wéarmeabstrahlung einen
erwarmenden Einfluss (vergl. Kapitel 1). Auf diese Weise fuhren tropische Wolken am
Oberrand der Troposphére, also dort, wo sich der kalte Cirrusschirm ausbildet, zu einer
zusatzlichen Erwarmung. In den niedrigen bis mittleren Breiten hingegen fuhren die
Wolken zu einer AbkUhlung. Der meridionale Temperaturgradient scheint durch diesen
langwelligen Wolkenstrahlungsantrieb verstarkt zu werden. Aufgrund ihrer Wirkung im
Strahlungshaushalt verstarken Wolken den Zustand, der zu ihrer Bildung fuhrte.

8.2 Wechselwirkung zwischen der Wolkenbedeckung und dem
Bodenluftdruck im Modell

Bereits in Kapitel 7 wurde der Zusammenhang zwischen der totalen Wolkenbedeckung
und dem Bodenluftdruck untersucht. Jedoch lie3en sich die erwarteten Zusammenhéange
zwischen dem Bodenluftdruck und dem Gesamtbedeckungsgrad nur Regional zeigen.
Die globale klimatologische Luftdruckverteilung zeichnet sich im Feld der Korrelations-
koeffizienten nicht eindeutig ab. Vielmehr beeinflusste die Oberflachentemperatur insbe-
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sondere in den Tropen die SLP-Gesamtbedeckungsgrad-Korrelationen. Im folgenden soll
nun anhand von Korrelationsanalysen die Wechselwirkung zwischen der Wolkenbedec-
kung auf einzelnen Druckleveln und dem Bodenluftdruck im Modell betrachtet werden.
Wie bereits oben beschrieben, liegen im 850 hPa-Druckniveau tiefe Wasserwolken. Ne-
gative Korrelationen zwischen dem Bedeckungsgrad im 850 hPa-Niveau und dem Bo-
denluftdruckfeld ergeben sich Uberwiegend polwarts des 30. Breitengrades (Abb. 8.4).
Positive Korelationen treten hingegen Uberwiegend dquartorwarts des 30. Breitengrades
auf.

Korrelation Bedeckunyg 859 hPa und SLP AMJ
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Abbildung 8.4: Korrelation des Bedeckungsgrades im 850 hPa-Niveau mit dem Bodenluftdruck

Betrachtet man allerdings den Zusammenhang zwischen SLP und Bedeckungsgrad sche-
matisch, so muss bei einem Vertiefen der ITCZ der Bedeckungsgrad zunehmen und der
Korrelationskoeffizient negative Werte annehmen. Dies ist hier aber nicht der Fall. Mog-
licherweise ergeben sich die positiven Korrelationskoeffizienten durch Scheinkorrelatio-
nen, bedingt durch den starken Einfluss der Oberflachentemperatur, insbesondere der
SST, sowohl auf den SLP als auch den Bedeckungsgrad. So fuhrt in den Tropen eine hohe
Oberflachentemperatur zu verstarkter Konvektion (Bildung eines Bodentiefs), die zum
Beispiel entlang der ITCZ oder in den Monsuntiefs zu starker Cumulusbewo6lkung fuhrt.
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Auch die Verdunstung nimmt mit der SST zu. Man erwartet also eine positive Korrela-
tion zwischen der SST und dem Bedeckungsgrad. In den Tropen lasst sich die Lage der
ITCZ anhand von positiven Korrelationskoeffizienten meist gut erkennen. Schon im un-
teren Wolkenstockwerk tritt wahrend Konvektionsprozessen Kondensation ein. Ist die
aufsteigende Luft hingegen trockener, so tritt erst in gréReren Héhen Kondensation ein.
In die ITCZ eingegliedert sind die kontintalen Hitzetiefs (vergl. Kapitel 5.4). Das Hitzetief
Uber Stidamerika tritt in allen Jahreszeiten deutlich hervor, jedoch auch wieder durch ei-
ne Region positiver Korrelationskoeffizienten. Wie bereits in Kapitel 7 beschrieben ist der
Bedeckungsgrad in dieser Region mit der SST vor der Kiiste NE-Brasiliens positiv korre-
liert. So wird der Bedeckungsgrad in dieser Region im wesentlichen durch den Wasser-
dampftransport durch die Passatwinde gesteuert. Da dieser Effekt auch die SLP beein-
flusst, kann der Zusammenhang zwischen SST und Bedeckungsgrad in der Korrelation
von SLP und Bedeckungsgrad gesehen werden. Der ebenfalls in Kapitel 7 beschriebe-
ne dadmpfende Effekt durch die Verschiebung der Walkerzirkulation durch ENSO tritt
im unteren Wolkenstockwerk nicht so stark hervor. Der Einfluss des Wasserdampfes do-
miniert die Korrelation. Das suidafrikanische Monsuntief im Kongobecken wéahrend des
Studsommers und Uber der Sahelzone im Nordsommer ist ebenfalls an positiven Kor-
relationskoeffizienten zu erkennen. Auch hier nimmt der Wasserdampf, gesteuert tGber
die SST, Einfluss auf die Korrelation zwischen SLP und Bedeckungsgsrad. Das indische
Monsuntief im Nordsommer und australische Monsuntief im Sidsommer hingegen sind
in der Korrelationsanalyse nicht wiederzufinden.

In den mittleren und hohen Breiten dominieren Regionen negativer Korrelationskoeffi-
zienten. Thermische Druckgebiete treten in der Korrelationsanalyse nicht hervor. Dabei
sind die Korrelationen im Winter vor allem tber den Kontinenten wiederzufinden, im
Sommer hingegen auch tiber den Ozeanregionen. Uber den Kontinenten kénnen die Re-
gionen negativer Korrelationskoeffizienten gut mit den Zuggebieten der Zyklone in Ver-
bindung gebracht werden. Im Nordwinter weist die Region negativer Korrelation deut-
lich eine deutlich groRere Nord-Stid- und Ost-West-Ausdehnung auf als im Sommer. Im
Winter erreichen die Zugbahnen eine gréere Fluktuation in Nord-Sudrichtung. Auch
ziehen sie weiter in den Kontinent hinein, bevor sie okkludieren. Uber den Ozeanregio-
nen ist die Korrelation im Winterhalbjahr deutlich schwécher. Aufgrund des dort hohen
Feuchtigkeitangebotes bildet sich auch wahrend einer Phase hohen Luftdrucks eine Be-
wolkung an der Grenzschicht aus. Der Bedeckungsggrad variiert zu dieser Jahreszeit
kaum, auch wenn sich die Art der Bewo6lkung im Wechsel von Hoch- und Tiefdruck-
gebieten verandert. Auf der Sidhemispaére fallte die jahreszeitliche Variabilitat deutlich
geringer aus, das dort sich dort Westwindzone mit ihren Zyklonen in Lage und Inten-
sitat kaum andert (vergl. Kapitel 5). Deutlich zu erkennen sind im Sommerhalbjahr die
subtropischen Hochdruckgebiete. Die Absinkbewegung der Luftmassen bewirkt Wol-
kenauflésung. In der Ozeanregion, wo im Sommer das subtropische Hochdruckgebiet
liegt, zeichnen sich nun deutliche Unterschiede zwischen Hochdrucklage oder Stérung
ab, so dass eine negative Korrelation erkennbar wird.

Auf der 500 hPa-Druckflache liegen mittelhohe Mischphasenwolken (Abb. 8.5), die insbe-
sondere in den mittleren Breiten mit prefrontaler, frontaler und postfrontaler Bewdlkung
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in Zusammenhang gebracht werden kdnnen. Da Fronten hauptséachlich in Zusammen-
hang mit dynamischen Luftdrucksystem auftreten, ist die Bedeckung in den mittleren
Breiten sehr stark vom Bodenluftdruck beeinflusst. Besonders deutlich wird dies auf der
nordlichen Winterhemisphére, wo die Zugbahnen der Zyklonen deutlich hervortreten.
Im Nordsommer schwacht sich die Zyklonenaktivitat ab und die Zugbahnen liegen auf
einem schmalen Band. Auf der Stidhemisphére ist der Unterschied zwischen Sommer
und Winter nur schwach ausgepragt, die Zyklonenaktivitat schwankt im Jahresverlauf
kaum (vergl. Kapitel 5). Die subtropischen Hochdruckgebiete treten auf der Sommerhe-
misphére durch negative Korrelationskoeffizienten hervor. Die Hochdruckzone wandert
aufgrund des Sonnenstandes polwaérts. Der Luftdruck nimmt zu und damit verstarken
sich die dynamischen Absinkbewegungen; die Luft trocknet und der Bedeckungsgrad
im 500 hPa-Niveau nimmt ab. Zu dieser Zeit ist, im Gegensatz zum Winterhalbjahr, ein
deutlicher Unterschied zwischen Hochdruck- und Tiefdrucklage im Bedeckungsgrad er-
kennbar.
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Abbildung 8.5: Korrelation des Bedeckungsgrades im 500 hPa-Niveau mit dem Bodenluftdruck

In den Subtropen und Tropen ist der Zusammenhang zwischen der Variabilitat des Bo-
denluftdrucks und dem Bedeckungsgrad im 500 hPa-Niveau schwach. Der Verlauf der
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ITCZ ist nicht zu erkennen. Der Einfluss der SST spielt im wesentlichen im unteren Wol-
kenstockwerk eine Rolle, so dass kaum Korrelationen vorhanden sind. Im Mittel &ndert
sich durch seinen Einfluss kaum etwas, denn eine héher Oberflachentemperatur ver-
starkt zwar die Konvektion, so dass die Wolkenbasis tiefer liegt und die Wolken selber
hoher reicht und einen starkeren Cirrusschirm ausbilden aber im mittleren Wolkenstock-
werk ist es in beiden Féllen bewdlkt. Nur wahrend der Sommermonsun-Zeit (JAS) in
Sudasien fallt in dieser Region eine stark negative Korrelation auf.

Korrelation Bedeckunyg 209 hPa und SLP AMJ
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Abbildung 8.6: Korrelation des Bedeckungsgrades im 200 hPa-Niveau mit dem Bodenluftdruck

Im 200 hPa-Niveau liegen Cirruswolken, hohe kalte Eiswolken. In der Korrelationsanal-
syse des Bedeckungsgrades in diesem Niveau mit dem Bodenluftdruck kann man den
Verlauf der ITCZ anhand seiner hohen Cirruswolken des Wolkenschirms der tropischen
Cumulonimben gut erkennen. Auch die kontinentalen Hitzetiefs werdend durch Regio-
nen negativer Korrelationskoeffizienten gut wiedergegeben. Sie sind mit dem Bodenluft-
druckfeld negativ korreliert, denn eine kraftige, hochreichende Konvektion, die grof3e
Cirrus-Schirme ausbildet, geht mit tiefem Bodenluftdruck einher. Uber den Ozeanen ist
die Korrelation stéarker, da dort ausreichend latente Warme in Form von Wasserdampf
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zur Verflgung steht. Doch der mdgliche Einfluss der Oberflachentemperatur auf diese
Korrelation sollte hierbei beachtet werden. Der tatsachliche Zusammenhang zwischen
SLP und Bedeckungsgrad ist mdglicherweise geringer. Entsprechend der Wanderung
der ITCZ verandert sich die geographische Lage und Starke der Korrelation im Laufe
eines Jahres.

In den mittleren Breiten gibt es sowohl Regionen positiver Korrelationen als auch Re-
gionen negativer Korrelationen. Abwechselnd in zonaler Richtung angeordnet stellen sie
die Rucken und Troge der Rossby-Welle im klimatologischen Mittel dar. Die Zugbahnen
der Zyklone lassen sich jedoch Uber den Kontinenten nicht wiederfinden. Im Zusam-
menhang mit den Trégen stehen positve Korrelationskoeffizienten. Die mit den Rucken
am Boden assoziierten Hochdruckgebiete weisen negative Korrelationen auf. Bei Hoch-
drucklagen tritt haufig Cirrusbewdlkung auf. Mit den Trogen werden die Tiefdruckgebie-
te am Boden assoziiert. Durch Hebungsprozesse und Konvektion an Fronten entstehen
zwar auch Cirruswolken, doch ist ihre raumliche Ausdehnung wesentlich geringer als
die Cirrusbewdlkung im Hochdruckgebiet. So nimmt die hohe Bewdlkung in den mit
Trogen assoziierten Regionen ab, die Korrelation hat negative Koeffizienten. Neben den
thermisch bedingten Hitzetiefs in den Tropen tritt Gber dem asiatischen Kontinent das
winterliche Kaltehoch deutlich durch eine Region negativer Korrelationskoeffizienten
hervor. Im Hochdruckgebiet herrschen Absinkbewegungen vor, die Zusammen mit dem
geringen Feuchtegehalt der dort liegenden Kaltluftmasse die Wolkenbildung unterbin-
den bzw. zu Wolkenaufldsung fuhren.

