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Zusammenfassung

In dieser Arbeit werden Lebenszyklen der Tiefdruckgebdste mittleren Breiten der
Nordhemisphére in verschiedenen Jahreszeiten der Rearddy ECMWF, ERA-40, so-
wie Simulationen des gekoppelten Ozean-Atmospharen-Nsodes heutigen und eines
mdoglichen zukinftigen Klimas analysiert.

Die Verteilungen der charakteritischen Grol3en wie Pasitentstehung und Auflo-
sung weisen in der Simulation des heutigen Klimas (20C) girte Ubereinstimmung mit
ERA-40 auf. In Verbindung mit einer Abnahme der Baroklihitdder unteren Tropospha-
re nimmt die Gesamtanzahl der Tiefdruckgebiete in einendienten Zustand geringflgig
ab. In der oberen Atmosphére hingegen nimmt die Baroktidigdtlich zu.

Zwei geometrische Parameter erweitern die charaktenfisis Gré3en, mit denen die
Lebenszyklen verbunden sind. Mittels der Anpassung eiaeif33-unktion an das Feld der
geopotentiellen Hohe werden die zwei Parameter, Radiugigfid, gewonnen. Beide Pa-
rameter weisen einen saisonalen Zyklus auf. Im Winter sokivdie mittlere Verteilung
des Radius der Lebenszyklen im Bereich zwischen-3600 km, wéhrend im Sommer
die Schwankungen mit 300400 km geringer sind. In beiden betrachteten Jahreszeiten
zeigt sich ein pragnanter Lebenszyklus der Tiefe. Der gesasbenszyklus ist durch eine
universelle Funktion der normierten Lebensza(f, = &), darstellbar. Dieses symmetrische
Anwachsen und Abklingen der Lebenszyklen zeigt sich eltlsnfader aus den geome-
trischen Grof3en abgeleiteten kinetischen Energie. Dielanggeometrischen Parametern
abgeleitete geostrophische Vorticity zeigt gute Ubetamsungen mit der relativen Vor-
ticity aus Beobachtungsdaten. Im Stabilisierungslavé®grwarmten Klimas verschieben
sich die Radien und Tiefen zu geringeren Werten in beidesoBai

Zur Untersuchung der moglichen Intensivierung der Tiefdgebiete in einem er-
warmten Klima werden vier Gré3en der Systeme naher andtysgie zentrale geopotenti-
elle Hhe &1000), der mittlere horizontale Gradieriilg), die relative Vorticity {gso) und die
Tiefe (D). Mittels der Extremwertstatistik zeigt sich ein besomsdgarker Einflul3 der NAO
(Nordatlantische Oszillation) auf die Extremeziigogin ERA-40. Dieser enge Zusammen-
hang wird von dem Modell nicht in dieser Starke wiedergegeba untersuchten Winter-
halbjahr weisen die Tiefdruckgebiete in einem erwdrmtemHEleine Intensivierung auf,
die sich unterschiedlich stark in den jeweiligen GroRerdeispiegelt. Besonders pragnant
ist die Intensivierung in den Extrema koo Diese Intensivierung kann nicht durch eine
nordwartige Verlagerung erklart werden.






Abstract

Life cycles of extratropical cyclones are analysed in défé seasons in reanalysis
data of the ECMWF, ERA-40, and in present-day and future kitimns of the coupled
atmosphere-ocean model ECHAM5/MPI-OM. The extratropgsallones are detected in
the geopotential height of 1000 hPa.

The distributions of the quantities associated with exbg@tal cyclones in the Northern
Hemisphere, like position, cyclongenesis, cyclolysis,et€ the present-day simulation
(20C) correspond well with those of extratropical cyclomeERA-40. In association with
a reduction of baroclinicity, determined by the eady grovette in the lower troposphere,
the number of extratropical cyclones decreases in a wartmeate scenario (A1B). In
contrast, the upper troposphere shows an increase in ivécagl

A Gaussian function is adjusted to the geopotential heigid fn the vicinity of a cy-
clone, yielding two geometric properties, radius und depthth quantities show a seasonal
cycle in the datasets analysed. The radius shows a wealbilityiavithin 300 — 500 km
during winter and 308 400 km in summer. Pronounced maxima of the mean spatiai-distr
bution of the depth are located close to the storm tracksomtrast to the life cycles of the
radius, those of the depth are most pronounced. The reddalegicle of the depth can be
described by a simple universal functiai,l = &), of the rescaled ages This symmetric
growth and decay is also visible in the derived kinetic epandhich is proportional to the
squared deptBD?. The geostrophic vorticity derived from the Gaussian gedmproper-
ties correspond to the relative vorticity in the ERA-40 d&aring both seasons radius and
depth exhibit lower values in a warmer climate scenario thgresent-day conditions.

The intensification of extratropical cyclones in a warmémnele is analysed by apply-
ing extreme value statistics to four different cyclonic qiiges: central geopotential height
(z1000), mean horizontal gradient of the geopotential heigld (relative vorticity {gso) and
depth D). In the ERA-40 data the NAO (North Atlantic Oscillation)sha strong impact
on the extremes imgqg; this is weaker in the present-day simulation. In a warmienatie
the extremes in the cyclone quantities reveal higher mageg and smaller return periods
in general. However, the magnitudes of these intensifioatare not homogeneously dis-
tributed in the analysed quantities. Moreover, the retemogls inz;900 Show a pronounced
shift to lower values, which can not be explained by a nortiaveisplacement.
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1 | Einleitung

Ein wesentliches Charakteristikum der baroklinen Welied glie in ihnen eingelagerten Tief-
und Hochdruckgebiete, welche den gré3ten Anteil der atiméirsgchen Variabilitat auf synop-
tischen Zeitskalen in den mittleren Breiten beschreibear{berth, 1991). Als ein wesentlicher
Bestandteil der thermisch indirekten Ferrelzelle, welstud aufgrund der Temperaturunter-
schiede zwischen Aquator und den Polen sowie der Erdratatigibt, wirken sie der Tempera-
turdiskontinuitat, welche sich in den mittleren Breiteritawt, entgegen, indem sie den meri-
dionalen Transport von Feuchte und Wéarme zu den Polen giisibn. Der massive Einfluss
der Tiefdruckgebiete auf das tagliche Leben, durch intengVinde und Starkniederschlage,
betont die Bedeutung der exakten Vorhersage ihrer Zuglngalkdee Intensitat und des Verstand-
nisses ihrer Dynamik.

Eine erste Modellvorstellung der Entstehung und weiterstwieklung der Tiefdruckge-
biete basiert hauptsachlich auf den Arbeiten von J. BjegkiieBergeron und H. Solberg zu
Beginn des 20. Jahrhunderts. Aus Beobachtungen rekogrgnusie folgendes Bild der Zyklo-
genese und des weiteren Lebenszyklus von Tiefdruckgebidte einer bereits existierenden
Temperaturdiskontinuitat (Polarfront) entwickelt sicheeanfanglich kleine Stérung (siehe Ab-
bildung 1.1a Stadium I). Diese schwach ausgepragte Wehe@ragen Osten. Im 6stlichen Teil
stromt warme Luft nordwarts und im westlichen Teil stromit&d uft nach Stiden. Es kommt
zur Ausbildung von Fronten. Die beiden Linien werden als Mfaont oder steuernde Linie
und als Kaltfront oder Linie, gekennzeichnet durch Sturehdezeichnet. Der Warmsektor ist
der von beiden Linien umschlossene Bereich. Durch das Mmgen der Fronten kommt es zu
Vertikalbewegungen und einhergehender Wolken- und N#stidaigsbildung. Die weitere Ent-
wicklung ist durch starken Druckfall im Zentrum, geschiss Isobaren und einen ausgeprag-
ten Warmsektor (Stadium II), einhergehend mit Fronterenigchlag gekennzeichnet. Wahrend
sich das Tiefdruckgebiet weiter gen Osten bewegt, ver&tesich der Warmsektor. Die Kalt-
front beginnt, die Warmfront einzuholen (Stadium IIl). D&&dium, in der die Warmfront am
Boden von der Kaltfront eingeholt wird, wird als OkklusioeZgichnet (Stadium IV). In dieser
Modellvorstellung kann die okkludierte Front an der Audbiig eines thermischen Riickens
festgestellt werden. Dieser Ricken erstreckt sich vomrdentles Tiefdruckgebietes bis zum
beginnenden Warmsektor (Schudtizal., 1998) (siehe Abbildung 1.1a unterer Teil). Die Grenze
zwischen Warm- und Kaltluft ist nach Stden verschoben. Bieder Zeitpunkt (Okklusion),



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

(@) Norwegian Model v (b) Shapiro-Keyser Model
I
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Abbildung 1.1: Konzeptionelle Modelle des LebenszyklusT™efdruckgebiete: a) das Norwe-
gische Modell, b) das Shapiro-Keyser Modell (Quelle: entneen Schultzt al. (1998), wobei
die Abbildung des Shapiro-Keyser Modells entnommen wuue 8hapiro und Keyser (1990))

Demgegeniber steht eine weitere Modellvorstellung dewieitung eines Tiefdruckgebie-
tes: das Shapiro-Keyser Zyklonenmodell (Shapiro und Keg890). In Analogie zum Norwe-
gischen Zyklonenmodell entwickelt sich ein entstehendef&liluckgebiet an einer baroklinen
Zone (Abbildung 1.1b Stadium I). Wahrend des Intensivigammozesses bilden sich Fronten
aus. Im Gegensatz zum Norwegischen Modell verlauft dieftalt im weiteren Stadium (Sta-
dium Il) nahezu senkrecht zur Warmfront, welchesfadsital T-bonebezeichnet wird. Nahe
des Zentrums, entlang der Kaltfront, verringert sich deiZomtale Temperaturgradierftdc-
ture). In der weiteren Entwicklung (Stadium I1l1) bildet das Tdedfickgebiet eine zurtickgebo-
gene Warmfront ausbént back warm front welche durch den westwartigen Transport von
Baroklinitat entlang der Warmfront hervorgerufen wirdfdige der zonal orientierten Barokli-
nitat entlang der Warmfront und der weiteren Abschwéachuegyrbrdlichen Abschnittes der
Kaltfront nimmt die zonale Komponente der Fronten zu. Inweiteren Entwicklungsphase
(Stadium 1V) biegt sich die Warmfront weiter um das Zentrues diefdruckgebietes und um-
schliel3t relativ warme Luft. Diese Phase ist durch eine&s#th ausgezeichnet, bei der relativ
warme Luft oberhalb des Tiefdruckkerns von kalter Luft uhisssen wird.

Beide Modelle spiegeln lediglich zwei Realisierungen eidilzahl von Entwicklungs-
maoglichkeiten wieder (Schultet al., 1998). Ein entscheidender Faktor, welche Entwicklung
ein Tiefdruckgebiet durchlauft, bildet der GrundstrormdTiefdruckgebiete in einem difflu-
enten Grundstrom eingelagert, ahnelt die Struktur dertEromnd die weitere Entwicklung dem
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Norwegischen Zyklonenmodell. Hingegen vollziehen Tiaftkgebiete in einem konfluenten
Grundstrom die Entwicklung gemald dem Shapiro-Keyser Zydionodell (Schultz, 2001).
Neben den genannten Entwicklungen kénnen Tiefdruckgebietiner Phase sowohl dem nor-
wegischen Zyklonenmodell entsprechen, wahrend sie i eiméeren Lebensphase eher dem
Shapiro-Keyser Zyklonenmodell zuzuordnen sind.

Die im obigen Abschnitt beschriebenen Vorstellungen eirme®enszyklus sind anhand ihrer
Zweidimensionalitat beschrankt. Eine Mdglichkeit, dielaynik der Tiefdruckgebiete besser zu
verstehen, ist die Untersuchung der verschiedenen dreidiionalen Luftstromungen, welche
mit den synoptischen Stérungen verbunden sind. Ein ersteitSn diese Richtung wurde be-
reits im 19. Jahrhundert unternommen (Referenzen in WendliDavies (1997)). Innerhalb der
synoptischen Systeme kdnnen ausgepragte Luftstromungkhuftmassen ermittelt werden.
Berechnungen von bodennahen Trajektorien (Shaw, 190&)tlyesn diese Charakteristika und
zeigen markante Bander von Konvergenz und Divergenz. DieiEklung von Beobachtungen
in den hdheren Schichten und der Anwendung von isentropety8en erlaubt es, die drei-
dimensionale Struktur zu erfassen. Unter Berticksichtigumd Erweiterung vorangegangener
Arbeiten entwickelt Carlson (1980) dasnveyor betModell der Tiefdruckgebiete. In dieser
Modellvorstellung sind drei Luftstromungen charaktesish fir ein Tiefdruckgebiet. Auf isen-
tropen Stromlinien des Windfeldes erkennbar (&tval., 2010), pragen sie die Struktur des
Niederschlags und der Wolken, welche mit einem Tiefdrubkgfeaassoziert werden. Im Folgen-
den werden die Luftstromungen desnveyor bekModells als ywarm conveyor belt(WCB),
»cold conveyor beft(CCB) und ,dry air intrusior’ (DAI) bezeichnet und sind in Abbildung
1.2 schematisch dargestellt. Die Basis dieser dreidimeatn Modellvorstellung bilden La-

Abbildung 1.2: Schema der Conveyor Beldselleentnommen Ziwet al. (2010)

grange Koordinaten, d.h. wahrend sich das System bewegtewelie Luftstromungen relativ
zum Zentrum des Tiefdruckgebietes betrachtet.

Der trockene Luftstrom (DAI) entsteht in der oberen Trogase und/oder unteren Stra-
tosphahre und sinkt auf der westlichen Seite des HohergralgeDiese Luftmasse ist trocken
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(geringe feuchtpotentielle Temperatur) und besitzt eimgimen Wert in der potentiellen Vorti-
city (Ziv et al,, 2010). Wahrend des Absinkens spaltet sie sich auf, stbgt der Warmfront
bzw. okkludierten Front auf und sinkt hinter der Kaltfrott @arlson, 1980; Schultz, 2001).
Besonders in der konvektiven Destabilisierung als auchrevithder Zyklogenese, dem Entste-
hungsbeginn der Tiefdruckgebiete, spielt diese Luftstndgneine wichtige Rolle. Infolge der
hohen potentiellen Vorticity wird die Zyklogenese begigtstwahrend die geringe feuchtpo-
tentielle Temperatur potentielle Instabilitédt und Kontiek generiert. In Satellitenbildern, vor
allem im infraroten Bereich und im Wasserdampf, ist die DAt einsetzender Zyklogenese
durch einen sogenannteiny slot (trockenes wolkenfreies Gebiet) sichtbar (Browning, 1997
In Abwesenheit eines starken Antriebes aus den unteregt8ehistellt die DAI eine Manifes-
tation des oberen Antriebes wahrend der Zyklogenese deseBiorm der Entstehung kann mit
einer Anomalie der potentiellen Vorticity assoziiert wend Browning, 1997).

Ein weiterer charakteristischer Luftstrom ist daarm conveyor beltin diesem Luftstrom
stromt warme, feuchte Luft aus den unteren troposphéanis8iohichten des Warmsektors vor
der Kaltfront polwarts (Harrold, 1973), steigt Uber der Wéont auf und dreht sich antizy-
klonal auf Strahlstromniveau (Schultz, 2001). Innerhalb zwei Tagen finden diese Vorgange
statt (Eckhardet al., 2004). In der Horizontalen erstreckt sich das WCB auf eirégrge von
ca. 2000 km und erreicht in der Vertikalen eine Machtigkeih xa. 3 km (Zivet al,, 2010).
Wahrend der frihen Stadien des Lebenszyklus (offene Wetlel oberen Troposphéare) steigt
das WCB bis zur oberen Troposphéare und dreht sich antizgkl&patere Phasen zeigen hinge-
gen ein entgegengesetztes Verhalten durch ein um das ket drehendes WCB (Schultz,
2001). Die mit dem Tiefdruckgebiet assoziierte, hochrentte Wolkenbasis, eine zumeist kom-
maformige Wolke, entsteht infolge des zyklonal drehendate#s des WCB (Schultz, 2001).
Vorwiegend im Winter werden Tiefdruckgebiete mit starkgegagten WCBs in der Nordhe-
misphare beobachtet (Eckhagdtal.,, 2004).

Die dritte pragnante Luftstromung ist dasdld conveyor beliDiese Luftstrémung entstammt
den unteren Schichten der Troposphare des vorgelagermndHakgebietes und stromt unter
der warmen frontalen Zone (siehe Abbildung 1.2) westw&tsnit trennt die Warmfront die
beiden Luftstrétmungen (,cold and warm conveyor belt* ) viomader (Schultz, 2001). Infolge
der Anderung der potentiellen Vorticity durch freiwerderdtente Warme wird innerhalb des
CCB unter dem aufsteigenden Ast der WCB potentielle VaxtifV) erzeugt. Diese anwach-
sende PV wird innerhalb dieser Luftstromung westwarts zemtéim des Tiefdruckgebietes
transportiert (Schultz, 2001). Nordlich des Tiefdruckigeentrums spaltet sich das CCB in
einen zyklonalen und einen antizyklonalen Teil auf. Vedem mit Absinken, umkreist der
zyklonale Teil das Zentrum des Tiefdruckgebietes entgelgen Uhrzeigensinn. Bis zur Ver-
mischung mit dem norddéstlichen Teil des WCBs steigt deizgklbnale Teil nordostwarts auf
(Ziv et al, 2010).

Diese in der Modellvorstellung dargestellte interne Dyikader Tiefdruckgebiete ist stark
vereinfacht. Aufgrund der Vielfaltigkeit der vorhandenemftstromungen innerhalb der Tief-
druckgebiete sind deutlich mehr Luftstromungen beteiligh s&dmtliche Trajektorien in den
Systemen zu erklaren (Schultz, 2001). Ferner impliziezt dntersuchung der Luftstromun-
gen, innerhalb von Tiefdruckgebieten mit isentropen Shruen, die Annahme einer statio-
naren Umgebung. Somit sollte das Tiefdruckgebiet weder kitensivierung erfahren, noch
seine wesentliche Struktur andern (Schultz, 2001). Tregzed Kritikpunkte an der isentropen
Analyse und der Modellvorstellung desnveyor betModells kénnen wesentliche Punkte des
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dynamischen Verhaltens innerhalb der Tiefdruckgebidtesstwerden.

In den vorangegangenen Abschnitten ist die beobachtat&t@tmaher beschrieben wor-
den. Welche Mechanismen hinter den Entstehungsstadiearstsoll im folgenden Abschnitt
naher beschrieben werden. Petterssen und Smebye (19fd) gigei verschiedene Mecha-
nismen vor, die Tiefdruckgebiete initieren und deren etEntwicklung fordern. Je nach
vorliegendem Mechanismus unterscheiden die Autoren zwenAson Tiefdruckgebieten: Ty-
pus A und Typus B. Tiefdruckgebiete der Kategorie A entwiiclséch an einer Zone maximaler
Baroklinitat (Frontalregion) unter einer relativ geraitjen Stromung in der oberen Tropospha-
re. In dieser Phase ist in der oberen Troposphare kein Kalbgrvorhanden. Mit zunehmender
Intensivierung kommt es zur Ausbildung eines HohentroDesvertikale Achsenneigung zwi-
schen Tief am Boden und dem Hohentrog verbleibt bis zum dekpder maximalen Intensitat
nahezu unverandert. Der wesentliche Beitrag zur Intesrsivig wird durch die thermische Ad-
vektion geliefert, wohingegen der Anteil der Vorticityasktion in der HOhe wéhrend der ge-
samten Entwicklung relativ gering ist. Im Verlauf des Olditnsprozesses nimmt der anfangs
grof3e Betrag der Baroklinitat in der unteren Atmosphar®abEntwicklung dieses Typus ent-
spricht dem klassischen Entwicklungsprozess des NoralegisZyklonenmodells (Petterssen
und Smebye, 1971). Als Ausgangspunkt wird hierbei angenemiuiass Tiefdruckgebiete die-
ser Kategorie von den unteren Schichten angetrieben wé¢tiemesoret al,, 2002). Im Allge-
meinen sind sie ein Ergebnis der baroklinen Instabilitéatt@ssen und Smebye, 1971). Aus der
Perspektive der potentiellen Vorticity ahnelt die Genermg der Tiefdruckgebiete des Typus A
der gegenseitigen Verstarkung phasenstarrer Rossbyveelfererschiedenen Héhen (Gray und
Dacre, 2006). Die Intensivierung dieses Typus kann als teed&achstum betrachtet werden.

Tiefdruckgebiete des Typus B beginnen ihre Entwicklung asdd®, wenn sich ein bereits
existierender Trog Uber ein Gebiet mit Warmluftadvektideionahezu abwesender Kaltluftad-
vektion in den unteren Schichten ausbreitet. Der Trog reitkich in diesem Stadium durch
starke Vorticityadvektion auf der Vorderseite aus. WaHbrdar Intensivierung verringert sich
die vertikale Achsenneigung zwischen Hohentrog und Baoeksthnell. Die Achsenneigung
ist zum Zeitpunkt der gréf3ten Intensitat verschwunden ass dich die Zentren des Bodentiefs
und des Hohentroges Uberlagern. Im Gegensatz zum Typusdriddetrag der Vorticityad-
vektion in den oberen Schichten zu Beginn grol3 und nimmt omehmender Intensivierung
ab. Indessen ist die thermische Advektion anfanglich geand nimmt im weiteren Verlauf
zu. Wahrend der Zyklogenese zeichnet sich die untere Ath@epdurch geringe Baroklini-
tat aus, die jedoch in der weiteren Entwicklung zunimmt. én @uflésenden Phase &hnelt die
thermische Struktur einem okkludiertem Tiefdruckgebi@mnach wird angenommen, dass
der Antrieb der Tiefdruckgebiete des Typus B in der oberendsphare liegt (Devesaat al,,
2002). Bezogen auf die potentielle Vorticity ist die Entltiong dieser Tiefdruckgebiete verbun-
den mit einer Uberlagerung von Anomalien der potentiellertivity in verschiedenen Hohen.
Die Intensivierung dieses Typus kann als nicht modales ¥aanbetrachtet werden (Gray und
Dacre, 2006).

Neben diesen beiden Entstehungstypen zeichnet sich #ierdiypus ab. Tiefdruckgebiete
dieser Klasse werden als Typus C bezeichnet (Riaat, 2003). Die beginnende Entwicklung
ist von einer bereits existierenden Anomalie der potdetiélorticity in den oberen Schichten
bestimmt (Plankt al, 2003). In dieser Phase ist eine Unterscheidung zwischpasii und
Typus C kaum mdglich. Jedoch wird die Dynamik im Wesentlicarch das Wirken freiwer-
dender latenter Warme in den mittleren Schichten bestirBegitBetrachtung der potentiellen



\Vorticity zeigt sich, dass eine bereits in den oberen Sc¢aickorhandene Anomalie der poten-
tiellen Vorticity so stark ausgepragt ist, um direkt zur @earung eines Tiefdruckgebietes zu
fuhren (Gray und Dacre, 2006).

Die Verteilung der einzelnen Typen im Nordatlantik zeigisd Tiefdruckgebiete des Typus
B sowohl im westlichen als auch im 6stlichen Atlantik vomsehen. Zusatzlich istim 6stlichen
Atlantik ein gro3er Anteil des Typus C zu erkennen, wahreyp A und Typ C im westlichen
Atlantik gleichverteilt sind (Dacre und Gray, 2009).

Tiefdruckgebiete mit Einfluss auf Westeuropa entstehewiegrend im dstlichen Atlantik.
Obgleich diese Region im Gegensatz zum westlichen Atlahiiich eine nur schwach baro-
kline Atmosphare sowie einen geringeren Temperaturgnéelieder Meeresoberflachentempe-
ratur gekennzeichnet ist (Dacre und Gray, 2009), weiseadgediese Tiefdruckgebiete einen
sehr geringen Zentraldruck und hohe Vorticitywerte auédlst ein Indiz, dass es sich hierbei
vorwiegend um sekundéare Tiefdruckgebiete handelt, wedgchbereits existierenden Fronten
von Tiefdruckgebieten entstehen (Dacre und Gray, 2009).

Zielsetzung

Die im obigen Abschnitt beschriebene Mannigfaltigkeitt ohér Tiefdruckgebiete auftreten,
verdeutlicht die Komplexitat inrer Lebenszyklen. Nebemdsrundstrom werden die Lebens-
zyklen der Tiefdruckgebiete durch auftretende Wechsklwigen mit dem Ozean und dem Eis
beeinflusst. Modellstudien zeigen eine gegenseitige Védobsiehung zwischen den synopti-
schen Systemen und der Meereiskonzentration (Kriegsmadmtimmer, 2007). In Abhén-
gigkeit von der Zuggeschwindigkeit verandert sich die Brstentration und ihre Drift. Infolge
ihrer grof3en Bedeutung fir das tagliche Leben stellt dast&ednis ihrer Dynamik eine we-
sentliche Aufgabe der Meteorologie dar. Ein Vergleich niven Bojenmessungen und Wetter-
vorhersagemodellen bei Bedingungen, in denen Tiefdrumk¢gein der Framstral3e auftreten,
offenbarte Defizite in der Parametrisierung der vertikdlermischung (Lammestt al., 2010).

Angesichts des sich erwarmenden Klimas stellt sich diedsnaglche Veranderungen Tief-
druckgebiete durchlaufen. Hinsichtlich der steigendebalen mittleren Temperatur nimmt
der Feuchtegehalt der Atmosphare um ca.“«u (Solomoret al., 2007). Dies verursacht
eine Veranderung des hydrologischen Zyklus und hierbeallem Niederschlag und seine Ex-
treme. In den mittleren Breiten fuhren Tiefdruckgebieteeai groRen Teil des Niederschlages
mit sich. Anhand der Analyse der Veranderungen ihrer Chariskika ergibt sich potentiell die
Maoglichkeit, das Verstandnis tber die Lebenszyklen zu leeho

Eine Vielzahl vorangegangener Studien zeigen als geeerBisultat, dass sich, unabhan-
gig vom verwendeten Detektionsalgorithmus, Tiefdruckgebwahrend des 20.Jahrhunderts
zu den Polen verlagern (Ulbriddt al., 2009, und Referenzen darin). Dies zeigt sich nicht nur
in Reanalysedaten, sondern auch in Beobachtungsdateataon8h. Besonders ausgepragt ist
diese Verschiebung auf der Stidhalbkugel ersichtlich. daealysen, basierend auf Daten des
20. Jahrhunderts, zeigen je nach betrachteter Regionsghtedliche Resultate. Wahrend in
den mittleren Breiten eher eine Abnahme an Tiefdruckgehienh Winter zu verzeichnen ist
(Wanget al., 2006), nimmt die Anzahl an Tiefdruckgebieten in Nordewarap (Trigo, 2006).

In Szenarien eines erwdrmten Klimas werden die Signale dlergptigen Verlagerungen
zunehmend deutlicher. Auch die Abnahme der Anzahl an Tiefdyebieten ist in den Simu-
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lationen auf der hemisphéarischen Skala ersichtlich. Diga8atung von ausgewahlten Regio-
nen hingegen zeigt unterschiedliche Signale. Im nordiasieiren Raum verzeichnet die Regi-
on nordlich der britischen Inseln eine Zunahme an intemsiMefdruckgebieten (Pintet al,,
2009), wahrend sich sudlich dieser Region eine Abnahme.Z@igse Verdnderungen stehen
in starker Abhangigkeit zum simulierten Erwarmungsgraidt(Pet al, 2009). Die Intensitéat
der Tiefdruckgebiete nimmt je nach Definition in einem eman Klima zu oder ab. Wahrend
ein Intensitatsmald basierend auf der Vorticity auf der IRalokugel keine Veranderungen hin-
sichtlich der Verteilung aufweist (Bengtssehal,, 2006), nimmt die Intensitat basierend auf
dem Bodendruck im Zentrum zu. Diese IntensitatszunahmdenuBasis des Bodendruckes in
einem erwarmten Klima spiegelt dabei die Veranderungedesdstromes wieder (Bengtsson
et al, 2006).

Die generelle Abnahme an Tiefdruckgebieten erscheinthdden erhéhten Wasserdampf-
gehalt verstandlich, aufgrund der von den Tiefdruckgeighitgefihrten erhéhten Wasser-
dampfmenge. Somit sind weniger Tiefdruckgebiete notwgndn die Warme zu den Polen zu
transportieren.

Im Vordergrund dieser Arbeit steht der Lebenszyklus defdfiekgebiete. Insbesondere
sollen charakteristische Eigenschaften naher untersweriaien. Der Fokus liegt hierbei vorran-
gig auf der zeitlichen Entwicklung der horizontalen Skateeinigen linearen Abhandlungen
wird angenommen, dass sich die raumliche Skala nicht Ueefelt verandert (Grotjahet al,,
1999). Wetterkarten hingegen vermitteln ein anderes Bilech stellt sich die Frage, ob et-
waige Grollenanderungen, wéhrend der Ausbildung von Sékiieidruckgebieten, auftreten.
Im nordatlantischen Raum ist besonders die Region sudbohGronland und Island ein be-
vorzugtes Gebiet fur die Entwicklung von Sekundartieftgebieten. Ferner fiihren in einem
warmeren Klima Tiefdruckgebiete mehr Wasserdampf mit.diibs kénnte sich ebenfalls auf
die horizontale Skala auswirken.

Daruber hinaus soll untersucht werden, ob synoptischeeBystniversellen Gesetzma-
Rigkeiten folgen. Innerhalb turbulenter Stromungen eekKiglmogorov (1941), dass die totale
kinetische Energie der Wirbel proportional zur Wellenzati/2 ist. Dies gilt in einem Bereich
des Spektrums, in dem die Wirbel ,frei* sind und weder von \diskositat noch von der Er-
zeugung turbulenter kinetischer Energie beeinflul3t we(8arll, 1988). Die kinetische Energie
wird von den grof3en Wirbeln an die kleinen abgegeben. Diegsefle impliziert, dass die Tur-
bulenz statistisch selbstahnlich auf verschiedenen 8ksieSomit sind fir einen bestimmten
Bereich (Tragheitsbereich) die Wirbel skaleninvariariisét sich diese Selbstéahnlichkeit auch
auf die synoptische Skala tUbertragen? Gilt die Skaleniawarauch auf3erhalb des Tragheits-
bereichs?

Im weiteren Fokus stehen Extremereignisse, welche mit defurlickgebieten assoziiert
werden kdnnen. Besonders im Hinblick auf die Erwarmung démas stellt sich die Frage,
ob Tiefdruckgebiete intensiver und extremer werden. Hiedilt das hauptsachliche Augen-
merk nicht nur der Anderung der Mittelwerte sondern vielmgdr Anderung der Variabilita-
ten, da das Vorkommen von Extremereignissen starker vatgtanntem abhéangig ist (Katz
und Brown, 1992). Die Extremwertstatistik stellt bei dieSatersuchung ein geeignetes Werk-
zeug dar. Inwieweit die betrachtete Grol3e, welche mit eifiezfdruckgebiet verbunden wer-
den kann, Einflu® auf das Ergebnis nimmt, wird unter Mitemdeung verschiedener Variablen
bertcksichtigt.

