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W h e n you can measure what you are speaking about,
and express it in numbers,

you know something about it;

but when you cannot express it in numbers,
your knowledge 1s of a meagre, unsatisfactory kind:
it may be the beginning of knowledge,
but you have scarcely, in your thoughts,

advanced to the state of science.

William Thomson (Lord Kelvin)
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Zusammenfassung

Die detailierte Kenntnis der mittleren Struktur der extratropischen Tropopausenregion — der
Trennungsregion zwischen Troposphédre und Stratosphére — ist essentiell fiir ein Verstéand-
nis des mittleren Zustands der Atmosphére. Die vorliegende Dissertation widmet sich der
Beantwortung folgender Fragen. Wie scharf sind Troposphére und Stratosphére in den Ex-
tratropen im Mittel getrennt? Lassen sich mittlere Position und Schérfe der extratropischen
Tropopause durch grofiskalige Dynamik erklaren?

Im ersten Teil dieser Arbeit werden Klimatologien der Tropopause, Tropopausenregion
und Tropopausenschérfe erstellt. Diese Klimatologien basieren auf vertikal hochaufgelosten
Radiosondendaten von zwei siiddeutschen Stationen fiir den Zeitraum 1990-1999 und von 93
U.S.—Stationen fiir den Zeitraum 1998-2001. Diese Daten sind um mehr als eine Gréflenord-
nung besser aufgelost als die in fritheren Klimatologien verwendeten Daten. Beziiglich der
Tropopausenparameter (Hohe, Temperatur, Horizontalwind) werden die Ergebnisse bishe-
riger Klimatologien bestétigt beziehungsweise prézisiert. Beziiglich der Tropopausenregion
wird eine neue Methode zur Mittlung der individuellen Radiosondenprofile eingefiihrt. Diese
Methode nutzt die Tropopausenhohe als gemeinsames Referenzniveau aller in die Mittlung
eingehenden Profile. Das heifit, die Mittlung erfolgt relativ zur lokalen, zeitabhédngigen Tro-
popausenhohe. Die neu eingefithrte Methode und die hohe vertikale Auflosung der Daten
fithren zu einem feinskaligen Bild der Struktur der Tropopausenregion. Erstmalig erscheint
in einem klimatologischen Mittel eine stark ausgeprégte Inversion des vertikalen Tempera-
turgradienten an der extratropischen Tropopause (Tropopauseninversion). Bei einer konven-
tionellen Mittlung (relativ zum Boden) oder bei vertikal schlechter aufgelosten Daten ist
die Tropopauseninversion nicht im Mittel enthalten. Fiir den gesamten Bereich der unter-
suchten Extratropen ergibt die neue Methode die Existenz einer Tropopauseninversion. Die
Eigenschaften dieser Tropopauseninversion (Stérke und Dicke) unterscheiden sich signifikant
zwischen Winter und Sommer. Die vorliegende Arbeit enthélt erstmalig eine Klimatologie
der Tropopausenschérfe fiir mittlere und subtropische Breiten. In den mittleren Breiten ist
die Tropopausenschérfe im Winter am gréfiten und im Sommer am kleinsten, in den Pol-
regionen ist es umgekehrt. Die grofiten Tropopausenschérfen existieren zu jeder Jahreszeit
nordlich des globalen Strahlstroms. Dies sind neue Ergebnisse.

Im zweiten Teil dieser Arbeit wird zunéchst der Einfluss saisonaler Unterschiede der
grofiskaligen Dynamik auf die Unterschiede der Struktur der extratropischen Tropopausen-
region zwischen Winter und Sommer untersucht. Der mittlere Effekt der grofiskaligen Dy-
namik wird anschlieend durch die mittlere Verteilung der potentiellen Wirbelstiarke auf
sogenannten “Middleworld”—Isentropen aus operationellen ECMWF-Analysen beschrieben.
Bei einer Mittlung relativ zur meridionalen Position der Tropopause ergeben sich partiell ho-
mogenisierte Verteilungen der potentiellen Wirbelstiarke sowohl im troposphérischen als auch
im stratosphérischen Teil der “Middleworld”Isentropen. Der Grad der Homogenisierung er-
gibt sich als nahezu konstant (=~ 50% in der Troposphére und = 75% in der Stratosphéire).
Basierend auf diesen Homogenisierungen wird abschlieend eine Theorie der extratropischen
Tropopause und ihrer Schérfe vorgestellt. Unter plausiblen Annahmen fiir die Parameter der
Theorie wird eine sehr gute Ubereinstimmung mit der beobachteten Position der extratro-
pischen Tropopause gefunden.
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Kapitel 1