Der Zusammenhang zwischen der Variabilitdt des Bedeckungsgrades auf unterschied-
lichen Druckniveaus und dem Bodenluftdruck kann mit der Klimatologie regional vor-
herrschender Luftdrucksysteme und den daraus zu erwartenden Bewo6lkungstypen in
Verbindung nur bedingt in Verbindung gebracht werden. Insbesonder im unteren Wolke-
stockwerk (850 hPa-Niveau) der Tropen beeinflusst die SST sowohl den Bedeckungsgrad
als auch den Bodenluftdruck, so dass die Korrelation zwischen SLP und Bedeckungs-
gsrad teilweise stark durch die SST beeinflusst wird. So bedingt die klimatologische
Verteilung der Luftdruckysteme nicht allein die Verteilung der Wolkenbedeckung. Még-
lich ist aber auch eine Beeinflussung durch nicht ausreichend genaue Formulierungen
phyikalischer Zusammenhénge im Modell. Um den direkten Zusammenhang zwischen
SLP und Bedeckungsgsrad darzustellen, muss auf nichtlineare Methoden der Statistik
zurlckgegriffen bzw. in Modellexperimenten Einfliisse anderer Parameter wie Wasser-
dampf und SST untersucht werden

In den vorangehenden Abschnitten wurden stets lokale Korrelationen zwischen dem
Bedeckungsgrad und dem Bodenluftdruck im Modell betrachtet. So kénnen in den Er-
gebnissen auch nur lokale Zusammenhénge wiedergegeben werden. Doch auch der Luft-
druckgradient spielt bei der Wolkenbildung eine Rolle. So bestimmt der Luftdruckgradi-
ent zwischen Indischem Ozean und Kontinent die Starke des Monsuns und somit auch
den Bedeckungsgrad. Auf diesen Einfluss des Luftdrucks beziiglich des Bedeckungsgra-
des kann im Rahmen dieser Arbeit eingegangen werden.
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8.3 Wechselwirkung zwischen der Wolkenbedeckung und der
Oberflachentemperatur im Modell

Oberflachentemperatur und Bedeckungsgrad wechselwirken stark miteinander. Eine
Wolkendecke lasst deutlich weniger Sonnenstrahlen zum Erdboden vordringen und er-
warmt diesen folglich deutlich weniger. Uber einem warmen Untergrund hingegen steigt
Luft auf und bildet Wolken, wenn sie feucht genug ist. Es ist also zu erwarten, dass die
Variabilitat beider GréRen miteinander korreliert ist.

Korrelation Bedeckung 850 hPa und ST JFM Korrelation Bedeckung 830 hPa und ST AMJ
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Abbildung 8.7: Korrelation des Bedeckungsgrades im 850 hPa-Niveau mit der
Oberfldchentemperatur

Betrachtet man die Korrelation zwischen der Variabilitat des Bedeckungsgrades im 850
hPa-Niveau und der Oberflachentemperatur (Abb. 8.7), so dominieren global gesehen
Gebiete mit negativem Korrelationskoeffizienten. Am deutlichsten und starksten ist die
negative Korrelation tiber Nordamerika und Europa im Fruhjahr (AMJ) und im Sommer
(JAS) sowie in den Monsunregionen (Indien, Sahelregion) zur Sommermonsunzeit.

In den Extratropen erwarmt die solare Einstrahlung zu diesen Jahreszeiten aufgrund des
relativ hohen Sonnenstandes den Erdboden stark. Dabei spielt der Bedeckungsgrad und
die Art der Bewdlkung eine entscheidende Rolle: Je geringer der Bedeckungsgrad tiefer
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Wolken, desto starker ist die solare Einstrahlung und desto héher ist die Oberflachen-
temperatur. Beide GréRen sind folglich negativ mit einander korreliert. Insbesondere im
Fruhjahr, wenn die Sonne den noch kalten Erdboden aufgrund des schon relativ hohen
Sonnenstandes stark erwarmen kann, spiel der Unterschied zwischen durch Wolken vor
der Sonneneinstrahlung abgschirmten Erdboden oder direkter Sonneneinstrahlung eine
groR3e Rolle.

Korrelation Bedeckung 500 hPa und ST JFM Korrelatien Bedeckung 500 hPa und ST AMJ
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Abbildung 8.8: Korrelation des Bedeckungsgrades im 500 hPa-Niveau mit der
Oberfldchentemperatur

Aber auch im Sommer unterscheidet sich die Oberflachentemperatur unter einem be-
wolktem Himmel deutlich von einem unbewdlktem Himmel. Aufgrund des hohen Kon-
tinentanteils tritt dieser Effekt auf der Nordhemisphére durch negative Korrelationen,
insbesondere Uber Nordamerika und Europa besonders deutlich hervor. Im Winter liegt
die Oberflachentemperatur bei bewdlktem Himmel Uber der bei unbewdlktem. So fin-
det man im Nordwinter positive SST-Bedeckungsgrad-Korrelationen. Im Herbst nehmen
die fir den Sommer typischen negativen Korrelationen ab, die fir den Winter typischen
positiven Korrelationen nehmen tiber schon winterlichen Regionen zu. Im Herbst ist der
Erdboden noch recht warm, die Sonneneinstrahlung nimmt aber schon deutlich ab. Somit
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nimmt der Temperaturunterschied und damit auch der Korrelationskoeffizient zwischen
bewdlkten und unbewdolkten Himmel ab.

In den Monsunregionen wird der Bedeckungsgrad durch den Temperaturgegensatz zwi-
schen Kontinent und Ozean gesteuert, also auch Uber die solare Einstrahlung, jedoch
groBraumiger. Wie bereits in Abschnitt 8.2 beschrieben spielt der Wasserdampftransport
der Passatwinde, gesteuert durch die SST, eine groRe Rolle bei der Wolkenbildung und
somit auch beim Bedeckungsgrad.

Uber dem Ozean findet man tiber Auftriebsgebieten, also Regionen kalter SST, einen po-
sitiv korrelierten Zusammenhang zwischen der Temperatur und dem Bedeckungsgrad.
Aufgrund der geringen SST verdunstet kaum Feuchtigkeit aus dem Ozean und durch die
kuhlende Wirkung der Meeresoberflache sinken Luftmassen grof3raumig ab, die Atmo-
sphare wird stabilisiert. Es bildet sich eine starke Inversion an der Grenzschicht aus, an
der sich stratiforme Wolken bilden. Dies steht zundchst im Wiederspruch zur im Kapitel
6.3 getroffenen Aussage, dass Uber tropischen und subtropischen kalten SST-Anomalien
die Bedeckung zunimmt [40].

Doch mit abnehmender SST und gleichzeitig zunehmender statischen Stabilitat sinkt die
Grenzschichtinversion auf bis ca. 1 km H6he ab und kommt somit unterhalb der 850
hPa-Schicht zum Liegen. Die Grenzschichtbewdélkung bildet sich also unterhalb des hier
betrachteten Niveaus. Durch die starke Inversion ist der Bedeckungsgrad in den Druck-
leveln oberhalb des 850 hPa-Niveau gering (vergl. Abb. 8.2).

Der Bedeckungsgrad der Wolken auf der 500 hPa-Druckflache und die Oberflachentem-
peratur weisen gegeniber dem Bedeckungsgrad im 850 hPa-Niveau eine deutlich gerin-
gere Korrelation auf (Abb. 8.8). Nur in den Monsunregionen ist die Korrelation weiterhin
hoch und nimmt drtlich zu, denn die konvektive Monsunbewdlkung hat eine grof3e ver-
tikale Ausdehnung. Die Korrelationskoeffizienten zwischen Temperatur und Bedeckung
Uber den Landmassen sind gréRer als Gber den Ozeangebieten. Landmassen kénnen sich
starker aufheizen als Wassermassen, da die Warmeleitfahigkeit von Erde und Gestein
um ein Vielfaches geringer ist als die von Wasser.

Die Muster negativer und positiver Korrelationskoeffizienten entsprechen im wesent-
lichen denen der Korrelation der Bedeckung im 850 hPa Niveau mit der Oberflachen-
temperatur, doch sind sie, abgesehen von der Monsunregion, deutlich schwéacher ausge-
pragt, da die Wechselwirkungen beider Grél3en geringer ausfallen. Dort, wo der Bedec-
kungsgrad hoch ist, erreicht nur noch ein Teil der solaren Einstrahlung den Erdboden
und erwarmt ihn. Da die Bewdlkung im 500 hPa-Niveau oberhalb der planetaren Grenz-
schicht liegt, nimmt auf groBen Skalen der horizontale Temperaturgradienten bzw. die
Baroklinitat Einfluss auf den Bedeckungsgrad.

Die Wolken im 200 hPa-Druckniveau werden nur in den Tropen, besonders tUber Wasser-
flachen, direkt von der Oberflachentemperatur beeinflusst. Denn eine hohe SST fuhrt zu
starker, hochreichender Konvektion, die einen Cirrus-Schirm in diesem Drucklevel aus-
bildet. So ist in Abb. 8.9 eine hohe Korrelation zwischen dem Bedeckungsgrad und der
Oberflachentemperatur in den tropischen Ozeanregionen zu erkennen. Da Wasser ein
guter Warmespeicher ist, hat ein bedeckter Himmel eine deutlich geringere abkuhlende
Wirkung auf die Meeresoberflache als es bei gleichem Bedeckungsgrad tber Land der
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Abbildung 8.9: Korrelation des Bedeckungsgrades im 200 hPa-Niveau mit der
Oberfldchentemperatur

Fall ware.

Uber den Landmassen besteht in den Tropen eine negative Korrelation zwischen den bei-
den GroRen: Im Zusammenhang mit den ITCZ nimmt die bis an die Tropopause reichen-
de Bewdlkung zu, gleichzeitig setzt aber die Regenzeit ein, die die Luft und Landflachen
durch den Niederschlag abkuhlt.

Lag-Korrelationen wurden aus dem bereits in Kapitel 6 genannten Grinden nicht weiter
ausgewertet.



Kapitel 9

Wolken im Zusammenhang mit der
Nordatlantischen Oszillation

Im Oberflachentemperatur- und Luftdruckfeld gibt es dominante grofiskalige Muster
wie zum Beispiel ENSO und die NAO. Solche Muster resultieren aus Wechselwirkungen
zwischen der atmosphérischen Zirkulation und der Land-/Ozeanoberflache. Sie weisen
im Zeitverlauf unterschiedliche Amplituden auf, die zum Beispiel durch Wechselwir-
kungen einzelner Klimakomponenten untereinander auf allen Zeitskalen hervorgerufen
werden.

In den vorangehenden Kapiteln wurde der Zusammenhang zwischen dem Bedeckungs-
grad und der Oberflachentemperatur sowie dem Bodenluftdruckfeld diskutiert. In die-
sem Kapitel soll nun der Zusammenhang zwischen der Variabilitat des Bedeckungsgra-
des und dem Muster der NAO im Bodenluftdruckfeld untersucht werden.