Zur Beantwortung der vorliegenden Fragestellung werdemBRlgsedaten des ECMWF, so-



wie Szenarien des gekoppelten Ozean-Atmospharen ModeHARS5/MPI-OM untersucht.
Diese Datengrundlage wird in Kapitel 2.1 néher beschriebefdruckgebiete werden mittels
des Verfahrens von Blendet al. (1997) detektiert. Eine detaillierte Beschreibung desveer
deten Algorithmus ist in Kapitel 2.2 zu finden. Eine Erwaitay des Detektionsalgorithmus zur
Bestimmung der horizontalen Skala wird in Kapitel 4 bessbein. Charakteristische Verteilun-
gen, wie z.B. die Haufigkeit, werden in Kapitel 3 vorgest@&lie Untersuchung der raumlichen
Skala (Kapitel 4) und die Extreme der Lebenszyklen (Kapijdlilden den Hauptteil der vorlie-
genden Arbeit. AbschlieRend werden die Ergebnisse in ealyameinen Kontext diskutiert.



2 Daten und Methoden

Zur Untersuchung der Lebenszyklen der Tiefdruckgebietel@rezwei verschiedene Datensat-
ze verwendet: Zum einen die Reanalysedaten des Europe#ie @erMedium-Range Weather
Forecasts (ECMWEF), welche im Folgenden mit ERA-40 abgdkiierden, und zum anderen
Simulationen des gekoppelten Ozean-Atmosphéaren-Mo&IAMS5/MPI-OM (ECHAM:
European Center Hamburg Atmosphere Model; MPI-OM: Max é{dnstitute Ocean Model).
Die Reanalysedaten dienen als angenommene beste Dargtdis beobachteten Zustandes
der Atmosphare. Das folgende Kapitel ist in zwei Abschnittéerteilt. Im ersten Teil werden
die verwendeten Daten beschrieben, danach folgt einetErling des Detektionsalgorithmus
der Tiefdruckgebiete.

2.1 Daten

Zunachst werden die Daten der Reanalyse des ECMWF besehyigéfolgt von einer Schil-
derung der verwendeten Modelldaten. Die Erfassung desad@des der Atmosphéare erfolgt
in Analysen, welche aus zwei unterschiedlichen Infornretpuellen bestehen. Die erste In-
formationsquelle sind Beobachtungsdaten. Sie bestelselassungen von Radiosonden, Bo-
jen, Satelliten, Flugzeugen und Landstationen. Chariakitash fir jedes Messverfahren ist der
Messfehler, die Messungenauigkeiten sowie globale Vertgi Am Beispiel der Radiosonden-
messungen veranschaulicht sich die global inhomogeneilery. Unter anderem infolge der
heterogenen Land-Meer-Verteilung ist die stdliche Hafjgtwdurch geringere Radiosonden-
aufstiege gekennzeichnet, wahrend der europaische Raudiahit erschlossenes Datennetz
aufzeigt. Aufgrund der heterogenen Datenverteilung égjdi die Bedeutung der zweiten In-
formationsquelle: die Prognosen eines numerischen Wettegrsagemodells (NWP). Die Be-
obachtungsdaten werden mittels eines Datenassimilagdiatrens auf ein Gitter zu jedem
Analysezeitpunkt interpoliert. Dabei werden die einzalkehler der Messungen berticksich-
tigt. Es existieren eine Reihe von verschiedenen Assiioilaverfahren. Die kurzfristige Pro-
gnose zum Zeitpunkt, welche von der Analyse des Zeitpunktes At initialisiert wurde,
bildet zusammen mit den Beobachtungsdaten des gleichémurktes die Grundlage fir die
zu bestimmende Analyse)( Die Prognose und die Beobachtungsdaten werden anhaard ihr
statistischen Fehler miteinander kombiniert (Uppatlal., 2005). Nicht nur die numerischen
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Wettervorhersagemodelle haben sich in den letzten Jamerelverandert, sondern auch die
Messtechniken. Dies fuhrte zu einer Verbesserung der @eaeg einer Analyse.

Reanalysen sind Analysen mit Beobachtungsdaten fir eamgyeh Zeitraum (meist mehre-
re Jahrzehnte umfassend) und einem invarianten Datenkgsimssystem und Vorhersagemo-
dell. Der wesentliche Vorteil der Reanalysedaten bestehhddass es sich hierbei, aufgrund
des unveranderlichen Assimilationsverfahrens, um eiaktiv homogenen Datensatz handelt.
Jedoch besteht infolge der Veranderungen in den Beobagddaten eine gewisse Unsicherheit
in den Daten, die es zu berticksichtigen gilt. Anhand derebestden Reanalysedaten konnten
Probleme innerhalb der Datenséatze erkannt und verbessetén So wies die erste Generation
der Reanalysedaten des ECMWEF (kurz: ERA-15) eine zu kalailemperatur auf (Uppala
et al, 2005). Die zweite Generation, ERA-40, zeigt diesen Fafildrt. Dieser Datensatz um-
fasst den Zeitraum von September 1957 bis August 2002. Dsentieche Zweck dieser Daten
ist, qualitativ hochwertige, globale Analysen der Atmaé) der Landmassen und der Ozeane,
unter Einbeziehung der maximal verfligbaren Anzahl an Beltihagsdaten, zu liefern (Kall-
berget al, 2005). Die atmospharischen Daten liegen in ERA-40 auf 6@&lniveaus vor.
Prognostische Grél3en am Boden sind in der spektralen Anfjdgn T159 gegeben, wéhrend
diagnostische GroRRen in einer spektralen Auflésung von Vbdbanden sind. Die in dieser
Arbeit betrachteten Daten liegen auf einem Gaul3schenr@iite820x 160 Gitterpunkten vor.
Amplituden von unrealistischen spektralen Wellen werdercld die Verwendung von T106
anstelle von T159 reduziert (Simmons, 2001). Die zeitlidlosung betragt 6 Stunden. Die
Reanalyse des ECMWEF bietet eine gute Datengrundlage ztinBesng der Tiefdruckgebiete,
nicht nur infolge ihrer guten Datenqualitat sondern auditidinre Verwendung in zahlreichen
Arbeiten wie bspw. Bengtssaat al. (2006) und Loptieret al. (2008). Bei Verwendung der Re-
analysedaten ist jedoch zu beachten, dass infolge des igh#altzehnte veranderlichen Beob-
achtungssystems Datenspriinge in den Reanalysen aufiBetegtssoret al., 2004). Besonders
offenbart sich dieser Sprung in der Stiidhemisphére, beild@&atleutung der Satellitenmessun-
gen erheblich grol3er ist als in der Nordhemisphare. Zu Beder Reanalyse (1950-1960) ist
bspw. die Temperatur im Bereich der Antarktis zu gering (Bonset al, 2004). Die Analyse
der Tiefdruckgebiete in der Nordhemisphare der mittlerezitBn werden durch den bestehen-
den Sprung nur beeinflusst. In den letzten Jahren ist eine Gemeration der Reanalyse am
ECMWEF entstanden: ERA-Interim. Bei Erstellung dieser Arbenfasste der Datensatz einen
geringeren Zeitraum als ERA-40. Infolgedessen wird ERA«@vendet.

Die zweite Datengrundlage zur Analyse von Tiefdruckgelneind ihrer Lebenszyklen bil-
det das gekoppelte Ozean-Atmospharen-Modell ECHAMS/KMI- Dieses Modell besteht
aus mehreren Modulen. Den atmospharische Anteil bildeVidakell ECHAMS. Die atmospha-
rischen Daten liegen in einer spektralen Aufloésung von T@3 1875’) und einer zeitlichen
Auflésung von 6 Stunden vor. Vertikal besitzt das Modell 3hiSaten, mit denen der Zustand
der Atmosphéare berechnet wird. Der dynamische Kern baamiéidem operationellem Vorher-
sagemodell des ECMWF (Roeckradral., 2003). Der Ozean wird durch das Modell MPI-OM
simuliert, mit einer horizontalen Auflésung von 1.5 der Vertikalen liegen 40 Modellniveaus
vor. Naheres zum Ozeanmodell, wie Modellgleichungen undabyik, sind in Marslanet al.
(2003) zu finden. Die Kopplung beider Modelle erfolgt miteler OASIS Software. Bemer-
kenswert bei dem gekoppelten Modell ist, dass keine FluBkturen bendtigt werden.

Das Feld der geopotentiellen Hohe, welches in dieser Ar@ier untersucht wird, ist auf
einem Gaul3schen Gitter mit 19296 Gitterpunkten vorhanden. Zwei prinzipiell verschieglen

10



ERA-40

CTL 20C A1B transient A1B Stabilisierung

/

1950 2000 2100 2200 " Zeit

Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der zeitlichefofge der verwendeten Datensatze

Simulationen werden in den folgenden Kapiteln ndher uatdrts Zum einen eine Simulati-
on des 20. Jahrhunderts. Hierbei handelt es sich um ein Brseras drei Mitgliedern, wel-
ches das Klima des 20. Jahrhunderts simuliert. Ausgangspligser Modelllaufe bildet eine
Kontrollsimulation, die das vorindustrielle Klima um 1866schreibt. Im 2190.Modelljahr der
Kontrollsimulation wird das erste Ensemblemitglied de€C2Bimulation initiiert. Im Abstand
von jeweils 25 Jahren folgen die anderen Mitglieder. Aufgrder internen Variabilitét sind die
Anfangsbedingungen der Ensemblemitglieder der 20C Shoulaverschieden. Beobachtete
anthropogene Antriebe, wie GOCHy, NoO, FCKWSs, Q und Sulfate, sind in den Modellrech-
nungen der 20C Simulation miteinbezogen. Diese transig&melation des 20.Jahrhunderts ist
mit einem 100jahrigen Stabilisierungslauf (beginnendl)@dweitert. In dieser Stabilisierungs-
simulation werden die Konzentrationen der Treibhausgaseldhres 2000 tber die folgenden
Jahre konstant gehalten. Naheres zur 20C Simulation istétkheret al. (2006a) zu erfahren.

Bei der zweiten untersuchten Simulation handelt es sichasm®d B Szenario, welches ein
maogliches zukinftiges Klima darstellt. Initialisiert iratdr 2000 der 20C Simulationen beschrei-
ben die Ensemblemitglieder des A1B Szenarios, welchesd@eiAl Familie ist, ein zukinf-
tiges Klima, bei dem von einer Balance zwischen nicht-fessund fossilen Energiequellen
ausgegangen wird. Angetrieben durch anthropogene Eionggn hinsichtlich der Treibhaus-
gaskonzentrationen (wie GOCHgz, NoO, FCKWSs, GG und Sulfate) wird die Erwarmung als
eher moderat angenommen im Gegensatz zum A2 Szenario. Dier<boxidkonzentration
hat sich im simulierten Jahr 2100 bezlglich des Jahres 2800zu verdoppelt. Dieses transi-
ente Szenario wird nach 100 Jahren (2100) durch eine S$tigbilngssimulation erweitert. Mit
Ausnahme des zweiten Ensemblemitgliedes werden inneeiradls Zeitraumes von 100 Jahren
die Treibhausgase konstant auf dem Niveau des Jahres 2h@0eye Das zweite Ensemble-
mitglied zeichnet sich durch einen Stabilisierungslaw, avelcher 200 Jahre umfasst. Die 20C
Simulation sowie das A1B Szenario sind Teil des vierten Sactusberichtes (AR 4) des IPCC
(Intergovernmental Panel on Climate Change). Eine detiddlBeschreibung der Szenarien des
AR 4 istin Nakicenoviet al. (2000) gegeben. Naheres zum Modell-Setup der A1B Simulatio
ist in Roeckneeet al. (2006b) zu erfahren. Zur Veranschaulichung, in welchenrZleen die
Daten vorliegen, dient die Abbildung 2.1.
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2.2 \erfahren zur Detektion von Tiefdruckgebieten

Vor der Entwicklung automatischer Detektionsverfahren eex Synoptiker verantwortlich fur

die Detektion und Verfolgung der Tiefdruckgebiete. Aufggluder unterschiedlichen Erfah-
rungswerte der einzelnen Synoptiker konnten die resahiggn Analysekarten Unstimmigkei-
ten hinsichtlich der Identifikation der Zentren der Tieftkgebiete und der Verfolgung beinhal-
ten. Um diesen Nachteilen entgegenzuwirken, sind im Laef&dit eine Vielzahl von automa-
tischen, objektiven Verfahren zur Detektion und Verfolgwon Tiefdruckgebieten entwickelt
worden. Dieser Abschnitt beschreibt den in dieser Arbaiveadeten Algorithmus und zeigt
zudem seine Vor- und Nachteile gegentber anderen Verfatufen

Definition der Tiefdruckgebiete: Die Tiefdruckgebiete werden mit dem von Blend¢ral.
(1997) entwickelten Detektionsalgorithmus bestimmt. e dem Verfahren zu untersuchen-
de Variable ist die geopotentielle Hohe auf 1000 hPa. Alestir geopotentiellen Hohe kann
ebenso der Bodendruck herangezogen werden. Um als Tikfgihiet identifiziert zu werden,
muss zunéchst die sogenannte Minimumbedingung erfutlf siége besagt, dass ein Minimum
in der geopotentiellen Hohe vorliegt, wenn, unabhangig &en geographischen Breite, die
acht umgebenden Gitterpunkte héhere Werte aufweisen ddiesist sich jedoch als eine nicht
hinreichende Annahme, da nicht jedes Minimum mit einemdFigtkgebiet assoziiert werden
kann. Zur Vermeidung fehlerhafter Detektionen wird eine&aliche Bedingungen an dieses
Minimum gestellt, die mit Hilfe von Schwellenwerten regitiwird. Diese zusatzliche Annah-
me stellt der mittlere horizontale Gradient der geopogdietn Hohe (oder Druck) dar. Diese
GroRRe kann als ein Intensitatsmald betrachtet werden. DiecBeung des Gradienten erfolgt
Uber ein Gebiet von ca. 10601000 knf. Die Gradienten werden an jedem Gitterpunkt inner-
halb dieser Region berechnet, aufsummiert und die Sumnuh diie Anzahl der Gitterpunkte
dividiert. Uberschreitet ein detektiertes Minimum einewvar festgelegten Schwellenwert im
Gradienten, wird es als Tiefdruckgebiet identifiziert.

Tracking: Ein weiteres zuséatzliches, aber nicht notwendiges, AlsB&hterium bildet die
Lebenszeit, die gleichzeitig eine weitere Funktion desofithmus darstellt: die Verfolgung.
Nach der Detektion des Tiefdruckgebietes in einem Zeiigdh# /At wird im vorangegange-
nen Zeitschritt nach einem Tiefdruckgebiet in der Nahe gesucht. Die GroB&dehradius ist
dabei abhéngig von der raumlichen und zeitlichen Aufléswerdgxaten. Der maximale Suchra-
dius entspricht dabei einer maximalen Zuggeschwindigik®it80km/h.

Der Detektionsalgorithmus von Blendet al. (1997) gliedert sich in die Algorithmen von
bspw. Lambert (1988), Alpest al. (1990) und Bauer und Genio (2006) ein. Die Detektion der
Tiefdruckgebiete ist stark von der Wahl der Variablen, awhderer nach Tiefdruckgebieten
gesucht wird, und von den Daten abhangig (Sinclair, 199#).Gfos der Detektionsverfah-
ren untersuchen Vorticity oder Druck bzw. geopotentieltgnel Detektionsverfahren basierend
auf der Vorticity oder dem Laplace des Druckes sind bspwe jam Murray und Simmonds
(1991), Hodges (1994) und Sinclair (1994). Ein wesentligloeteil liegt in der frihen Detek-
tion der Tiefdruckgebiete. Folglich wird ein friilheres Emtiungsstadium erfasst als bei der
Detektion anhand des Druckes (Koragal., 1993). Ebenso ist in der Vorticity ein Maximum
ersichtlich, wenn ein starker Druckgradient von einer gkalfgen Stromung tberlagert wird
(siehe Sinclair, 1994, Abbildung 1). In diesem Fall wéaresdretektion Gber ein Minimum im
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Druck oder der geopotentiellen Hohe nicht erfolgreich. iésentlicher Nachteil der Detekti-
on in der Vorticity erweist sich die hohe Auflosung von Modalien, welche ein Erkennen von
Fronten ermdglicht. Dies fuhrt zu einer Beeintrachtigueg@etektion und der Verfolgung der
Systeme.

Die Detektion der Tiefdruckgebiete anhand des Druckestask slurch grof3e Skalen wie
dem Islandtief und einer intensiven Grundstromung beesfl{Hoskins und Hodges, 2002). In
einer bereits fortgeschrittenen Entwicklungsphase gelilas Erkennen der Tiefdruckgebiete
in den Feldern des Druckes auf Meeresniveau und der gedjdiem Hohe auf 1000 hPa. Der
verwendete Algorithmus kann mit der Einschrankung eingriggen Mindestintensitat offene
Systeme (Blendeet al, 1997) identifizieren. Als Offene Systeme bzw. Troge werdlei-
druckgebiete bezeichnet, welche keine geschlossenerésabadas Zentrum aufweisen. Ein
Verfahren, welches sowohl geopotentielle Hohe als auctictyr bei der Detektion beriick-
sichtigt, ist jenes von Murray und Simmonds (1991) und Kadeatigl. (1993).

Ein Vergleich der unterschiedlichen Verfahren in Bezug @ief Position der Zentren der
Tiefdruckgebiete ist schwierig. Das Minimum des Drucked das Maximum der Vorticity sind
lediglich bei axialsymmetrischen Systemen am gleichen\@eisen Tiefdruckgebiete markan-
te Abweichungen auf, sind die Extrema verschoben. Die Ggkeit, mit der die Position der
Zentren der Tiefdruckgebiete bestimmt werden, ist aufgrder Gitterpunktsdarstellung be-
grenzt bei ungefahfl/v/2)x = 0.7x, wobei x ein Gitterpunktsabstand bezeichnet (Hewson,
1997). Ein Vorteil des Verfahrens von Murray und Simmond9()) ist ein zusatzlicher Algo-
rithmus zur Bestimmung einer mittleren Position.

Darstellung: Im Folgenden wird die Darstellung der raumlichen Vertegen beschrieben.
Raumliche Charakteristiken wie Haufigkeit der Tiefdrudbigée, Haufigkeit der Zyklogenese
(Entstehung) und Zyklolyse (Auflésung) beruhen auf Mitteéfiein bestimmtes stets gleich-
groRBes Gebiet (ca. 10001000 kn?). Die Normierung begriindet sich in den verschieden
grof3en Gitterabstanden. Nach Norden nehmen die Distanzienlen den Gitterpunkten ab,
so dass es zu starkeren Wichtung kommt. Die Normierung denliéhen Haufigkeiten wird je-
doch von einigen Autoren kritisch betrachtet, da dies ziefblaften hohen Zahlungen in hohen
geographischen Breiten fiihren kann (Changebal, 1995, und Literaturhinweise innerhalb
des Artikels). In dieser Arbeit werden die raumlichen Hékditen der Tiefdruckgebiete, der
Zyklogenese sowie der Zyklolyse pro 1000000 knf angegeben.
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3 | Charakteristische Verteillungen der
Tiefdruckgebiete

Welche Anderungen die raumlichen Verteilungen der Tiefkigebiete in einem warmeren Kii-
ma erfahren, bildet den wesentlichen Bestandteil diesg@étdda. Daneben wird ein Vergleich
zwischen der Reanalyse und der Simulation des 20. Jahritanaéizogen. Die charakteristi-
schen Verteilungen stehen hierbei im Vordergrund, um Wotghungen bezuglich der horizon-
talen Skala bzw. der Extrema ermdglichen zu konnen.

Vorherige Studien der zweiten Hélfte des 20.Jahrhundettery z.T. unterschiedliche Er-
gebnisse Uber die raumlichen Verteilungen der Lebensaykhel der Trends der Tiefdruckge-
biete wieder. Wahrend Paciorek al. (2002) keinen nordhemispharischen Trend der Anzahl
an Tiefdruckgebieten erkennt, zeigen Waat@l. (2006) einen Trend in den hohen Breiten der
Nordhemisphéare. Basierend auf ERA-15 Reanalysedaterrz&igkmolleret al. (2000) eine
Zunahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten mit geringem Dmonckordatlantischen Raum, was
auf eine nordwartige Verlagerung zurtickzufuhren ist.ieiee Tiefdruckgebiete definiert durch
einen Zentraldruck geringer als 980 hPa nehmen in der zwei#dfte des 20. Jahrhunderts zu
(Pacioreket al., 2002). Die raumliche Verteilung der Tiefdruckgebietegz®erschiebungen auf
(McCabeet al,, 2001). In den hohen Breiten nimmt die Aktivitéat der Tiefckgebiete im Winter
zu (Wanget al,, 2006; Benestad und Chen, 2006), wahrend die mittlereneéBréber den Ozea-
nen eine Abnahme verzeichnen (Waetaal,, 2006). Neben diesen allgemeinen Verlagerungen
ergeben sich regionale Unterschiede. Im Nordpazifik sthefnzahl an Tiefdruckgebiete mit
starken Vertiefungen wahrend der zweiten Halfte des 20hdalderts an (Graham und Diaz,
2001). Diese Ergebnis wird von Gulet al. (2001) bestatigt und um den atlantischen Raum
erweitert. Veranderungen im nordatlantischen Raum zeiggnmend positiver Phasen des NAO
Indizes eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mit vertiefteemidruck, lAngeren Lebenszeiten
und langeren Zugbahnen (Pirgbal., 2009).

Simulationen eines erwarmten Klimas zeigen eine polwénigrlagerung der Tiefdruck-
gebiete (Solomoet al,, 2007, Kap. 10), die den Trend der Ergebnisse vorhergeh&tddien
auf der Basis der Reanalyse bestatigt. In UbereinstimmungPimto et al., 2009) zeigen (Fin-
nis et al, 2007) eine Abnahme der Anzahl an Tiefdruckgebieten inmieevarmten Klima
(Lambert und Fyfe, 2006). Wohingegen Loptietnal. (2008) keine signifikante Abnahme der
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Gesamtanzahl der Tiefdruckgebiete in einem erwarmten &knkennen. Die Veranderungen
der Tiefdruckgebiete stehen in enger Verbindung zum Erwagsgrad (Schubeet al., 1998).
Auf der regionalen Skala ergeben sich einige Unterschiedden eher allgemeineren Resul-
taten. Lokal begrenzt, verzeichnet der Bereich nordliahbdigischen Inseln eine Zunahme an
Tiefdruckgebieten (Bengtssa al., 2006; Pintcet al., 2009). Der Bereich des Mittelmeeres ist
besonders im Winter von einer Abnahme an Tiefdruckgebie¢troffen (Loptieret al,, 2008).
Ein besonderes Interesse gilt der Fragestellung, ob siddTickgebiete in einem erwarmten
Klima intensivieren. Wahrend Lambert und Fyfe (2006) eiteeggende Anzahl an intensiven
Systemen, definiert als Tiefdruckgebiete mit einem Kerokligeringer als 970 hPa, verzeich-
net, erkennen Loptieeat al. (2008) hingegen keine Veranderung der Intensitat.

Die unterschiedlichen Ergebnisse kénnen sowohl in derchedenen Auflésung der Mo-
delle als auch in den verwendeten Detektionsverfahreniibegt sein. In diesem Abschnitt
werden die allgemeinen Verteilungen der Tiefdruckgehiéteer betrachtet.

3.1 Daten und Methodik

Datengrundlage bilden die Reanalysedaten des ECMWF un8er des gekoppelten Ozean-
Atmosphéaren Modells ECHAM5/MPI-OM. Beide Datensatze simcKapitel 2.1 beschrie-
ben und werden an dieser Stelle nicht naher erlautert. Dan&tgsedaten werden in dem
Zeitraum von 1957 bis 2002 untersucht. Die Ergebnisse des&trhunderts des Modells
ECHAMS5/MPI-OM liegen den Daten von 1950 bis 2000 zu Grunde.ZXnalyse eines warme-
ren Klimas werden die Ensemblemitglieder des Stabilisigslaufes des A1B Szenarios von
2150 bis 2200 herangezogen. In der vorliegenden Analyskseivohl der Winter (Dezember,
Januar und Februar) als auch der Sommer (Juni, Juli und Augntersucht. Die Detektion
der Tiefdruckgebiete erfolgt mittels des Algorithmus volerBleret al. (1997). Die genaue
Funktionsweise des Algorithmus ist in Kapitel 2.2 zu findesdiglich Tiefdruckgebiete mit ei-
ner Lebensdauer von mindestens zwei Tagen und einem mittharizontalen Gradienten der
geopotentiellen H6he von mindestens 50 gpm/1000km werddarifolgenden Untersuchung
berticksichtigt. Bereiche, in denen die Orographie 1000 erddhreitet, werden nicht unter-
sucht. In diesem Abschnitt werden die in Kapitel 2.2 bestienen Haufigkeiten dargestellt.
Neben den mittleren Verteilungen der Haufigkeit des gesaimdbenszyklus der Tiefdruckge-
biete, werden die Haufigkeiten der Zyklogenese und Zyk®obtsenfalls erfasst. Erganzend zu
den statistischen Verteilungen der Tiefdruckgebiete wiedssogenanntmaximum eady growth
rate berechnet. Unter der Annahme einer quasi-stationareaHbitiit einer zonalen Grund-
strémung auf deB-Ebene ergibt sich die Wachstumsrate der am schnellsteacsenden In-
stabilitat als linear proportional zum meridionalen Tenagpergradienten (Lindzen und Farrell,
1980). Diese Variable umfasst den Einflul3 des horizontatehuertikalen Temperaturgradi-
enten auf die Wirbel (Lunkeiet al., 1996). Dieeady growth ratast, als Mal3 der baroklinen
Instabilitat, definiert durch

oo foM L 1/196\ 72

mit N der Brunt-Vaisala-Frequend, der Temperaturf der potentiellen Temperatur und
dem horizontalen Geschwindigkeitsvektor. Auf der klimagiischen Skala stehesg, und die
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Bereiche hoher Aktivitat der Tiefdruckgebiete in Verbingumiteinander (Hoskins und Val-
des, 1990). Zur Betrachtung der vertikalen Struktur etfdig Berechnung denaximum eady
growth ratefir drei verschiedene Schichten, 775 hPa, 500 hPa und 3@ ®ifferentiale
sind mittels zentrierter Differenzen berechnet.

3.2 Ergebnisse der Reanalyse

Zunéchst werden die Verteilungen in ERA-40 beschriebem Bxégt eine Gegeniberstellung
der Ergebnisse der Modellsimulation der zweiten Halfte 2@sJahrhunderts. Abschliel3end
werden Tiefdruckgebiete des erwarmten Klimas mit denen2@eslahrhunderts verglichen.
Die Zyklonenhaufigkeit (Abbildung 3.1a,b) der Reanalysigtzeowohl im Sommer als auch
im Winter ausgepragte Maxima im Nordatlantik und Nordp&zitvahrend des Winters reichen
diese Maxima weit nach Norden und sind starker als im Somiegner zeigt sich im Winter
ein sekundares Maximum im Mittelmeer, welches im Sommeenalabwesend ist. Die ver-
mehrte Detektion von Tiefdruckgebieten Ostlich des Mitteéres im Sommer entsteht durch
den starken Einflul3 des Monsuns in diesem Gebiet. Vorwiegéden sich Tiefdruckgebiete
(Abbildung 3.2a,b) an den Ostklsten der Kontinente, in Baexn in denen die Atmosphare
baroklin ist. Orographische angeregte Tiefdruckgebietd 81 den Leeregionen der Gebirge
(Rocky Mountains) zu finden. An der Sudspitze Gronlandstzeap eine weitere Zyklogene-
seregion, die sowohl auf orographische Effekte als auclhardkline Effekte zuriickzufiihren
sind. Im Mittelmeer weisen die Tiefdruckgebiete im Wintés bevorzugte Entstehungsregion
den Bereich um Genua auf. Wahrend des Lebenszyklus venlagdr die Tiefdruckgebiete,
welche sich an den Ostkisten der Kontinente bilden, nacdéyound haben vorwiegend ihre
Auflésungsphase (Abbildung 3.3a,b) im Nordatlantik naltenid und im Europaischen Nord-
meer und im Nordpazifik im Golf von Alaska. Diese markantekldgenese- und Zyklolyse-
regionen sind ganzjahrig mit jahreszeitlicher Variaktliorzufinden.

Ein Intensitatsmal der Tiefdruckgebiete ist der mittlenedontale Gradient der geopotenti-
ellen Hohe (Abbildung 3.4a,b). Der Gradient ist mit dem Qeratenf / fo mit der Referenzbrei-
te 50N normiert, um nordwartige Verlagerungen der Tiefdruckgebin der Intensitat zu be-
ricksichtigen. Ein Vergleich beider Jahreszeiten sptetielsaisonale Variabilitat der Intensitat
wieder. Im Sommer sind die Tiefdruckgebiete im Mittel wesrigntensiv als im Winter. Ferner
zeigt sich die Ubereinstimmung zwischen den Zentren gra®iefigkeit an Tiefdruckgebieten
und Zentren groter Intensitat. Die Beziehung zwischemtetimaleneady growth rateund
den bevorzugten Gebieten der Tiefdruckgebieten wird setwigdergegeben. Bereiche grol3er
Wachstumsraten (Abbildung 3.7) sind stromaufwarts detrderhoher Zyklonenhaufigkeiten
gelegen. In den unteren Schichten der Troposphéare sinddfVankraten der baroklinen Wellen
nahe der Gebirge (Rocky Mountains, Himalaya, Gronland)rReitlern behaftet und finden in
der Beschreibung keine Berticksichtigung.

3.3 Ergebnisse der Simulation des 20.Jahrhunderts
Infolge der Analyse der Ensemblemitglieder der 20C Sinmaties gekoppelten Modells

ECHAMS/MPI-OM, soll gezeigt werden, inwieweit das gekofteeModell die mittleren Ei-
genschaften der Lebenszyklen wiedergeben kann. An di¢ske Sei bemerkt, dass lediglich
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Abbildung 3.1: Haufigkeit der Tiefdruckgebiete [#000x 1000knf] fiir DJF (links) und JJA
(rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Hngisse der Simulationen des
ECHAM5/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Mittel Uber alle Ensemblemitglieder gezeigt werden. Diaufitikeit der Tiefdruckgebiete (Ab-
bildung 3.1c,d) der 20C Simulation gibt die raumliche Viduirey mit geringflgig geringeren
Maxima wieder. Die bevorzugten Entstehungs- und Auflosgeigiete (Abbildung 3.2c,d bzw.
Abbildung 3.3c,d) kann das Modell simulieren. Lokal ergesech jedoch Unterschiede. Be-
sonders im Pazifik weisen die Zyklogeneseregionen eineajfering nach Westen auf. Die
pragnanten Maxima der Intensitat Gber den beiden Ozeanarewegut wiedergegeben. Die
vertikale Struktur der baroklinen Wachstumsraten weisiobders in den oberen Schichten
markante Unterschiede auf. Dort werden die Maxima starkedevgegeben, als in der Reana-
lyse. Ferner erstrecken sich die pragnanten Maxima in 20@meach Osten als in ERA-40.
Im Gegensatz dazu steht die untere Schicht. Hier sind beseilie zwei Maxima im Winter
stromaufwarts der Zentren hoher Tiefdruckgebietaktivd&al begrenzter als in ERA-40. Im
Sommer ist besonders der arktische Raum durch geringette é&kennzeichnet.