In den mittleren und hohen Breiten der Nordhemisphére ist die NAO (Nordatlantische
Oszillation) das dominierende Muster der winterlichen Klimavariabilitat [23]. Es besteht
aus entgegengesetzen Luftdruckschwankungen nahe Islands und der Azoren. Im Mittel
entsteht zwischen einer Region tiefen Luftdrucks bei Island (Islandtief) und einer Regi-
on hohen Luftdrucks bei den Azoren (Azorenhoch) eine atmospharische Weststromung,
die Zyklone und die damit verbundenen Frontensysteme nach Europa transportieren.
Die Druckdifferenz zwischen dem Islandtief und Azorenhoch fluktuiert auf Zeitskalen
von wenigen Tagen bis Jahrzehnten. Zeitweise kann sie sich umkehren oder aufgehoben
werden. Die Variabilitat der NAO hat einen bedeutenden Einfluss auf die regionalen Kli-
mavariabilitat in Europa, besonders im Winter, wenn die Luftdruckschwankungen grof3e
Amplituden erreichen. Die Atmosphare ist aufgrund hoher Temperaturgegenséatze von
Wasser und Atmosphére in diesem Zeitraum besonders dynamisch aktiv, so dass die
NAO besonders ausgepragt ist.

Durch die Variabilitat der Lage und Intensitat von Hochdruck- und Tiefdruckzonen im
Raum bestimmt die NAO die Zugbahnen der winterlichen Tiefdruckgebiete, die fur Eu-
ropa wetterbestimmend sind [20]. Uber die Lenkung der Zugbahnen hinaus beeinflusst
die dadurch auch den regionalen Witterungscharakter und somit unter anderem Bedec-
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kung, Temperatur, Windrichtung, Windgeschwindigkeit und Niederschlag. Im Winter
erklart die NAO mehr als ein Drittel der totalen Varianz des Bodenluftdrucks Giber dem
Nordatlantik und Europa [20].

Als MaR fur die Veranderung des Luftdruckfeldes im Nordatlantik wird der NAO-Index
herangezogen. Er ist die Zeitserie der NAO-Variabilitat, berechnet aus der Differenz der
normalisierten Luftdruckanomalie auf Island (Stykkisholmur) und der auf den Azoren
(Ponta Delgada), also zwischen Islandtief und Azorenhoch. Fir die Winter 1983/84 bis
2003704 ist der NAO-Index berechnet nach Hurrell in Abb. 9.1 dargestelit.

NAO-Index JFM

NAO-Index

15 I 1 I I 1 I I I I
1984 1986 1988 1990 1992 1994 1998 1998 2000 2002 2004
Jahr

Abbildung 9.1: Wintermittel (JFM) des NAO-Index 1983-2003 nach Hurrell

9.0.1 Positive NAO

Eine Phase positiver NAO liegt vor, wenn im Vergleich zum langjahrigen Mittel das Azo-
renhoch verstarkt und das Islandtief vertieft auftritt. Durch die verstarkten Druckgegen-
satze treten im Vergleich zum langjahrigen Mittel verstarkte zonale Westwinde in den
mittleren Breiten des Atlantik bis nach Europa auf [20]. Eine erhéhte Zyklonenaktivitat ist
die Folge und sorgt Uiber Europa bis nach Sibirien fur einen milden Winter und ergiebige
Niederschlage. Im Mittelmeerraum bis in den vorderen Orient dagegen bringt ein unge-
woéhnlicher Nordwind einen relativ trocken und kalten Winter. Durch das kréaftigere Is-
landtief weht Uber Westgronland und der kanadischen Arktis ein verstarkter Nordwind
und sorgt fur aul3erordentlich trockene und kalte Winter. Das in einer Phase positiver
NAO besonders ausgepragte subtropische Hochdruckgebiet transportiert mehr feuchte
Luftmassen vom Atlantik zur amerikanischen Ostkuste, so dass die Winter dort feuchter
und milder als im langjahrigen Mittel ausfallen.
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Die erhthte Zyklonenaktivitat sowie besonders feuchte oder trockene Gebiete kdnnte
sich auch im Bedeckungsgrad wiederspiegeln, so dass ein Zusammenhang zwischen
NAO-Index und Bedeckungsgrad erwartet wird.

Abbildung 9.2: Phase positiver NAO (nach M.Visbeck, www.ldeo.columbia.edu/NAO,
12/2005)

9.0.2 Negative NAO

Wahrend einer Phase negativer NAO ist der Druckgegensatz zwischen Islandtief und
Azorenhoch geringer als im langzeitlichen Mittel. Die Westwinde sind schwéacher und
die Zyklonenaktivitat hat abgenommen [20]. Uber Europa ist der Winter kalt und tro-
cken, da nun Nordstromungen die Witterung bestimmen. Das schwache Islandtief mit
seinen abgeschwéachten Winden fuhrt zu einem feuchten und milden Winter in der
Labradorsee-Region. Im Mittelmeerraum hingegen fuhren vom Atlantik kommende
Westwinde zu einem relativ milden und feuchten Winter. Das flache Hochdruckgebiet
bringt dem Osten der USA einen trockenen und kalten Winter, da dort kontinentale,
nordliche Winde wetterbestimmend sind.

Eine verminderte Zyklonenaktivitat Gber dem Atlantik sollte dort und in den auf3erge-
wohnlich trockenen Regionen zu geringen Bedeckungsgraden fuhren. Die Mittelmeer-
und Labradorsee-Region hingegen sollte in Jahren mit negativer NAO einen hdéheren Be-
deckungsgrad als normal aufweisen.
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Abbildung 9.3: Phase negativer NAO (nach M.Visbeck, www.ldeo.columbia.edu/NAO,
12/2005)

9.1 Wolken und NAO aus Beobachtungen

Zur Untersuchung des Zusammenhangs von Bedeckungsgrad und NAO-Index wurde
eine Korrelationsanalyse durchgefiuihrt. Dabei wurde in jedem Zeitschritt das Feld der be-
obachteten Bedeckung an jedem Gitterpunkt mit dem entsprechenden Wert der Zeitreihe
des NAO-Index korreliert. Da die NAO nur wahrend der Wintermonate den grof3ten Teil
der Varianz des Bodendruckfeldes auf der Nordhemisphére erklart, wird hier auch nur
dieser Zeitraum betrachtet.

Dargestellt sind fur alle Gitterpunkte die Korrelationen von der Anomalie des Bede-
ckungsgrads mit dem NAO-Index zum gleichen Zeitpunkt. Eine hohe Korrelation be-
deutet, dass sich die Zeitserie an einem Gitterpunkt des Feldes und die des NAO-Index
zu einem hohen Prozentsatz gleich verhalten. Bei einer positiven Korrelation &ndert sich
Uber den Zeitraum die Zeitserie der Bedeckungsanomalie mit dem gleichen Vorzeichen
wie der NAO-Index. Weisst der NAO-Index einen positiven Wert auf, so ist auch die An-
omalie des Bedeckungsgrades positiv. Umgekehrt ist die Anomalie bei einem negativen
Indexwert auch negativ. Bei einer negativen Korrelation verhalten sich Bedeckungsgrad
und NAO-Index gegenlaufig: Ein positiver Indexwert fallt zeitlich mit einem negativen
Anomaliewert zusammen. Je gleichférmiger sich Indexwert und Anomalie verhalten,
desto hoher ist die Korrelation.
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Abbildung 9.4: Korrelation des NAO-Index nach Hurrell mit der beobachteten Anomalie des
Bedeckungsgrades fiir die Monate Dezember bis Mérz

Fur die vier Wintermonate Dezember bis Marz (Abb. 9.4) ist die Korrelation im Januar am
groBten. Das Druckmuster Islandtief - Azorenhoch ist zu diesem Zeitpunkt am starksten
ausgepragt, die Atmosphare dynamisch sehr aktiv. In allen dargestellten Monaten ist die
Struktur der NAO zu erkennen:

Positive Korrelation:

— an der Ostkiiste Amerikas
— Uber dem Atlantik in den mittleren Breiten
— Uber Mittel- und Osteuropa

negative Korrelation:
— im Mittelmeerraum und vorderen Orient
— Uber dem subtropischen Atlantik

— Uber der Labradorsee
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Diese Gebiete stehen insofern miteinander in Zusammenhang, als dass sich die Ande-
rung der Witterung wéahrend einer ausgepragten NAO gleich verhalten. Regionen mit
negativer und positiver Korrelation verhalten sich bei einer Verdnderung des NAO-
Indexwertes gegensatzlich. Werden die Regionen positiver Korrelation feuchter und mil-
der, wie es bei einer Phase hoher Indexwerte der Fall ist, so wird in Regionen negativer
Korrelation die Witterung trockener und kuhler. Im Dezember, Januar und Februar ist
die Struktur der NAO mit ihren vier Polen negativer und positver Korrelation noch gut
zu erkennen, ab Marz 16st sie sich auf.

Durch die Korrelationsanalyse kann gezeigt werden, dass zwischen dem Druckmuster
der NAO, wiedergegeben durch den NAO-Index, und der Variabilitdt des Gesamtbe-
deckungsgrades ein Zusammenhang existiert. Neben den oben beschriebenen Zusam-
menhéngen zwischen Luftdruckschwankungen, Witterung und Bedeckungsgrad in der
Nordatlantikregion deuten sich weitere Telekonnektionen an. So l&asst sich zum Beispiel
ein Zusammenhang zwischen der positiven Korrelation im Atlantik der mittleren Breiten
und dem Golf von Bengalen untersuchen (ohne Abb.).

9.1.1 Wolken und NAO im Modell

Im zweiten Schritt wird die Korrelationsanalyse nun auf die Modelldaten angewendet.
Da das Modell frei l1auft, also ohne jegliche Einfllisse oder Abgleiche mit beobachteten
Daten, muss ein ”modell-eigener” NAO-Index erstellt werden. Dazu werden die An-
omalien der entsprechenden Zeitreihen des Luftdrucks fur Stykkisholmur (Island) und
Ponta Delgada (Azoren) auf dem Modellgitter herausgenommen und jeder Zeitschritt
normiert. AnschlieBend werden die normierten Zeitreihen der Luftdruckanomalie Uber
Island und den Azoren voneinander subtrahiert. Die Differenz stellt den NAO-Index fur
den entsprechenden Zeitschritt dar. Da sie ftr alle Zeitschritte berechnet wird, erhalt man
wieder eine Zeitreihe des NAO-Index.

Um einen Zusammenhang zwischen der Anomalie des Bedeckungsgradesund der NAO,
also der Anomalie des Luftdruckfeldes, aufzuzeigen, wird zunédchst das Anomaliefeld
der Wolkenbedeckung mit dem NAO-Index korreliert (Abb. 9.5). Betrachtet werden wie-
der nur die Wintermonate, da hier die NAO ein dominantes Muster ist.

Im Vergleich zur Korrelation mit den beobachteten Wolkenbedeckungen (Abb. 9.4) fallt
zunachst auf, dass die Korrelationskoeffizienten deutlich geringere Absolutwerte ha-
ben. Im betrachteten Beobachtungszeitraum war die NAO sehr stark ausgepragt [19]
(Abb. 9.1), so dass das Muster in den Beobachtungen sehr deutlich und ausgepragt zu
erkennen ist. Im Vergleich dazu sind die Korrelationen mit den Modelldaten geringer, da
dort die NAO in ihrer mittleren Starke wiedergegeben wird. So tritt das typische NAO-
Muster mit je zwei Polen positiver und negativer Korrelation im Bereich des Nordat-
lantiks nicht so ausgepragt auf, wie es mit den Satellitendaten gezeigt werden konnte.
Man findet zwar Pole positiver und negativer Korrelation, doch ist die rAumliche Aus-
dehnung sehr klein. Die zeitliche Entwicklung der Korrelationen im Winter ist &hnlich
der beobachteten: Ab Dezember nimmt der Zusammenhang zwischen Druckanomalie
(NAO-Index) und Bewdlkungsanomalie zu. Jedoch nimmt sie nicht, wie bei den beob-
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achteten Daten, ab Marz wieder deutlich ab.

In der Mittelmeerregion ist die negative Korrelation sehr dominant. Sie entspricht einem
Zusammenhang von anomal hoher Gesamtbedeckung und niedriger NAO-Phase oder
geringerer Gesamtbedeckung als im Mittel und einer hohen NAO-Phase. Dies erklart
den beobachteten trockenen, kalten Winter wahrend einer Phase geringer NAO bzw. ei-
nem feucht-milden Winter im umgekehrten Fall. In diesem Punkt gibt das Modell also
die Wechselwirkungen der Druckanomalie mit der Bewo6lkung wieder, die in das zu er-
wartende Bild passen. Weiter erwartet man eine positive Korrelation tber dem Atlantik
der mittleren und hohen Breiten. Das Modell gibt diese Korrelation jedoch nur im Januar
wieder. Den beobachteten Auswirkungen wie trockene, kalte Witterung wahrend einer
Phase niedriger NAO bzw. feucht-milde Winter bei hoher NAO entsprechend vermu-
tet man eine Region positiver Korrelation in den mittleren und hohen Breiten Gber dem
Atlantik bis hin nach Europa, wie sie auch in den beobachteten Daten gefunden wurden.

Dezember Januar

Abbildung 9.5: Korrelation des NAO-Index mit der Bedeckungsgradanomalie der Modelldaten
(50 Jahre)

Die vom Modell erzeugten Wolkenbedeckungen spiegeln diese Korrelation nur schwach
wieder. Auch scheint es so, als wenn diese Ruickkopplungen zwischen Druckmuster und
Bedeckungsgradmuster verzogert auftreten. Denn so ist im Januar eine Region positi-
ver Korrelation Gber dem Atlantik zu erkennen, eine weitere, schwache Korrelation tUber
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Skandinavien und Sibirien. Im Februar tritt die positive Korrelation Gber Skandinavien
und Sibirien verstarkt auf, die Uber dem Atlantik hingegen geschwécht. In den Beobach-
tungsdaten ist diese Korrelation Uber Skandinavien erst im Mérz ausgepragt bei gleich-
bleibender bzw. ausgedehnter, hoher Korrelation Uber dem Atlantik. Dennoch kann man
Uber Europa wie erwartet zwei Pole beobachten: negative Korrelation im Mittelmeer-
raum und positive Korrelation im Bereich des Atlantiks in den mittleren Breiten und
Nordeuropa bis Sibirien.

Dezember Januar
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Abbildung 9.6: Korrelation der 1. PC des Bodenluftdruckfeldes mit der
Bedeckungsgradanomalie der Modelldaten (50 Jahre)

Der zweite zu erwartende Pol negativer Korrelation tGber der Labradorsee ist raumlich
nur gering ausgepragt bzw. kaum vorhanden. Das Modell gibt in diesem Punkt die Aus-
wirkung der NAO auf das Bedeckungsgradfeld nur unzureichend wieder. Einen weiter-
en Pol positiver Korrelation ist an der Ostkiste Nordamerikas zu erwarten, der in den
Beobachtungsdaten gut gezeigt werden kann. In den Modelldaten jedoch findet sich kein
solcher Pol wieder. Es muss jedoch beachtet werden, dass aufgrund sehr stark ausgeprég-
ten NAO-Phasen in den Beobachtungsdaten die Erwartungen an das Modell hochgesetzt
werden.

Im Modell und in der Natur kénnen sich die Druckzentren Islandtief und Azorenhoch,
deren Bodenluftdruckwerte fur den NAO-Index von einander abgezogen worden sind,
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aufgrund der eigenen Dynamik verschieben. Diese Drift wird vom durch Subtraktion
von Druckwerten an fixen Ortskoordinaten berechneten NAO-Index nicht bertcksich-
tigt. Um die Drift der Druckzentren im Modell zu bertcksichtigen, wurde anstelle des
NAO-Index der ortliche Bedeckungsgrad im Bereich des Nordatlantiks mit der 1. PC des
Bodenluftdruckfeldes in derselben Region korreliert (Abb. 9.6). Das Muster der in der
zur 1. PC gehorigen EOF (45,9% erklarte Varianz) gibt die fir die NAO typische Druck-
verteilung wieder (ohne Abb.). Dabei stellen die Zentren der beiden Druckpole das Zen-
trum des entsprechenden Hoch- bzw. Tiefdruckgebietes dar. Die Korrelation zwischen
der Zeitreihe der EOF, der zugehérigen PC, und dem Feld des Bedeckungsgrades zeigt
die Muster negativer und positiver Korrelationskoeffizienten, wie sie in den Beobach-
tungsdaten gefunden werden konnten, doch nehmen die Korrelationskoeffizienten ge-
ringere Werte an.

9.2 \Variabilitat des Bedeckungsgrades

9.2.1 Satellitendaten

Um Auskunft tber die Variabilitat des Bedeckungsgrades Raum des Nordatlantiks zu
erhalten, wird eine EOF-Analyse durchgefihrt. Gebiete mit zusammenhangender raum-
zeitlicher Variabilitat ergeben ein Muster.

b I I
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Abbildung 9.7: 1. EOF der winterlichen Bedeckungsgrade (Beobachtung) im Bereich des
Nordatlantiks

Das Muster der NAO wird in der ersten EOF der Anomalie der beobachteten Gesamt-
bedeckung (Abb. 9.7) gut wieder gegeben. Deutlich zu erkennen sind die drei Pole Uber
der Labradorsee, dem Gebiet nérdlich von Island und der Norwegensee, und dem Mit-
telmeerraum. Der vierte Pol Uber der Ostkiste der USA ist in dieser geographischen
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Darstellung nicht zu sehen, da er aul3erhalb des Ausschnittes liegt.

Die erste EOF der Anomalie des Bedeckungsgrades in dem gewahlten Ausschnitt zwi-
schen 80°W und 40°E sowie 30°N und 80°N erklart 39,1% der Varianz der Anomalie
des Bedeckungsgrades im Raum des Nordatlantiks. Die Auswirkungen der NAO auf
die Bewolkung im Bereich des Nordatlantiks erklart folglich mehr als ein Drittel der
winterlichen Variabililitat des Bedeckungsgrades. Um zu zeigen, dass die 1. EOF der Be-
deckungsanomalie mit der Variabilitdt des NAO-Index in Verbindung gebracht werden
kann, wird die 1. PC der Anomalie des Bedeckungsgrades, die den zeitlichen Verlauf ein
Schwankung im Nordatlantik wiedergibt, mit dem NAO-Index nach Hurrell verglichen
(Abb. 9.8).

1. PC Bedeckungsgrad und NAO-Index
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Abbildung 9.8: 1. PC der Anomalie des Bedeckungsgrades und NAO-Index nach Hurrell im
JFM-Miittel 1984-2003

Beide Zeitserien weisen den gleichen Verlauf auf, wobei die Schwankungen nicht im-
mer die gleichen Amplituden erreichen. Beide Zeitserien erreichen eine Korrelation von
80,36%, so dass festgehalten werden kann, dass die 1. EOF des Bedeckungsgrades die
NAO wiederspiegelt. Dieser Zusammenhang wurde auch in der Arbeit von Bedacht
(2003) [4] anhand von Schiffsbeobachtungen gezeigt.

9.2.2 Modelldaten

Auch die Gesamtbedeckung im Modell wird mittels EOF-Analyse auf ihre raumzeitliche
Variabilitat untersucht (Abb. 9.9). Doch wird hier anstelle des NAO-Index die 1. PC des
SPL (Luftdruck auf Meeresniveau, engl.: sea level pressure, SLP) verwenden. Verschie-
ben sich die Zentren der Druckschaukel Uber Island und den Azoren, so gibt die 1. PC
weiterhin die Relation zwischen den beiden Zentren wieder, ein Index mit fixen Punkten
Uber Island und den Azoren hingegen wird durch diese Drift verfalscht.
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Abbildung 9.9: 1. EOF der winterlichen Bedeckungsgrade (Modell) im Bereich des
Nordatlantiks

1. PC Bedeckungsgrad und 1. PC SLP, JFM
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Abbildung 9.10: 1. PC der Anomalie des Bedeckungsgrades und 1. PC der Anomalie des
Bodendruckes, JFM-Mittel, 50 Jahre

Im Raum des Nordatlantiks deutet die 1. EOF der Bedeckungsanomalie ein ahnlich dem
zu erwartenden Muster der EOF an, jedoch ist es deutlich schwéacher ausgepragt als das
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in den beobachteten Daten. Das Muster der Variabilitat des Bedeckungsgrades erklart
nur noch 18,9% der Varianz, knapp die Halfte von dem, was das Muster der 1. EOF
der beobachteten Bedeckungsgradanomalien erklart. Dieser Unterschied kann mit der
Phase besonders ausgepragter NAO wéhrend des Beobachtungszeitraumes erklart wer-
den. Das Muster der NAO ist in den Beobachtungsdaten sehr stark ausgepragt, so dass
folglich die 1. EOF einen grofRen Anteil der Varianz erklart. Betrachtet man aber die Kor-
relation der Zeitserie des NAO-Index und der PC der 1. EOF (Abb. 9.10), so stimmen
beide Kurven im Verlauf gut Gber ein. Sie weisen eine Korrelation von 83,62% auf. Dieses
Bild entspricht der Erwartung der Korrelation zwischen NAO-Index und Anomliefeld
der Bedeckung (Abb. 9.8).

Die EOF-Analyse der Beobachtungsdaten zeigt das NAO-typische Muster. Mit 39,1%
liegt die GroRenordnung der erklérten Variabilitéat im Bereich der, die das zu der NAO
zugehorige Bodenluftdruckfeld erklart. Durch Korrelations- und EOF-Analyse konnt
folglich gezeigt werden, dass ein Zusammenhang zwischen der NAO und der Variabili-
tat des Bedeckungsgrades im nordatlantischen Raum existiert.

Auch in den Modell-Daten lasst sich der Einfluss der NAO auf die Variabilitat des Bede-
ckungsgrades zeigen. Der Einfluss auf die Variabilitat des Bedeckungsgrades im Modell
ist durch die NAO schwécher als beobachtet. Doch weist die NAO in den Beobachtungs-
daten aufgrund der starken Phase ein sehr dominantes Muster auf.



Kapitel 10

Wolken im Zusammenhang mit El
Nino

Die stéarkste naturliche Fluktuation des Klimas auf interanualen Zeitskalen ist das El
Nifio-Southern Oscillation (ENSO) Phdnomen. Auch auf dekadischen Zeitskalen sind
ENSO-&hnliche Fluktuationen dominant [3]. Das ENSO-Signal hat seinen Ursprung im
aquatorialen Pazifik, nimmt aber insbesondere Einfluss auf das Klima der Subtropen und
Tropen.

10.1 El Nifo - Southern Oscillation (ENSQO)

Mit dem EI Nifio - Southern Oscillation (ENSO) Phanomen héangt eine der auffalligsten
und kurzfristigen Klimaschwankung zusammen. Unter der Southern Oscallation (SO)
versteht man eine Veranderung der grofiraumigen Luftdruckverteilung in den tropisch-
subtropischen Regionen des pazifischen Raums [30]. Als Mal? fur die Variabilitat der
Luftdruckverteilung wird der sogenannte SO-Index definiert. Er gibt die Luftdruckdif-
ferenz zwischen der Tiefdruckzone Uber Nordaustralien, Bezugspunkt ist Darwin, und
dem Hochdruckgebiet tber Tahiti wieder. Im Normalfall ist der Luftdruck Uber Tahi-
ti groler als Uber Nordaustralien, der SO-Index ist dann positiv. In einem El Nifio-Jahr
sind die Luftdruckverhéltnisse umgekehrt, der Index ist negativ. Der SO-Index zeigt nicht
nur an, in welchem Zustand (Normalzustand, El Nifio, La Nifia) sicht die Luftdruckver-
teilung im pazifische Raum befindet sondern auch, wie stark ein EI Nifio oder La Nifia
Zustand ausgepragt ist [2].

Die oszillierenden Luftdruckschwankungen zwischen dem Ost- und Westpazifik werden
durch Verschiebung von Luftmassen ausgeldst. Die Luftdruckverteilung im Normalzu-
stand kann durch die Walkerzirkulation beschrieben werden (Abb. 10.3). Dabei handelt
es sich um eine untergeordnete, atmospharische Zirklulation in der Aquatorregion. Sie
hat einen zonalen Charakter und verbindet am Aquator unmittelbar die ozeanischen
Kaltwassergebiete mit den warmen Festlandregionen [30]. In der unteren Troposphére
steht der Uber der kalten Ozeanregion im Osten herrschende relativ hohe Luftdruck dem
geringeren Uber den im Westen angrenzenden Kistengebieten mit starken Konvektions-
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zellen gegentber. Vom Ozean zu den Kontinenten hin bildet sich in der unteren Tropo-
sphare ein dem Luftdruckunterschied entsprechender Druckgradient aus. Mit Wasser-
dampf angereicherte Luftmassen stromen entlang des Gradienten Richtung Kuste. An-
getrieben durch die dort herrschenden hohen Lufttemperaturen wird die vom Ozean
herangefiihrte maritime Luft in eine starke, niederschlagsreiche Konvektionsbewegung
Uberfuhrt.