3.4 Ergebnisse eines erwarmten Klima

Generell bestétigen die angefiihrten guten Ubereinstingetudes Modells mit der Reanalyse
die Resultate von Bengtssenal. (2006). Das Modell gibt die charakteristischen Verteileng
der Tiefdruckgebiete sehr gut wieder.

Somit kbénnen in einem weiteren Schritt die mittleren Vdutegen eines erwarmten Zustan-
des naher betrachtet werden. Basis der folgenden Ergebiisken die Ensemblemitglieder
des Stabilisierungslaufes des A1B Szenarios. Im VerglaichOC weisen die Haufigkeiten der
Tiefdruckgebiete eine eindeutige polwartige Verlagerimgpeiden Saisons auf. In Uberein-
stimmung mit Loptieret al. (2008) zeichnet sich markant eine Abnahme der Tiefdrudegeb
im Mittelmeer im Winter ab. Im Sommer zeigt sich besondersriglen eurasischen Kontinent
eine Zunahme an Tiefdruckgebieten im erwarmten Klima. kieim Besonderen Zentralasien
zu nennen, aufgrund der in dieser Jahreszeit haufig vorkeortemeHitzetiefdruckgebiete, wel-
che eine geringe vertikale Erstreckung aufweisen. Das Moirsduzierte Maximum nahe der
Arabischen Halbinsel erfahrt eine Intensivierung in AlBe Byklogeneseregionen (siehe Ab-
bildung 3.2e,f) Uber den beiden ozeanischen Becken vetsehisich im Winter geringfugig im
Mittel nach Norden. Markant zeichnen sich im Sommer die Mexder Zyklogenese lber den
Kontinenten ab. Ein Vergleich mit den Maxima der Zyklolyseehe Abbildung 3.3e,f) spie-
gelt ihre Stationaritat wieder. Einhergehend mit eineimggan Abschwéachung in der mittleren
Verteilung weist die Intensitét (siehe Abbildung 3.4eq) Pazifik eine pragnante Verlagerung
nach Osten auf. Der Sommer ist durch eine Zunahme der Itééisi Nordatlantik und eine
Abnahme im Nordpazifik gekennzeichnet. Besonders intanésst in diesem Zusammhang
der Parameterg,. Wahrend in den unteren Schichten der Troposphére (siebiédibg 3.6e,f
bzw. Abbildung 3.7e,f) eine Abnahme in beiden betrachtdtreszeiten zu verzeichnen ist,
nimmt in der oberen Schicht (siehe Abbildung 3.5e,f) diedBanitat zu.

Zusammenfassend zeigt sich, dass das Modell ECHAM5/MPIldbMcharakteristischen
Verteilungen der Tiefdruckgebiete sehr gut wiedergebamkéinterschiede zur Reanalyse
ERA-40 konnen in den unterschiedliche Auflésungen, sowtersohiedliche Eisverteilungen
begriundet sein Bengtssenal. (2006).

In einem warmeren Klima zeichnen sich die Klimatologienathypolwartige Verlagerungen
aus. In diesem Zusammenhang ist es besonders interessamtdtunen, dass in der transien-
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Abbildung 3.2: Haufigkeit der Zyklogenese der Tiefdruckigéd[%/1000x 1000kn¥] fiir DJF
(links) und JJA (rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) undBXLinten). Ergebnisse der Simu-
lationen des ECHAM5/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.3: Haufigkeit der Zyklolyse der Tiefdruckgetiei§%,/1000x 1000kn¥] fur DJF
(links) und JJA (rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) undBXlinten). Ergebnisse der Simu-
lationen des ECHAM5/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.4: Mittlere Verteilung des um die ReferenzteebO'N normierten mittle-
ren horizontalen Gradienten [gpt000km] der Tiefdruckgebiete fur DJF (links) und JJA

(rechts) in ERA-40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Hngisse der Simulationen des
ECHAMS5/MPI-OM basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.5: Eady Growth Rate{8] auf 300 hPa fiir DJF (links) und JJA (rechts) in ERA-
40 (oben), 20C (mitte) und A1B (unten). Ergebnisse der Saturben des ECHAMS/MPI-OM
basieren auf Ensemblemitteln.
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Abbildung 3.6:Maximum Eady Growth Rafe~1] auf 500 hPa, analog zu Abbildung 3.5

ten A1B Simulation der Bereich nordlich der britischen Ins@ Ubereinstimmung mit Pin-
to et al. (2009) eine Zunahme der Tiefdruckgebiete (hier nicht ggf@iufweist, welche im
Stabilisierungslauf abwesend ist. Einhergehend mit delayerung nach Norden nimmt der
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Abbildung 3.7:Maximum Eady Growth Rafe~1] auf 775 hPa, analog zu Abbildung 3.5

Zirkulationsindex NAM (Northern Annular Modgzu (Solomoret al,, 2007, Kap. 10). Infolge
des sinkenden meridionalen Temperaturgradienten in deremTroposphare nimmt die Ba-
roklinitat in den unteren Schichten ab. Dies spiegelt smhklimatologischen Verhalten des
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Parameteop, wieder. In den oberen Schichten (300 hPa) ninogjtzu.
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4 | Radius und Tiefe - geometrische
Modellvorstellung

Bevor in diesem Kapitel das Gau3-Modell vorgestellt uncthgsben wird, erfolgt eine Uber-
sicht der bereits existierenden Radiusbestimmungen leéidfTickgebieten. Nach der Erlaute-
rung des Gauf3-Modells werden raumliche CharakteristikaTaedruckgebiete, wie Radius
und Tiefe, bestimmt und Ergebnisse prasentiert. Fernedemegtwaige Vor- und Nachteile der
Radiusbestimmung diskutiert und Ergebnisse der 20C Stronlsowie eines warmeren Klimas
vorgestellt.

Die Betrachtung eines Tiefdruckgebietes in Analysekaotier Satellitenbildern (wie bspw.
Abbildung 4.1) verdeutlicht die Schwierigkeit, den Einfligfieich eines synoptisch-skaligen
Wirbels zu bestimmen. Die subjektive Verfolgung in Satelibildern reflektiert die Variation
der raumlichen Skala wéhrend eines Lebenszyklus. Ausglel@nder geostrophischen Theo-
rie ist zu erwarten, dass sich die raumliche Skala auf eitieeha&ellenlange der Rossbywellen
beschrankt.

In Abhangigkeit von der jeweiligen Fragestellung sind eaisdene Grol3enbestimmungen
sinnvoll. Eine automatische Methode ermdglicht eine dijekBeschreibung und die Analyse
einer Vielzahl von Tiefdruckgebieten, welche relevantdiatistische Erhebungen sind.

Neben den fur ein Tiefdruckgebiet charakteristischen &nofie Zentraldruck und Vorti-
city kann eine sinnvolle Definition des Radius Aufschluseridias dynamische Verhalten von
Tiefdruckgebieten wahrend ihres Lebenszyklus geben.diéekann eine neu definierte GroRe
eine zusatzliche Verifikation von Vorhersagemodelle fiefe

4.1 Bereits existierende Grofienbestimmung

Einen ersten Schritt zur Bestimmung der rdumlichen SkadaseTiefdruckgebietes stellt die
Arbeit von Williamson (1981) dar. Die Methode basiert auf danahme eines nicht axialsym-
metrischen Tiefdruckgebietes. Der zweidimensionale §uienitt des Wirbels wird ellipsenfor-
mig angenommen (siehe Abbildung 4.2). Das Tiefdruckgeabieh diesem Modell mathema-

IDieses Kapitel schlieRRt den veroffentlichten Artikel varhBeidereitet al. (2010) mit ein.
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Abbildung 4.1: Satellitenbild 24.10.2009 12:00 Ul@uelle: Universitat Karlsruhe, Fer-
dinand Valk - Images Earth at Large, Data courtesy: EumM®ASA http:// www
wetterzentral e. de/topkarten/fssatnsl. htm

tisch durch eine Amplitude A (Kerndruck oder zentrale gdeptielle H6he) und einer radialen
Funktiong(r) beschrieben. Diese radiale Funktion wird so gewahlt, diasars Rand des au-
RBertropischen Tiefdruckgebietes (am Radius) verschwimdéhrend sie im Zentrum 1 ist. Mit-
tels Minimierung der quadrierten Differenzen zwischenl@athtetem Feld und der Funktion
werden funf charakteristische Parameter eines Tiefdrluieges gewonnen: Amplitude, Gro-
Re, Lage des Zentrums, Exzentrizitat und Orientierung tgrise im Raum (bestimmt duradn,
siehe Abbildung 4.2). Die Amplitude ergibt sich dabei ausid#&ert des Eingangsdatenfeldes
im Zentrum (z.B. Kerndruck). Entlang der grof3en Halbaclestiommt der Punkt, an dem die
Funktion Null wird, den Radius. Somit ergibt sich der RadilssLange der grof3en Halbachse
der Ellipse. Die Orientierung im horizontalen Feld erfalger den Winkebr, der sich zwischen
der groR3en Halbachse und der horizontalen Achse (Brege®rergibt. Die Lange der klei-
nen Halbachse wird in Analogie zur grof3en Halbachse bestifasngilt die Bedingung, dass
die Funktiong(r) am Rand der Ellipse Null sein muss. Die Exzentrizitéat ergibh folglich
aufgrund der Kenntnis der grof3en und kleinen Halbachse.

Vier Definitionen eines charakteristischen Gré3enmalRedemeson Nielsen und Dole (1992)
vorgestellt: die Distanzen zwischen i) dem Zentrum desdfigfkgebietes and dem am nachsten
gelegenen Hochdruckgebietzentrum, ii) zwei benachbartefuruckgebietszentren, iii) dem
Tiefdruckgebietzentrum und dem néachstliegenden Satikties Bodendrucks und die iv) ho-
rizontale Flache, welche durch die letzte geschlossef@ateaumhllt wird. Die Autoren selbst
verwenden die dritte Methode. In Anlehnung an die vierte lntig Definition des Radius von
Nielsen und Dole (1992) bestimmen Wernli und Schwierz (2@bé Flache eines Tiefdruck-
systems Uber die letzte geschlossene Isobare. Eine weitgth®de basiert auf der Bestimmung
der Zirkulation eines Tiefdruckgebietes (Sinclair, 1997)eses Mal} liefert sowohl die Infor-
mation Uber die Intensitat (vorticity) als auch Uber dieméiche Skala von Tiefdruckgebieten.
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Abbildung 4.2: Ellipse mit Brennpunkten F1,F2; geographes Gitter (graue Linien)

Die ZirkulationC wird berechnet als Linienintegral Giber das Geschwindigkeldv einer ge-
schlossenen Kurv8. Aufgrund des Satzes von Stokes (BronSteiral., 1999) folgt daraus,
dass sich die Zirkulation auch tber das Integral der Vaytigber die Flaché& definieren lasst

(Etling, 2002).
cEjing://F(va)df://def 4.1)

Die Flache eines Tiefdruckgebietes wird bestimmt Uber disity. Ausgehend vom Zentrum
(¢ (r =0) =maxX ¢ }) wird radial nach auf3en nach den Punkten gesucht, an dea&fbrdicity
Nullist (Hinweis auf ein geschlossenes System) oder dedi@nader \Vorticity sein Vorzeichen
andert (sogenannte offene Systeme). Die Zirkulation wamgdiiber die Mittelung der Vorticity
uber die erhaltene Flache berechnet.

Ferner fihrenwaveletsangepasst an Querschnitte des Bodendruckes eines Tiejetnie-
tes entlang der Langen- und Breitenkreise, zur Bestimmesdadius (Grotjahat al., 1999).
Die Mexican Hat wavelewird alsmother waveleterwendet. Hierbei ist zu bemerken, dass das
wavelet power spectru@s quadrierter Betrag der Wavelet-Transformierten definst (Tor-
rence und Compo, 1998). Dasvelet power spectrumrmoglicht es, die adaquateste Skala
und Translation zu finden, welche die Daten bestmdéglichstierigeben. Die Distanz der zwei
Punkte des Nulldurchgangs ddexican hat waveldvestimmen den Durchmesser. Aus diesem
Grund ist in dieser Analyse die Skala deaveletFunktion direkt mit dem Tiefdruckgebiet
verknupft. (Naheres ziWaveletAnalyse ist in Kapitel A.2 zu finden.)

Jedoch versagt das oben beschriebene Verfahren bei demélowg auf einen Trog in ei-
nem hoéheren Niveau (Grotjahn und Castello, 2000). Die lareuMittelung liefert fir diese
Fragestellung ein geeigneteres Mal3. Zunachst wird dasiifwiensystem in den Trog oder das
Tiefdruckgebiet verschoben. Als Eingangsdatenfeld diemigeostrophische kinetische Ener-
gie auf 300 hPa, welche aus den Anomaliefeldern des Gedmitegewonnen wird. Im Zen-
trum der Tiefdruckgebiete geht die geostrophische kiok&sEnergie gegen Null, wahrend in
einem hinreichenden Abstand der Betrag der geostrophiskinetischen Energie auf einen
Hintergrundwert abnimmt. Zwischen Hintergrund- und Zalwert besitzt die kinetische Ener-
gie ein Maximum. Dieses Muster ist sowohl am Boden als audteim oberen Schichten zu

29



beobachten (Grotjahn und Castello, 2000). Die geostrophi&inetische Energie wird an je-
dem Gitterpunkt bestimmt und auf ein neues Koordinatergysinit dem Pol im Zentrum des
Troges oder des Tiefdruckgebietes, interpoliert. Die &lithg der geostrophischen kinetischen
Energie auf konzentrischen Kreisen entlang der 36 Lang&s&i(des neuen Koordinatensys-
tems) ergibt den azimutalen Verlauf der Energie um das Aemtlberschreitet die gemittelte
geostrophische Energie einen zuvor festgelegten Schwedie erneut, so entspricht die Di-
stanz der gesuchten Skala.

In Analogie zu Sinclair (1997) verwenden Simmonds und K&&p0) die Vorticity als phy-
sikalische Groéf3e zur Bestimmung einer rAumlichen SkaBestimmung erfolgt Uber die Fla-
che eines Tiefdruckgebietes, charakterisiert durch deitipen Laplace-Operator des Druckes
(0%p > 0). Ausgehend vom Zentrunm@x 12p}) wird strahlenférmig nach den Punkten des
maximalen (negativen) Gradienten gesucht, an denen die gdrgannte Bedingung erfullt ist.
Bei Annahme einer monotonen Krimmung erweist sich diesé bk als erfolgreich. Es kann
jedoch vorkommen, dass die Distanz zwischen zwei Tiefdyableten sehr gering ist. In die-
sem Fall wird die Suche nach dem Umfang weiter fortgeseiztplben genannte Bedingung
erfullt ist. Das bedeutet, dass eine Uberschneidung deieRatdr einzelnen Tiefdruckgebie-
ten erlaubt ist. Mittels des Umfanges wird die Flache bestinunter der Annahme, dass das
Tiefdruckgebiet kreisformig ist, ergibt sich der Radiuasatzlich ermittelt diese Methode eine
weitere Grol3e: die Tiefe, D, die sich unter der Annahme ear@dsymmetrischen paraboloiden
Wirbels mit dem Radius R in einer ebenen Flache wie folgtergi

19%p 1,
D_EWRZ_ZD pR (4.2)
dabei istD die Tiefe. Diese Grdl3e beinhaltet einen neuen Aspekt dédrliekgebiete: die Be-
deutsamkeit der Zirkulation in einem Wirbel. Ferner widals ein Mal3 &hnlich dem Druckde-
fizit (Simmonds, 2000) verstanden. Zur Bestimmung des Rddinn sowohl die erste als auch
zweite Ableitung des Druckes verwendet werden (Benestddinen, 2006). Dieses Verfahren
basiert auf Langs- und Querschnitten durch ein TiefdrublegeAn das Feld des Druckes wird
mittels einer Fourier-Approximation eine Funktion angegiaDie Stellen, an denen die zweite
Ableitung der Funktion Null ist, geben den Wendepunkt are Binimale Distanz zwischen
dem Zentrum und den Wendepunkten definiert den Radius.

Analog zu Simmonds und Keay (2000) und Simmonds (2000) vetlere Rudeva und Gu-
lev (2007) eine Koordinatentransformation, so dass sichndee Pol im Zentrum des Tief-
druckgebietes befindet. Entlang 36 neuer Langenkreiseemeddnn die Punkte gesucht, an
denen die erste Ableitung des Druckes verschwindet. IsedBedingung innerhalb von 1500
km nicht erfllt, wird der Radius auf 1500 km gesetzt. Englgedes Langenkreises wird die
Position des verschwindenden Druckgradienten bestimmnttHNfe dieser Positionen erfolgt
eine Flachenbestimmung durch die Summation der einzelagftichen. Die Annahme eines
kreisformigen Wirbels erméglicht die Berechnung einesiBafeffektiver Radius) und gibt die
zusatzliche Information Uber die Asymmetrie eines Tied#tgebietes, definiert als das Verhalt-
nis aus kleinstem zu grof3tem Durchmesser.

Ahnlich wie Rudeva und Gulev (2007) bestimmen Patetal. (2009) den Radius mittels
des Druckgradienten. Entlang acht radial vom Zentrum awesger Linien wird der Gradi-
ent berechnet. Unterschreitet das Mittel des Gradienteh Darchlaufen eines Maximums
den Schwellenwert von.8x 10~° hPa nt1, wird die sich ergebende Distanz als Radius iber-
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Name Jahr Form Methode Radiusbestimmung

Williamson 1981 Ellipse Anpassung einer Funktion Langegtefien
Halbachse
Nielsen und Dole 1992 Distanz zwischen
Zentrum und
Sattelpunkt
Sinclair 1997 Kreis Rander definiert durch Flache fuhrt zum
verschwindende Vorticity Radius
oder wechselndes Vorzeichen
des Gradienten

Grotjahn, Hodyss 1999 Anpassung einer Wavelet Halbe Distan
und Castello Nulldurchgange
Grotjahn und 2000 Kreis Azimutales Mittel der geostro- awaliges Uber-
Castello phischen kinetischen Energie schreiten eines
Schwellwertes
Simmonds und 2000 Kreis Flache charakterisiert durch Ugfahrt
Keay, positiven Laplace des Druckes zum Radius, zuséatz-
Simmonds 2000 oder Rénder definiert liche Grole:
durch maximalen Gradienten Tiefe
Benestad und 2006 Anpassung einer Funktion an Minimalebzst
Chen Langs-und Querschnitten, zwischen Zentrum
Nullstellen der zweiten und Wendepunkten
Ableitung
Wernli und 2006 Kreis letzte geschlossene Isobare Fladive fl
Schwierz zum Radius
Rudeva und 2007 Kreis Réander: erste Ableitung Flache: Sudene
Gulev des Druckes verschwindet einzelnen Segmente;
zusatzliche Grolde
Asymmetrie
Patoux, Yuan 2009 Kreis radialer Druckgradient unter- d@ngtzwischen Zentrum
and Li schreitet nach Durchlaufen und Erreichen des
eines Maximums einen Schwellenwertes
Schwellwert

Tabelle 4.1: Zusammenfassung der existieren Gro3enlrastigen

nommen. Dieser Schwellenwert ist so gewéhlt, dass der Raiuetzte geschlossene Isobare
einbezieht, den nachsten Sattelpunkt erreicht und dent@ralgr Flisse (Warme- und Im-
pulsflisse) erfasst. Zusatzlich zum Radius wird die Tie$eCauckdefizit Gber die Differenz
zwischen dem Mittel des Druckes am Radius und dem Zentrekdrestimmt. Diese Definition
der Tiefe ist &hnlich der von Simmonds und Keay (2000).

Die in diesem Abschnitt beschriebenen Verfahren sind in #ab zusammengefasst. Die
vorgestellten, bereits existierenden Verfahren lassdnisidrei verschiedene Herangehenswei-
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sen klassifizieren:

- Anpassung einer Funktion: Williamson (1981), Grotj&hal.(1999), Benestad und Chen
(2006)

- Bestimmung der Flache eines Tiefdruckgebietes tUber ditcity: Sinclair (1997), Sim-
monds und Keay (2000), Simmonds (2000); Uber den Druckegndeln: Rudeva und Gu-
lev (2007); oder Uber den Druck: Nielsen und Dole (1992, &sie Distanz zum Sattel-
punkt), Wernli und Schwierz (2006, letzte geschlosseniedss)

- azimutales Mittel der geostrophischen kinetischen Beefgrotjahn und Castello (2000)
Abhéngig von der Fragestellung stellen sich bestimmteatieen als geeigneter heraus. Mit
Ausnahme von Williamson (1981) wird stets ein Kreis als Famgenommen. Aufgrund der

starken Asymmetrie, hervorgerufen durch die Frontenlt sliels eine erste Approximation dar,
mittels derer sich Erkenntnisse Uber den Lebenszyklus iefdrlickgebieten finden lassen.

D

& AN

B

Umgebung Tiefdruckgebiet  Sattelpunkt Hochdruckgebiet
Wendepunkt 1 Wendepunkt 2

Abbildung 4.3: Querschnitt eines idealisierten Tiefdryekietes (schwarz); angepasste Gaul3
Funktion (rot)

Der Querschnitt entlang eines Breitenkreises durch eialiglertes, asymmetrisches Tief-
druckgebiet (schwarzer Kurvenverlauf) ist in Abbildun@ dargestellt. Der Punkt D markiert
ein Hochdruckgebiet in unmittelbarer Nahe. Der Abstandsetven den Punkten B und C ver-
deutlicht die dritte Radiusdefinition von Nielsen und Ddl8%2). Die Mittelung der Abstande
AB und BC ergibt einen lber die Flache bestimmten Radius. Die gequsisohe kinetische
Energie erreicht den Maximalwert am Maximum des geostsytten Windes (isobarenparal-
lel), d. h. am Ort des starksten Druckgradienten. DiesetiBosst durch die Wendepunkte ge-
kennzeichnet. Eine an das idealisierte Tiefdruckgebigépasste Funktion ist in rot dargestellt.
Ein Vergleich der drei grundsatzlich verschiedenen Dedinén, offenbart die verschiedenen
Mal3e des Radius bei demselben Tiefdruckgebiet.

4.2 Das Gaul3-Modell

Das Gaul3-Modell wird auf bereits detektierte Tiefdruckgebangewandt. Das in Kapitel 2.2
beschriebene Verfahren der Detektion von Tiefdruckgehietird zunachst kurz erlautert.
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Die Position (Langen- und Breitengrad), die zentrale géaqteelle Hohe und ein Intensi-
tatsmald (mittlerer horizontaler Gradient der geopot#eti¢iohe) der Tiefdruckgebiete werden
mit dem Algorithmus von Blendeat al.(1997) bestimmt. Das Verfahren basiert auf der Detek-
tion eines Minimums im Feld der geopotentiellen Hohe in 18P@ (oder des Bodendruckes).
Fehlerhafte Detektionen oder schwach ausgepragte TeXgebiete werden durch Schwellen-
werte fir den mittleren horizontalen Gradientétz)und fur die Mindestlebenszeit eliminiert.
Die letztgenannte zusatzliche Bedingung der Mindestlebaihimpliziert eine weitere Eigen-
schaft des Verfahrens: das Verfolgen (tracking). Das Vgeio eines Tiefdruckgebietes basiert
auf dem Auffinden eines Minimums in der ndheren Umgebungd &im Tiefdruckgebiet zum
Zeitpunktt, detektiert, so sucht der Algorithmus im vorangegangenets&wittty ausgehend
von der Position zum Zeitpunki im n&dheren Umfeld nach einer bereits detektierten Zyklone.
Dabei wird die nahere Umgebung breitenabhangig definieremtspricht ca. einem Gebiet von
600 km (Sickmdlleret al., 2000). Diese Distanz kommt einer maximalen Zuggeschwkedi
von ca. 80 km/h gleich.

Die Bestimmung des Radius und der Tiefe erfolgt tiber die Aapag einer azimutal sym-
metrischen Gaul3-Funktion an das Feld der geopotentietiieHim Zentrum eines Tiefdruck-
gebietes und der ndheren Umgebung. Die an das Feld ange@asR-Funktion ist gegeben

durch

—r2

R

Dabei entsprichizs(r) dem azimutal symmetrischen Verlauf der Gaul3-Funktiggy, ist die
geopotentielle Hohe im Umfeld der ZyklonR,entspricht dem Radius urid der Tiefe. Der
variierende azimutale Abstand vom Zentrum wird durch digadde GroRe wiedergegeben.
Die TiefeD ist definiert als Differenz der geopotentiellen Hohe im Zemt undz.,. Der Radius
Rist in diesem Modell gegeben als Abstand zwischen dem Zenaind dem Wendepunkt der
Gaul3-Funktion.

Trotz vorhandener Asymmetrie bei Tiefdruckgebieten gtfalie Anpassung der Gaul3-
Funktion unter der Annahme azimutaler Symmetrie. Die Aspag einer zweidimensionalen
Gaul-Funktion hatte den Nachteil, dass die Funktion koxeplend dadurch die Anpassung er-
schwert wird. Der Vorteil der zweidimensionalen Darstefidiegt in der htheren Komplexitat
und dem hdheren Informationsgehalt. Dennoch liefern auafiraensionale Ergebnisse inter-
essante Erkenntnisse Uber das Verhalten von Tiefdruoktpebivahrend ihres Lebenszyklus.

Die Anpassung der Gaul3-Funktion erfolgt Uber die Mininmgrdes Abstandes zwischen
der Funktion und den Eingangsdaten im Zentrum des Tiefdpeluletes und in der Umgebung
(Gl. A.8). Die Umgebung wird dabei so gewahlt, dass in einenstAnd von ca. 10001000
km? die Daten beriicksichtigt werden. Das Verfahren zur Minfomig des Abstandes ist im
Anhang in Kapitel A.3 beschrieben und soll hier nicht nahetrdchtet werden. Die Parameter
Rundze,,werden in diesem Verfahren angepasst. Nachdem die Paraneigelt sind, ergibt
sich die Tiefe als Differenz zwischen dem Wert im Zentrum diegdruckgebietes und der
Umgebun@en

Zur Validierung des Verfahrens wird ein hypothetischeralsymmetrischer Wirbel (siehe
Abbildung 4.4) untersucht. Der Radius, durch die Gaul3-Eanlkals Standardabweichung de-
finiert, bleibt wahrend dieses idealen Lebenszyklus kanisizer in Abbildung 4.4 dargestellte
Lebenszyklus simuliert eine bereits stark ausgepragtepgigthe Stérung. Wahrend sich das
Tiefdruckgebiet Richtung GroRRbritannien bewegt, vermgsich die zentrale geopotentielle

26(r) = Zenv— Dexp( (4.3)
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Abbildung 4.4: Lebenszyklus eines axialsymmetrischeridfiekgebietes mit gleichbleiben-
dem Radius (gekennzeichnet durch den roten Kreis). Sehatflachen zeigen die geopoten-
tielle Hohe auf 1000 hPa: links 00UTC, rechts 12UTC, obefsite: erster Tag; mittlere Zeile:
zweiter Tag; untere Zeile: dritter Tag

Hohe (aquivalent zum Kerndruck). Dargestellt in Abbilduhg sind drei Tage im Intervall von
12 Stunden. Der eingezeichnete rote Kreis markiert denié&eth hypothetischen Fall berech-
neten, gleichbleibenden Radius.

Querschnitte entlang eines Breitenkreises fur die in Ahlnj 4.4 angegebenen Zeitpunkte
sind in Abbildung 4.5 dargestellt. Hier verdeutlicht siagk dunehmende Verringerung der zen-
tralen geopotentiellen Hohe. Infolge des gleichbleibendengebungswertez,, und der ab-
nehmenden geopotentiellen Hohe vergrol3ert sich die TheéeAnwendung des Gaul3-Modells
auf Beobachtungsdaten ist in Abbildung 4.6a abgebildet.dbauen Punkte kennzeichnen die
Eingangsdaten (geopotentielle Hohe auf 1000 hPa der Res&naRA-40). Die durchgezogene
schwarze Linie zeigt die an diese Daten angepasste Gau@iidiurDas dargestellte Tiefdruck-
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Abbildung 4.5: Querschnitte entlang eines Breitenkredggeden in Abbildung 4.4 angegebenen
Zeitpunkten

gebiet befindet sich am Beobachtungszeitpunkt (03.12)I8&dlich von Neufundland. Bis zu

diesem Zeitpunkt hat es sich bis auf -360 gpm vertieft. Datitkawéachst langsam an und liegt
zum Beobachtungszeitpunkt bei 465 km. Die Tiefe hingegégt 2nen deutlicheren Lebens-
zyklus und liegt bei 318 gpm. Die unterschiedliche Farbgegbder Datenpunkte hebt hervor,
welche Daten fur die Anpassung verwendet werden. In durdelgehaltene Punkte werden
bei der Anpassung betrachtet, wahrend die helleren nigiterelet werden. Abbildung 4.6a
zeigt, wie stark die Streuung der Umgebungswerte in groRdgeEung vom Zentrum ist.
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Abbildung 4.6: An ein Tiefdruckgebiet gefittete Gaul3-Fumkt gefittete Gaul3-Funktion
(durchgezogene Linie), Daten der geopotentiellen HoheemtZim und in der ndheren Umge-
bung (hellgraue Punkte); fir den Fit verwendete Daten (dlignkue Punkte)

Inwieweit sich das Gaul3-Modell von den flachenbezogenenelafe jene von Nielsen
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und Dole (1992), Simmonds und Keay (2000), oder Rudeva uddv@a007) unterscheidet,
wird in Abbildung 4.6b deutlich. Wahrend der Gaul3-RadRdes axialsymmetrischen Wirbels
konstant bleibt (500 km), vergréf3ert sich der flachenabig&nBadiusRe,, mit zunehmender
Vertiefung.Reny kann dabei als Schnitt entlang eines verschwindenden UnngslverteZeny
betrachtet werden. Anhand der Abbildung wird deutlich, eng der RadiuRe,, mit der Tiefe

D der Gaul3-Funktion verbunden sind. Der Radribestimmt Gber die Gaul3-Funktion, ist ca.
die Halfte des RadiuRen. Zusammenfassend zeigt sich, dass der Radinahezu konstant
bleibt, wahrend der Radiug:, anwachst.

Die in diesem Abschnitt beschriebene Methode ist eng mitMerelet-Methode von Grot-
jahnet al. (1999) verbunden. Ein wesentlicher Unterschied liegt in $§gnmetrieannahme.
Mathematisch lassen sich beide Definitionen Uber die geeriiunktionen verbinden. Die
Mexican hat waveleist die negative normalisierte zweite Ableitung der GawdEion. Das
bedeutet, dass bis auf die Skala und die NormalisierungelaglHermitesche Polynome ver-
schiedener Ordnung betrachtet werden kénnen. Aufgrundiwigenommenen Symmetrie ist
die abgeleitete Methode auf eine reprasentative AnzahTiefidruckgebieten anwendbar.

Wind

Ein Vorteil des Gaul3-Modells ergibt sich Uber die ableiénaGréRen wie Wind, Vorticity und
kinetische Energie. Aufgrund der geostrophischen Baldamesen sich die Komponenten des
geostrophischen Windes wie folgt schreiben:

_ goz _goz

ug_—?d—y, vg_?& (4.4)

mit dem Coriolisparameter= 2Qsin(¢) und der geographischen BregeAusgehend von Gl.
4.3 sind die erste und die zweite Ableitung der Gaul3-Funkiexch r:

0z r —r?

o~ Pre eXp(zRZ) (4-5)
027 —r2 1 r?
a2~ Dexp(ﬁ) (@ - @) (4.6)

Die Definition des Radius als Standardabweichung der GamRtion beinhaltet, dass der Ra-
dius am Wendepunkt der Gauf3-Funktion lokalisiert werdemk@®er Wendepunkt zeichnet
sich durch den gréf3ten Gradienten aus. Durch geostrogh#gproximation und Vernachlés-
sigung der Reibung ist zu erwarten, dass sich das Maximurgelestrophischen Windes (ers-
te Ableitung der geopotentiellen Hohe) direkt am Radiusniolefi. Die Abbildung 4.7a zeigt
den fur den 1.12.1957 um 00 UTC berechneten geostrophidtiresh Die Komponenten des
geostrophischen Windes sind mithilfe zentrierter Diffemen anhand der Gl. 4.4 aus ERA-40
Daten berechnet. Die Kreise in der Abbildung dienen der Marhaulichung des Radius der
detektierten Tiefdruckgebiete. Zum Beobachtungszekpwerden 7 Tiefdruckgebiete auf der
Nordhalbkugel detektiert. Die Maxima des geostrophisdhemdes befinden sich an den be-
rechneten Radien. Zusatzlich zeigt sich die Variabiligt Radien der Tiefdruckgebiete. Der
Zusammenhang zwischen dem Wind auf 1000 hPa und den RatdieAlsbildung 4.7b darge-
stellt. Der Wind ist zum gleichen Zeitpunkt wie Abbildungd.aufgezeigt und basiert auf den
Reanalysedaten. Aufgrund der vorhandenen Reibung eereidie Maxima im Vergleich zum
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Abbildung 4.7: Basierend auf ERA-40 zeigt a) den geostrsgfer Wind [ms?!] auf 1000
hPa; b) die Windgeschwindigkeit [m§] auf 1000 hPa; Kreise veranschaulichen die Radien der
detektierten Tiefdruckgebiete an

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

\orticity

Unter der Annahme geostrophischen Gleichgewichts ergghteine weitere ableitbare Gro-
3e aus dem Gaul3-Modell: die geostrophische Vorticity imti@em der Tiefdruckgebiete. Die
geostrophische Vorticity kann wie folgt berechnet werdeisystem) (Etling, 2002):

lc= %chb (4.7

Einsetzen der zweiten Ableitung der Gaul3-Funktion (Gl) drGer der Annahme, daskp =
gdzgilt, und die Vorticity im Zentrumi( = 0) berechnet wird, ergibt:

_9b

=95 4.8)

Die Gl. 4.8 zeigt, dass die Vorticity im Zentrum der Tiefdkgebiete anhand der Gaul3-Parameter
Radius und Tiefe berechnet werden kann. Die Validierungrdedem Gauf3-Modell bestimm-
ten geostrophischen Vorticity und der geostrophischetidiyr aus Reanalysedaten ist in Ab-
bildung 4.8 aufgezeigt. Datengrundlage bilden die Tietdgebiete der Reanalyse ERA-40 in
einer Auflosung von T63. Bertcksichtigt werden samtlichefdiuckgebiete im Nordwinter
(DJF). Die Berechnung der geostrophischen Vorticity ausREanalyse erfolgt mit Gl. 4.7.
Unter Zuhilfenahme von zentrierten Differenzen ergibhgder Laplace-Operator fir die geo-
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Abbildung 4.8: Scatter Diagramm der Vorticiisaussberechnet mithilfe der Gaul3-Funktion
aufgetragen gegen a) geostrophisch approximierte Myrtigi auf 1000 hPa und b) relative
\orticity {gso auf 850 hPa im Zentrum des Tiefdruckgebietes. Die schwanzie entspricht
der perfekten Korrelation zwischen den Datenséatzen.

potentielle Hohe wie folgt:

Z(lon,lat+1) + Zonlat—1) — 22(Ion,lat)
Y (4.9)

Beide geostrophischen Wirbelgro3en sind in Abbildung 4l&aestellt. Die Ordinate be-
schreibt die geostrophische Vorticity im Zentrum der Treftkgebiete, berechnet mittels des
GauR-Modells. Eine perfekte Ubereinstimmung beider gepbtscher WirbelgroRRen wiirde in
einer diagonalen Anordnung resultieren. Die Abweichungnrmvauch nur in geringem Mal3e,
der geostrophischen Vorticity des Gaul3-Modells ist in delifdlung klar ersichtlich. Ungeach-
tet dessen zeigt sich eine relativ gute Ubereinstimmung.

Die Validierung der geostrophischen Vorticity des Gaul3delts mit der relativen Vorticity
auf 850 hPa ist in 4.8b dargestellt. Die Abszisse beschdagbtelative Vorticity auf 850 hPa.
Ein Grol3teil der Tiefdruckgebiete weist einen im Verglemh relativen Vorticity geringeren
geostrophischen Wert auf. Die Datenpunkte sind nach urgesthioben. Dieser Vergleich of-
fenbart als Abweichung von der linearen Korrelation, diev&izhung der relativen Vorticity
vom geostrophischen Gleichgewicht. Aufgrund starker Ragseffekte auf 1000 hPa und der
daher bedingten starken Abweichung vom geostrophischeictigjewicht wird das 850 hPa-
Niveau in einem Vergleich bevorzugt.

DZZ . Z(lon—1,lat) + Zjon+1lat) — 22(Ion,lat)
B dx2

Auflésungsabhangigkeit

In welchem Mal3 der Radius und die Tiefe auflosungsabhangig wird im folgenden Ab-
schnitt beschrieben. Zu diesem Zweck werden die in T106egehden ERA-40 Daten sowohl
in T106 als auch in zwei geringeren Auflosungen analysieet[iaten der geopotentiellen HO-
he werden auf die geringeren Auflosungen T63 sowie T42 iatenp. Die Anzahl der detek-
tierten Tiefdruckgebiete ist abhangig von der raumliched geitlichen Aufldsung der Daten.
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So steigt ihre Anzahl mit wachsender Auflosung (Blender uckuSert, 2000). Ferner sind
Charakteristika wie Kerndruck, Vertiefung und Lebensggitk durch die raumliche Auflésung
beeinflusst (Jungt al.,, 2006).

Die Verteilung der Radien fur Winter (DJF) bzw. Sommer (Jd&) Reanalyse fur verschie-
dene rdumliche Auflésungen sind in Abbildung 4.9a bzw. Adhlmig 4.9b dargestellt. Beson-
ders kleinskalige Tiefdruckgebiete sind von der Auflésuipigéangig. Die Anzahl an Tiefdruck-
gebieten mit Radien von 100 km bis 350 km ist in der T106 Aufhgsdeutlich erhéht. Bedingt
durch die geringere Auflosung in T42 sind in beiden Saisoa®dzahl an Tiefdruckgebieten
mit Radien zwischen 450 und 1000 km groRRer als bei den hoAarisungen. Ein Vergleich
zwischen der T63 und T106 Aufldsung zeigt im Bereich groRetigta(600 km - 1000 km)
sehr geringe Unterschiede. Zusammenfassend zeigt sielveinschiebung der Verteilung zu
geringeren Radien mit zunehmender Auflésung.

Die Verteilungen der Tiefe in den drei verschiedenen Aufh@sn fir Winter und Sommer
sind in Abbildung 4.9c und d dargestellt. Die Verteilung fiém Winter zeigt mit abnehmender
Tiefe eine Verbreiterung. Bereiche geringer Tiefe (bis 80 pm) sind mit einer geringe-
ren Anzahl in der groben Auflosung (T42) verbunden. Besandigser Bereich ist durch eine
starke Variabilitat beztglich der Auflésungen gekennzeéthUnterschiede zwischen den Auf-
l6sungen verringern sich bei Tiefdruckgebieten mit hohériefen. Fir den Sommer ist die
Verteilung im Bereich bis zu 100 gpm &hnlich der des Wint¥eringerung der Anzahl mit
abnehmender Auflosung. Die grobe Auflésung dominiert im Bangon 200 gpm bis 400 gpm,
d. h. die Anzahl der Tiefdruckgebiete der T42 Auflosung isttiieh hoher als die Anzahl mit
entsprechender Tiefe in hoheren Auflésungen. Fur den Somsitiarder Verteilung der Tiefe
kein entsprechendes Phanomen im Bereich grol3er Tiefenrdske

Im Allgemeinen ist die Abhangigkeit des Radius und der Tieda der Auflosung wahr-
nehmbar. Je héher die Auflosung, desto héher die Anzahl akteeten Tiefdruckgebieten mit
geringen Radien und geringen Tiefen unabhangig von deosais

4.3 Ergebnisse der Reanalyse

Basierend auf den vorangegangenen Betrachtungen werddirgibnisse des Gaul3-Modells
angewandt auf die Reanalysedaten beschrieben. Zunaaidswaie Klimatologien des Radius
und der Tiefe vorgestellt. Die mittlere Verteilung und degliche Verhalten der beiden Gréf3en
folgen. Abschliel3end wird das zeitliche Verhalten der lredzgklen ndher untersucht.

Tiefdruckgebiete werden im Feld der geopotentiellen Holitteta des Detektionsverfah-
rens von Blendeet al. (1997) (siehe Kapitel 2.2) bestimmt. Samtliche in diesenschimitt
bertcksichtigten Tiefdruckgebiete weisen eine Mindésttesdauer von zwei Tagen und einen
mittleren horizontalen Gradienten der geopotentiellenéd@on mindestens 50 gpm/1000km
auf. Bereiche, in denen die Orographie héher als 500m =, @iisgeschlossen. Tiefdruckge-
biete werden in der Nordhemisphéare ab caN8@etektiert und in einer Auflosung von 1926
Gitterpunkten (entspricht einer spektralen Auflosung v68)Tbestimmt. Die reduzierte Auflo-
sung wird untersucht, um im spateren Verlauf die Ergebrésssr Modellsimulation mit denen
der Reanalyse zu vergleichen.

Der Zusammenhang der vier charakteristischen Gr63en Rallefe, zentrale geopotenti-
elle Hohe und mittlerer Gradient der geopotentiellen Héten Abbildung 4.10 anhand von
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Abbildung 4.9: Auflésungsabhangigkeit des Radius (a,b) derdTiefe (c,d) fur Winter (DJF,
a,c) und Sommer (JJA, b,d). GroRe Wertebereiche sind duechrdfRerungen innerhalb der
jeweiligen Abbildungen hervorgehoben.

Scatterplots dargestellt, die Tiefdruckgebiete der Nendisphare (DJF) in ERA-40 Daten zei-
gen. Die zusatzlich in den Abbildungen integrierten gesatba Dichten (graue Linien) helfen
bei der Beurteilung der Lage der Haufigkeitszentren.

In Ubereinstimmung mit Patoust al. (2009) ist abnehmender Zentraldruakgho) mit zu-
nehmender Tiefe (Abbildung 4.10e) und zusatzlich mit zametdem Gradienten (Abbildung
4.10f) verbunden. Anhand der Vorstellung eines sich inwgrenden Tiefdruckgebietes lasst
sich dieser Zusammenhang folgendermal3en veranschaulMit@bnehmendem Zentraldruck
und nahezu gleichbleibendem Umgebungswert nimmt die TafeDer Gradient reflektiert
ebenfalls dieses Verhalten. Neben der Beziehung zur tentggopotentiellen Hohe weist der
Gradient (02) mit dem Radius einen Zusammenhang dahingehend auf, dasganfisendem
Gradienten Tiefdruckgebiete gegen einen nahezu konst&aeius (ca. 380 km) konvergieren
(Abbildung 4.10b). Der Scatterplot zwischen Radius undel{@&bbildung 4.10c) weist eine
facherformige Gestalt auf. Das Haufigkeitsmaximum des lalikgt (siehe hierzu Abbildung
4.9a) bei ca. 400 km. Tiefdruckgebiete geringer zentradepgtentieller Hohe (stark vertiefte
Tiefdruckgebiete bei ca. -600 gpm) zeigen geringe Radidabildung 4.10a) und gleichzeitig
hohe Werte der Tiefe (ca. 500 gpm). Aufgrund des geringenudaahd der gleichzeitig hohen
Tiefe folgt ein starker Druckgradient, der ein Kennzeickehr ausgepragter Tiefdruckgebiete
ist. Aufgrund der bestehenden Verbindung zwischen Radiat und geostrophischer \Vortici-
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Abbildung 4.10: Scatterplots der nordhemisphahrischefdfiickgebiete fir ERA-40 (DJF);

Radius gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittleogizontalen Gradienten der geo-
potentiellen Hohe, c) Tiefe; sowie geopotentielle Hohe ejan mittleren Gradienten; Tiefe
gegen e) geopotentielle Héhe und f) mittleren Gradiententilinien reprasentieren die Dich-
teschatzungen der jeweiligen Grof3en.

ty (Gl. 4.8) besitzen diese Tiefdruckgebiete hohe Werte\deticity. In der Abbildung zeigen
sich bestimmte Gebiete, in denen keine Tiefdruckgebieggeh. Die Beziehungen der einzelnen
GroRRen zueinander sind im Sommer (Abbildung A.3) ahnlialifghund der geringeren Inten-
sitat der Tiefdruckgebiete im Sommer weisen die Scattespéaloch geringere Streuungen auf.
Die mittlere nordhemispharische Verteilung des Radiusderdriefe fir Winter (DJF) und
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Sommer (JJA) ist in Abbildung 4.11 dargestellt. Lediglieng Gitterpunkte gehen in die Mit-
telwertbildung ein, an denen Uber den gesamten Zeitraurdesaians 10 Tiefdruckgebiete de-
tektiert werden.

Die klimatologischen Verteilungen des Radius (Abbildungjl4, b) sind durch saisonale
Schwankungen gekennzeichnet. Ein Flachenmittel Gbe&dimlichen Verteilungen bekraftigt
dies. Im Winter liegt der mittlere Radius bei ca. 410 km (ABbng 4.11a). Deutlich geringer
(ca. 375 km) ist der Mittelwert des Radius im Sommer. Sowohtlan Ostklsten der Konti-
nente, entlang Zonen hoher Baroklinitat, als auch 6stl@h@rénland weisen Tiefdruckgebie-
te geringe Radien auf. Unabhangig von der Saison weist dgiuR&m Allgemeinen geringe
Wachstumsraten auf. Markant zeigen sich grof3e Radien rexhgleuten. Der Vergleich zwi-
schen den Ozeanen und den Kontinenten zeigt, dass ein Gaddézeans durch kleine Ra-
dien gekennzeichnet ist. Im Gegensatz zur mittleren Raditelung von Rudeva und Gulev
(2007) sind die Storm Tracks (definiert durch die bandpaditerte Varianz der geopotentiel-
len Hohe auf 500 hPa) im Feld des mittleren Radius (Gaul3-Madeht ersichtlich. Wahrend
die Zyklogeneseregion in Rudeva und Gulev (2007) durcheyR&dien (900 km) charakteri-
siert ist, weist die hier vorgestellte Radiusdefinitionigge Werte (ca. 350 km) auf. Ursache
hierfur liegt in der unterschiedlichen RadiusdefinitioméElntensivierung der Tiefdruckgebiete
geht im GauRR3-Modell nicht notwendigerweise mit einer matka Zunahme des Radius einher
(siehe Abbildung 4.6Db).

Wie der Radius zeigt auch die Tiefe Saisonalitat (vergkeidbbildung 4.11c und Abbil-
dung 4.11d). Der Mittelwert der Tiefe im Winter (im Mittel 42ypm) weist hohere Werte auf
als im Sommer (im Mittel 92 gpm). Unabhangig von der Saisdohaesn sich Zentren hoher
Werte der Tiefen in den Gebieten hoher Haufigkeit von Tiedfkgebieten (Hauptaktionszentren
dercyclone tracksab. Diese Maxima befinden sich im Nordatlantik nérdlich Weufundland
bis nach Island sowie nahe der Aleuten im Nordpazifik. Eirglech der mittleren Tiefe dieser
Definition mit jener von Simmonds und Keay (2002) zeigt eisbrsgute Ubereinstimmung,
obwohl unterschiedliche Reanalysedaten verwendet weRieroben beschriebenen Maxima
der Tiefe sind in beiden Definitionen ersichtlich, woduraheesehr gute Vergleichbarkeit der
beiden Definitionen der Tiefe gewahrleistet ist.

Mittlere Verteilung der Lebenszyklen

Der zeitliche Verlauf des Radius und der Tiefe der Tiefdgedkiete wird im Folgenden naher
betrachtet. Die mittlere Verteilung des Radius und derelmiifgetragen gegen das jeweili-
ge Alter sind in Abbildung 4.12a und Abbildung 4.12b aufdggkeTiefdruckgebiete der win-
terlichen ERA-40 Periode bilden in drei verschiedenen Aaufiigen die Datengrundlage. In
Ubereinstimmung mit Abbildung 4.9a ist die Auflésungsalgjigkeit des Radius ersichtlich.
Je geringer die Auflosung desto hoher der Mittelwert. Diglergn Verteilungen zeigen nur
geringe Schwankungen. Unterstitzt durch die Standardabwey (siehe Abbildung A.4), ist
die hochste Variabilitat der Radien in der T106 (32060 Gitterpunkte) Aufldsung erkenn-
bar. Ursache der starkeren Schwankungen der mittlereeiNargen ab ca. 8 Tagen ist auf die
abnehmende Anzahl an Tiefdruckgebieten zurickzufuhrienni®nds, 2000). Der Verlauf der
Radien im Sommer (Abbildung A.5a) unterscheidet sich im &kédghen in den geringeren
Werten fur den mittleren Radius. Entsprechend dem klinogisthen Mittel sind der Mittel-
wert und die Variabilitat im Sommer deutlich verringert (Aldung A.8a,c,e). Diese Ergebnisse
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Abbildung 4.11: Raumliche Verteilung der lokalen MittelsdRadius (a,b) und der Tiefe (c,d)
fur Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts).

veranschaulichen, dass sich im Sommer vermehrt kleirggkdliefdruckgebiete ausbilden. Im
Gegensatz zu Grotjahet al. (1999), Grotjahn und Castello (2000) und Wernli und Schavier
(2006) ist eine signifikante Zunahme des Radius unabhamggler betrachteten Saison nicht
zu beobachten.

Das zeitliche Verhalten der Tiefe im Winter zeigt mit zune&mdem Alter anfanglich ein
starkes Anwachsen bis zu ca. 2 Tagen (Abbildung 4.12b) unddteein langsames Abklingen.
Das markante Minimum bei 2 Tagen liegt in der verringertezam begrtindet. Einschlie3lich
des zweiten Tages wird die vollstandige Anzahl der Tiefdgaebiete in der Mittelwertbildung
bertcksichtigt. Nach zwei Tagen gehen lediglich Tiefdgeikete mit entsprechendem Alter
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Abbildung 4.12: Mittlere Radius-(a) und Tiefeverteilurig) @ufgetragen gegen das jeweilige
Alter bei verschiedene Auflésungen (Gitterpunktsauflosangelche T42,T63,T106 entspre-
chen); Datengrundlage ERA-40, 45 DJF.

ein. Die Anzahl der Tiefdruckgebiete sinkt mit zunehmendster ab (siehe im Anhang Ab-
bildung A.9). Das Ergebnis der Abbildung 4.9 unterstitzestddie Tiefe auflosungsabhangig.
Unabhangig von der betrachteten Auflosung zeigt das zetNerhaltens der Tiefe eine starke
Streuung (Abbildung A.4b,d,f). Im Sommer weist der zeltéd/erlauf der Tiefe eine geringere
Variabilitat (Abbildung A.8b,d,f) und geringere Mittelwte (Abbildung A.5b) auf. Der zeitli-
che Verlauf entspricht den wesentlichen Charakteristé@\Winters. Diese Ergebnisse zeigen,
dass Tiefdruckgebiete im Sommer einen héheren Zentraltungebungsdruck aufweisen.

Die Krimmung des zeitlichen Verlaufes der Tiefe offenbarée Zusammenhang zwischen
diesen und dem erreichten Alter der betrachteten Tiefdyeiolete. Der mittlere Verlauf von Ra-
dius und Tiefe in Abhangigkeit von dem erreichten Alter istAbbildung 4.13 dargestellt. In
Anlehnung an die Arbeiten von Simmonds (2000) und RudevaGuridv (2007) werden Tief-
druckgebiete mit einer identischen Lebenszeit in einesggazusammengefasst. Der Datensatz
umfasst eine zeitliche Auflésung von 6 Stunden. Tiefdrubiefe werden erst ab einer Mindest-
lebenszeit von 2 Tagen beriicksichtigt. Demzufolge betehéle erste Klasse jene Tiefdruck-
gebiete mit einer Lebenszeit von 48 h. Hingegen fasst digtewe@asse alle Tiefdruckgebiete
mit 54 h zusammen, usw. In Abbildung 4.13 sind diese Lebédsenyder Radien und Tiefen
der ERA-40 Periode fur Winter und Sommer dargestellt.

Im Winter zeigen die Verteilungen des Radius (Abbildung4)inur einen schwach ausge-
pragten Lebenszyklus und geringe Variabilitdt. Das altechnwachsen der Tiefdruckgebiete
ist je nach erreichtem Lebensalter unterschiedlich. ImtgvigBommer) weisen kurzlebige Tief-
druckgebiete ein Wachstum des Radius von 5% (2%) auf, wdhdenRadius der langlebigen
Tiefdruckgebiete um 40% (30%) zunimmt. Im Sommer zeigerR#idien deutlich verringerte
Wachstumsraten und Variabilitdten. Die starkeren Schwag&n der langlebigen Tiefdruck-
gebiete liegen darin begriindet, dass die Anzahl an Tiefgelmeten mit zunehmendem Alter
stark abnimmt (Abbildung A.9). Im Gegensatz zu anderenaVeen sind die Lebenszyklen
im Radius nur schwer zu eruieren, was eine unmittelbaree-ady verschiedenen Radiusdefi-
nitionen ist. Wahrend andere Verfahren, wie bspw. jene vomf#nds und Keay (2000) und
Rudeva und Gulev (2007), bei der Intensivierung der Tiefkigebiete ein starkes Anwachsen
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Abbildung 4.13: Zeitliches Verhalten der unterschieddicliKlassen fur Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fur Winter (links) und Sommer (rechts) der T63 Auflogum ERA-40.

des Radius ermitteln, reagiert der hier definierte Raditsu@Modell) nur schwach auf ein
sich vertiefendes System. Abbildung 4.6b veranschautiabtPrinzip. Der RadiuRen, Wachst,
wohingegerR, definiert durch den Wendepunkt der Funktion, konstanbblei

Die Lebenszyklen der Tiefe (Abbildung 4.13c,d) sind ausggp Im Winter (Abbildung
4.13c) zeigt sich ein markanterer Verlauf als im Sommer (lbing 4.13d). Ursachen fir die
starkere Ausgepragung liegen in den intensiveren Systéméfinter. Im Winter (Sommer)
betragt das absolute Wachstum der Tiefe wéahrend des Lepidnszer kurzlebigen Tiefdruck-
gebiete ca. 30% (20%) und der langlebigen ca. 150% (110%g Mlechstum zu Beginn der
Lebenszyklen ist dabei unabhangig von der Klasse, d.h.h#ragig vom erreichten Alter. Dies
zeigt sich in der Bundelung der Kurven in Abbildung 4.13tnd Vergleich zum Winter weisen
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die Lebenszyklen im Sommer eine verringerte Variabilitéd ein schwacheres Wachstum (20-
80 gpm im Vergleich zu 40-160 gpm) auf. Der Vergleich des lnsiagklus der Tiefe mit dem
des Radius von Simmonds (2000) und Rudeva und Gulev (2003) deutliche Ahnlichkeiten
auf. Ein detaillierter Lebenszyklus ist in den erwahntebé\en klar zu erkennen.

Skalierung der Tiefe und des Alters

Der im vorangegangenen Abschnitt beschriebene Kurveavidédsst einen engen Zusammen-
hang zwischen dem Lebenszyklus der Tiefe und dem erreiéitenvermuten. In Anlehnung
an Rudeva und Gulev (2007) werden die Daten zusammengédasatcollapsg Dies erfor-
dert eine angemessene Skalierung der Tiefe und des Altedsetdenszyklen. Das Alter der
Tiefdruckgebiete wird mittels folgender Gleichung skalie

alc) = (4.10)

mit c als Kennzeichen fir die Klasse, welche alle detektiertefdfiickgebiete eines erreichten
Alters &(c) beinhaltet. Die Tiefe wird mittels einer, wahrend des Ledzgklus erreichten, ma-
ximalen TiefeD(c, a) skaliert. Dieser Maximalwert der Tiefe ergibt sich aus deaxihalwert
einer an jede Klasse angepassten Funktion. Die einzelneaniseyklen gehen in die Mittel-
wertbildung der Klassen und in die Maximalwertbestimmuimy Eolgende Funktion wird an
die Daten angepasst:

D* =A(a* —B)?+C (4.11)

mit D* der angepassten Funktion der mittleren Tief@ngdem Alter undA,B,C den Konstan-
ten. Die Anpassung dieser nicht-linearen Funktion erfoighilfe der Methode der kleinsten
Quadrate. Die Konstanten werden jeweils fur jede Klassebestimmt.

Die Verwendung der Maxima der mittleren Lebenszyklen dezenen Klassen zeigt mit
dem Unterschied einer erhéhten Streuung der skalierteRgaranaloge Ergebnisse. Die Ein-
beziehung des maximalen Medians der einzelnen Klassen gleishermaf3en eine erhdhte
Streuung auf. Die Verwendung des Maximums einer angepabsiektion scheint deswegen
sinnvoll.

Die Tiefe ist mit folgender Beziehung skaliert:

Dmear(C, &) — Dmin(C)
Drit (C, ) — Dmin(C)

D= (4.12)
Die GroReDmear{C,a) beschreibt die mittleren Verteilungen der Tiefe der einerlKlassen,
welche in Abbildung 4.13c,d dargestellt sifii;, ist das Minimum vorDmean Welches meist
in der Entstehungsphase der Lebenszyklen (Zyklogenesiden ist.Dyj; ist der Maximal-
wert einer an die Daten angepassten Funkilorisiehe oben). Die skalierten Tiefen und Alter
(D, &) sind in Abbildung 4.14 fiir Winter und Sommer der Reanalgsed dargestellt. Lediglich
Klassen bis zu einem erreichten Alter von 8 Tagen sind abdgtbDer Grund dieser Beschrén-
kung liegt in der geringen Anzahl an Tiefdruckgebieten nmeen erreichten Alter von mehr
als 8 Tagen (siehe hierzu Abbildung A.9). Dartber hinausarelanglebige Tiefdruckgebiete
mehrere Maxima im Lebenszyklus auf. Dies deutet auf einatResivierung der Tiefdruckge-
biete hin. Infolge des in der Skalierung verwendeten Mamiatwertes in Gl. 4.12 ergeben sich

46



2
1.2
L ]

I '. p . -.M | o -
R R N .
“'a - "\

St S Uy y 3

2 A ':"‘\
Q @t L .l .0"‘ - Q o
o xr‘ . "t o

& -

b
S
P
. L
0

~
.
-
.
-
]
0

0
0

Abbildung 4.14: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (salze Punkte) der Reanalysedaten fir
DJF (links) und JJA (rechts) in einer T63 Auflosung und die iens#talierte Grol3e angepasste
Parabel (graue Punkte).

maximal skalierte TiefedD groRer als 1 und Minimalwerte nahe Null (bei Zyklogenese und
Zyklolyse).

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

D =A4(B-4) (4.13)

mit den gefitteten Konstanteh~ 4 undB ~ 1. Folglich ist die skalierte Tiefe proportional zu
a(1—4). Die Parabel ist mittels der Methode der kleinsten Quadiatdie skalierten Tiefen
angepasst. Im Sommer (Abbildung 4.14b) zeigen Tiefdrulciage eine ausgepragte Symmetrie
zwischen Wachstum und Abklingen. Unabhangig von der bleteden Saison zeigt sich diese
Symmetrie bei kurzlebigen Tiefdruckgebieten. Die Abweith von der Parabelform (Abbil-
dung 4.14a) im Winter wird durch langlebige, intensive @reickgebiete hervorgerufen, die
innerhalb der ersten drei Tage rapide anwachsen. Die Babamg des Lebenszyklus der Tiefe
anhand einer einfachen universellen Funktion (nach RudedaGulev (2007)) ist konsistent
mit dem Ergebnis des skalierten Radius von Rudeva und GRG&/7(.
Aufgrund der Proportionalitat zwischen Tiefe und zentr&laetischer Energie (Gl. 4.14):

2
Exin = n(%) D2 (4.14)
erweist sich auch die kinetische Energie als skalierbaAldbildung 4.15 ist die in Analogie
zur Tiefe skalierte kinetische Energie abgebildet. Dieliskang erfolgt mit einem Maximal-
wert, gewonnen aus einer an die einzelnen Klassen angepdsghktion. Analog zur Tiefe
sind lediglich Tiefdruckgebiete, die eine Lebensdauerhdchsten 8 Tagen aufweisen, in der
Abbildung dargestellt. Die Abweichung von der Parabelfaeigt sich besonders ausgepragt
im Winter, wahrend der Sommer durch ein symmetrisches Ahs&c und Auflésen charakte-
risiert ist (Parabel). Langlebige Tiefdruckgebiete siaddie Abweichung verantwortlich.

47



N | ’.: o i N
. °
L]
a | Gy ] o
o RO Yo 1
o '” ‘e o% .". R
° ° ‘,./. o o o
- . 4 o Mo\ b
e ":. 0O\ o
S *ee YA s
< X S <
Ay B ...:', * . '0.‘.5'\. 1 ay
i ° .... LN
#F L.
A <
!,' ... (] n“
- . -
'I’ ° .:“ .
i Bt
s E 1 1 ) ] E P
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
a a

Abbildung 4.15: Skalierte zentrale kinetische Enerdig,, (schwarze Punkte) der ERA-40
Daten fur DJF (links) und JJA (rechts) in der T63 Auflésung dielan die skalierte Grol3e
angepasste Parabel (grau Punkte).

4.4 Ergebnisse der Simulation des 20. Jahrhunderts

Dieser Abschnitt beschaftigt sich mit der Fragestellurig,das Modell ECHAMS5/MPI-OM
in der Lage ist, die beobachteten geometrischen Eigenschdér Tiefdruckgebiete wieder-
zugeben. Die in diesem Zusammenhang stattfindende Validiesles Modells ist wichtig im
Hinblick auf eine weitere Untersuchung von Radius und Tiefeinem warmeren Klima. Die
charakteristischen Verteilungen des Radius und der Tiefees dabei im Vordergrund dieses
Abschnittes.