M

Abbildung 10.1: Walkerzirkulation lber dem Pazifik, Quelle: www.enso.info, 01/2006

Es entsteht der fur diese Region typische Regenwaldcharakter. In der oberen Troposphé-
re bildet sich Giber den durch Konvektion entstandenen Tiefdruckgebieten am Boden ein
Hochdruckgebiet. Aufgrund der Absinkbewegung von Luftmassen Uber bodennahen
Hochdruckzonen entsteht Uber den trockenen Hochdruckregionen an der pazifischen
Ostkuste ein Hohentief. Von dem Hochdruckgebiet in der Hohe breitet sich die durch
die Konvektion nach oben transprortierte Luft in einem Ruckstrom zu Tiefdruckgebie-
ten in der Hohe aus und geht in die Absinkbewegung der Bodenhochdruckzonen Gber.
Solche, die Hohenstrémung anziehenden Hochdruckzonen in der unteren Troposphé-
re entstehen durch atmospharische Absinkbewegungen Uber Kaltwassergebieten wie im
Bereich des Humboldt- und Benguela-Stromes. Von den Hochdruckgebieten am Boden
aus stromt die Luft, die Passatwinde verstarkend, Richtung Westen zu den Tiefdruckge-
bieten, der Kreislauf der Walkerzirkulation wird geschlossen.

Die Luftstromung erfolgt im Bereich des dquatorialen Pazifiks um eine horizontale, meri-
dional gerichtete Achse mit zonal gerichteter 6stlicher Boden- und westlicher Hohenstro-
mung zwischen der Westklste Stidamerikas und dem malayischen Archipel [30]. Zwi-
schen dem Atlantik und Stiidamerika sowie zwischen dem Indischen Ozean und dem
Kongo-Gebiet existiert ebenfall ein solche Strémungszelle. Auf dem Atlantik hingegen
erfolgt die Stromung durch eine westliche Boden- und 6stliche Ho6henstromung zwi-
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schen dem Ostatlantik und dem Kongogebiet sowie auf dem Indik und Indomalaysia.
Die Absinkgebiete mit den entsprechenden Hochdruckgebieten in der unteren Tropo-
sphére liegen Uber den kalten Auftriebsgebieten des Humboldt- und Benguela-Stromes
sowie Uber dem westlichen Indischen Ozean. Die Konvektionsgebiete, verbunden mit
den Bodentiefdruckgebieten, liegen tber dem Inneren der Kontinente vor Stidamerika,
Afrika und dem indonesischen Archipel.

Infolge des Auftretens atmosphéarischer Anomalien kdnnen sich die Klimazonen leicht
nach Suden verschieben und dadurch die Zirkulation beeinflussen bzw. umstellen [30],
[2]. So kann eine Veranderung der Auftriebsgebiete vor der stidamerikanischen Kus-
te, zum Beispiel im Zusammenhang mit ENSO, mittels der Walker-Zirkulation tber
Telekonnektions-Prozesse die groRraumige Zirkulation beeinflussen und Witterungsan-
omalien fernab des Ursprungs auslésen.

In normalen Jahren wird das Klima der Westkliste SUdamerikas vom kalten Humboldt-
strom beeinflusst, der entlang der Kuste nach Norden strémt [30]. Erst im &quatorialen
Pazifik drehen seine Auslaufer vor der Kiste Perus und Equadors nach Westen ab. Be-
dingt durch das kalte Wasser des Humboldtstroms stellt sich Gber dem 6stlichen Pazifik
eine stabile Hochdruckzone ein. Eine weitere Hochdruckzelle entsteht tiber dem kalten
Wasser des Kalifonien-Stroms im Nordpazifik. Das kalte Wasser kihlt die Luftmassen
zusatzlich sehr stark ab.
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Abbildung 10.2: Ozeanische und atmosphdérische Zirkulation wéhrend eines “Normal -Jahres”,
Quelle: wwwi.enso.info, 01/2006

Die kalte Luft hat nicht nur eine hohe Dichte, sondern ist aufgrund des geringen Satti-
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gungsdampfdruckes auch sehr trocken. Aufgrund seiner hohen Dichte sinken die kal-
ten Luftmassen ab, wodurch sie weiter adiabatisch getrocknet werden. Es entsteht ein
Hochdruckgebiet mit einer sehr kalten und trockenen Luft, die das Wstenklima an der
Sudamerikanischen Kuste bedingt [30]. Den Gegenpol zu den Hochdruckzonen bildet
niedriger Luftdruck entlang des Aquators aufgrund der dort vorherrschenden starken
Konvektion. Es entsteht entsprechend des Luftdruckgradients eine Luftstromung von
den Subtropen in die Tropen - die Passatwinde. Durch die Corioliskraft werden sie in
ihrer Stromungsrichtung abgelenkt, so dass sich eine Nordost- bzw. Stdoststrémung
einstellt. Die Druckdifferenz zwischen dem westlichen und 6stlichen Pazifik, wie sie die
Walkerzirkulation beschreibt, verstarkt die Passatwinde. Auf der Westseite Stidamerikas
wehen die Passatwinde ablandig auf den Pazifik. Dabei treiben sie warmes Oberflachen-
wasser von der Kuste weg, so dass aus der Tiefe kaltes Wasser nachstromt. Man bezeich-
net diese Region als Auftriebsgebiet kalten Wassers. Die Thermokline als Grenzschicht
zwischen der gut durchmischten, warmen Deckschicht und dem kalten Tiefenwasser
liegt in diesem Gebiet in nur 50 m Tiefe. Im Westpazifik, wo aufgrund auflandiger Pas-
satwind warmes Oberflachenwasser aufgestaut wird, liegt die Thermokline auf rund
200 m Tiefe [30]. Der durch die am Aquator standig wehenden Winde herantranspor-
tierte Wasseruiberschuss spaltet sich in zwei warme Strome auf: den Ostaustralienstrom,
der vor der Ostkiiste Australiens nach Stiden flieRt und der Kuro-Shio, der nordwarts
Richtung China und Japan stromt. Es existiert im Normalfall folglich ein starkes Tempe-
raturgefélle von bis zu 30°C SST im Westpazifik auf ca. 20°C SST im Ostpazifik [30], [7].

Wihrend eines El Nifios erstreckt sich eine groRskalige SST-Erwarmung in Aquatorna-
he Uber etwas ein Viertel des Erdumfangs, wobei das typische Erwarmungsmuster
(Abb. 10.4, straffierte Flache) im &quatorialen Ostpazifik mit anomalien von tber 5°C
am starksten ausgepréagt ist [16]. Durch die Erwarmung des tropischen Ostpazifiks wird
das Temperaturgefille entlang des Aquators abgebaut und dem folgend schwacht sich
die Luftdruckdifferenz zwischen dem West- und Ostpazifik ab. Durch diese Veranderung
der Walkerzirkulation schwéchen sich wiederum die Passatwinde ab. Sonst rufen sie mit
einem von der Klste weg gerichteten Wassermassentransport (Ekman-Transport) den
Auftrieb kalten Meereswassers aus der Tiefe hervor, doch durch die schwachen Passat-
winde schwaécht sich auch der Auftrieb Tiefenwassers ab, so dass die Meeresoberflache
nicht mehr so stark durch kaltes Wasser herabgekthlt wird. Die Thermokline sinkt ab
[16]. Infolge der hoheren SST erwéarmen sich die dort liegenden Luftmassen Uber dem
warmen Ozean und das subtropische Hochdruckgebiet schwacht sich ab (Abb. 10.4).
Das Abschwachen des subtropisches Hochdruckgebietes spiegelt sich auch in dem Gra-
dientwind zwischen Subtropen und Tropen wieder: der Druckgradient nimmt ab und
demzufolge flauen die Passatwinde weiter ab. Die SST nimmt also nicht nur auf die Wal-
kerzirkulation Einfluss, sondern auch auf die Hadley-Zirkulation [30]. Durch die wei-
ter geschwachten Passatwinde nimmt der Kaltwasserauftrieb weiter ab, die SST steigt
und die Hochddruckzone wird weiter abgeschwacht. Es entwickelt sich ein kumulativer
Kreislauf, bis die Passatwinde ganz abgeflaut sind [16].
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Abbildung 10.3: Walkerzirkulation liber dem Pazifik wéhrend einer El Nifio-Phase, Quelle:
www.enso.info, 01/2006

Uber der Warmwasserzunge pragt sich aufgrund hoher Temperatur und daraus folgend
hoher Luftfeuchte eine starke, hochreichende Cumuluskonvektion mit starken Nieder-
schlagsereignissen aus [30]. Im Bereich des Indonesischen Inselachripels lassen abflau-
ende Passatwinde den Luftstrom feuchter Luftmassen vom Pazifik her versiegen und
das tropische Tiefdruckgebiet schwacht sich ab. Auch der Windstau warmen Oberfla-
chenwassers vor Indonesien schwaécht sich ab, so dass sich warmes Wasser entlang des
Aquators nach Osten ausbreiten kann [16]. Mit dem Ausbleiben der Passatwinde bilden
sich zwei Hochdruckzonen nérdlich und stidlich (Australien/Tasmansee) des Aquators
aus. Die Walkerzirkulation hat sich umgekehrt und der SO-Index weist ein negatives
Vorzeichen auf. Eine El Nifio-Phase kiindigt sich also durch den Zusammenbruch des
Passatwindsystems an: Die Ostwinde sind geschwécht.

Das Abflauen der Passatwinde nimmt auch noch auf eine andere Art und Weise Ein-
fluss auf den Ozean: Im Westpazifik entstehen Kelvin-Wellen, die mit verstarktem Auf-
trieb kalten Wassers in Verbindung stehen [16]. Diese Wellen wandern in ca. 2,5 Monaten
entlang des Aquators quer durch den Pazifik nach Osten und kiihlen dabei die Was-
sermassen ab. So kann das Ende einer El Nifio-Phase und das Umschwingen in eine La
Nifia-Phase erreicht werden, die sich durch eine besonders stark ausgepragte dquatoriale
Kaltwasser vor der Kuste Sidamerikas auszeichnet. Erreichen die Kelvinwellen die pazi-
fische Ostkdiste, so breitet sich das Signal als Kistenkelvinwelle nach Norden und Stiden
aus. Wahrend einer La Nifia-Phase ist der SO-Index sehr hoch. Die Walkerzirkulation ist
stark ausgepragt, es wehen kraftige Wind, in Stidamerika herrscht eine ungewdhnliche
Durre und in Stidostasien sind die Niederschlage ungewonhlich kraftig.

Durch eine wechselseitige Abangigkeit zwischen Meersstrémungen, Winden und Luft-
temperatur kann ein quasiperiodischer Zyklus von Normalzustand, El Nifio und La Nifia
entstehen, der im Mittel alle vier Jahre von Neuem beginnt [16].
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Abbildung 10.4: Ozeanische und atmosphdrische Zirkulation wéhrend eines El Nifio-Jahres,
Quelle: wwwi.enso.info, 01/2006

Auch in anderen Ozeanregionen sind Veranderungen in der SST anzutreffen. So findet
man zum Beispiel eine Erwarmung des tropischen Indiks und eine Abkihlung des Nord-
pazifiks. Letztere entsteht durch die veranderte atmosphérische Zirkulation in dieser Re-
gion in Folge der Erwarmung des tropischen Pazifiks [7].

10.2 EIl Nifo im Modell

Im Zusammenhang mit dem Wandern der Warmwasserzunge vom Westpazifik in den
Ostpazifik verlagert sich auch das Gebiet kraftiger tropischer Konvektion nach Westen.
Diese Propagation des Bewdlkungsmaximums und des darauf folgenden Bewdlkungs-
minimums ist in den Modelldaten deutlich zu erkennen (Abb. 10.5): Das sonst Uber dem
Indonesischen Inselarchipel liegende Bewo6lkungsmaximum, bedingt durch die starke
Konvektion tber einer hohen SST, verlagert sich wahrend eines El Nifio-Ereignisses nach
Osten. Dort, wo in normalen Jahren bei einem hohen Bedeckungsgrad starke Konvekti-
on vorherrscht, ist nun ein Minimum zu erkennen. In der Abbildung der Bedeckungs-
gradanomalie ist diese Verlagerung von Bedeckungsgradminima und -maxima beson-
ders deutlich hervorgehoben. Die kleinskaligere Variabilitat stellt den Jahresgang dar.
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Abbildung 10.5: Zeitliche Variablitét des Bedeckungsgrades und seiner Anomalie im Pazifik
entlang des Aquators (Modell, monatsmittel)

Vergleicht man die Dauer der Minimum- und Maximumereignisse im Bedeckungsgrad
wahrend einer El Nifio-Phase im Modell mit den Beobachtungsdaten, so fallt auf, dass
die Auswirkungen eines El Nifio-Ereignisses auf den Bedeckungsgrad im Modell fast
doppelt so lange anhélt wie in den Beobachtungsdaten (ohne Abb.).

10.3 EIl Nifno-Index

Neben dem SO-Index, der die Luftdruckdifferenz zwischen Tahiti und Darwin darstellt,
wurde ein Temperatur-Index, der Nifio-Index, eingefuhrt. Es ist das Temperaturmittel
an der Meeresoberflache Uber eine festgelegte geographische Region und représentiert
somit die regionalen SST-Anomalien auf dem Pazifik. Der Nifio-Index besitzt aufgrund
seinem direkten Bezug zur SST eine hohere Aussagekraft als der Luftdruck-Index, so
dass im weiteren der Nifio-Index als Index fur ein El Nifio-Ereignis herangezogen wird.
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Abbildung 10.6: Regionen des Nifio SST-Index, Quelle: www.cpc.noaa.gov

Der Nifio-Index als monatliche Klimatologie eines Gebietsmittels wird flir Regionen de-
finiert. Je nach dem, wie stark ein El Nifio ausgepragt ist, erreicht die aquatoriale Warm-
wasserzunge eine entsprechende Nifio-Region [7]. Wird die Nifio-1-Region in den Kus-
tengewassern vor Peru erreicht, so steigen die Meerestemperaturen dort nur dann an,
wenn sich der gesamte aquatoriale Pazifik erwarmt.

Nino 3.4-Index 1983-2001

Index—Wert

-3 I I 1 1 | |
1084 1088 1088 1000 1002 1004 1008 1008 2000 2002
Jahr

Abbildung 10.7: Zeitserie des Nifio 3.4 Index

In der sonst ariden Kiiste von Peru und Equador ist mit starken Niederschlagsereignis-
sen zu rechnen, in den peruanischen Anden und dem Altiplano von Bolivien hingegen
herrscht Durre. Dehnt sich die Warmwasserzunge nur bis in die Nifio-3-Region aus, so
sind mit einer Verzégerung von 3 Monaten erhthte Niederschlage in Mittelchile und der
Kiste Kaliforniens zu rechnen. Der grofite Teil Westmexikos und die pazifische Seite Mit-
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telamerikas leidet unter einem Niederschlagsdefizit. Bleibt das warme Wasser stationar
in der Nifio-4-Region, so ist in den vom El Nifio direkt betroffenen Region am Pazifik mit
leichten Veranderungen der Niederschlagsrate zu rechnen.

Im Rahmen dieser Arbeit wird der Index des monatlichen klimatologischen Mittels Uber
Teile der Nifio-3- und 4-Region verwendet (Abb. 10.6). Die Region erstreckt sich von
170°W bis 120°W und von 5°S bis 5 °N. Ein hoher, positiver Index-Wert steht mit einer
Warmwasseranomalie in der entsprechenden Nifio-Region in Verbindung und ist mit
einem EI Nifio-Ereignis gleichzusetzen. Im Falle negativer Index-Wert befindet sich die
Region in einer La Nifia Phase. Im Verlauf der letzten 20 Jahre hat sich der Nifio-3.4-Index
wie in Abb. 10.7 wiedergeben entwickelt. Die grol3en El Nifio-Jahre 1987/88, 1992/1993
und 1997/1998 sind deutlich an den hohen Index-Werten und dem anschlielRendem Ab-
fall des Wertes in die entsprechende La Nifia-Phase zu erkennen.

10.4 Kaorrelationsanalyse

Um eine Aussage daruber zu treffen, ob die Variabilitat in der Gesamtbedeckung im
subtropischen und tropischen Raum des Pazifiks mit dem El Nifio Phanomen im Zusam-
menhang steht, werden die lokalen Bedeckungszeitreihen mit der Zeitserie des Nifio-3.4-
Index korreliert. Fir den Raum des tropischen und subtropischen Pazifiks erwartet man
eine positive Korrelation im Bereich der Nifio-3.4-Region, die sich zur Jahresmitte hin
auspragt und bis in den Dezember hinein weiter verstarkt und nach Osten bis zur Kuste
Perus und Equadors ausdehnt. Diese Region positiver Korrelation steht im Zusammen-
hang mit der Warmwasserzunge, die sich auch im Nifo-3.4-Index wiederspiegelt, und
dem starken Konvektionsgebiet, dass sich mit der Warmwasserzunge in der zeiten Jah-
reshélfte nach Osten wandert und ausdehnt. Der Warmwasserzunge folgend kihlt kaltes
Wasser der ostwarts wandernden Kelvin-Welle den &quatorialen Pazifik wieder ab, so
dass ab Januar die SST der Nifo-3.4-Region absinkt, der Index negative Werte annimmt
und in eine La Nifia Phase umschwingt (vergl. Abb. 10.7). Uber dem westpazifischen
Raum wird eine Region negativer Korrelation erwartet. Im Laufe der weiteren Mona-
te schwacht sich der Zusammenhang zwischen der Variabilitat der Bedeckung und des
Nifo-3.4-Index weiter ab. In den Korrelationsfeldern zwischen Nifio 3.4-Index und dem
Bedeckungsgrad wird also ein zeitlilcher Verlauf von Mustern positiver und negativer
Gebiete erwartet.

10.4.1 Satellitendaten

Betrachtet man die Korrelationen zwischen dem Nifio-3.4-Index und der beobachteten
Gesamtbedeckung fur die mittleren Monate September bis April im Zeitraum 1983 bis
2004 (Abb. 10.8), so fallt auf, dass sich die Korrelationsmuster zeitlich und raumlich ver-
andern.
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Korrelation Nino3.4—Index mit Bedeckung Sept. Korrelation Nino3.4—Index mit Bedeckung Okt.
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1983-2004
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Ab Juli/August ergibt sich im Zusammenhang mit der Auspragung einer Warmwasser-
anomalie im Westpazifik eine Region positiver Korrelation, die zunachst die Nifio-3.4-
Region umfasst. Im weiteren Jahresverlauf weitet sich die Region positiver Korrelation
nach Osten aus, denn auch die Warmwasseranomalie dehnt sich nach Osten aus. Im An-
fangsstadium, wo sich die Warmwasseranomalie im Westpazifik ausbildet, ist die Kor-
relation zwischen Bedeckungsgrad und Index im Bereich der pazifischen Ostkuste ne-
gativ, in Ubereinstimmung mit der dort noch vorherrschenden Hochdrucklage. Im De-
zember erreicht die Warmwasserzunge die Kuste Perus und Equadors, die sich schon
zuvor durch abschwachende Passatwinde und zunehmende konvektive Bewdlkung an-
gekundigt hat. Starke Cumuluskonvektion mit hohen Niederschlagsraten sind die Folge.
Der Zusammenhang zwischen der erhéhten SST und Cumulusbewdlkung zeichnet sich
durch eine hohe positve Korrelation ab.

Ab Januar schwacht sich die Korrelation zwischen dem Bedeckungsgrad und dem Nifio-
3.4-Index deutlich ab. Die El Nifio-Phase klingt ab und der Nifio-3.4-Indexwert nimmt
ab. Die Variabilitat des Bedeckungsgrades kann nun nicht mehr eindeutig mit dem El
Nifio-Phdnomen in Zusammenhang gebracht werden.

10.4.2 Modelldaten

Nachdem im vorangegangenen Abschnitt der Zusammenhang zwischen der Variabilitat
des Bedeckungsgrades und der Variabilitat der SST im aquatorialen Pazifik, wiederge-
geben durch den Nifio-3.4-Index, anhand von Bebachtungsdaten untersucht worden ist,
soll nun im folgenden untersucht werden, inwieweit dieser Zusammenhang vom Modell
wiedergegeben wird.

Eine beschrankte Parametrisierung der phyiskalischen Prozesse auf der Subgitterskala
fuhren moglicherweise zu einer leichteren Zuordnung der Wechselwirkungen zwischen
den einzelnen atmosphérischen Komponenten in ein Schema, als es in den Beobach-
tungsdaten der Fall ist. So sind die fur El Nifio typischen Strukturen im Korrelationsfeld
zwischen den beiden GroRen Bedeckungsgrad und Nifio-3.4-Index im Modell deutlicher
ausgepragt (Abb. 10.9). Im Westpazifik fallt auf, dass die Region positiver Korrelation
weiter nach Westen bis in das indonesische Archipel hinein ausgedehnt ist. Auch die an-
fanglich negative Korrelation vor der sidamerikanischen Kuste im Zusammenhang mit
der dortigen Hochdrucklage ist weiter nach Westen ausgedehnt als die Beobachtungen
zeigen. Die El Nifio Phase beginnt sich gerade einzustellen und die Warmwasserzunge
ist noch im Westpazifik. So kdnnen im Westpazifik, wo sich die Wassertemperatur schon
verandert hat und das Bewdlkungsbild verandert, bereits Korrelationen mit dem Nifio-
3.4.Index festgestellt werden. Im Ostpazifik findet man eine negative Korrelation vor, die
in erster Linie nicht auf die Erwarmung des Westpazifiks zurtickzufihren ist.

Das Heranreichen der Region positiver Korrelation an die sidamerikanischen Kuste fin-
det man in den Modelldaten nicht wieder. Dies kann mdéglicherweise damit zusammen-
hangen, das die Gesamtbedeckung im Modell dort zu dieser Jahreszeit nicht so stark
variiert.
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Korrelation Nino3.4—Index mit Bedeckung Sept.

Korrelation Nino3.4—Index mit Bedeckung Okt.
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Abbildung 10.9: Korrelation des Nifio-3.4-Index mit der Gesamtbedeckung im Modell, 50 Jahre
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So geht sie zwar von einer stratiformen Bewoélkung wie sie fur nicht EI Nifio-Jahre typisch
ist in eine konvektive Uber, doch dndert sich der Gesamtbedeckungsgrad kaum.

10.5 Variabilitat des Bedeckungsgrades

Die oben durchgefuihrte Korrelationsanalyse gibt Auskunft Gber mégliche Zusammen-
hange der Bedeckungsgradvariabilitat, die hier mit Blick auf die durch das El Nifio-
Phanomen verursachten Temperaturvariabilitaten untersucht worden ist. Mit einer EOF-
Analyse kdnnen weitere Aussagen uber die raum-zeitliche Variabilitat in einem Daten-
feld gemacht werden. Gebiete mit zusammenhéangender Variabilitéat stellen ein Muster
dar.