Die hier vorgestellten Ergebnisse basieren auf Ensemtikdmder drei Mitglieder der Si-
mulation des 20.Jahrhunderts. Der Zeitraum von 01.12.b8581.08.2000 liegt den Ergebnis-
sen zugrunde. Die Betrachtung von 50 anstelle von 43 Sa{siensnit ERA-40 Daten Uber-
schneidende Zeitraum) zeigt keine wesentliche Anderundgebnisse. Die Modelldaten lie-
gen in einer raumlichen Auflésung von T63 (ca875°) und einer zeitlichen Auflésung von 6
Stunden vor. Zur Vereinfachung wird im Folgenden die Abkiing 20C fur die Simulation des
20. Jahrhunderts verwendet. Nahere Angaben Uber die Siorutand in Kapitel 2 zu finden.
Die Parameter des Detektionsverfahrens sind wie im vogarggenen Abschnitt 4.3 gewahlt.

Die charakteristischen Grél3en gegeneinander aufgetragenitteln einen ersten Eindruck,
ob das Modell diese Zusammenhange darstellt. Analog zuildbig 4.10 sind die verschie-
denen Groéf3en der 20C Simulation in Scatterplots (siehe AgAdbildung A.14) dargestellt.
Die Abbildung beinhaltet alle in den drei Ensemblemitgéieddetektierten Tiefdruckgebiete.
Die Gegenuberstellung der Grol3en der sommerlichen Tiekdebiete erfolgt in Abbildung
A.15 (Anhang). Die Betrachtung der Gesamtheit der einzelfregsemblemitglieder erhdht die
Streuung der einzelnen Variablen. Dies zeigt ein Verglemh Abbildung A.14 mit der Ab-
bildung A.16 (Scatterplot eines Ensemblemitgliedes). \&rgleich zwischen den Daten von
ERA-40 und 20C weist eine sehr gute Ubereinstimmung aufvi@igentlichen Merkmale der
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gegenubergestellten Eigenschaften werden von dem Mod=lengegeben.

a)

Abbildung 4.16: Raumliche Verteilung der lokalen Mittelsd@adius (a,b) und der Tiefe (c,d)
fur Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts) fur die8imulation (Mittel der drei
Ensemblemitglieder).

Die mittlere nordhemispharische Verteilung des RadiusderdTiefe sind in den ERA-40
Daten durch pragnante Muster gekennzeichnet. Abbildubg gkellt die Uber die drei Ensem-
blemitglieder gemittelten mittleren Radius- und Tieféedungen fir Winter und Sommer dar.
Im Allgemeinen sind in der Abbildung 4.16 die elementarerai@kteristika von Radius und
Tiefe wiedergeben. Die in der Reanalyse gezeigte Saisandks Radius und der Tiefe lasst
sich ebenso im Modell erkennen. Die Mittelung des Radiug diregesamte Nordhemisphé-
re ist im Winter (401 km) deutlich héher als im Sommer (381 kBgvorzugte Bereiche der
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Zyklogenese an den Ostkisten der Kontinente und der Bedsitich von Grénland sind, im
Einklang mit den ERA-40 Daten, durch kleine Radien, unafgigimon der Saison, gekenn-
zeichnet. Nahe der Aleuten zeigen sich gro3e Radien, jedodfergleich zur Reanalyse mit
verringertem Betrag. Trotz dieser Ubereinstimmungeneveiiie mittleren Verteilungen einige
Diskrepanzen auf. Unabhangig von der Saison sind im sietliétnalysegebiet (bis ca. 40l)
groRere Bereiche kleiner Radien zu finden. Uber den Kortimesind Tiefdruckgebiete durch
grolRere Radien in der 20C Simulation gekennzeichnet.

Pragnante Maxima grofR3er Tiefen sind im Winter und Sommer0i@ @nd ERA-40 Uber
Bereichen erhdhter Haufigkeit an Tiefdruckgebieten erkanrEin wesentlicher Unterschied
besteht im Betrag. Bereiche grol3er Tiefen sind deutlicBgrin 20C als in ERA-40.
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Abbildung 4.17: Histogramm des Radius (a,b) und der Tief@) (@ir Winter (links) und Som-
mer (rechts) in ERA-40 (grau schattiert), 20C (schwarzadn) A1B (schwarz gestrichelt).
Die eingehenden Daten liegen in der T63 Auflosung vor. GroBealereiche sind durch Ver-
grélRerungen innerhalb der jeweiligen Abbildungen hergbajpen.

In welchem Malf3 die Verteilungen des Radius und der Tiefe RAE0 und 20C im Winter
und Sommer Ubereinstimmen, ist anhand von Histogrammehlidung 4.17 dargestellt. (Zur
Vermeidung mehrfacher Abbildungen ist das Ensemblendislwarmeren Klimas ebenfalls
in der Abbildung enthalten. Im folgenden Abschnitt wird dfergleich zwischen 20C und A1B
naher beschrieben und soll an dieser Stelle vorerst untetdalbiben). Trotz einiger Diskre-
panzen zwischen Modell und Reanalyse ist das Modell in dge Ldie wesentlichen Merkmale
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wiederzugeben. Die Haufigkeitsverteilung des Radius d€rZitnulation (Abbildung 4.17a,b)
korrespondiert mit der Verteilung von ERA-40, obwohl emignterschiede vorliegen. Wah-
rend sich im Winter beide Verteilungen ahneln, treten im 8@mvermehrt grol3e Radien auf.

Die Verteilung der Tiefe fur Winter und Sommer ist in 4.17datgestellt. Geringe Tiefen
(bis zu 100 gpm) werden sowohl im Winter als auch im Sommerdem Modell unterschétzt.
Hingegen zeigt sich im Winter eine gute Ubereinstimmundigrariefen. Im Sommer werden
grof3e Tiefen von dem Modell Uberschatzt, was das Ergebmisdteren Verteilung (siehe
Abbildung 4.16) unterstitzt.
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Abbildung 4.18: Zeitliches Verhalten der unterschiedticlKlassen fir Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fur Winter (links) und Sommer (rechts) der Ensembtehder 20C Simulation.

Weitere Charakteristika des Radius und der Tiefe offenbareh in den Lebenszyklen in
Abhangigkeit von dem erreichten Alter (Abbildung 4.18)eiebenszyklen im Radius weisen
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in 20C sowohl im Winter als auch im Sommer die charaktegbh&sBiindelung (siehe Ab-

bildung 4.13) auf, welche besonders im Sommer ausgepraglie in der Reanalyse zeigt
der Radius in 20C nur einen schwach ausgepragten Lebensayhktl geringe Variabilitat auf.

Dies wird verdeutlicht, wenn der mittlere Radius (ohne &ilnhg in Klassen) betrachtet wird
(Abbildung A.17). Infolge der Berlicksichtigung aller inrdEnsemblemitgliegern detektierten
Tiefdruckgebiete ist die Variabilitat der Lebenszyklemb&adius deutlich geringer als in der
Reanalyse. Die Wachstumsraten des Radius der kurzlebig#drickgebiete belaufen sich im
Winter (Sommer) auf ca. 4% (3%). Langlebige Tiefdruckgebmeigen Wachstumsraten im
Radius im Winter (Sommer) von ca. 25% (21%).

Die Lebenszyklen der Tiefe (Abbildung 4.18c,d) weisen iret#iinstimmung mit der Re-
analyse einen sehr ausgepragten Verlauf auf. Wie in ERAmtDde Lebenszyklen der Tiefe
im Winter pragnanter als im Sommer. Unabhangig von der @rten Lebensdauer sind die
aboluten Wachstumsraten der Tiefe mit denen der Reanagyrgéeichbar. Auch die deutliche
Bindelung der einzelnen Kurven zu Beginn der Lebensphasa konsens zu den Ergebnis-
sen aus ERA-40 Daten. Ferner werden die saisonalen Eigeftestlder Tiefe von dem Modell
wiedergegeben. Ein Unterschied zwischen ERA-40 und 20@bieis den Kurven selbst. Auf-
grund der erhdéhten Anzahl an Tiefdruckgebieten, indem ke Ensemblemitglieder bertck-
sichtigt werden, ist die Variabilitat der einzelnen Kurveriaufe in 20C deutlich geringer. Dies
zeigt sich besonders in einem Vergleich der Kurvenverldefdanglebigen Tiefdruckgebiete.
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Abbildung 4.19: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (galze Punkte) der 20C Simulation
fur DJF (links) und JJA (rechts). An die skalierte Grol3e gnagste Parabel (graue Punkte).
(Tiefdruckgebiete aller Ensemblemitglieder werden bksiahtigt.)

Die Tiefdruckgebiete der Reanalyse zeigen, dass die sialie.ebenszyklen der Tiefe
durch eine universelle Funktion beschrieben werden kénBsregt den Schluss nahe, dass
dieses Verhalten ebenfalls von dem Modell wiedergegebesh (bbildung 4.18c,d). Die nach
Gl. 4.10 und Gl. 4.12 skalierten Alter und Tiefen sind in Aldlong 4.19 dargestellt. Wie in Ab-
bildung 4.14 werden lediglich Tiefdruckgebiete bertcksmt, deren Lebensalter 8 Tage nicht
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Uberschreitet. Auffallend zeigt sich die gute Wiedergabe ldebenszyklus durch die angepass-
te Parabel sowohl im Winter als auch im Sommer. Die Abweighuon der symmetrischen
Form sind im Modell geringer als in der Reanalyse. Grundftiénnte die hohere Anzahl an
Tiefdruckgebieten in 20C sein.

Zusammenfassend zeigt sich, dass das Modell die geonemnisgréRen Radius und Tie-
fe in ihren wesentlichen Merkmalen sehr gut wiedergebemkanfgrund der Abhangigkeit
des Zentraldruckes, der Vertiefung und der Lebenszeit \nAdflésung (Junget al., 2006)
konnen die leichten Abweichungen in den raumlichen undssisthen Verteilungen infolge
der geringeren Auflésung in 20C entstehen. Des Weitereréfigltrdas Modell das symmetri-
sche Anwachsen und Abklingen des skalierten Lebenszyldu3idfe in beiden Saisons. Die
VergroRerung der Anzahl an analysierten Tiefdruckgebigefert besonders im Winter eine
symmetrischen Verlauf.

4.5 Radius und Tiefe in einem warmeren Klima (A1B)

Der Einflu der Erwadrmung des Klimas auf die geometrischéifd@m, soll in diesem Abschnitt
naher untersucht werden. Eine Untersuchung der aul3esttogn Tiefdruckgebiete im Nordat-
lantik entlang der Ostkuiste von Nordamerika im Herbst zsiigg Anderung der GroRRe in einem
warmeren Klima (Jiang und Perrie, 2007). Basierend auf mabdan Windgeschwindigkeiten
um ein Tiefdruckgebiet finden die Autoren eine Tendenz zurafume der Flache im warmeren
Klima. Aufgrund der bestehenden Verbindung zwischen matemwindgeschwindigkeit und
Radius ist eine Anderung zu erwarten. Der vorherige Absthardeutlicht, dass das Modell
in der Lage ist, die Tiefdruckgebiete in ihren geometrisch@enschaften abzubilden.

Die in diesem Abschnitt gezeigten Ergebnisse beruhen aunfM#tel der drei Ensemble-
mitglieder des Stabilisierungslaufes der A1B Simulatidie zugrundeliegenden Daten begin-
nen im Modelljahr 2150 und enden 2200. Wie in der 20C Simareiegen die Modelldaten in
einer raumlichen Auflésung von T63 (caB8I5’) und einer zeitlichen Auflosung von 6 Stun-
den vor. Im Folgenden wird lediglich die Abkiirzung A1B fimd8tabilisierungslauf der A1B
Simulation verwendet. Details zur Beschreibung der Sitrarasind im Kapitel 2 zu finden.
Das Detektionsverfahren wird mit den wie die Abschnitt 4e3dhriebenen Einstellungen auf
die geopotentielle Héhe auf 1000 hPa angewendet.

Die klimatologischen Mittel des Radius und der Tiefe gebmrer ersten Eindruck von
mdglichen Anderungen. Die mittleren Verteilungen des Radind der Tiefe fiir Winter und
Sommer der A1B Simulation sind in der Abbildung 4.20 dargitstDie wesentlichen Merk-
male der klimatologischen Verteilung des Radius bleibeAdB bestehen. Das sidliche Ana-
lysegebiet ist durch eine Verringerung des Radius in beiaons gekennzeichnet, wahrend
sich die nérdlichen Regionen (ab ca°Bl) durch eine VergroRerung des Radius auszeichnen.
Besonders markant treten hierbei die Anderungen nahedisliagh der Aleuten hervor. Die Ver-
groBerung des mittleren Radius in diesen Gebieten bel@hfasf ca. 25 bis 50 km.

Neben dem Radius zeigen auch die klimatologischen Vengdn der Tiefe in A1B die
Hauptmerkmale wie in der 20C Simulation. Hauptaktionszmter Tiefdruckgebiete sind
durch grol3e Tiefen charakterisiert. Ein wesentlicher thuigied ist der Betrag, der in A1B
sowohl im Sommer als auch im Winter erhdht ist. Wieder hebelm Isier die Bereiche nahe
Islands und der Aleuten hervor.
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Abbildung 4.20: Mittlere raumliche Verteilung des Radiagh( in [km] und der Tiefe (c,d) in
[gpm] fur Winter (DJF) (links) und Sommer (JJA) (rechts) AB (Mittel der drei Ensemble-
mitglieder).

Aufschluss tiber mogliche Anderungen liefert ebenso ditististhe Verteilung. Hierfir
stellt das Histogramm (Abbildung 4.17) eine geeignete Khinig dar. In A1B steigt im Winter
die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit einem kleinen Radius ¢ 400 km), wahrend die An-
zahl an Tiefdruckgebieten mit einem grof3en Radius leickteagt. Im Allgemeinen erfahrt die
Verteilung des Radius im Sommer eine Verbreiterung, waptséachlich durch eine Zunahme
an Tiefdruckgebieten mit einem geringen Radius hervofgarwird.

In A1B im Winter nimmt die Anzahl an Tiefdruckgebieten mitrggen Tiefen ab, wéh-
rend die Anzahl an Tiefdruckgebieten mit grof3en Tiefen mumi. Die Verteilung verbreitert
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sich und zeigt gerade in Wertebereichen mit haufigem Aeftreine Abnahme. Im Sommer
zeichnet sich eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mit genridefen ab. Unabhangig von der
Saison zeigt sich eine Zunahme an Tiefdruckgebieten mBegrd@iefen, d. h. mit einem grof3en
Druckdefizit.
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Abbildung 4.21: Zeitliches Verhalten der unterschieddicliKlassen fur Radius (a,b) und Tiefe
(c,d) fur Winter (links) und Sommer (rechts) der Ensembteghdes Stabilisierungslaufes der
A1B Simulation.

Eine zusatzlich zu Uberprifende Eigenschaft stellen dieehszyklen des Radius und der
Tiefe dar, welche in Abbildung 4.21a,b und Abbildung 4.21aufgezeigt sind. Entsprechend
zur 20C Simulation weisen die Lebenszyklen des Radius ariege Variabilitat und eine star-
ke Bundelung auf. Die Lebenszyklen im Winter beginnen in AdBgering erhéhten Radien,
wahrend im Sommer die Kurven zu geringeren Radien verschishelrotz der hohen Anzahl
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an betrachteten Tiefdruckgebieten ist die VariabilitéaiB geringfiigig erhoht, so dass die Le-
benszyklen in einem breiteren Band liegen. Die absolutechéfamsraten des Radius ahneln
in A1B denen der 20C Simulation. Kurzlebige Tiefdruckgébieeisen geringere Wachstums-
raten auf als langlebige.

Die Lebenszyklen der Tiefe zeigen wie in 20C ein pragnantasakhsen und Abklingen.
Ebenso zeigt sich in A1B wie in 20C die Biindelung zu Beginnalerzelnen Lebenszyklen.
Im Winter erreichen die einzelnen Lebenszyklen der Tiefengéligig héhere Wertebereiche in
A1B, wahrend im Sommer eine leichte Verringerung festséglist. Die absoluten Wachstums-
raten der Tiefe neigen in A1B zu einer geringfuigigen Erh@hiam Vergleich zu 20C.

Die Lebenszyklen der Tiefe zeigen in A1B ein in Abhangigkeih dem Alter symmetri-
sches Verhalten. Ob das symmetrische Verhalten durch dverselle Funktion beschrieben
werden kann, wird anhand der skalierten Tiefe und des statiéAlters untersucht. Hierfur
werden die Lebenszyklen entsprechend der Gl. 4.10 und &.gkaliert. Die Abbildung 4.22
stellt die skalierten Grof3en fur Winter und Sommer der AlBu8ation dar. Wie in den Ab-
bildungen der skalierten Tiefe zuvor, werden lediglich ldenszyklen der Tiefdruckgebiete
in die Abbildung einbezogen, die ein Alter von maximal 8 Tageifweisen. Im Sommer ist
die Parabelform eine gute Beschreibung des Verlaufs ddiesiem Tiefe. Hingegen zeigt der
Winter eine starkere Abweichung von dem symmetrischenalrh als in 20C. In der Intensi-
vierungsphase weist die Zunahme der skalierten Tiefe aikestes Wachstum auf als im spa-
teren Abklingprozess. Im Gegensatz zu 20C ist die Abweighuam der Parabelform deutlich
systematischer. Tiefdruckgebiete mit einem erreichtderAlon mindestens 6 Tagen verschie-
ben die Verteilung. Diese langlebigen Tiefdruckgebieteiehen zu einem friiheren skalierten
Zeitpunkt ihren Maximalwert. Die Auflosungsphase ist imglferch zu kurzlebigen Tiefdruck-
gebieten verlangert. In 20C sind ebenfalls langlebigedFiefkgebiete im Winter verantwort-
lich fUr die Abweichung von der Parabelform. Dennoch ergthe A1B der zugrundeliegende
Prozess flr diese Abweichung (Baroklinitat) bereits ireeirfriiheren Stadium einzusetzen.

4.6 Diskussion von Radius und Tiefe bei Tiefdruckgebieten

Die Anpassung einer Gaul3-Funktion an das Feld der geopetentHohe um Tiefdruckge-
bietzentren bildet die Basis einer geometrischen Analgsesyhoptischen Systeme. Das Gaul3-
Modell erweitert die Detektion und Verfolgung im Verfahreon Blenderet al. (1997). Zwei
Parameter werden gewonnen: der Radius, definiert als Stat@eichung der Gaul3-Funktion
und lokalisiert am Wendepunkt der Funktion, und die Tie&dirdert als Druckdefizit zwischen
Zentrum und Umgebung. Die Verfolgung der einzelnen System@glicht die Analyse der
Lebenszyklen in Radius und Tiefe. Das Gaul3-Modell wird aef derschiedene Datensétze
angewandt. Die Reanalyse des ECMWF (ERA-40) und Simulatiates gekoppelten Ozean-
Atmosphéaren Modells ECHAMS5/MPI-OM fur das 20. Jahrhunded dem warmeren Klimas-
zenario A1B.

Infolge der Saisonalitat des Radius variieren die Betr&gechen Winter (von ca. 300 km
bis 500 km) und Sommer (von ca. 300 km bis 400 km). Im Gegersavbrhergehenden Stu-
dien (Nielsen und Dole, 1992; Grotjalet al, 1999; Simmonds und Keay, 2000; Simmonds,
2000; Rudeva und Gulev, 2007) zeigen die vorgestelltenidfigee kein markantes Anwachsen
des Radius wahrend der Lebenszyklen. Ursache dieses rnemkamterschiedes liegt in der De-
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Abbildung 4.22: Skalierte Tiefe der Tiefdruckgebiete (galze Punkte) der A1B Simulation
fur DJF (links) und JJA (rechts). An die skalierte Grol3e gragste Parabel (graue Punkte).
(Tiefdruckgebiete aller Ensemblemitglieder werden bksichtigt.)

finition. Der in friheren Arbeiten als ,Kante®, in Gestaltrddache, definierte Radius reagiert
bei Vertiefung des Systems. Aus diesem Grund steht die fiefeGaul3-Modells in enger Be-
ziehung zu den Radien in den anderen Arbeiten. Im Verglaioh Radius zeigt die Tiefe einen
ausgepragten Lebenszyklus bei Betrachtung von Tiefdelilkten mit einem erreichten Alter
von 2 bis 10 Tagen. Die Definition des Radius, als Positionrdasimalen geostrophischen
Windes ist ursachlich fur die Ahnlichkeit der vorgestellérgebnisse mit denen von Grotjahn
und Castello (2000), die in 450 bis 650 km Entfernung vom dentdas Maximum der geostro-
phischen kinetischen Energie lokalisieren. Die in derieggnden Arbeit gezeigten Ergebnisse
bestatigen Annahmen vieler linearer Studien, dass sichi@mInde Tiefdruckgebiete nicht in
ihrer Gro3e verandern (Grotjaletal.,, 1999).

Die Aufldsungsabhangigkeit des Gaul3-Modells ist anharathérdener Auflosungen (T106,
T63, T42) der Reanalyse untersucht. Es zeigt sich, das$gr ke Auflésung, desto i) geringer
sind die Radien unabhangig von der Saison, ii) grof3er dieAinan nicht stark vertieften und
weniger intensiven Tiefdruckgebieten (hauptséchlich om8&er).

Die kleinsten Radien mit &hnlichen Werten im Sommer und &ineichnen sich Gber den
Zyklogeneseregionen der Ozeane ab. Die grof3ten Radielmegmea im Winter tber den Zy-
klolyseregionen und den Kontinenten. Markante Maxima defelsind nahe der Maxima der
Zyklonenhaufigkeit zu verzeichnen, wahrend die gering$tefen Uber den Zyklogeneseregio-
nen und den Kontinenten zu finden sind.

Die Radien der Tiefdruckgebiete der 20C Simulation stimnmerWinter mit denen der
Reanalyse gut uUberein, wahrend im Sommer gering erhdhteeRau 20C erfasst werden.
Unabhangig von der Saison zeigen die Verteilungen der Tief@0C eine geringfligige Unter-
schatzung der ,flachen® und eine leichte UberschatzungefentSysteme. Diese insuffiziente
Wiedergabe des Modells von kleinskaligen Systemen istigoeen Auflosung begrindet.

In einem warmeren Klima nimmt die Haufigkeit von kleinen Radim Sommer zu. Ein
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leichter Anstieg tiefer Tiefdruckgebiete ist unabhangig der Saison erkennbar. Beide Vertei-
lungen, sowohl die des Radius als auch die der Tiefe, deinenverschiebung der geometri-
schen GroRen in A1B an.

Die geographischen Verteilungen lassen eine VerbindungeruLebenszyklen erkennen.
Die Lebenszyklen der Radien weisen ein schwaches Wachstfjrmvanngleich Tiefdruckge-
biete im Winter wesentlich gré3ere Radien erreichen alsamr8er. Andererseits sind markan-
te Lebenszyklen in der Tiefe zu verzeichnen. Dies er6ffmetbglichkeit die verschiedenen
Klassen der Tiefe zusammenzufassen, wenn die Tiefe und ltersdér Tiefdruckgebiete mit-
tels ihrer Maximalwerte skaliert werden (Vergleich mit Rwe und Gulev, 2007, zeigt eine
ahnliche Analyse der Lebenszyklen im Radius). Die skarettebenszyklen der Tiefe kdnnen
durch eine einfache universelle Funkti@il = &), beschrieben werden, wemrdié skalierten
Lebensschritte der Tiefdruckgebiete sind. Gerade im Sanfimget diese einfache Funktion
ihre Bestatigung. Die Abweichungen im Winter werden haéughtich durch Tiefdruckgebiete
mit einem erreichten Alter groRer als 6 Tage hervorgerufen.

Das Gaul3-Modell der geometrischen Grol3en der Tiefdrucktgeleranschaulicht einen
dynamischen Aspekt der Lebenszyklen der Tiefdruckgeliradien, definiert als Wendepunk-
te der Gaul3-Funktion, verzeichnen schwache Lebenszykiabh#ingig vom erreichten Alter.
Vielmehr zeigt sich eine Bundelung der Lebenszyklen egtleimes engen Bandes mit einer
Breite von ca. 100 km. Demgegeniber steht der Lebenszykiugidfe mit wohldefiniertem
Anwachsen und Abklingen und der Skalierbarkeit. Die Diplarez zwischen den Lebenszyklen
des Radius und der Tiefe unterstreicht die Unterschiekifitider Wachstumsmechanismen der
beiden Gréf3en. Das symmetrische Verhalten der skalierefa it merklich verschieden von
einem exponentiellen Wachstum. Gleichermaf3en wird diesdes Skalierbarkeit der kineti-
schen Energie untersttitzt, wenn auch die Abweichung voardeersellen Funktion im Winter
wesentlich deutlicher hervorsticht.

In hochaufgelosten Analysen des ECMWF mit einer spektralgiosung von T512 zeich-
nen sich Wirbel auf allen Skalen bis annédhernd 20 km (beg¢denzh die Auflésung) ab (Jung
et al, 2006). Demzufolge entstehen Tiefdruckgebiete nicht nfoige barokliner Instabilitat
sondern auch durch nicht lineare Kaskadenprozesse. Dgs dass die mittlere GréRe der
Tiefdruckgebiete abhangig von der betrachteten Aufléssn@unget al., 2006). Anhand die-
ser Kenntnisse ist die Bestimmung eines mittleren RadilZaiten in Gitterpunktsdarstellung
beschrankt. Schwierigkeiten entstehen aufgrund der hiefitedigenden Auflésung, um alle
synoptischen Systeme hinreichend zu beschreiben. EatatetiProbleme durch Daten mit Git-
terpunktsauflésung kénnen vermieden werden, indem irtetathoden wie jene von Grot-
jahnet al.(1999) und Benestad und Chen (2006) angewandt werden.

Das vorgestellte Gaul3-Modell beinhaltet die Annahme eaizéautal symmetrischen Wir-
bels. Die vorhandene Asymmetrie der synoptischen Systegite eusatzliche Charakteristika,
welche angesichts der Eindimensionalitat nicht erfasstere Vergleiche der verschiedenen
Radien sind erschwert durch die unterschiedliche Komgieger Definitionen und der Abhan-
gigkeit des Radius von der Auflésung.

58



4.7 Ausblick

Die Zusammenfiuhrung der Tiefen erweist sich als ein hidfies Mittel zur naheren Analyse
der Lebenszyklen. Die hier vorgestellten Ergebnisse reid@ss das dynamische Verhalten der
Tiefdruckgebiete unabhangig vom Gaul3schen Radliss Die Dynamik der Systeme erscheint
skalierbar und selbstahnlich in der Zeit. Die durch barekDynamik hervorgerufene zeitliche
Entwicklung ist in Lagranger Perspektive selbst skalierbés scheint sich besonders in den
kurzlebigen Tiefdruckgebieten wiederzuspiegeln. Das &ctvgéen und Abklingen wird durch
eine einfache Funktion beschreibbar. Die kinetische Eeeavgist bereits bei Tiefdruckgebie-
ten alter als 6 Tage eine Abweichung von der Parabelfornaefskalierten Lebenszyklen sind
durch ein schnelles Anwachsen charakterisiert und endeim Baeichen des Maximalwertes
durch ein sukzessives Abklingen. Inwieweit die MethodeREstimmung der Tiefdruckgebiete
in die Ergebnisse hineinspielt, ist noch nicht geklart uadrke Gegenstand nachfolgender Ana-
lysen sein. Die Detektion von Tiefdruckgebieten im Feld derticity fuhrt, im Vergleich zur
Detektion im Feld der geopotentiellen Hohe oder des Dryckesinem Erkennen der Systeme
in einem friheren Stadium ihres Lebens (Maik¢mal., 2006). Der hier beschriebene skalierte
Lebenszyklus mit der Parabelform als Charakteristikunediglich fir den Detektionszeitraum
erlangt.

Die skalierte Tiefe der A1B Simulation weist bereits beif@ireickgebieten eines erreichtes
Alters von 6 Tagen eine starke Abweichung von der Parabel@muf. Andere Mechanismen
konnen in der Intensivierungsphase eine Rolle spielen,sigdsin der Abweichung von der
symmetrischen Form auf3ert.
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5 | Extreme der Tiefdruckgebiete

Inwieweit eine Klimaerwarmung zur Anderung der Tiefdruekgete im Bereich Nordatlan-
tik/Europa fuhrt, soll im Folgenden naher untersucht werdéine Moglichkeit der Beant-
wortung dieser Fragestellung bietet die Extremwertgtlatigrelche auf Tiefdruckgebiete an-
gewandt wird. Des Weiteren soll untersucht werden, wie sitheme Tiefdruckgebiete unter
dem Einfluss der NAO verhalten. Dieses Kapitel ist wie fotgllsturiert: Zunéchst werden die
Daten (Naheres siehe Kapitel 2) kurz erlautert und dassstatihe Verfahren im Detail vorge-
stellt. Die Extremwertstatistik angewandt auf verschieBatensatze bildet den Mittelteil des
Kapitels. Folgende Datensatze werden untersucht: diedRessndes ECMWEF, ein Ensemble-
mitglied der 20C Simulation, sowie jeweils ein Ensemblgted der Stabilisierungslaufe der
20C Simulation und des A1B Szenarios. Die Diskussion deelfngsse bildet den Abschlul3
dieses Kapitel$.

5.1 Daten und Methodik

Inwieweit ein Tiefdruckgebiet als ein Extremereignis digiihwerden kann, ist von besonderer
Bedeutung, da mehrere Faktoren dabei eine Rolle spielezelgd sich, dass Tiefdruckge-
biete beziglich verschiedener Grof3en als extrem bettagbteen konnen. Leckebuseth al.
(2006) untersuchten in Modellsimulationen die obersterdg&¥d/erteilung von Windgeschwin-
digkeiten tiber Europa und stellten eine Anderung in einemmeéen Klima fest. Neben dem
Windfeld eignen sich weitere Grof3en, wie Druck im ZentrureriZaldruck) und Menge des
mitgefuihrten Niederschlages, um Tiefdruckgebiete aleeaxizu klassifizieren. Die zugrunde-
liegende Fragestellung ist ausschlaggebend, welchertlickdebiete als Extremereignis be-
trachtet werden. In dieser Analyse werden vier Grol3en tiatiet die zentrale geopotentielle
Hohe (korrespondiert mit dem Zentraldruck) auf 1000 hPandtlere Gradient der geopoten-
tiellen H6he auf 1000 hPa, die relative Vorticity auf 850 h&awie die Tiefe auf 1000 hPa (in
Kapitel 4 definierte Grolie).

2Dieses Kapitel schlieRt den eingereichten Artikel von Sigtral. (2010) mit ein.
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Daten: Folgende Datensatze werden zur Untersuchung der Tiefgebate herangezogen:
die Reanalyse des ECMWF (Reanalyse des ECMWF (ERA-40))Eesemblemitglied der
transiente Simulation des 20. Jahrhunderts (20C) Sinomasowie jeweils ein Ensemble-
mitglied der Stabilisierungssimulationen Stabilisiegslauf des 20. Jahrhunderts (20CS) und
A1BS. Die Stabilisierungslaufe sind am Ende mit einem S gekeichnet. Die Modellsimula-
tionen sind mit dem gekoppelten Ozean-Atmospharen ModeH&AM5/MPI-OM erstellt wor-
den. Um die Vergleichbarkeit von Reanalyse und Simulatidadelldaten) zu gewahrleisten,
werden die Reanalysedaten, welche zunachst in einer gpk#kuflésung von T106 vorliegen,
auf ein Gitter von~ 1.875 x 1.875’ interpoliert. Das entspricht der spektralen Auflésung T63,
mit der die Modellsimulationen betrieben wurden. Die bettaten Daten haben eine zeitliche
Auflésung von 6 Stunden. Infolge der geringeren Auflésunglwdie Anzahl der detektierten,
also erfassten Tiefdruckgebiete reduziert und charakiseche Gréf3en wie Zentraldruck, Le-
benszeit und zurlickgelegte Distanz beeinflusst (&armd, 2006).

Aufgrund der ausgepragten Eigenschaften der Tiefdruckteetvahrend des Winters, wer-
den Winterhalbjahre von Oktober bis Marz (ONDJFM) betrathDer Analysezeitraum der
beiden Datensatze der zweiten Hélfte des 20. Jahrhun@&®is-40, 20C) beginnt 01.10.1957
und endet 31.03.2000. Jeweils 95 Winterhalbjahre der I&ti@oungslaufe, welche durch kon-
stant gehaltene Treibhausgaskonzentrationen gekehnegisind, gehen in die Analyse ein.
Der betrachtete Zeitraum von 20CS, dem Stabilisierun§slau20C Simulation, beginnt am
01.10.2005 und endet 31.03.2100. Der Analysezeitraum taédiSierungslaufs des warmeren
Klimas, A1BS, startet am 01.10.2205.

Die Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete werden mit dem Vega von Blendeet al. (1997)
bestimmt, das in Kapitel 2.2 beschrieben ist. Als Dateramnggfeld dient die geopotentielle
Hohe auf einem Druckniveau von 1000 hPa. Die Detektionspeter werden so gewahlt, dass
Tiefdruckgebiete eine Mindestlebensdauer von zwei Tagehainen mittleren horizontalen
Gradienten von mindestens 30 gpm/1000km aufweisen mussedgetektiert zu werden. Mit
Ausnahme von Regionen mit einer Orographie héher als 1000emden Tiefdruckgebiete in
der gesamten Nordhemisphare detektiert. Da sich die Aeay$ den Nordatlantik und den
europaischen Raum (8@/ - 40°O, 3C¢°N - 80°N) beschréankt, werden nur Tiefdruckgebiete be-
trachtet, die in diesem Raum entstehen, d. h. ihre erstekilatan diesem Bereich aufweisen.
Die Festlegung der Parameter des Detektionsalgorithrmaggdicht eine relativ grol3e Anzahl
an Tiefdruckgebieten.

Mit Hilfe des Detektionsverfahrens kann der zeitliche ®aflvon zentraler geopotentieller
Hohe @1000), Sowie des mittleren horizontalen Gradienten der geapieteen Hohe (1z) wah-
rend des Lebenszyklus eines Tiefdruckgebietes erfasstemeDie in Kapitel 4 eingefuhrte
Grol3e, die Tiefd, wird als dritte zu untersuchende Grol3e verwendet. Zuryseatles Wind-
feldes wird die(gsg betrachtet.

In die Extremwertstatistik gehen nur die Extrema, also diriiva (im Fall vonzigpg) oder
Maxima (im Fall vonOz, {gso undD) wéhrend der Lebenszyklen der detektierten Tiefdruckge-
biete, ein. Zur Vereinfachung der Analyse wird das Vorzeichionz;oop geéndert, so dass nur
Maxima in den Lebenszyklen der einzelnen Parameter urtersverden. Mit Hilfe der Ex-
trema werden jeweils fir den entsprechenden Datensatzibeih erstellt. Liegen zum selben
Zeitpunkt zwei Extrema in derselben Grol3e vor, so wird eitrdirum zufallig ausgewahlt. Ein
Vorteil dieser Zusammenstellung der Zeitreihen liegtaegrindet, dass ein Tiefdruckgebiet
einmalig berlcksichtigt wird. Eine Gewichtung zu intemsiyausgepragten Tiefdruckgebieten
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kann so vermieden werden. Die einzelnen Komponenten déreited, d. h. die Extrema der
Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete, werden als unabhamyiginander betrachtet.

Zur Untersuchung des NAO Einflusses auf die Extreme wird d&® Nhdex mittels der
Analyse der Empirischen-Orthogonalfunktion (EOF) bestin{siehe A.1 zur Beschreibung
der Analyse der EOF). Als Eingangsdatensatz dienen Moridsaes Bodendruckes (MSLP).

Methodik:  Auf die im obigen Abschnitt beschriebenen Zeitreihen defdruckgebiete wird
die Extremwertstatistik angewandt. Die Untersuchung katizert sich auf das Ende der Ver-
teilungen, die ,Extrema*“. In Abhangigkeit von dem jewedigVerfahren, mit dem diese be-
stimmt werden, zeigt sich, dass die Extremwerte entweder\érteilung innerhalb der Fami-
lie der allgemeinen Extremwertverteilung (GEgeneralizedextremevalue distribution) oder
der Familie der allgemeinen Pareto-Verteilung (GRiRReralizedaretadistribution) aufwei-
sen. Werden die Daten in bestimmte zeitliche Intervall8.(#hrliche Intervalle) unterteilt
und nur die Maxima innerhalb der Intervalld@ck maximaverwendet, so zeigt sich, dass die
GEV ein geeignetes statistisches Modell ist, um die Ventgjlderblock maximabzuschéatzen.
Die Wahl der geeigneten Lange der Intervalle ist kritisclertién die zeitlichen Intervalle zu
kurz gewahlt, kann dies zu einem Fehler in der Abschatzundgdeameter der GEV fihren.
Hingegen zeigen zu grol3 gewdahlte Intervalle eine starkeivaColes, 2001). Meist werden
jahrliche Intervalle betrachtet, was fur diese Arbeit awlativ lange, ungeeignete Periode ist.

Ist eine vollstandige Zeitserie vorhanden, so ist das Yeefapeaks over thresholgeeignet,
Extrema zu bestimmen. Dabei gehen die Daten in die Stagsgtikwelche einen bestimmten
Schwellenwertu Uberschreiten. Ausgehend von einer unabhangigen undisdenterteilten
ZufallsvariableX zeigt sich, dass die Verteilung der Weytelefiniert durcly = X —u, innerhalb
der Familie der allgemeinen Pareto-Verteilung liegt (S8pR001). Die Verteilungsfunktion der
y unter der Bedingun > uist gegeben durch:

FaII=Y

Hy =1 (1Y) .0
mity > 0, (14 &y/G) > 0 und& # 0, wobei
0=0+&u—p) (5.2)

Fir & — 0 unter der Bedingung > 0 ist die Verteilungsfunktion gegeben durch
—1_exp(-Y
H(y) = 1—exp(-) (5.3)

mit & dem Formparameted; dem Skalenparameter upddem Lageparameter. Die Parameter
der GPD sind einmalig durch die Parameter der assoziiern d&rblock maximaestimmt.
Es zeigt sich, dass der Formparamétan Gl. 5.1 identisch zum Formparameter der entspre-
chenden GEV ist. Der Skalenparamefeder GPD ist durch Gl. 5.2 mit dem Skalenparameter
o der GEV verbunden (siehe hierzu Coles, 2001).

Die Bestimmung des Schwellenwerte&ann in Analogie zur Bestimmung der Grof3e der
Intervalle bei derblock maximaetrachtet werden, da eine Balance zwischen Varianz und Feh
ler vorliegen soll. Eine Methode zur Bestimmung des Sclemelertes basiert auf dem sog.
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mean residual life plgtwahrend eine weitere Methode die GPD fur einen Bereich &mele
lenwerten bestimmt und die Parameter in Abhangigkeit desvBllenwertes darstellt. Letzte-
re Methode veranschaulicht die Stabilitat der abgesam@tarameter. Im Folgenden werden
beide Methoden kurz vorgestellt. Die Abbildung des mitdtelExzessesnfean residual life
plot) zeigt die Empirische-Mittlere-Exzessfunktion aufggea gegen den Schwellenwert. Da-
bei werden folgende Punktepaare aufgetragen (Coles, 2001)

Ny
(u, 1 Zl(xi — u)) fUr U < Xmax (5.4)
Nu %
mit ny, der Anzahl derX, welche den Schwellenwert Uberschreiten. Oberhalb eieegge-

ten Schwellenwertes ist der Kurvenverlauf demean resigual life ploannéhernd linear mit
wachsendenu. Konfidenzintervalle konnen der Abbildung zuséatzlich higefiigt werden. Es
existieren drei mogliche Typen der allgemeinen Paretaeifeng: Typ | mité = 0 ist unbe-
grenzt (Gumbel-Verteilung), Typ Il mi§ > 0 und keiner oberen Grenze (Fréchet Verteilung)
und Typ Il mit £ < 0 und einer oberen Grenze (negative Weibull-Verteilung).

Die Bestimmung des Schwellenwertes lediglich mittelsrdean residual life plost schwie-
rig, da die Interpretation dieser Abbildung nicht triviat.iDas zweite Verfahren liefert eine
zusatzliche Aussage lber den zu verwendenden Schwelleriygereigt sich, dass oberhalb
eines Schwellenwertag die Parameteé und o*, mit o* = gy + &u, konstant sind unter der
Annahme, dasgp ein geeigneter Schwellenwert fur die Daten ist (Coles, 20D&s bedeutet,
dass die abgeschatzten Parameter ab dem Schwellamystebil sind. Werden die Parameter
gegen den Schwellenwert aufgetragen (Konfidenzintersatle ebenfalls in dieser Abbildung
enhalten), kann der kleinste Schwellenweytfur den die Abschatzungen annéhernd konstant
sind, ermittelt werden.

Nachdem der Schwellenweut bestimmt ist, kbnnen die Parameter der GPD durch die
Maximum-Likelihood-Methode abgeschatzt werden. Dierntetation der an die Extrema ge-
fitteten GPD erfolgt meist Uber Quantile und Wiederkehrevgeturn leve). Die Verteilungs-
funktion fur alle Werte x, die den Schwellenwert Ubersdergiist gegeben durch (Coles, 2001):

X—U

-1/¢
Daraus folgt,
_ -1/¢
de>wzinp+€<%f0} (5.6)

mit {, = Pr(X > u). Der Wertxq, welcher den Schwellenwert einmal atteBeobachtungen
Uberschreitet, ergibt sich dann als Lésung der Gleichung:

CnNT-YE
Z—UP+E<M;U)} _1 (5.7)

m

Durch geschicktes Umformulieren, ergibt sich der Wiederkert unter der Voraussetzung,
dassmausreichend grof3 genug ist, um die Bedingyng- u zu erflllen, zu:

Xin = u+§[<mzu>f ~1] fur&#0 (5.8)
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Xm=Uu+0olog(md,) fur& =0 (5.9)

Zur Veranschaulichung der Ergebnisse werden meist Wietlerkerte auf einer langeren Zeits-
kala betrachtet. DeX-te Wiederkehrwerzy ist gegeben durch (Coles, 2001):

zN:u+g [(Nn),:—]()é—l] fir £+40 (5.10)
und "
ZN=U+ 5Iog(Nnyﬁ) fur £=0 (5.112)

mit ny der Anzahl der Tiefdruckgebiete pro betrachtetem Zeitréhier 6 Monate)k der Anzahl
der Daten, welche den Schwellenwetiberschreiten undder Anzahl der Beobachtungsdaten.
Der Quotientk/n beschreibt die Wahrscheinlichkeit der UberschreitungStesvellenwertes.
Wird zy logarithmisch aufgetragen, wird deutlich, welche Vetted der Extrema vorliegt. Ent-
spricht die Linie inreturn level plotiner Gerade, so liegt eine Gumbel-Verteilung vor. Zeigt di
Abbildung hingegen eine konkav gekrimmte Kurve, handdigsum die Fréchet-Verteilung.
Bei einer konvex gekrimmten Kurve spricht man von der (nega} Weibull-Verteilung.

Die Untersuchung des Trends in den Daten der Reanalyse dewigansienten 20C Simu-
lation erfolgt, indem Kovariate in die Parameter der GPDyefiihrt werden. Der Skalenpara-
meterg ist gegeben durch

o(t) =ap+ ast (5.12)

Analog zur Trendbestimmung wird der Einfluss der NAO bestinffir diese Untersuchung
stellt sich der zeitlich abhangige Skalenparameter wigt fibér:

& (t) = Bo+ BINAO(Y) (5.13)

Indemag unda; anstelle vorg abgeschatzt werden miissen, um den linearen Trend in das Mo-
dell einzubinden, erhoht sich die Anzahl der abzuschaee®arameter. Analog zum Skalen-
parameter kann der Formparameter ebenfalls zeitlich ajapdmdie GPD eingefiuhrt werden.
Im Folgenden werden geschatzte Parameter mit dem Symb@igeeichnet. Ferner wird zur
Vereinfachung der Skalenparameter lediglich@iohne die Tilde) geschrieben.

Verschiedene statistische Modelle kénnen erstellt werthelem die Parameter zeitabhan-
gig sowie zeitunabhangig betrachtet werden. Als statematodell wird im Folgenden die
GPD bezeichnet, welche keine zeitlich variierenden Paramaeifweist.

Die linearen Modelle, welche GI. 5.12 oder Gl. 5.13 beirdgraltkonnen auf Signifikanz
bezlglich der stationaren GPD (zeitlich nicht variiereRdeameter) Uberprift werden. Hierfur
wird der Log-Likelihood-Ratio-Test (LLR-Test) verwend&as fiur den LLR-Test und den t-
Test verwendete Signifikanzniveau liegt loei= 0.05. Ein Mal3 zur Beurteilung, inwieweit ein
statistisches Modell am Besten geeignet ist, um die Bedbaghdaten zu reprasentieren, ist
das Akaike Informationskriterium®|C, (Akaike, 1974))

n

AIC = —2log(Z(6ly)) + 2K ——

(5.14)

mit 2 (8|y) der maximierten Likelihoodfunktiork der Anzahl abzuschatzender Parameter
undn/(n— K — 1) einem Faktor. Diese Definition ist eine Erweiterung der tifaglichen De-
finition von Akaike fur einen geringen StichprobenumfaAdC ist eine Abschatzung der zu
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erwartenden, relativen Distanz zwischen der angepasstektibn (Modell) und dem unbe-
kannten, ,wahren* Mechanismus, welcher die beobachteterberzeugt (Burnham und An-
derson, 2002). Stehen eine Vielzahl von Modellen zur Verfigg so zeichnet sich das beste
Modell durch das Minimum imAIC (AICyin) aus. Akaike Differenzed; kbnnen berechnet
werden, um die Modelle zu klassifizieren und miteinanderengieichen:

A = AIC; — AlCrin, (5.15)

mit i als Kennzeichen des Modells. Je groerst, desto weniger wahrscheinlich ist es, dass
das gefittete Modell das beste Modell ist, um die Daten wirdgrben.

Eine weiteres Mal3 zur Interpretation der Modelle stellem Akaike Gewichte Akaike
weightg «y dar. Sie sind definiert als

_ exp—0.54)
SR exp(—0.54,)

(5.16)

Hier gibt ay die Wahrscheinlichkeit wieder, dass das Modeler ModelleR das beste statisti-
sche Modell fur die vorliegenden Daten ist. Das beste Mastailekennzeichnet durdkyi, =0,
was zur Folge hat, dagxp —0.5Amin) = 1 ist.

Folgende Wertebereiche sind definiert (hach Burnham unarsad, 2002)

JAY \ Niveau der empirischen Fursprache fur das Modell

0-2 erheblich
4-7 deutlich geringer
> 10 im Wesentlichen nicht

Tabelle 5.1: Wertebereiche der Akaike DifferenZgmund deren Einordnung

Zur Uberpriifung auf einen signifikanten Unterschied deafater der verschiedenen Da-
tensatze werden die Daten zusammengefiigt und eine zeislitlienfunktion eingefihrt. Die
Stufenfunktion besitzt beim ersten (zweiten) Datensatz \eert —1 (1). Aufgrund der Ab-
hangigkeit des Skalenparameters von dem gewéhlten Semmedtt wird der groRere Schwel-
lenwert betrachtet und die GPD an die resultierenden Datgepasst. Diese verschiedenen
Modelle (stationares Modell, Trend und NAO Modell) werdeittebs des LLR-Tests und des
AIC verglichen und getestet. Das beste Modell kann dann vemtemerden, um dideturn
Level Plotszu erhalten.

Bevor naher auf die Extrema eingegangen wird, werden zsh@ah Wahrscheinlichkeits-
dichtefunktionen (oder auch Dichtefunktionen) der eineal Gré3en der verschiedenen Daten-
satzen betrachtet. Bei den in Abbildung 5.1 dargestelltahrétheinlichkeitsdichtefunktionen
(H(ﬂ) handelt es sich um nicht-parametrische Kerﬂchtesuhgtm mit dem Gaul3-Kern als
Kernfunktion. Die Bandbreiten zur Abschatzung geff sind festgelegt aulfi;,,, = 30 (bei
21000, N, = 20 (beil2), hp = 25 (beiD), sowieh,, = 1.5-107% (bei {gs0). Samtliche Maxi-
ma der Lebenszyklen sind in der Abbildung enthalten. ZutiBeaung eines signifikanten Un-
terschiedes der Mittelwerte wird der t-Test verwendet. Ihgémeinen gilt, dass, unabhangig
vom betrachteten Datensatz, die Verteilungen innerhalli=déf3en in den wesentlichen Cha-
rakteristiken gut Gbereinstimmen. Mit Ausnahme gt sind die verbleibenden Verteilungen
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Abbildung 5.1: Geschatzte Wahrscheinlichkeitsdichtkfiom der Extreme der Lebenszyklen
der Tiefdruckgebiete in den Gré3en &ajoo, (b) Uz, (c) D und (d){gso fur ERA-40 (grau schat-
tiert), 20C (rote durchgezogene Linie), 20CS (rote geas#lie Linie) sowie A1BS (schwarze
durchgezogene Linie) fur das Winterhalbjahr (Oktober-Mar

rechtsschief. Infolge der Multiplikation der geopotehlée Hohe mit—1 ist die Verteilung ge-
spiegelt. Die beobachtete rechtsschiefe Verteilung isgruBetrachtung vom;ggp anstelle von
—2Z1000 €ine linksschiefe Verteilung. Diﬁcﬁ von z3000 kommt der Normalverteilung sehr na-
he. Mit Ausnahme deﬁd\f der {g5p Stimmen diep/d\f der Ubrigen GroRRerz{poo, [z, D) gut
Uberein. Unterschiede zwischen den Verteilungen sinadhgeber verwendete t-Test bestatigt
die oben benannten Eigenschaften. Die Unterschiede zenstén Verteilungen von 20C und
20CS sind eher geringfiigig. Ein Vergleich der Stabilisigslaufe zeigt hingegen Anderungen
in den Verteilungen. Die Verteilungen vaaggo und D weisen an den Enden eine Verschie-
bung zu héheren Werten in A1BS auf. Hingegen zeigen die NMangeen vonJz und {gsp €ine
Verschiebung zu geringeren Werten in A1BS. Verglichen Q€3 ist der Mittelwert deﬁd\f
VOoN ;000 Signifikant hdher in A1BS, wéahrend der Mittelwert der Vedag der TiefeD keine
Anderungen aufweist. Die Mittelwerte dp/Jf von [0z und {gsp sind signifikant reduziert in
A1BS. Auf Grundlage der abgeschatzten Wahrscheinlich#mihtefunktionen ist zusammen-
fassend zu bemerken, dass im Klimaszenario A1BS Tiefdelukge im Mittel einen tieferen
maximalen Kerndruck, eine geringere zentrale relativeitky und einen geringeren mittleren
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horizontalen Gradienten aufweisen.

5.2 Ergebnisse aus ERA-40 und 20C

Der folgende Abschnitt behandelt die Extrema der Reanaiygdesin Ensemblemitglied fur den
entsprechenden Zeitraum ECHAMS5/MPI-OM Simulation. Dest&en wird der Einfluss der
NAO auf die Extreme betrachtet. Die Interpretation der &xta erfolgt mittels Wiederkehrpe-
rioden, berechnet anhand der erhaltenen GPD.

Wiederkehrperioden der extremen Tiefdruckgebieteie Wiederkehrperioden der vier be-
trachteten GréRen der Reanalyse und der 20C SimulationirsiAbibildung 5.2 dargestellt.
Deutlich zeichnet sich in den Wiederkehrperioden der adgnr geopotentiellen Hohe, des
mittleren Gradienten, sowie der relativen Vorticity einerfdgerung zwischen 20C (rot) und
ERA-40 (blau) ab. Im Vergleich zu ERA-40 sind in 20C, fur &bhé Wertebereiche, langere
Wiederkehrperioden in den drei Gro3en ersichtlich, deremeungen vom Typ Weibull sind.
Die Tiefe zeigt hingegen keine Verschiebung der VerteillBy kirzeren Wiederkehrperioden
ist kein Unterschied zwischen den beiden Datensatzeridébts. Ab Perioden von ca. 10 Sai-
sons existiert ein geringer Unterschied (Verteilungererhalb der Konfidenzintervalle). Die
GPD der Tiefe weist zunachst auf eine Verteilung vom Typ \ibin. Dennoch scheint ei-
ne Verteilung vom Typ Gumbel auch denkbdr-€ —0.003 bei 20C). Die Verschiebung der
Verteilungen zwischen ERA-40 und 20C kann durch untersiticiee Parameter hervorgeru-
fen werden, da diese die Verteilungen bestimmen. Die ndBetachtung der Parameter der
GPD inzgop zeigt, dass die geschétzten Skalen- und Formparametectem<ERA-40 und
20C sehr ahnliche Werte aufweisen (siehe Tab. 5.2). Im Gegenlazu zeigen die Parame-
ter der Verteilungen der anderen Grol3en Unterschiede aefUbtersuchung, inwieweit die
Verteilungen signifikant verschieden sind, erfolgt mgtebmbinierter Schatzungen. Zu diesem
Zweck werden die Datensétze durch eine Stufenfunktion ifwiéapitel 5.1 beschrieben) ver-
einigt. Verschiedene statistische Modelle konnen anhasdkdmbinierten Datensatzes erstellt
werden. Das erste Modell ist durch einen Form- und eineneBkalrameter flr den vereinigten
Datensatz gekennzeichnet (stationdres Modell), was betdelass fur die Extrema in ERA-
40 und 20C eine GPD ermittelt wird. Das zweitg({)-) und dritte € (t)-) Modell ist dadurch
charakterisiert, dass ein Parameter Uber den gesamteautritestgehalten wird, wahrend der
andere Parameter der GPD sich mit der Zeit (entsprechen&tdénfunktion) &ndern darf
(variabler Parameter gekennzeichnet durch die Abhangi@Ke Das letzte Modell ¢ (t)-¢ (t)
Modell) beschreibt ein statistisches Modell, in dem sicliéd&>arameter mit der Zeit (mit der
Stufenfunktion) verandern konnen. Mittels des LLR-Testd desAlCyin kann dann entschie-
den werden, inwieweit die Unterschiede zwischen den beilH&A-40 und 20C, signifikant
sind. Der LLR-Test zeigt keine signifikanten Unterschiedészhen den Parametern der beiden
Datensatze. Mit Ausnahme der Vorticity bevorzugt A#Sy, die stationaren Modelle. Obwohl
dasAlCyin des stationaren Modells der relativen Vorticity sehr naheéMinimum liegt, es aber
nicht erreicht, kann dennoch das stationare Modell vereewdrden.

Linfolge der vom Betrag her geringen Wertebereiche derivelatvorticity, wird {gso in der nachfolgenden
Analyse mit 2460- 60 multipliziert, um die Untersuchung zu vereinfachen.liadis ergeben sich in der Abbildung
der Wiederkehrperioden die hohen Werte.
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Abbildung 5.2:Return Level Plotéir ERA-40 (blau) und 20C (rot) in den Gréf3en (a) zentrale
geopotentielle Hohe, (b) mittlerer Gradient, (c) Tiefe (dyrelative Vorticity

Zusammenfassend zeigt sich, dass die Verschiebung dereWeddperioden der Grol3en
Z1000, Lz und {gsp in 20C beziglich ERA-40 durch die Verlagerung des Ortspatars der
Verteilung entstanden ist. Das bedeutet, dass bei glei@amellenweru in ERA-40 mehr
Tiefdruckgebiete diesen gemeinsamen Schwellenwert ¢ibberisen als in 20C. Dies kdnnte
eine Folge der geringen Auflésung in 20C sein. Die hoherechaerte Auflosung in ERA-40
wirkt sich ebenfalls auf die Tiefdruckgebiete des Dateresatius, wenn der Datensatz auf eine
geringere Auflésung interpoliert wurde (Jueigal., 2006).

NAO und die extremen Tiefdruckgebiet®er folgende Abschnitt konzentriert sich auf die Un-
tersuchung der extremen Tiefdruckgebiete unter dem EsflasNAO. Hierfur wird die in Ka-
pitel 5.1 beschriebene Methode, die Einbeziehung von Kater, verwendet. Der NAO Index
ist auf monatlicher Basis berechnet. Der LLR-Test sowieAkaike Differenzen undikaike
weightshelfen bei der Beurteilung des statistischen Modells ingMech zum stationéaren Mo-
dell. Sowohl der LLR-Test als auch die Akaike DifferenzZgn(hierfir siehe Tab. 5.3) zeigen
fur die Reanalyse, dass das statistische Modeltifgho, {gs0 und [z verbessert wird, wenn die
NAO in das statistische Modell einbezogen wird. Am stanksse dieser Zusammenhang bei
Z1000 €rsichtlich. Mit geringerem Nachweis zeigen die statt$tesn Modelle des mittleren Gra-
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A~ ~

ERA-40 u o '3 20C u o ¢

Ziooo 380 58.39(4.33) -0.089 (0.052) 360 56.8(4.17) -0.088 (D.05
Oz 360 53.31(3.42) -0.095 (0.043) 350 48(3.33) -0.054 (0.048)
D 320 64.38(2.66) -0.046 (0.029) 350 62.23(3.51) -0.0034@®).0

Zss0 20 3.08(0.16) -0.191 (0.033) 20.5 2.55(0.17) -0.118 (0,045

Tabelle 5.2: Geschatzte Parameﬁeundf und die ermittelten Schwellenwertefiir ERA-40
(links) und 20C (rechts). In Klammern: Standardabweichdeiggeschatzten Parameter.

ERA-40 Astat Anpo 20C Astat Anpo

71000 6.5(0.037) 0.0 (0.943) 0.0 (0.415) 0.4 (0.342)
Oz 1.7(0.237) 0.0(0.628) 0.9(0.335) 0.0(0.522)
D 0.0 (0.554) 1.7 (0.243) 1.8(0.251) 0.0 (0.608)
Zss0 1.9(0.255) 0.0 (0.651) 0.0 (0.528) 1.3(0.273)

Tabelle 5.3: Akaike Differenzen unélkaike weightgin Klammern) fir das stationare Modell
(Astat) und das NAO Modell&nao)

dienten und der relativen Vorticity eine Verbesserung ugtebeziehung der NAO. Das beste
statistische Modell fuir die Tiefe ist das stationére. Diesgebnisse stehen im Einklang mit den
Ergebnissen von Pintet al. (2009). Die Autoren fanden héhere IntensitatBA[) und gerin-
geren Zentraldruck der Tiefdruckgebiete wahrend positi&O Phasen (auf taglicher Basis).
Es zeigt sich, dass ebenfalls der Gradiénunter dem Einfluss der NAO steht.

Der LLR-Test fur 20C zeigt eine Verbesserung des stattstisdModells unter Einbezie-
hung der NAO fir die Tiefd. Die Akaike Differenzen bestétigen das Ergebnis fur dideTie
und zeigen zusatzlich, dass die NAO das statistische MddslGradienten verbessert. Erwéh-
nenswert ist, dass das beste statistische Modelfigp das stationédre und nicht das Modell
unter Einbeziehung der NAO ist.

Mit Ausnahme des mittleren Gradienten zeigen sich zwisd®nstatistischen Modellen
von ERA-40 und 20C einige signifikante Unterschiede. Diagtetenicht notwendigerweise
darauf hin, dass das Modell die Dynamik nicht in der Form wWiAE40 wiedergibt. Vielmehr
zeigt die zeitliche Entwicklung der NAO in ERA-40 eine delsathe Periodizitat (Abbildung
A.18), welche in 20C nicht abgebildet wird.

Die raumlichen Verteilungen der Extrema beziglich derrzéem geopotentiellen Hohe fir
verschiedene NAO Indizes der ERA-40 und 20C Daten sind inlAbbg 5.3 dargestellt. Tief-
druckgebiete, die bei Erreichen ihres Maximalwertes in Bten mit NAO Indizes oberhalb
einer positiven sowie unterhalb einer negativen Standavdechung sind, werden in den Ab-
bildungen bertcksichtigt (Tab. A.3 und Tab. A.4 zeigen dis@lutanzahl der beriicksichtigten
Tiefdruckgebiete der verschiedenen NAO-Phasen fir dieudtersuchten Grofl3en.) Tiefdruck-
gebiete, welche bezlglichggo extrem sind, erlangen wahrend positiver NAO Phasen ihren
Maximalwert stiddstlich von Gronland. Hingegen zeichneh siie Tiefdruckgebiete wahrend
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negativer NAO Phasen durch Erreichen des Maximalwerteschen Neufundland und Gron-
land aus. Diese Verschiebung der Aktionszentren ist in 2@&h#alls ersichtlich, wohingegen
negative NAO Phasen durch zwei Maxima in den raumlichen tegithatzungen (zwischen
Neufundland und Gronland, sowie zwischen Gronland unadglgekennzeichnet sind. Diese
Unterschiede zwischen den raumlichen Maxima der Dich&ggaingen in positiven und nega-
tiven NAO Phasen sind ebenso in den anderen Gro3en giehe Abbildung A.20D - siehe

Abbildung A.21; (g5 - siehe Abbildung A.19) ersichtlich. Wahrend negativer NRBasen

sind Extrema sudwestlicher orientiert als gegentber ipesitPhasen. Dies reflektiert erneut,
dass wahrend positiver NAO Phasen die Tiefdruckgebiet 8iW-NO-Orientierung besitzen,
wahrend negative NAO Phasen durch zonalere Komponentefuddahnen gepragt sind. Des
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Abbildung 5.3: Raumliche Dichteschatzungen bei ErreicthenExtremwerte bezuglich oo
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in ERBbben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berucksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.

Weiteren zeigt sich unter Berucksichtigung der Anzahl defdfuckgebiete wahrend der un-
terschiedlichen NAO Phasen, dass vermehrt Extrema im Medler positiven NAO auftreten.

Dies bekraftigt die oben genannten Ergebnisse beziiglicktdtistischen Modelle der Gré3en
Z1000, Jz und {gsq flir ERA-40.