10.5.1 Satellitendaten

Die 1. EOF der Anomalien der beobachteten Bedeckungsgrade (Abb. 10.10) erklart 43,8%
der Variabilitat des Bedeckungsgrades im Bereich des tropischen und subtropischen Pa-
zifiks zwischen 35°N und 35°S. Im tropischen West- und Zentralpazifik fallt das fur El
Nifio typische Muster auf: Uber dem stidostasiatischen Raum ein positiver Pol, tber dem
westlichen und zentralen Pazifik mit Auslaufern in den Ostpazifik der negative Gegen-
pol. Dieser Dipol lasst sich leicht mit den Zusammenhangen zwischen der Variabilitat
des Bedeckungsgrades und dem El Nifio-Phanomen (siehe Abschnitt 10.3) in Verbindung
bringen. So bilden die beiden Pole quasi eine oszilliernde Wippe: Im Falle einer negativen
Bedeckungsgradanomalie, zum Beispiel hervorgerufen durch eine Kaltwasseranomalie
im suidostasiatischen Inselarchipel wahrend eines El Nifio-Ereignisses, &ndert sich tber
dem westlichen und zentralen Pazifik, also im Gebiet des negativen Gegenpols, ebenfalls
die Bedeckung und zwar mit umgekehrtem Vorzeichen. Dort wird eine Zunahme der
Bedeckung beobachtet, die im Zusammenhang mit der sich nach Osten ausdehnenden
Warmwasseranomalie wahrend eines El Nifio-Ereignisses steht. Bei einem La Nifa Er-
eigniss verhalt sich der Bedeckungsgrad umgekehrt. Uber beiden Polen im Muster der
1. EOF der Bedeckungsgradanomalie variiert folglich der Bedeckungsgrad gegenlaufig.
Diese Verhalten lasst sich anhand des oszillierenden Charakters des El Nifio/La Nifa
Phanomens sehr gut erklaren. Im Raum des tropischen und subtropischen Pazifiks treten
Anomalien im Feld des Bedeckungsgrades auf, die einem zusammenhangendem Mus-
ter zugeordnet werden kénnen. Das dominanteste Muster entspricht hierbei dem Muster
der El Nifio Oszillation. Mit einer erklarenden Variabilitat von 43,8% erklart es fast die
Halft der Variabilitat des Bedeckungsgrades in dieser Region.

Der Vergleich der Zeitreihe der 1. EOF, also die 1. PC mit der Zeitreihe des Nifio-3.4-
Index ergibt eine Korrelation von 89,77%. Die Variabilitat, wiedergegeben durch die
raum-zeitliche Analyse der EOF, stimmt sehr gut mit der Variabilitat durch die EI Nifio-
Oszillation Uberein, so dass das El Nifio im subtropischen und tropischen Pazifik knapp
zur Halfte die Variabiliat des Gesamtbedeckungsgrades erkart.
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1. EOF des Bedeckungsgrades im Winter (DJF), 43.8%
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Abbildung 10.10: 1. EOF der Bedeckungsgradanomalie (Beobachtung) liber dem tropischen und
subtropischen Pazifik im Wintermittel (DJF)

10.5.2 Modelldaten

Auch in den Modelldaten gibt die 1. EOF des Anomaliefeldes des Bedeckungsgrades in
den Wintermonaten Dezember bis Februar die Variabilitiat im Zusammenhang mit der
El Nifio-Oszillation wieder (Abb. 10.11). Doch erklart das Muster nur 28,1% der Varia-
bilitat der Bedeckung in dieser Region, gut 411 weniger als das Muster der beobachteten
Anomalien. In den Modelldaten hat der negative Pol Gber dem westlichen bis zentralen
Pazifik eine geringere raumliche Ausdehnung, denn der Auslaufer bis zur ostpazifischen
Kiiste entlang der Aquatorregion fehlt.

1. EOF des Bedeckungsgrades im Winter (DJF), 28.1%
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Abbildung 10.11: 1. EOF der Bedeckungsgradanomalie im Modell, 50 Jahre, DJF
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1.PC Bedeckungsgrad und Nino 3.4-Index, DJF-Mittel
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Abbildung 10.12: Zeitreihe der 1. PC der Bedeckungsgradanomalie (Beobachtung), im Vergleich
mit der Zeitreihe des Nifio-3.4-Index, DJF
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Abbildung 10.13: Zeitreihe der 1. PC der Bedeckungsgradanomalie (Modell) im Vergleich mit
der Zeitreihe des Nifio-3.4-Index, DJF
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Im Ostpazifik findet man eine weitere positive Region, die jedoch nicht mit dem Dipol-
muster in Verbindung gebracht werden kann. Da in dieser Region auch wéhrend eines
normalen Jahres der Bedeckungsgrad in diesen Monaten hoch ist, kann diese Korrelati-
on nicht eindeutig dem EL Nifio-Phdnomen zugeordnet werden. Im Unterschied zu den
Beobachtungsdaten ist der Bedeckungsgrad dort im Modell hoéher.

Ein Vergleich der Zeitreihen des Nifio 3.4-Index, also der Zeitreihe des Auftretens von El
Nifio-Ereignissen mit der Zeitserie der in der 1. EOF wiedergegebenen Variabilitat, der 1.
PC, zeigt, dass beide Zeitreihen mit 81,32% sehr hoch korreliert sind. Der gréte Anteil
der Variabilitéat der Wolkenbedeckung (28,1%) im subtropischen und tropischen Pazifik
kann also folglich durch ENSO-Ereignisse erklart werden.

Das El Nifio-Phdnomen nimmt somit groBen Einfluss auf die Variabilitdt des Bede-
ckungsgrades im Bereich des subtropischen und tropischen Pazifiks.

10.6 Variabilitat der Bewdlkung untersucht anhand der Variabi-
litdt konvektiver Niederschlagsmengen

Zwischen konvektiver Bedeckung und Niederschlag besteht ein einseitiger Zusammen-
hang. Ist die Atmosphére labil geschichtet, wie es zum Beispiel in den Uber den tropi-
schen Warmwassergebieten der Fall ist, so bilden sich viele grolie Cumulonimben, die
reichlich Niederschlag bringen [28]. FUr die weiter Diskussion soll nun zunéachst ange-
nommen werden, dass eine hohe Korrelation zwischen dem Bedeckungsgrad, in den ent-
sprechenden Regionen vornehmlich konvektive Bewdlkung, und der Niederschlagsmen-
ge konvektivem Ursprungs besteht (ohne Abb.). Aus diesem Zusammenhang heraus soll
nun im Folgenden die Variabilitat der Niederschlagsmenge aus konvektiver Bewoélkung
im subtropischen und tropischen Pazifik anhand der Modelldaten und Beobachtungsda-
ten aus Messungen und Reanalyse [68] untersucht werden.

Im Bereich des tropischen Pazifiks kann ein Grolf3teil der nattrlichen Variabilitat des Be-
deckungsgrades durch ENSO beschrieben werden (vergl. Kapitel 10.4). Bezeichnend fur
das El Nifio Phdnomen ist aber auch die Niederschlagsverteilung im Raum des tropi-
schen Pazifiks. So ist der Westpazifik in normalen Jahren durch hohe Wassertempera-
turen und hohe Niederschlagsmengen charakterisiert, der Ostpazifik hingegen ist kihl
und trocken [30]. Wahrend eines El Nifio-Ereignisse wandert eine Warmwasserzunge
von Westen nach Osten tber den Pazifik und mit ihr ein Gebiet konvektiver Bew6lkung
und hohen Niederschlagsraten. An der Westkuste des Pazifiks nimmt die SST ab, die At-
mosphare stabilisiert sich, so dass Konvektion gedampft bzw. unterbunden wir und die
Niederschlagsmengen abnehmen. Im Ostteil des Pazifiks hingegen wird mit zunehmen-
der SST die Atmosphare labilisiert, was zu niederschlagsbringender Konvektion fuhrt.
Wahrend eines La Nifa-Ereignisses verstarkt sich die Konvektion und damit auch die
Niederschlagsmenge Uber dem Indonesischen Inselarchipel und im Ostpazifik herrscht
Durre. Das El Nifio-Phdnomen spiegelt sich also auch in der Niederschlagsmenge wieder.
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Abbildung 10.14: 1. EOF der Anomalie des konvektiven Niederschlags (Beobachtung) tiber dem
tropischen und subtropischen Pazifik im Wintermittel (DJF)

Die 1. EOF des Feldes des konvektiven Niederschlags erklart die starkste Variabilitat im
Bereich des subtropischen und tropischen Pazifiks. Das wiedergegebene Muster stimmt
mit dem fur ENSO typischen Dipolmuster Uberein. Ein Pol liegt Uber Indonesien, der
andere mit umgekehrtem Vorzeichen Uber der Warmwasserzunge. In der EOF-Analyse
der Beobachtungsdaten erstreckt sich der Pol tber der Warmwasserzunge bis zur std-
amerikanischen Kuste. Dieses Muster zeigt sich auch in der EOF des beobachteten Be-
deckungsgrades in dieser Region (Abb. 10.10), denn erhdhter konvektiver Niederschlag
geht mit einem erhéhten Bedeckungsgrad konvektiver Bewo6lkung einher.

Wie auch im Fall der EOF-Analyse der Bedeckungsgradanomalie ist das ENSO-typische
Muster im Feld der Niederschlagsanomalie in den Beobachtungsdaten ausgepragter als
in den Modelldaten. Durch das ENSO-Phéanomen kann 42,8% der Variabilitdt im Raum
des Pazifiks erklart werden. Etwa der gleiche Anteil (43,8%) kann durch ENSO die Vari-
abilitat der Bedeckung erkléaren. Wie erwartet hangt die Variabilitat der Bedeckung eng
mit der der konvektiven Niederschlagsmenge zusammen. Im Modell kénnen 34,4% der
Variabilitat der konvektiven Niederschlagsmenge durch El Nifio erklart werden. Der An-
teil der erklarten Variabilitat des Bedeckungsgrades liegt mit 28,1% unter dem durch die
Niederschlagsverteilung erklarte Varianz.

Deutlicher als in den Beobachtungsdaten zeigt sich in den Modelldaten, dass die erklarte
Varianz des Niederschlagsfeldes groer als die des Bedeckungsgradfeldes ist. Die Vari-
abilitat der Niederschlagsmenge lasst sich also zu einem gréReren Anteil durch ENSO
erklaren als die Schwankungen im Bedeckungsgrad. Ein Zunehmen der konvektiven
Niederschlagsmenge steht direkt mit einer Zunahme konvektiver Bewélkung und damit
einer Labilisierung der Atmosphéare im Zusammenhang. Doch muss bei einer Zunah-
me der konvektiven Bewo6lkung, entgegen der oben gemachten Annahme, nicht auch
zwangslaufig der Gesamtbedeckungsgrad zunehmen. So ist es mdglich, dass bei einer



102

WOLKEN IM ZUSAMMENHANG MIT EL NINO

zuvor stabilen Atmosphére stratifome Wolken den

1. EOF des Niederschlags im Winter (DJF), 34.4%
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Abbildung 10.15: 1. EOF der Anomalie des konvektiven Niederschlags (Modell) (iber dem
tropischen und subtropischen Pazifik im Wintermittel (DJF)

Himmel bedeckten, deren Bedeckungsgrad mit zunehmender Labilisierung abnimmt.
Gleichzeitig nimmt der Anteil konvektiver Bewdlkung zu, so dass sich der Gesamtbe-
deckungsgrad kaum verandert. In diesem Fall ist die Variablitat des Gesamtbedeckungs-
grades gering, doch durch die Zunahme von Niederschlagsereignissen konvektiven Ur-
sprungs ist die Veranderung deutlich zu erkennen.

10.6.1 Zusammenhang der Variabilitat des konvektiven Niederschlages und
dem Nifio-3.4-Index

Da sich der Bedeckungsgrad nicht zwangslaufig andert, wenn sich die Art der Bewdl-
kung andert, wie es vor der Kuste Stidamerikas wahrend eines El Nifio Ereignisses der
Fall ist, entspricht die Korrelation zwischen Nifio-3.4-Index und dem Bedeckungsgrad
nicht in allen Regionen dem ftir ENSO typischen Muster. Doch wie die EOF-Analyse des
konvektiven Niederschlagsfeldes zeigt, kann durch die Betrachtung von Niederschlags-
mengen konvektiver Bewolkung mit der oben gemachten Annahme ein Zusammenhang
zwischen der durch El Nifio verursachten Variabilitat und dem Bedeckungsgrad herge-
stellt werden. Es wird also auch bei einer Korrelationsanalyse des Nifio-3.4-Index mit den
konvektiven Niederschlagsmengen ein fur ENSO charakteristisches Muster erwartet.

In den Korrelationsanalysen der beobachteten und modellierten konvektiven Nieder-
schlagsmengen und dem Nifio-3.4-Index (Abb. 10.17 und Abb. 10.16) ist neben dem Dipol
auch die zeitliche Entwicklung einer ElI Nifio-Phase gut zu erkennen. So dehnt sich die
Region hoher positiver Korrelation in der zweiten Jahreshalfte nach Osten aus und er-
reicht im Winter die sidamerikanische Kuste. Dies ist der Zeitpunkt, an dem die fur El
Nifo typischen Starkniederschlage einsetzen.
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Korrelation Nino3.4—Index mit Niederschlag Sept. Korrelation Nino3.4—Index mit Niederschlag Okt.
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Abbildung 10.16: Korrelation der Anomalie des konvektiven Niederschlages mit dem
Nifio-3.4-Index, Modell 50 Jahre
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Abbildung 10.17: Korrelation der Anomalie des konvektiven Niederschlages mit dem

Nifio-3.4-Index (Beobachtung), 1979-2001
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AnschlieBend nehmen die Korrelationen ab, das El Nifio-Ereigniss wird von einem La
Nifa-Ereignis abgelost.

Der Zusammenhang zwischen der Nifio-3.4-Zeitserie und konvektiven Niederschlags-
mengen zeigt sowohl in den Beobachtungsdaten als auch in den Modelldaten das zu
erwartende Muster. So kann gezeigt werden, dass El Nifio sowohl auf die Variabilitat
der Bedeckung als auch auf die des konvektiven Niederschlages im pazifischen Raum
Einfluss nimmt.

10.7 Fazit

Die im Rahmen dieser Arbeit vorgenommenen Untersuchungen beziehen sich stets auf
den Einfluss des El Nifio-Phanomens auf den Bedeckungsgrad bzw. den konvektiven
Niederschlag. Es konnte gezeigt werden, das El Nifio die Variabilitat des Bedeckungs-
grades bzw. des konvektiven Niederschlages zu rund 30% im Modell bzw. rund 40% in
den Beobachtungen erklart.

Inwiefern nun aber der Bedeckungsgrad Einfluss auf die Wiederkehr und Intensitét ei-
nes El Nifio-Ereignisses nimmt, wurde in dieser Arbeit nicht untersucht. El Nifio geht,
wie zu Beginn des Kapitels beschrieben, mit einer Verschiebung der Walker-Zirkulation
einher. In diesem Zusammenhang kann sich das El Nifio-Signal sowohl in meridionale
Richtung entlang des Aquators ausbreiten, als auch in zonale Richtung tiber die Hadley-
Zirkulation. Inwiefern der Bedeckungungsrad in tropischen und subtropischen Regio-
nen fernab vom aquatorialen Pazifik im Zusammenhang mit El Nifio variiert, wurde im
Rahmen dieser Diplomarbeit nicht analysiert. Auch der Frage, ob eine Bedeckungsgrada-
nomalie fernab der ENSO-Region Uber die Hadley-Zirkulation und/oder Walkerzirklua-
tion ENSO beeinflusst, konnte in dieser Arbeit nicht nachgegangen werden und bietet
Raum fur weitere Untersuchungen.
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Kapitel 11

Schlussbetrachtung und Ausblick

Der Bedeckungsgrad weist auf einer saisonalen Variabilitat auch interannuale und in-
terdekadische Schwankungen. In dieser Arbeit konnte sowohl der Jahresgang des Bede-
ckungsgrades beschrieben werden, als auch die Zusammenhange zwischen der Variabi-
litdt der Bedeckung und der Oberflachentemperatur sowie dem Bodenluftdruck.

Im Vergleich der Modelldaten mit Satellitenbeobachtungsdaten wurde deutlich, dass
die klimatologische Verteilung der beobachteten Gesamtbedeckung durch das Modell
wiedergegeben wird. Jedoch weicht der Bedeckungsgrad und seine saisonale Variabi-
litat zum Teil deutlich von den Beobachtungsdaten ab. Die globale Abweichung des
Bedeckungsgrades im Modell von Beobachtungen liegt bei 2,46% (Ozean: 5,36%, Land:
2,33%), die Standardabweichung ist im Modell global 1,19% (Ozean: 0,6%, Land: 1,31%)
groBer. Die Gesamtbedeckung in den Tropen, Subtropen und Teilen der mittleren Breiten
wird vom Modell unterschéatzt, in den subpolaren und polaren Breiten wird diese vom
Modell Uberschatzt. Die saisonale Variabilitat des Bedeckungsgrades wird vom Modell
verstarkt wiedergegeben. Diese Unterschiede wurden auch in anderen Vergleichsstudien
zwischen modellierter Bedeckung in GCMs und Satellitendaten gefunden.

Auch die SST weicht im Modell um bis zu 6 K von Satellitenbeobchtungen ab. Ein Ver-
gleich der Korrelation zwischen Bedeckungsgrad und SST fur Modell- und Beobach-
tungsdaten zeigt jedoch, dass die wesentlichen Korrelationsmuster vom Modell wie-
dergegeben werden. Hinzu kommt, dass das Modell aufgrund der groberen Auflésung
kleinskalige Wechselwirkungen nicht oder nur in abgeschwaéachter Form wiedergibt.
Korrelationen zwischen dem Bedeckungsgrad und dem Bodenluftdruck lassen sich nur
teilweise mit der klimatologischen Verteilung des globalen Bodenluftdrucks in Verbin-
dung bringen und die Korrelationsmuster durch vorherrschende Drucksystem (Hoch-
druckgebiete, Tiefdruckgebiete) erklaren.

Anhand der Betrachtung des modellierten Bedeckungsgrades auf unterschiedlichen
Druckflachen konnte gezeigt werden, dass die Bewdlkung in verschieden Hohen un-
terschiedliche Anteile zur Gesamtbedeckung beitragen. Tiefe Wolken sind insbesondere
Uber den Landmassen in den mittleren Breiten mit der Oberflachentemperatur hoch kor-
reliert. Uber den tropischen und subtropischen Ozeanregionen sind es insbesondere die
hohen Wolken. Mit dem Bodenluftdruck sind die tiefen und mittelhohen Wolken beson-

107



108

SCHLUSSBETRACHTUNG UND AUSBLICK

ders in den mittleren Breiten hoch korreliert. Die hohen Wolken korrelieren in den Tropen
und mittleren Breiten stark mit dem Bodenluftdruck. Auch die Trége und Riicken der
Rossby-Wellen sind in den Korrelationen des 200 hPa-Niveau zu erkennen. Die Wolken-
bedeckungsgrade der einzelnen Hohenniveaus leisten somit abhéngig von ihrer Hohe
unterschiedliche Beitrage zur Variabilitat des Gesamtbedeckungsgrades.

Im Zusammenhang mit interannualer Variabilitdt wurden dominate Muster der regio-
nalen Klimavariabilitdt (ENSO, NAO) auf ihre Effekte auf die Gesamtbedeckung un-
tersucht. In Ubereinstimmung mit zuvor gezeigten Wechselwirkungen zwischen der
Oberflachentemperatur sowie dem Bodenluftdruck konnte gezeigt werden, dass diese
Muster der grof3skaligen Klimavariabilitat auch im Bedeckungsgrad gefunden werden
kann, wenn auch nicht so dominant wie im Temperatur- und Luftdruckfeld.

Diese Diplomarbeit bietet an vielen Stellen die Moglichkeit zur weiteren Vertiefung. So
ist im Rahmen dieser Arbeit die Variabilitat der Wolken auf klimatologischen Zeitska-
len untersucht worden. Bei einer Betrachtung der Bewo6lkung auf kleineren Raumskalen
kénnen regionale Wechselwirkungen detailierter aufgeldst werden. So konnen hohe Kor-
relationen zwischen der SST und dem Bedeckungsgrad gefunden werden, doch haben
auch andere Parameter wie Wind und Luftdruck Einfluss auf die Wechselwirkungsme-
chanismen. Ein zeitlich und raumlich hoher aufgeldstes Modell kénnte einen detailierte-
ren Einblick in die Wechselwirkungsmechanismen geben. Auch die Richtung, in welche
die Ruckkopplungen ablaufen, biete eine Mdéglichkeit, die im Zusammenhang der Va-
riabilitdt der Bewodlkung ablaufenden Prozesse weitgehender zu untersuchen. Ebenso
werden weitere Wechselwirkungen zwischen der Bewdlkung und weiteren Klimava-
riablen vermutet. Der Einfluss des Luftdruckgradientens auf den Bedeckungsgrad lasst
ebenfalls Raum fur weitere Analysen.

In der vorliegenden Arbeit wurden vor allem lineare Effekte auf den Bedeckungsgrad
und anderen Klimakomponenten untersucht. Die Anwendung nicht-linearer statistischer
Analysen kdnnte tiefgehendere Einblicke in die Mechanismen, durch die die einzelnen
GroRen miteinander wechselwirken, gewonnen werden.

Auch die Betrachtung des Bedeckungsgrades in verschiedenen Hohen lasst Raum far
detailliertere Untersuchungen. So kénnen Schwankungen im Bedeckungsgrad des einen
Niveaus auf Kosten des Bedeckungsgrades in einem anderen Niveau ablaufen. Auch
kann untersucht werden, inwiefern ENSO oder NAO Einfluss auf den Bedeckungsgrad
in verschiedenen Héhen haben.

Die Variabilitat der Wolken im Zusammenhang mit dominierenden Mustern regionaler
Klimavariabilitat wie ENSO und NAO biete im weiteren Mdglichkeiten einer intensi-
veren und detailiertern Betrachtung. Die Muster bieten Anséatze zur sowohl raumlich
als auch zeitlich ausgedehnteren Betrachtung. Auch kann untersucht werden, inwieweit
sich die Ruckkopplungen in bestimmten Wolkenstockwerken besonders hervorheben
oder zum Beispiel das ENSO-Signal auch in entfernten subtropischen oder tropischen
Regionen Einfluss auf den Bedeckungsgrad hat.



Abklrzungen

AVHRR
AMJ]
CAPE

CLwW
CRM
DJF
ECHAM
ECMWF

EOF
ENSO
ERBE
GCM
HIRS

IFM-GEOMAR
IR

ISCCP

ITCZ

JAS

JFM

KCM

MUE
NADW
NAO
NEMO

NIR
OASIS

OND

Advanced Very High Resolution Radiometer

Mittel aus den Monaten April, Mai und Juni

konvektive verflugbare potentielle Energie

(engl.: convective available potential energy)

Wolkenwasser (engl.: cloud liquid water)

Wolkenauflésendes Modell, engl. cloud resolving model

Mittel aus den Monaten Dezember, Januar und Februar

hier verwendetes atmospharisches Zirkulationsmodell
Europaisches Zentrum fur mittelfristige Wettervorhersagen
(engl.: European Centre for Middel Range Weatherforcast)
Empirische Orthogonalfunktion

El Nid/Southern Oscillation

Earth Radiation Budget Experiment

allgemeines Zirkulationsmodell, engl. general circulation model
hochauflésendes Infrarot-Radiometer, engl.: high resolution
infrared radiometer sounder

Leibniz - Institut fir Meereswissenschaften Kiel

Infrarot

International Satellit Cloud Climate Project

Innertropische Konvergenzzone (engl.: Intertropical Convergence Zone)
Mittel aus den Monaten Juli, August und September

Mittel aus den Monaten Januar, Februar und Marz

Kiel Climate Model, gekoppeltes Atmosphéare/Ozean-Modell
ECHAM5/NEMO

Cosinus des Satellitenzenitwinkels

Nordatlantisches Tiefenwasser, engl.: North Atlantic Deep Water
Nordatlantische Oszillation

Nucleus for European Modelling of the Ocean,

hier verwendetes Ozeanzirkulationsmodell

nahes Infrarot

Ocean Atmosphere Sea Ice Soil,

Kopplungsmodul fur das Atmospharenmodell mit dem Ozeanmodell
Mittel aus den Monaten Oktober, November und Dezember
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PC Principal Component
PDF Wahrscheinlichkeitsdichtefunkion (propability density function)
RH relative Feuchte (engl.: relative humidity)
SLP Bodenluftdruck (engl.: sea level pressure)
SST Meeresoberflachentemperatur (engl. sea surface temperature)
STD Standardabweichung
TIW Tropische Instabilitats Welle
VIS sichtbarer Wellenldngenbereich (engl.: visible)
UTC koordinierte Weltzeit (engl.. universal time coordinate, UTC)
WCRP World Climate Research Program
WMO World Meteorological Organisation
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