Lebenszyklen und raumliche Verteilung der Extrem®ie mittleren Lebenszyklen der vier
GrolRRen, zentriert um den wahrend des jeweiligen Lebenggydireichten Extremwert, sowie
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das 95%-Quantil und 5%-Quantil sind in Abbildung 5.4 dargkts Des Weiteren enthalt die
Abbildung die, bezuglicla;ggoin den jeweiligen Datenséatzen, flunf intensivsten Tiefégebie-
te. Die Betrachtung der Mittelwerte zeigt, dass die migteLebenszyklen id;ggo, [z, D und
{50 In ERA-40 und 20C gut tbereinstimmen. Es zeigt sich, dasSiefdruckgebiet, welches
beziglichz;ggp extrem sein kann, nicht zwangsweise oberhalb des 95%-Qunadén anderen
GroRRen liegen muss. Die extremsten Tiefdruckgebiete biehider jeweiligen Grél3en zeigen
eine gute Ubereinstimmung.

a) b)
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Lgsox 107 [1/s]

200

Zeit [d] Zeit [d]

Abbildung 5.4: Mittlere Lebenszyklen der Extremaziggo [z, D und {gso, sowie das 95% und
das 5% Quantil in ERA-40 (durchgezogene Linie und schégtidéche) und 20C-1(gestrichelte
Linie). Zusatzlich die bezuglicly ggo finf intensivsten Tiefdruckgebiete in ERA-40 (durchge-
zogene Linie) und 20C-1 (gestrichelte Linie)

Die bevorzugte Zyklogeneseregion der Tiefdruckgebiesdche sich bzglz;ggp als extrem
klassifizieren lassen, befinden sich im westlichen Nordalgsudlich Neufundlands an der
Ostkuste Amerikas). Ein weiteres Maximum ist nahe Islak@mmbar. Dies ist in Abbildung
5.5 anhand der raumlichen Dichteschatzungen der Zyklagehew. Zyklolyse der ERA-40
und 20C Tiefdruckgebiete ersichtlich. Nahe der StdspitZefands zeigt sich eine bevorzugte
Zyklolyseregion der Tiefdruckgebiete. Die Zyklogeneg@yaen der Tiefdruckgebiete, welche
bzgl.[z, D und{gsp ertrem sind (siehe Abbildung A.23, Abbildung A.24 und Aloloihg A.25),
sind starker an der Ostkuste Nordamerikas konzentriegtOihteschatzungen der vier Grof3en
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wahrend der Aufldésungsphase weisen ein Maximum zwischenl&rd und Island auf. Dies
zeichnet sich sowohl in ERA-40 als auch in 20C ab.
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Abbildung 5.5: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklogendinks) und Zyklolyseregionen
(rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzgdooin ERA-40 (oben) und 20C (unten)

Die raumliche Verteilung der Extrema sind durch Dichtesoindgen in Abbildung 5.6 dar-
gestellt. Die Abbildungen zeigen die DichteschatzungerGiél3enz;ggo und {gso fir ERA-40
und 20C. Dichteschatzungen der Extrema der Grélkzeond D sind in Abbildung A.22 flr
ERA-40 und 20C abgebildet. Nur die Tiefdruckgebiete wergeriicksichtigt, deren Maximal-
werte die Schwellenwerte des jeweiligen Datensatzesddiarzu Tab. 5.2) in den jeweiligen
GroRRen Uberschreiten. Der Vergleich zwischen ERA-40 urd 2€igt, dass die rdumlichen
Zentren der Dichteschatzungen, d. h. rAumliche Maxima,esrend vermehrt Tiefdruckgebie-
te ihren Extremwert erreichen, gut Gbereinstimmen. Irdalgr geringeren Auflésung in 20C
ist die raumliche Variabilitat geringer. Werden hingegea Dichteschatzungen der Extrema
von z1000 UNnd {g5p gegenibergestellt, zeigt sich eine Verlagerung des Maxisnder Dichte-
schatzung. Die Vorticity zeigt im westlichen Nordatlandién Maximalwert, wahrend die geo-
potentielle Hohe 6stlich der Sudspitze Gronlands den Makirart erreicht. Die Anzahl der
betrachteten Tiefdruckgebiete variiert von Abbildungebzé Abbildung 5.6c¢. Tiefdruckgebie-
te, welche bezglz;gop als nicht extrem klassifiziert sind, d. h. Iygo wird der Schwellenwert
nicht tberschritten, sind in der Abbildung 5.6a nicht eftéra Diese Tiefdruckgebiete kdnnen
aber bezgl. der relativen Vorticity extrem sein und werdemadufolge in der Abbildung 5.6¢
bertcksichtigt.
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Abbildung 5.6: Raumliche Dichteschatzungen der Extremadsy (oben) und{gsg (unten) in
ERA-40 (links) und 20C(rechts)

Réaumliche Dichteschatzungen 2o und {g5o der gemeinsamen extremen Tiefdruckge-
biete sind in Abbildung 5.7a bzw. Abbildung 5.7b fiir ERA-4&rgestellt. Lediglich 191 Tief-
druckgebiete tUberschreiten in den beiden Grof3en die jgenriSchwellenwerte. Beide Dich-
teschatzungen zeigen die Maximalwerte 6stlich der Stmks@rénlands. Der Verlauf der Le-
benszyklen, zentriert um den Maximalwert oo und {gsq, ist normiert und in Abbildung
5.7c veranschaulicht. Die Gré3en sind mittels ihrer Stedtaveichung durckx — x) /oy nor-
miert, mitx als der Variablenx als deren Mittelwert undy als deren Standardabweichung. Der
Kurvenverlauf verdeutlicht das unterschiedliche Anwachsnd Abklingen der Lebenszyklen
in Z1000 Und {g50. Der Abklingprozess der zentralen geopotentiellen Hoh&wu# langsamer
als der der relativen Vorticity. Die berechnete Kreuzkiatiensfunktion der beiden Gréf3en der
Ubereinstimmenden Tiefdruckgebiete ist in Abbildung sdadyestellt. Die Kreuzkorrelations-
funktion suggeriert einen zeitlichen Versatz zwischen ré¢ativen Vorticity und der geopo-
tentiellen Hohe von ca. 6 Stunden. In Ubereinstimmung mitg@ssonet al. (2009) erreicht
die Vorticity den Maximalwert vor der geopotentiellen Holunter Betrachtung der geostro-
phischen Anpassung wirde das Massenfeld das Windfeldrfiitienn die betrachtete Skala
groler als der Rossby-Deformationsradius ist. Bemerkerigst hierbei, dass in diesem Fall
genau das Gegenteil beobachtet wird.

Im folgenden Abschnitt werden die Extrema der Stabilisigaldufe 20CS und A1BS ndher
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Abbildung 5.7: Dichteschatzungen fir Ubereinstimmendeeexe Tiefdruckgebiete (a) mooo
und (b) in{gsp; (c) mittlere Lebenszyklen in den normierten Grolkegyo (Schwarz) und(gsp
(rot), (d) Kreuzkorrelationsfunktion der Lebenszyklerzipgo und {gso (in den Abbildungen a
- d werden nur die Tiefdruckgebiete betrachtet, welche iddre Grol3en den Schwellenwert
Uberschreiten (ERA-40).

untersucht. Wie im vorangegangenen Abschnitt werden histdtie Wiederkehrperioden der
beiden Datensatze untersucht. Es folgen die Untersuchuteyelebenszyklen und der raum-
lichen Verteilungen.

5.3 Extreme im warmeren Klima

Der Stabilisierungslauf des 20. Jahrhunderts wird arestidl transienten 20C Simulation ver-
wendet, um eine bessere Vergleichbarkeit bezlglich ddsliStarungslaufes des A1B Szena-
rios zu gewahrleisten. Der A1BS Stabilisierungslauf winglgsiert, um maoglichst geringere
Trends innerhalb der Gréf3en der Tiefdruckgebiete siclséeian. Der Vergleich der Parameter
der Verteilungen von 20C und 20CS zeigt vom Betrage her gedRserte in 20CS. Die Wie-
derkehrperioden von 20CS liegen innerhalb der Konfideammatle von 20C. Eine mégliche
Ursache der Unterschiede zwischen den Verteilungen kamfalge der unterschiedlichen
Grol3e des Stichprobenumfangs (Anzahl der betrachtetédriiakgebiete) sein.
In Abbildung 5.8 sind die Wiederkehrperiodenzipgg [z, D und {gso fir 20CS und A1BS
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Abbildung 5.8: Wie Abbildung 5.2 nur fur 20CS (blau) und A1B®t) in den GroRRen (a)
zentrale geopotentielle Hohe, (b) mittlerer Gradient,T{efe und (d) relative Vorticity.

A~ A

20CS u o & Al1BS u 0] &

Ziopoo 360 61.37(2.98) -0.169 (0.034) 360 72.43(2.8) -0.21(0.024
Oz 350 54.33(2.37) -0.146 (0.028) 300 66.27 (2.04) -0.138(0.0

D 400 75.31(4) -0.124(0.038) 450 62.75(4.04) -0.013(0.044)
Zsso 21 2.75(0.13) -0.151(0.031) 19 3.26(0.11) -0.149 (0.02)

Tabelle 5.4: Geschatzte Paramei‘emdé der Verteilungen und die berechneten Schwellenwer-
te u fir 20CS (links) und A1BS (rechts). In Klammern: Standaxdeichung der geschatzten
Parameter.

abgebildet. Mit Ausnahme der zentralen geopotentiellelnd-&ntsprechen die Wiederkehrperi-
oden von A1BS denen von 20CS. Bezlglgkyosind bis zu einem Zeitraum von ca. 10 Saisons
die Wiederkehrperioden in A1BS kirzer als in 20CS. Die Tezdau vermehrt starkeren Tief-
druckgebieten in A1BS ist auch in den Grél3énund {gso zu erkennen, wobei sich in diesen
Groéfen die Konfidenzintervalle Uberschneiden und deshalb/dsicherheit zunimmt. In der
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GroRReD ist ein klarer Versatz in den Grenzen des Intervalls klealsrl Saison und grofl3er
als 10 Saisons zu erkennen. Des Weiteren zeigt siEheéme markante Verlagerung von einer
Verteilung des Types Weibull hin zum Typus Gumbel (Geradéd1BS. Es zeigt sich jedoch,
dass die Anderungen der Wiederkehrperioden nicht signifikia Oz, {gs0 UndD sind.

Die Parameter der GPD Verteilung zeigen ahnliche Formpeter® in z1000, [0z und {gso
fir 20CS und A1BS. Der Skalenparametemimmt fir diese GroRen in A1BS zu. Im Ge-
gensatz zu diesen Ergebnissen nehmen die Betrage der Skakkmler Formparameter der
GPD der Tiefe in A1BS ab. LLR-Tests und Akaike DifferenzemwmnAkaike weightgeben
mehr Auskunft Gber die Unterschiede zwischen den Vertgénn Zur Untersuchung werden
die Datensatze vereinigt. Anhand einer Stufenfunktiomkdie Variation der Parameter unter-
sucht werden. Zwei verschiedene LLR-Tests werden ausgelér erste Test, LLR-Test1, ver-
gleicht das stationére Modell (gleiche Parameter fur A1B& 20CS) mit deno(t)- und dem
& (t)-Modell. (Diese statistischen Modelle sind in Abschnift Baher beschrieben.) Der zweite
Test, LLR-Test2, vergleicht das(t) — & (t)-Modell mit allen niedrig-dimensionalen Modellen
(Vergleich mit demao(t)-Modell,demé (t)-Modell und dem stationdren Modell). Der LLR-
Testl begunstigt dag(t)-Modell fur z1000, 0z und {gso gegenuber dem stationaren Modell.
Der LLR-Test2 zeigt, dass eine Anderung des Skalenparasnatsreicht, um die Veranderun-
gen in A1BS zu beschreiben. Das Akaike Minimé#iCy,, wird mit demo (t)-Modell fur die
drei GroRRen erreicht. Das, im Vergleich zu den gegebenereMag beste statistische Modell
fur die Tiefe wird durch dag (t) — & (t)-Modell erreicht.

20CS-Al1BS stat o(t) &(t) o(t); &(t)
21000 7.7(0.013) 0(0.603) 6.1(0.028) 1.1 (0.356)
Oz 5.4(0.038) 0(0.573) 2.4(0.171) 1.9(0.218)
D 1(0.268) 1.7(0.185) 2.8(0.11) 0 (0.437)
{850 18.6 (0) 0(0.726) 9(0.008) 2 (0.266)

Tabelle 5.5: Akaike Differenzen unélkaike weightgin Klammern) der statistischen Modelle
fur 20CS und A1BS

NAO und die extremen Tiefdruckgebietén beiden Datensatzen, 20CS und A1BS, besitzt die
NAO einen Einfluss auf die Extrema mggo. Im Vergleich zu 20CS verringert sich dieser Ein-
fluss in A1BS. Dies ist ein Hinweis darauf, dass in A1BS zUg#te Parameter die Extrema in
Z1000 beeinflussen. In beiden Datensatzen zeigen die Extremaeferkeinen Zusammenhang
mit der NAO. Die NAO beeinflusst die Verteilung des Gradientiediglich in 20CS, wahrend
die Verteilung der Extrema der relativen Vorticity nur in B& einen Zusammenhang mit der
NAO aufweist.

Die rdumlichen Dichteschatzungen der Extrema der vier &ré{$oo, [z, D und {gsg unter
positiver und negativer NAO Phase (jeweils Monate oberball. unterhalb einer Standard-
abweichung der NAO-Zeitreihe) fir 20CS und A1BS sind im Amdpésiehe hierzu Abbildung
A.26, Abbildung A.28, Abbildung A.29 und Abbildung A.27) dgestellt. Im Gegensatz zu 20C
weisen die Maxima der Tiefdruckgebiete bzzjlhoo wéhrend negativer NAO Phasen in 20CS
eine eher zonale Komponente auf. Im Vergleich zu 20CS siadvidixima der Dichteschat-
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zungen in A1BS Uber dem Atlantik nach Westen verschobenib28CS nahe der britischen
Inseln gelegene Maximum ist tiber den zentralen Nordakiaetiagert. Dichteschatzungen der
Extrema bezglz;og0 sind wéahrend positiver NAO Phasen in A1BS und 20Cs &ahnlictede
in ERA-40 und 20C. In der Vorticity sind im warmeren Klima (B$) kaum Unterschiede in
den Dichteschéatzungen, verglichen mit 20CS, zu verzerchDee Dichteschatzungen der Ex-
trema bzgl. des Gradienten weisen eine erhdhte raumlichabiaat in Verbindung mit einer
Verlagerung des Maximums nach Suden auf. In Analogie zundi&ngen zeigt die Tiefe eine
Erhéhung der raumlichen Variabilitat wahrend negativeNRhasen.

Lebenszyklen und raumliche Verteilung der ExtremAnalog zur Abbildung 5.4 sind die mitt-
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Abbildung 5.9: Mittlere Lebenszyklen der Extremazigoo, [1z, D und{gso, sowie das 95%- und

das 5%-Quantil in 20CS (durchgezogene Linie und schadtidéche) und A1BS (gestrichelte

Linie). Zusatzlich die funf bzglz; oo intensivsten Tiefdruckgebiete in 20CS (durchgezogene
Linie) und A1BS (gestrichelte Linie)

leren Lebenszyklen der vier Gro3en, deren 95%- und 5%-@easdwie die beziglictz1ooo
intensivsten Tiefdruckgebiete in Abbildung 5.9 dargdst8lowoh| der mittlere Lebenszyklus
als auch die Quantile imggo zeigen eine Vertiefung der Tiefdruckgebiete und eine zorest
de Variabilitatin A1BS. Dies wird durch die funf individueh Lebenszyklen bestatigt. Werden
hingegen die anderen Variablen betrachtet, zeigt sichAsehwachung der Tiefdruckgebie-
te. Dies ist durch verringerte mittlere Verteilungen deadienten und der relativen Vorticity in
A1BS ersichtlich. Der mittlere Lebenszyklus der Tiefe bteinverandert.
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Die raumlichen Dichteschatzungen der Zyklogenese undafyde der extremen Tiefdruck-
gebiete der vier Gré3en ooz, D und {gsg sind in Abbildung A.31, Abbildung A.32, Abbil-
dung A.33 und Abbildung A.34 dargestellt. Der Vergleich gabien 20C und 20CS zeigt fur
alle vier GroRen eine gute Ubereinstimmung. Die bevorzégtistehungsregion der Extrema
bzgl. der vier Grof3en ist in 20CS und A1BS die Ostkiiste Noetdas. Mit Ausnahme der
Zyklolyse der Extrema in der Tiefe zeigt sich, dass die récimel Variabilitat sowohl in der
Dichteschéatzung der Zyklogeneseregionen als auch depBgdregionen der anderen Grof3en
in A1BS erhoht sind. Die Tiefdruckgebiete, welche bzgl. Tiefe als extrem klassiert werden,
l6sen sich in A1BS vermehrt in der Region zwischen IslandderdBritischen Inseln auf.
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Abbildung 5.10: Raumliche Dichteschatzungen der Extranzagho (0ben) und(gsg (unten) in
20CS (links) und A1BS (rechts).

Raumliche Dichteschéatzungen in 20CS und A1BS der Extrenzagiay und {gsp Sind in
Abbildung 5.10 dargestellt. Ein Vergleich der Dichtesahdigen inziggg legt dar, dass die In-
tensivierung der Tiefdruckgebiete in der geopotentietéme keine Folge einer nordwartigen
Verlagerung der Tiefdruckgebiete ist. In den anderen dréi3én Oz, D und {gs0) ist der be-
einflusste Bereich in A1BS vergrol3ert (flizundD siehe Abbildung A.30), d. h. die rAumliche
Variabilitat vergro3ert sich. Jedoch geht dies mit keirendwartigen Verschiebung einher.
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5.4 Diskussion

Vier Grof3en der Tiefdruckgebiete werden mittels Extrentstatistik ndher analysiert: die zen-
trale geopotentielle Hohe ggp, der mittlere horizontale Gradieniz, die TiefeD, sowie die
relative Vorticity im Zentrum des Tiefdruckgebietes auf08%Padgso. Die Tiefdruckgebiete
werden im Winterhalbjahr (ONDJFM) in vier Datensétzen gsiglt: die Reanalyse des ECM-
WF (ERA-40), ein Ensemblemitglied der ECHAM5/MPI-OM Siratibn des 20. Jahrhunderts
(20C), jeweils ein Ensemblemitglied der Stabilisierumgssation des 20. Jahrhunderts (20CS)
und der Stabilisierungssimulation eines moderat erwdrriienas (A1BS). In der Analyse
werden lediglich die Tiefdruckgebiete berlcksichtigg oih Nordatlantik wahrend des Lebens-
zyklus ihren Maximalwert in den vier Gro3en erreichen. Zrigéh wird der Einfluss der NAO
auf die Extrema mittels Kovariaten untersucht.

Ein Vergleich zwischen ERA-40 und 20C zeigt, dass das MadiellLebenszyklen, die
raumlichen Verteilungen, sowie die statistischen Veutagen der Tiefdruckgebiete gut wie-
dergibt. Anhand der statistischen Analyse zeigt sich, dasshl in ERA-40 als auch in 20C
die Verteilungen der Extrema imooo [0z und {g5o einer negativen Weibull-Verteilung ent-
sprechen. Infolge der oberen Grenze dieser Verteilung 2@, dass Tiefdruckgebiete nicht
unbegrenzt intensiv werden kénnen und in der Natur eineeo®enhranke existiert. Die indivi-
duellen Lebenszyklen in beiden Datensatzen veranschaulicass Tiefdruckgebiete, welche
den Schwellenwert in einer Grol3e passieren, in den andemeablen den oberen 5% der Ver-
teilung angehoren. Eine weitere Gemeinsamkeit der ERARDA0C Tiefdruckgebiete liegt
in der raumlichen Verteilung der Extrema. Ubereinstimmeajen sich Zyklogenese- und
Zyklolyseregionen sowie die raumliche Verteilung bei kren des Maximalwertes in den be-
trachteten charakteristischen Grof3en der Tiefdruckgeebkerner wird der raumliche Versatz
zwischen Extrema izygpo und {gso sowohl von ERA-40 als auch 20C wiedergegeben. Die
raumliche Verteilung der Extrema der Lebenszyklen untescrégedenen NAO Phasen in 20C
ist konform zu denen in ERA-40, wenn auch die Verteilung Wsdkiede in der raumlichen
Variabilitat aufweist.

Eine markante Abweichung zu ERA-40 zeigt die statistiscegedung der Extrema der
Tiefe. Wahrend in ERA-40 eine Verteilung vom Typus negaiiesbull festgestellt wird, zeigt
sich in 20C eine Gumbel Verteilung. Die Gumbel Verteilungite im Gegensatz zur negati-
ven Weibull Verteilung keine obere Schranke. Dartiber rsnaeisen die Wiederkehrperioden
der untersuchten Variablen der Tiefdruckgebiete der 20@uition eine Verschiebung zu lan-
geren Perioden auf. Infolge einer geringeren Auflosung i@ B3st sich diese Verschiebung
anhand des selteneren Uberschreitens der Schwellenwiidesa. Der NAO Einfluss auf die
Extrema der Tiefdruckgebiete stellt sich im Modell im Veigh zur Reanalyse verschieden
dar. Besonders in der zentralen geopotentiellen Héhe zelgestatistischen Modelle ein un-
terschiedliches Verhalten unter Einbeziehung des NAOXn@dgleich in ERA-40 die NAO
das statistische Modell im oo signifikant verbessert, gilt dieses nicht ftir 20C. Ursachien
fur sind nicht allein in der Dynamik des Modells zu suchen.

Die Untersuchung der Extrema in 20CS und A1BS zeigt einentiveerung der Tiefdruck-
gebiete im warmeren Klima. Dies manifestiert sich besondeden Wiederkehrperioden, die
fur die vier analysierten GroR3en kirzere Wiederkehrpemodeigen. Die Verschiebung der
Wiederkehrperioden ist jedoch in jeder GroR3e unterscitieditark ausgepréagt. Insbesondere
Z1000 und D heben sich hier hervor, wahrend Anderungen in den Gralzamd {gso moderat
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und weniger deutlich sind. Es zeigt sich, dass Anderungekiderkehrperioden imggg mit
einem deutlichen Anstieg der Wahrscheinlichkeit des Utieestens des Schwellenwertes ein-
hergehen. Anderungen in der Tiefe beruhen hauptsachlichesuAnderungen der Parameter
der GPD. Die Analyse der zunehmenden Vertiefung der Tiefdyebiete £1000) zeigen keinen
Zusammenhang mit einer nordwartigen Verlagerung der faefdjebiete.

Eine wichtige Arbeit, die Tiefdruckgebiete mittels der Eexhwertstatistik analysiert, stellt
jene von Della-Marta und Pinto (2009) dar. In Gegensatz zuhd® vorgestellten Analyse
werden nicht die Stabilisierungslaufe eines warmeren Kéirantersucht, sondern die transi-
ente Simulation. Anders als in Della-Marta und Pinto (20083 im A1BS ein Anstieg der
Wiederkehrwerte irz0go bis zu 10 Saisons verzeichnet. Lediglich die Ergebniss&/al¢icity
stimmen tiberein, wenn sich tberschneidende Konfidenzadterals nicht signifikante Ande-
rungen betrachtet werden. Eine Ursache der beobachtetiemsohiede zwischen den beiden
Analysen konnte darin begrindet sein, dass verschiedatenZier Simulationen untersucht
und verschiedene Verfahren zur Detektion von Tiefdrucleteh verwendet werden. Ein wei-
terer Unterschied besteht darin, dass in dieser Analyseati@meter der GPD naher untersucht
werden. Mit Ausnahme der Tiefe zeigen die anderen untetsncBrol3en eine Zunahme des
Skalenparameters in A1BS. Im Hinblick auf die Vorticity uden Gradienten zeigt dies, dass
eine signifikante Anderung der Parameter nicht notwendigise in einer signifkanten Ande-
rung der Wiederkehrperioden resultiert.

Verschiedene verwendete Verfahren zur Bestimmung dediTiekgebiete, verschiedene
Definitionen, ab welchem Wert ein Tiefdruckgebiet als exiee betrachtet werden kann, und
verschiedene Herangehensweisen der Statistik Uber didgrdakgebiete gestalten einen Ver-
gleich als schwierig. Ulbricket al. (2009) bemerkten, dass in Analysen der Nordhemisphéare
in warmeren Klimaten die etwaige Zu- oder Abnahme an extremefdruckgebieten in Ab-
hangigkeit von der jeweiligen verwendeten Definitionen dettrema” steht. Werden extre-
me Tiefdruckgebiete als hohe Werte des Laplace des Bodeel1{99% Perzentil) definiert,
ist eine Abnahme von extremen Tiefdruckgebieten in einemmeéen Klima zu verzeichnen.
Hingegen ist eine Zunahme an Extrema im nordtalantischemRasichtlich, wenn sich die
Definition auf geringe Werte des Zentraldruckes beziehbi{ich et al,, 2009). Dartber hinaus
spielt die betrachtete Region eine weitere wesentlicheeRble Analyse von Della-Marta und
Pinto (2009) verdeutlicht, dass unter Verringerung deslysegebietes die Ergebnisse variie-
ren. Die Autoren zeigen in einem warmeren Klima eine Vermgg der Wiederkehrperioden
in der Vorticity in einem Gebiet, welches die Britischendhs die Nordsee und das westliche
Europa umfasst.

Trotz der beschriebenen Diskrepanzen zu anderen Arbediehreen sich dennoch eini-
ge Gemeinsamkeiten ab. Extrema der Tiefdruckgebiete rsteher dem Einfluss der NAO.
In Ubereinstimmung mit den hier vorgestellten Ergebnisggigen Pintcet al. (2009) in Re-
analysen des NCEP/NCAR (National Meteorological Centatifithal Center for Atmospheric
Research) einen Einfluss der NAO auf die Anzahl der extrenfdiTickgebiete, mit vermehrt
auftretenden extremen Tiefdruckgebieten wahrend pesitNAO Phasen. Basierend auf ei-
ner nordhemispharischen Analyse zeigt sich eine abnehengnzihl an Tiefdruckgebieten in
einem warmeren Klima, wohingegen ein Anstieg an intenskbgstemen zu verzeichnen ist
(Lambert und Fyfe, 2006). Die Abnahme der Anzahl an Tiefldgebieten in Szenarien ei-
nes warmeren Klimas wird durch einige Studien unterstiBeinftssoret al., 2006; Finnis
et al, 2007; Loptienet al,, 2008; Pintoet al,, 2009). Nordhemispharische Analysen der Tief-
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druckgebiete zeigen, dass ein wesentlicher Unterschiestien den transienten Szenarien und
den Stabilisierungssimulationen im Nordatlantik bestélg Gemeinsamkeit zeichnet sich ei-
ne nordwartige Verlagerung der Tiefdruckgebiete im waend€lima ab. Hier ist zu bemerken,
dass alle Tiefdruckgebiete zu jedem Detektionszeitpun&h¢ nur die Extremwerte der einzel-
nen Lebenszyklen) berticksichtigt werden. Verglichen rart$imulation des 20. Jahrhunderts
ist im transienten A1B Szenario eine deutliche Zunahme derfigkeit der Tiefdruckgebiete
nahe der Britischen Inseln ersichtlich (Ulbriebal., 2009, und Zitate innerhalb). Diese markan-
te Zunahme zeigt sich nicht im Stabilisierungslauf (sielapikel 3). Eine Analyse der extremen
Tiefdruckgebiete (Pintet al., 2009) zeigt ebenfalls eine Erh6hung der Haufigkeit in diBse
gion.

Konsistent mit den hier angefiihrten Ergebnissen zeigetiéidpt al. (2008) eine Verstar-
kung der zeitlichen Vertiefung von Tiefdruckgebieten. geht jedoch mit keiner signifikanten
Veranderung der Intensitat einher. Die GroR3e ,Intensiéfinieren die Autoren als minimals-
ten Bodendruck eines Tiefdruckgebietes wahrend des Lepklns. Bengtssort al. (2009)
zeigen eine Abnahme des Zentraldruckes der bizgh 100 intensivsten Tiefdruckgebiete in
der Nordhemisphare im A1B Szenario.

In der Betrachtung der gesamten ,extremen* Lebenszyklah(@¢heinlichkeitsdichtefunk-
tion) zeigt sich ein verandertes Bild der TiefdruckgebieteA1BS Szenario. Eine Intensivie-
rung offenbart sich lediglich in der GrofRegge, wahrend die Tiefe keine Anderungen zeigt
und der Gradient und die Vorticity eine Abschwachung auseri Dies legt den wesentlichen
Vorteil der verwendeten Extremwertstatistik dar. Fernehen die Tiefdruckgebiete einmalig
in die Analyse ein, so dass eine starkere Wichtung auf bessralisgepragte oder langlebige
Tiefdruckgebiete vermieden werden kann.

5.5 Ausblick

Der Vergleich der Arbeit von Della-Marta und Pinto (2009} uhén vorgestellten Ergebnissen
offenbart die geringen Gemeinsamkeiten. Die vorgestéittalyse, angewandt auf Tiefdruck-
gebiete, welche im Feld der Vorticity detektiert werdennki® zur besseren Beurteilung der
Ergebnisse beitragen. Zusatzlich kdnnten die verschesd®etektionsverfahren miteinander
verglichen werden. Ferner kann néher untersucht werderin wie Unterschiede der lokalen
Maxima der charakteristischen Gréf3en der Tiefdruckgeliegriindet sind. Ein zeitlicher Ver-
satz zwischen der normierten zentralen geopotentielldmeHind der relativen Vorticity als
auch des mittleren Gradienten ist feststellbar. Die Tiefeegt eine besondere Grof3e darzu-
stellen, so dass nur Mutmaf3ungen dartber aufgestellt weidienen, weshalb sich die Tiefe
von den anderen Grof3en unterscheidet.

Eine weitere interessante Analyse ist die mogliche Venoigdder extremen Tiefdruckge-
biete im Nordatlantik zu anderen Moden, bspw. zu ENSO (Ebf8iduthern Oscillation) oder
zum stratosphéarischen Polarwirbel.

Die Frage bleibt bestehen, welche Rahmenbedingungen zsbildung eines extremen
Tiefdruckgebietes im Nordatlantik fihren und wie sich di@gdingungen in A1B andern. Auf-
grund eines erhdhten Temperaturgradienten in den untefrgalen im zentralen Nordatlantik
steigt die Baroklinitat in diesem Bereich (Bengtsstral., 2006). Diese Region zeichnet sich
ebenfalls durch eine 6stliche Verlagerung des polarermiStrams nach Europa und einen An-
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stieg der Baroklinitat in der oberen Troposphéare (Péttal., 2007) aus.

Die Untersuchung des Niederschlages der Tiefdruckgeleietéglicht es, einen neuen
Aspekt in die Analyse einzubringen. Die 100 bezgl. des Nistldages (Gebietsmittel) in-
tensivsten Tiefdruckgebiete weisen keine Abnahme degs@dnickes in A1B auf (Bengtsson
etal, 2009). Die Extremwertstatistik stellt eine geeigneteiele dar, den Niederschlag als ei-
ne weitere Groél3e in die Analyse einzubeziehen. Der in Kepiergestellte GauRsche Radius
zeigt sich als Flachenmalf3 zur Erfassung des von einem UieKgebiet mitgefiihrten Nieder-
schlages als nicht geeignet, da der meiste Niederschlagrisindung mit den langgezogenen
Fronten auftritt. Die Flachenbestimmung von Mosed¢\al. (2010) kénnte hierflr ein geeig-
neteres Mal3 darstellen. Inwieweit ein Tiefdruckgebieteaisem betrachtet wird, ist, wie die
Analyse zeigt, abhangig von der jeweiligen Fragestellumdjder betrachteten Grol3e. Deshalb
erscheint die Betrachtung von mehreren Gré3en sinnvoll.
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6 | Zusammenfassung und Ausblick

Die vorliegende Arbeit untersucht die Eigenschaften ddrelnszyklen der Tiefdruckgebiete
der mittleren Breiten in verschiedenen Datensatzen. [Qatewllage bilden die Reanalyse des
ECMWEF, ERA-40, sowie Modellrechnungen des gekoppeltena@zg&mospharen Modells
ECHAMS5/MPI-OM.

Die Validierung der Klimatologien zwischen Reanalyse u@@ Simulation zeigte eine gute
Ubereinstimmung der charakteristischen VerteilungenTesfdruckgebiete. Neben den klima-
tologischen Verteilungen zeigen sowohl die Lebenszyklengiometrischen GroRen Radius
und Tiefe (Kapitel 4) als auch die Extreme von vier GroRerichemit den Tiefdruckgebieten
assoziiert werden konnen, realistische Verteilungen irSiimulation im Vergleich zur der Re-
analyse. Weitergehende Untersuchungen in Simulatiomas @rwéarmten Klimas. Das Ergeb-
nis der nordwartigen Verschiebung der Tiefdruckgebietdche sich in dem erwarmten Klima
zeigt, bestéatigt Untersuchungen vorhergender Studiddbireinstimmung mit vorangegange-
nen Untersuchungen nimmt die Baroklinitat in der unterem@gphare der mittleren Breiten in
einem erwarmten Klima, in Verbindung mit einer Zunahme inaleeren Troposphare, ab.

Ein wesentlicher Bestandteil der vorliegenden Arbeit istldntersuchung der raumlichen
Skala der Tiefdruckgebiete, welche mittels einer an dasiald angepassten Gaul3-Funktion
bestimmt wird. Zwei Parameter werden gewonnen und erwedliercharakteristischen Gréen
der Tiefdruckgebiete, mittels deren die Lebenszyklenyaiait werden. Diese zuséatzlichen
geometrischen Parameter, Radius und Tiefe, werden in aggDdtensatzen naher untersucht
(siehe Kapitel 4). Sowohl Radius als auch die Tiefe zeigeeresaisonalen Zyklus. Im Ge-
gensatz zum Radius weist die Tiefe einen sehr ausgepragieenkzyklus im Sommer und
Winter auf. Nach geeigneter Reskalierung von Alter undélfefgen die Lebenszyklen einer
einfachen Funktion. Dieses Resultat zeigt, dass der Legklus der atmospharischen Wirbel
der synoptischen Skala skalierbar in der Lagrangeschea@gtingsweise ist. Neben der Tiefe
weist die von den gewonnenen Parametern abgeleitetedchetEnergie diese Skalierbarkeit
auf. Besonders gut lassen sich kurzlebige und schwacheérilickigebiete mit dieser einfachen
Funktion beschreiben. Die Robustheit dieses Ergebnigsegedt sich in Analysen des Radius
von Rudeva und Gulev (2007) wieder.

Ein zweiter wesentlicher Aspekt der vorliegenden Arbdiddti die Analyse der Extremer-
eignisse der Tiefdruckgebiete. Hierfur sind die Lebenkaykn vier verschiedenen Grof3en mit
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Hilfe der Extremwertstatistik untersucht worden. Die Uateehung beschrénkt sich auf den
nordatlantischen Raum, definiert als Gebiet\80- 40°0O, 30" - 80°N. Ein besonderes Cha-
rakteristikum ist, dass die Lebenszyklen der Tiefdruckegebjeweils einmal in der Analyse
bertcksichtigt werden und somit eine Wichtung hinsichtliesonders intensiver Tiefdruck-
gebiete vermieden werden kann. In einem erwarmten Klimgtzach eine Intensivierung
der Tiefdruckgebiete in den vier Grof3en, zentrale geopielésn Hohe, Tiefe, relative Vorti-
city sowie mittlerer horizontaler Gradient der geopotellen Hohe. Lediglich die Starke des
Intensivierungsgrades, erkennbar an den kirzeren Wiekigr&rioden, ist in den jeweiligen
GroRen unterschiedlich stark ausgepragt. Wahrend dierlinden der relativen Vorticity und
des mittleren horizontalen Gradienten eher moderat dessfaleigen die Tiefe und die zentrale
geopotentielle Hohe starkere Verschiebungen hin zu kén2dfiederkehrperioden. Die Intensi-
vierung in der zentralen geopotentiellen Hohe und der Tafen nicht durch eine nordwartige
Verlagerung der Extrema erklart werden.

Die in Kapitel 1 beschriebenen unterschiedlichen Antmedshanismen von verschiedenen
Bereichen der Atmosphéare kénnten beim Lebenszyklus dée, Tderch z. B. Ausbildung von
Sekundartiefdruckgebieten, eine wesentliche Rolle spiel

An dieser Stelle ist zu bemerken, dass die in Kapitel 1 bésobinen verschiedenen Ty-
pen der Tiefdruckgebiete in den Ergebnissen keine Berciokgung finden. Eine Klassifizie-
rung der Tiefdruckgebiete nach den differenzierten Absreechanismen erscheint sinnvoll. In
diesem Zusammenhang ware eine Untersuchung hinsich#éicbrderschiedlichen Typen der
Tiefdruckgebiete, Typ A, Typ B und Typ C (siehe Kapitel 1)drgssant. Ferner stellt sich die
Frage, ob der Radius, obgleich diese Gro3e wenig Variabititden verschiedenen Jahreszeiten
aufweist, sensitiv auf die Unterteilung reagiert.

Die Tiefdruckgebiete sind in dem Niveau von 1000 hPa der geoyiellen Hohe analysiert.
Eine Weiterentwicklung des geometrischen Modells auf hélsehichten, bspw. 500 hPa und
300 hPa, konnte nahere Einblicke in die dreidimensionalek&tr der Lebenszyklen liefern.
Das in Kapitel 1 vorgestellteonveyor belModell kénnte naher untersucht werden.

Neben den in Kapitel 5 vorgestellten offenen FragesteBungcheint, wie bei den geo-
metrischen Grél3en, eine Einteilung hinsichtlich der veiessienen Typen der Tiefdruckgebiete
sinnvoll. Ob die extremen intensiven Tiefdruckgebiete imeebestimmte Klasse einzuordnen
sind oder ob sie auf alle drei Typen gleichverteilt sind, ii&neinen wesentlichen Aspekt der
Lebenszyklen aufzeigen.

Ein weiterer zu untersuchender Gegenstand ist die Darstgller internen Dynamik der
Tiefdruckgebiete in Modellen. Ein Tiefdruckgebiet, wedshin Kapitel 5 als extrem eingestuft
werden konnte, bildet die Grundlage der Fallstudie. CA€daYective available potential ener-
gy) dient nicht nur zur Bestimmung der konvektiven Verhakmisnnerhalb der Troposphare
sondern wird in vielen Modellen zur Parametrisierung desvké&tiven Niederschlages ver-
wendet. Die maximal mogliche vertikale Geschwindigkeitergibt sich als/2CAPE. Néahere
Angaben zur Berechnung von CAPE sind in Riemann-Cagtpé (2010) zu erfahren. Ein we-
sentlicher Punkt zeigt sich in dem Vergleich des totalerdBiischlages mit den Maximalwer-
ten von CAPE. Zum Zeitpunkt des Maximums von CAPE treten bedscs an der okkludierten
Front und entlang der Kaltfront starke Niederschlage aef. ipstfrontale Niederschlag west-
lich von Irland ist mit hohen CAPE Werten verbunden. Gerauttaag der Kaltfront ist jedoch
nahezu kein CAPE noch konvektiver Niederschlag vorhanden.

Diese konvektiven Prozesse, die wesentlich in den Leb&hszger einzelnen Tiefdruck-
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gebiete hineinspielen, stellen einen weiteren zu unteenaen Prozess dar. Es stellt sich wei-
terhin die Frage inwieweit diese Prozesse sich in einemrentesn Klima durch einen erhéhten
Wasserdampfgehalt verandern.
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Abkurzungsverzeichnis

ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
ERA-40 Reanalyse des ECMWF

20C transiente Simulation des 20. Jahrhunderts

20CS  Stabilisierungslauf des 20. Jahrhunderts

NAO Nordatlantische Oszillation

EOF Empirische-Orthogonalfunktion
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A | Anhang

A.1 Berechnung der NAO

Die Nordatlantische Oszillation erklart einen Grof3teil Wariabilitéat des nordatlantischen Kli-
masystems auf interannualer und mehrere Dekaden umfasZeitdkala (Hurrell, 1995). Des-
halb ist die Untersuchung des Einflusses der NAO auf die Manig der Tiefdruckgebiete von
besonderem Interesse. In diesem Abschnitt wird die Bergaipdes NAO Index naher erlautert.
Es existieren mehrere Verfahren zur Bestimmung des NAOKlrider stationsbasierte NAO In-
dex stellt eine Mdglichkeit dar. Hierbei wird der Index Uluke Differenz des normalisierten
Bodendruckes der Stationen Lissabon (Portugal) und Refk{esland) berechnet.

Der in dieser Arbeit verwendete NAO Index wird mittels derFEE@nalyse berechnet. Als
Eingangsdatensatz werden Monatsmittel des Bodendruckkesn nordatlantisch/européischen
Bereich[80°W - 30°O; 20°N - 80°N (entsprechend Blessirgd al., 2005) verwendet.

Die EOF Analyse bestimmt eine Satz von Eigenfunktior@ind Eigenwerter , welche
die KovarianzmatriXS der DatenmatriXX| charakterisieren (von Storch und Zwiers, 2002).
Die Eigenwerte und Eigenfunktionen entsprechen Abschgem, da nur eine endliche Anzahl
an Beobachtungszeitpunkten verflgbar ist. Bie K DatenmatrixX] besteht aus einer finiten
Auswahl ausN Beobachtungefix{, X3, ..., Xx }. K entspricht hierbei der Anzahl der Variablen
bzw. den Gitterpunkte. Das Gitterpunktsfeld im erstenséititt ¢ = 1) wird durch den Zei-
lenvektorxi dargestellt. Die Kovarianzmatrig wird wie folgt bestimmt (nach Wilks, 1995):

$11 S12 ... S1K
§ = g XTTIX) = | 5 R (A1)
Sl\;,l Sr\;,z SN.,K
mit , 1
[X] = [X] = G lX] (A.2)

Die Matrix [1] ist eineN x N Matrix, deren Elemente gleich 1 sind. Die symmetriséhg
K Kovarianzmatrix[§, auch als Dispersionsmatrix oder Streuungsmatrix bemetcfWilks,
1995), gibt in der Hauptdiagonalen die Varianzen, in dereagrdKomponente die Kovarianzen
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wieder. Die Eigenwert& und die Eigenvektore® von [S] werden mittels folgender Gleichung
(Wilks, 1995) bestimmit:
([S-A[))€=0 (A.3)

mit [I] der Einheitsmatrix. Mit Ausnahme der Hauptdiagonalered@&/lemente 1 sind, sind die
restlichen Komponenten gleich Null. Das Bestimmen der iiggte erfolgt Uber das Losen
des Eigenwertproblems, indem folgende Determinate bastcehird.

det([S —A[l]) =0 (A.4)

Durch die in Gl. A.3 eingesetzten Eigenwerte werden die kéiggen Eigenfunktionen be-
stimmt. Die orthogonalen Funktionen entsprechen den hasten Eigenfunktionere. Die
erste empirische orthogonale Funktion beschreibt ein &ustelches einen Haupteil der Vari-
anz der MatrixX beschreibt.

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

70N
6ON -
50N -
40N
30N - v

75W 60W 45W 30W 15W 0

3
75W 60W 45W 30W 15W O 15E

c) EOF 3 var 13.16% d) EOF 4 var 7.18%
P s P

70N 70N

GONgb/; GONM -
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30N-

Al

0 15E 75W 60W 45W 30W 15W 0  15E

50N -
40N~
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Al

75W 6OW 45W 30W 15W

Abbildung A.1: Die ersten vier EOF des Bodendruckes und di&ge Varianz in ERA-40
basierend auf den Winterhalbjahren (ONDJFM)

Die physikalische Erklarung der einzelnen Eigenfunktio(rédumliche Muster) ist schwie-
rig bei Eigenfunktionen hoherer Ordnung, da die Eigenfiomén orthogonal sind und Prozesse
bspw. in der Atmosphére nicht zwangsweise orthogonale éfasisweisen missen (von Storch
und Zwiers, 2002). Meist ist die fihrende EOF mit einem bekam physikalischen Prozess as-
soziiert. Die Abbildung A.1 zeigt die ersten vier EOF des ERRAWinterzeitraums (ONDJFM)
basierend auf monatlichen Feldern des Bodendrucks. Iemideispiel, die Berechnung der
NAO, wird durch die Selektion der Gitterpunkte im nordatisch/europaischen Raum vorab
entschieden, dass die erste Eigenfunktion das Druckmaest&AO wiedergibt. Dies liegt darin
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begrundet, dass der grof3te Anteil der Variabilitat in diesgebiet durch die NAO wiederge-
geben wird. In Abbildung A.l1a ist die NAO klar zu erkennen fwénd die Interpretation der
zweiten, dritten und vierten EOF schwieriger ist. Alleir dirsten vier EOF erklaren ca. 80%

der Variabilitdt im nordatlantischen Raum.
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A.2 Wavelet Analyse

Wavelet Transformierte

Die WaveletTransformierte spaltet ein Signs{t) hinsichtlich seiner elementaren Basisfunk-
tionen auf (Lau und Weng, 1995). Die Basisfunktionen sindRiaum sowie in der Wellenzahl
festgelegt. Deshalb kdnnéNaveletTransformierte eine gute Beschreibung eines spezifischen
Datenabschnitts um einen singularen Punkt sein.

Die daughter Waveletg, 5(t) werden von demother Wavelety(t) durch Streckung (dila-
tion) und Translation abgeleitet.

halt) = S50 20) (A.5)

mit b der Position (Translation) unal > 0) der Scala (dilation) dewavelet Die Wavelet
Transformierte eines Signad@) wird dann bezuglich ihrer zu analysierend&fvelety(t) als
Faltung definiert.

W(b,a) = \/% / w*(%)s(t)dt (A.6)

Dabei entsprichty* der komplex konjugierten. Die Funktion oder das Sigs@) kann
durch die wavelet Koeffizienten rekonstruiert werden. BNes/elet power spectrukann als
IWh(s)|? definiert werden.

A.3 Minimierung von Funktionen

Die Optimierung der angepassten Gaul3-Funktion erfolgt dizeMinimierung des Abstandes
zwischen der berechneten Gaul3-Funktion und den Daten gt élniger Routinen, welche
aus Presst al. (1992) entnommen wurden. Folgende Routinen wurden veretend

e subroutine powell

e subroutine linmin

e subroutine mnbrak

e subroutine brent

e function f1dim
In einem ersten Schritt benotigt das Optimierungsverfargangswerte flir den Umgebungs-
wert ze,y und den Radiu® (Standardabweichung der Gaul3-Funktion). Zunachst wedyelo-
potentielle Hohe liber die Flache von ca. 180000 knf gemittelt. Dieser Wert dient als erste
Schatzung oder Anfangswert des Paramedgys Im nachsten Schritt wird Gber die Differenz
zwischen der zentralen geopotentiellen Hohe mnd eine erste Schatzung der Tidiebe-

rechnet. Die Schéatzung der Tiefe ist notwendig, um eineraAmigswert fir den Radiu’ zu
bestimmen. Der Radius R ist mit der Tiefe folgendermalReburaten

(9)% A7)

a
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Mithilfe dieser einfachen Gleichung wird eine erste Schétzdes Radius bestimmt. Die An-
fangswerte fir Radius und Umgebungswert gehen in die Beteahder Gaul3funktion ein. Im
weiteren Verfahren gilt es nun den Abstand zwischen denrDateden Gitterpunktex(i, j)
und der berechneten Gauf3-Funktiyir (i, j)) zu minimieren.

z<z<i,j>—ze<r<i,j>>>2> (A8)

Wirde es sich bei der betrachteten Funktion um eine linean&tton handeln, so kdnnten
die zu suchenden Parameter berechnet werden, indem digllpakbleitung von D nach den
Parameterrzrad und zs,, berechnet werden wirde. Die partiellen Ableitungen werdafi
gesetzt, so dass sich ein Gleichungssystem mit zwei Unbé&karrgeben wirde. Dieses kbnnte
im nachsten Schritt gelost werden. Das Ergebnis ware derfiWatie Parameter, bei denen die
lineare Funktion optimal zu den Daten passt. In dem hietiegehden Fall handelt es sich um
eine nichtlineare Funktion, so dass iterative numerisdigedthmen verwendet werden sollten.

Das hier verwendete Verfahren ahnelt dem GradientvenfiafiMellstellensuche) mit dem
Unterschied, dass die Ableitung der zu minimierenden Rankticht benétigt wird. Der Vorteil
des Gradientverfahrens ergibt sich durch die schnelleredBaung, jedoch wird das Auffinden
des Minimums durch die zu wissende Ableitung der Funktiaelawert. Graphisch kann sich
die Optimierung wie folgt vorgestellt werden (AbbildungzA.

Funktion D

&
|
|
|
|
|
|
|

Abbildung A.2: Prinzip der Optimierung: Kurvenverlauf geden theoretischen Verlauf van
die Punkte a,b,c,d geben die fur bestimmte gesetzte Paabertchnete Funktion D wieder

Die Abbildung A.2 zeigt eine theoretische Verteilung vom de minimierenden Funktion
D. Der Anfangspunkt (in diesem Beispiel sein angenommeiPdakt a sei der Anfangspunkt)
gibt die Differenz zwischen den Daten und der Gaul3-Finktiminden anfanglich geschatzten
Parameterize,, und R wieder. Ausgehend von diesem Punkt werden die Parametevsihdj,
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dass das zu suchende Minimum von den Tripelpunkten a,bgesthlossen wird. Unter der
Annahme, dass eine Parabel an das Minimum gefittet werdem kiE@nen diese Stellen als
Punkte fir den Parabelanpassung (Methode: inverse parafterpolation). Mithilfe der Pa-

rabel wird die Funktion im Minimum der Parabel untersuchidDrch wird eine neuer Punkt
(hier: d) bestimmt, welcher das tatsachliche Minimum denl&on einschliel3t. Dieser neue
Punkt (d) ersetzt einen vorgehende Punkt (a), welcher mata Minimum entfernt liegt. So-

mit konvergiert das Verfahren iterative zum Minimum. Bid ainen bestimmten Toleranzbe-
reich, welcher von der Genauigkeit des Rechners abhéngt,dieh dem Minimum mit diesem
Verfahren angenahert werden.
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A.4 Radius und Tiefe
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Abbildung A.3: Scatterplot der nordhemisphérischen Tigdégebiete fir ERA-40 (JJA, T63);
Radius gegen a) zentrale geopotentielle Hoéhe, b) mittlesgzontaler Gradient der geopoten-
tiellen Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegétieren Gradienten, Tiefe gegen e)
geopotentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.

107



1
anm

T
1
20

A [km]

200 Ik 4 20 san 7Ol
O [gpm)]
140

a 2 1 & & 10 a 2 4 & B 1
Alter |d| Alter |d|
‘:':Il:h T T T T T T T T T T T d:ID T T T T
ET T Bl
= ]
=]
- 7 =
TE { EF
E"L i = -
EE'*-—-‘ ':'E-.u'l -
n- - e
et i
0 2 4 3 B 10 a 2 3 B 5 10
Alter [d] Alter [d]
&) fl
S_u T T T T T T T T T L E_u
(2 [ o]
ot i
e
(=]
- - E-
_|D —
E&[ i E_“
i = = OF 5
« ¥ R
Bl J
[ o]
_t i
DII . . . . . . N N . n [ ] . N N . . . . . . . .
v}
a 2 A & @ 1a f 7 4 & g 10
Aler |d] Alter |d|

Abbildung A.4: Mittlere Verteilung des Radius (links) undrdriefen (rechts) aufgetragen gegen
das jeweilige Alter, sowie den Standardabweichungen besichéedenen Auflosungen (T106
(oben), T63 (mitte), T42 (unten)) fur 45 DJF.
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Abbildung A.5: Mittlere Verteilung des Radius (a) und deef@ (b) aufgetragen gegen das
jeweilige Alter bei verschiedene Auflésungen in ERA-40 J@Atterpunktsauflosungen welche
T42,T63,T106 entsprechen).

DJF43 NH NA NP

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

Tabelle A.1: Anzahl der Tiefdruckgebiete in ERA-40 und 2@0¢g Ensemblemiftglieder) fur

DJF.
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Abbildung A.7: Lebenszyklen der Tiefdruckgebiete in dero@nR (links) und D (rechts)
der ERA-40 der 45 DJF fir verschiedene Auflésungen: Gittgkmauflosungen entsprechend

T106 (oben), T63 (mitte), T42 (unten).
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Abbildung A.8: Mittlerer Radius (links) und Tiefenverteilg (rechts) aufgetragen gegen das
jeweilige Alter mit Standardabweichungen bei verschieteAuflosungen (T106 (oben), T63
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Abbildung A.9: Logarithmische Auftragung der Anzahl deeffiruckgebiete gegen das erreich-
te Alter fUr verschiedene Auflosungen der ERA-40 Period&Niinter (a) und Sommer (b).
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Abbildung A.10: Zeitliches Verhalten der einzelnen Klast& Radius (a,b) und Tiefe (c,d) fur
Winter (links) und Sommer (rechts) der 20C-2 Simulation.
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Abbildung A.11: Zeitliches Verhalten der einzelnen Klas&i# Radius (a,b) und Tiefe (c,d) fur
Winter (links) und Sommer (rechts) der 20C-3 Simulation.
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Abbildung A.12: Reskalierte Tiefe der Tiefdruckgebietechiwarze Punkte) der Re-
Analysedaten ERA-40 fur DJF (links) und JJA (rechts) in eiAaflosung entsprechend zu
T63. An die reskalierten Grol3en angepasste Parabel (gualee.
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Abbildung A.13: Reskalierte Tiefe der Tiefdruckgebietechiwarze Punkte) der Re-
Analysedaten ERA-40 fur DJF (links) und JJA (rechts) in eiAaflésung entsprechend zu
T63. An die reskalierten Grol3en angepasste Parabel (guamiee.
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Abbildung A.14: Scatterplot der nordhemisphahrischerdFieekgebiete fir 20C (DJF); Radi-
us gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerezbataler Gradient der geopotentiellen
Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mittlééeadienten, Tiefe gegen e) geo-
potentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.

116



o [=]
g g
gl =
£ £3
=8 =28
o
-3 ol
<
8
St &
N
L Il L L L -I .l L Il L 1 L
-600 -400 -200 0 200 0 200 400 600
Zi000 [gpm] Vz, [gpm/1000km]
c) d)
o
St 8
N
st —
€ (= % =
X O | —_— O
— O N
o g o
er N S
1
0 200 400 600 0 200 400 600
D [gpm] Vz,, [gpm/1000km]
e) f)
o o
(=2 J o
o© . o©
Esl §s
o =¥
a | (=)
o o
o F o
N (Y]
o o L 1 1 L L 7 o L L L L L 1 L
-600 -400 -200 0 200 0 200 400 600
Zj000 [gpm] Vz, [gpm/1000km]

Abbildung A.15: Scatterplot der nordhemisphahrischeridfiekgebiete fur 20C (JJA); Radi-
us gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerezbataler Gradient der geopotentiellen
Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegen mitti€deadienten, Tiefe gegen e) geo-
potentielle H6he und f) mittleren Gradienten.

117



a) b)

R [km]

200 400 600 800 1000
R [km]

200 400 600 800 1000

-600 -400 -200 0 200 0 200 400 600

Zi000 [gpm] vz, [gpm/1000km]
c) d)

o L L) L) L L Ll L L L) L)

St 1 gl _

ol ° N

S L |
f— 8 [ 1 E °r b
E 1= % o
= 8 i T — St i
o g .

er 1 &8} ]

1
1
0 200 400 600 0 200 400 600
D [gpm] Vz, [gpm/1000km]
e) f)

o [=]

g f g -
Esl Esl ]
o« o
o i a - i

[=] [=]

ST 8T -

o F N N N . . o . . N N . N . 4]

600 -400 -200 O 200 0 200 400 600
Zi000 [gpm] Vz,, [gpm/1000km]

Abbildung A.16: Scatterplot der nordhemisphahrischefdFiekgebiete fur 20C-1 (DJF); Ra-
dius gegen a) zentrale geopotentielle Hohe, b) mittlerezbotaler Gradient der geopotenti-
ellen Hohe, c) Tiefe, sowie geopotentielle Hohe d) gegetienén Gradienten, Tiefe gegen e)
geopotentielle Hohe und f) mittleren Gradienten.
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Abbildung A.17: Mittlere Radius- (a) und Tiefeverteilung) @ufgetragen gegen das jeweilige
Alter der verschiedenen Ensemblemitglieder der 20C Sitioma
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A.5 Extreme der Tiefdruckgebiete

all  zi000 D2z D {sso

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

Tabelle A.2: Gesamtanzahl der betrachteten Tiefdruclegepsowie Anzahl in der Extremen
Tiefdruckgebiete in jeweiligen Datensatzen und Grol3en.

ERA-40 und 20C

. il
3! "'”‘“\"W i pi

- — 20C-1

NAO Index

-3 -2 -1
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Abbildung A.18: Monatlicher NAO Index der Monate Oktobes Méarz fir ERA-40 und 20C-1
flr den Zeitraum von 1957 bis 2000.

Z1000 al NAO+ NAO- Oz all NAO+ NAO-

ERA-40 349 153 23 431 143 51
20C 351 127 20 395 97 42
20CS 806 259 58 888 188 87
Al1BS 1027 307 68 1842 384 214

Tabelle A.3: Gesamtanzahl der Extremazipgo und [z, sowie Anzahl der Extrema wahrend
positiver und negativer NAO in ERA-40, 20C, 20CS und A1BS.
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D all NAO+ NAO- g5 all NAO+ NAO-

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

20CS 701 136 74 779 155 103
Al1BS 457 106 64 1457 276 200

Tabelle A.4: Gesamtanzahl der ExtremaDrund (g5, sowie Anzahl der Extrema wahrend
positiver und negativer NAO in ERA-40, 20C, 20CS und A1BS.
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Abbildung A.19: Raumliche Dichteschatzungen bei Errenctier Extremwerte bezuglicfssg
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in ERBbben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berilicksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.20: Raumliche Dichteschatzungen bei Erreictder Extremwerte beziglichz
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in ERBbben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden bertcksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.21: Raumliche Dichteschatzungen bei Erreicber Extremwerte bezuglicbB
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in ERB+bben, a,b) und 20C (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berucksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.22: Raumliche Dichteschatzungen der Extremalz (oben) undD (unten) in
ERA-40 (links) und 20C(rechts).
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Abbildung A.23: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklaggs (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzglin ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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Abbildung A.24: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklaggm (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete blgh ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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Abbildung A.25: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklagg (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bZgdy in ERA-40 (oben) und 20C (unten).
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20CS und A1BS
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Abbildung A.26: Raumliche Dichteschatzungen bei Erreictier Extremwerte beztiglichggo
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in 20@B€n, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berilicksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.27: Raumliche Dichteschatzungen bei Errenctder Extremwerte beztigliafysg
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in 20@B€n, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berucksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.28: Raumliche Dichteschatzungen bei Erreictder Extremwerte beziglichz
unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in 20@8B€n, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berucksichtigt, bei dedenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.29: Raumliche Dichteschatzungen bei Erremcder Extremwerte bezuglich

unter positiver (links) und negativer (rechts) NAO in 20@B€n, a,b) und A1BS (unten, c,d).
Nur die Tiefdruckgebiete werden berucksichtigt, bei detenBetrag der NAO oberhalb einer
Standardabweichung ist.
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Abbildung A.30: Raumliche Dichteschatzungen der Extremalz (oben) undD (unten) in
20CS (links) und A1BS (rechts).
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Abbildung A.31: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklagge (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bzglyin 20CS (oben) und A1BS (unten).
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Abbildung A.32: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklagge (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bizglin 20CS (oben) und A1BS (unten).
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Abbildung A.33: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklaggs (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete b2gh 20CS (oben) und A1BS (unten).
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Abbildung A.34: Raumliche Dichteschatzungen der Zyklaggs (links) und Zyklolyseregio-
nen (rechts) der extremen Tiefdruckgebiete bZgls in 20CS (oben) und A1BS (unten).

129






Danksagung

An dieser Stelle mochte ich mich bei Herrn Fraedrich fur digglichkeit bedanken, in seiner
Abteilung theoretische Meteorologie an der Universitattarg meine Doktararbeit zu schrei-
ben. Neben Herrn Fraedrich mochte ich mich bei Richard Blefitt die Betreuung bedanken.
AulRerdem mdchte ich mich bei Frank Lunkeit fir ein stetsri#geOhr bedanken. Vielen Dank
geht an die Administratoren der Abteilung, hier im Besoedean Frank Sielmann. Gleichfalls
maochte ich mich bei Silke Schubert und Frau Behr bedankesteNiDank der gesamten Abtei-
lung flr die interessante Zeit.

Weiterhin méchte ich mich bei Herrn Peters und Herrn Beclegtabken, dass Sie mir die
Moglichkeit gegeben haben, neben der Arbeit am IAP meine@akbeit fertigzustellen. Zu-
satzlich bedanke ich mich fiir die Unterstitzung im RahmenS#eB-512. Ich bedanke mich
bei dem DKRZ und ECMWEF fur die Bereitstellung der Daten.

Frank Sienz und Oliver Bothe seien fir ihre Unterstitzund Diskussionsbereitschaft ge-
dankt. Vielen Dank ebenso an Christian Wetzel, Ingo Langehitl Haller, Arne Kriegsmann,
Malte Uphoff, Rasmus Fischer und Walter Sauf.

Besonders mochte ich mich bei Kathrin Riemann-Campe, Kerberkorn, Eileen Dahms
und Xiuhua Zhu fir ihre gro3e Unterstilitzung bedanken. lior genial, Madels!

Grol3en Dank geht an Alfred Schneidereit und Brigitte Schnailereit, an Christopher und
Annett Ohm, an Jan und Hannes. Insbesondere mochte ich michdd Jens Kieser bedan-
ken.

Neben den hier erwdhnten moéchte ich allen danken, die mighstiitzt haben. Vielen Dank!

131