Einfithrung

1.1 Motivation

Die Erdatmosphére (im Folgenden kurz Atmosphére) ist ein von der Sonneneinstrahlung
angetriebenes thermo— und fluiddynamisches System. Durch die Hohenverteilung der strah-
lungswirksamen Bestandteile der Atmosphére bilden sich verschiedene quasisphérische
Schichten. Die Atmosphére besitzt eine negative Strahlungsbilanz, das heifit sie verliert mehr
Wirme durch Strahlung als sie durch Absorption von Sonneinstrahlung gewinnt. Die Erd-
oberfliche besitzt entsprechend eine positive Strahlungsbilanz. Die Uberschiisse der Erwér-
mung der Erdoberfliche gegeniiber der Atmosphére und der differentiellen Erwérmung der
Tropen gegeniiber den Polarregionen sind grofl genug, um konvektive und dynamische Insta-
bilitdten zu induzieren. Diese Instabilitdten fithren zu einer turbulenten Umverteilung der
Wiérmeiiberschiisse in meridionaler und vertikaler Richtung bis zu einer gewissen Hohe, in
der die Ursache der Instabilitdten nicht mehr zu spiiren ist. Die Schicht in der diese Umvertei-
lung stattfindet heifit Troposphére. Dariiber liegt die stark stabil geschichtete Stratosphére,
in der die Temperaturverteilung von Strahlungsprozessen dominiert wird. Oberhalb der Stra-
tosphére folgen Mesosphéire, Thermosphire und Exosphire (Abbildung 1.1). Die Sphéren
sind durch sogenannte Pausen voneinander getrennt (Tropopause, Stratopause, Mesopause).
Die Ubergangsregion von der Troposphére in die Stratosphére heifit Tropopausenregion und
ist Gegenstand dieser Arbeit.

Der bisherige Kenntnisstand zum mittleren Zustand der Tropopause und Tropopausen-
region basiert auf vertikal grob aufgelsten Daten O(500-1000 m) operationeller Messungen
und meteorologischer Analysen (siehe Kapitel 2; O bedeutet von der GréBenordnung von).
Das Temperaturprofil der U.S. Standardatmosphére (reprisentativ fiir mittlere Breiten, Ab-
bildung 1.1) basiert auf solchen Daten. Luftmassen der Troposphére und untersten Strato-
sphére sind darin durch einen jeweils konstanten Schichtungsparameter 0,7 = ~ (z ist die
Hohe, T' die Temperatur) beschrieben. Fiir die Troposphire gilt v = —6.5 Kkm™! = 494,
fiir die unterste Stratosphire gilt v = 0 = 754, Die Tropopause stellt eine Unstetigkeitsstelle
in v(2) dar, die durch Extrapolation von 7* nach oben und v nach unten zur Tropopau-
se entsteht. Das deutet auf eine scharfe Abgrenzung zwischen tropo— und stratosphérischen
Luftmassen hin. Bestétigt sich dieses Bild des Ubergangs Troposphére-Stratosphire in einem
vertikal hochaufgelosten < O(100 m) Mittel der Tropopausenregion?

Fiir die Beantwortung dieser Frage benotigt man vertikal hochaufgeldste Daten der Tro-
popausenregion iiber grofie Zeitraume > O(1 Jahr). Solche Datensétze werden erstmalig in
dieser Arbeit in Form von operationellen Radiosondendaten der gefragten Vertikalauflosung
fiir eine klimatologische Untersuchung der extratropischen Tropopausenregion verwendet.
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Abbildung 1.1: Mittleres Temperaturprofil der mittleren Breiten, basierend auf der U.S. Stan-
dardatmosphire (NOAA/NASA/USAF 1976). Die atmosphirischen Schichten und ihre Uberginge

sind im Diagramm gekennzeichnet.

Es ergibt sich ein von der U.S. Standardatmosphére abweichendes Temperaturprofil in der
Tropopausenregion mit zunehmender Temperatur direkt oberhalb der Tropopause. Was ver-
ursacht diese scharfe Abgrenzung von Tropo— und Stratosphére im Mittel? Die Beantwortung
dieser Frage verlangt eine Theorie zur Erklarung der Existenz, Hohe und Schérfe der extratro-
pischen Tropopause. Bisherige Theorien ergeben eine zu niedrige extratropische Tropopause
mit einer Schérfe, die der Standardatmosphére entspricht. In dieser Arbeit wird eine verbes-
serte Theorie beziiglich der Hohe und Schérfe der extratropischen Tropopause vorgestellt.

1.2 Die Bedeutung von Tropopause und Tropopausen-
region fiir den Klimazustand der Atmosphére

Die Intensitdt mit der die Umverteilung der Wiérme in der Troposphére stattfindet, beein-
flusst die Méchtigkeit der Troposphére, also die Hohe der Tropopause. Die Tropopausenhéhe
ist damit vom Anteil der Strahlungsenergie abhéngig, der die Erdoberfliche erreicht. Dieser
Anteil ist wiederum abhéngig von der Konzentration und Hohenverteilung der strahlungs-
wirksamen Bestandteile der Atmosphére, welche das globale Klima bestimmen (Houghton
et al. 2001). Die Tropopausenhohe ist also ein klimasensitiver Parameter und eignet sich als
Indikator von Klimaénderungen (Santer et al. 2003).

Ein weiterer klimarelevanter Aspekt der Tropopause ist der Grad ihrer Durchlassigkeit.



Der grofie Unterschied im Schichtungsparameter v zwischen Troposphére und Stratosphére
(siehe Abbildung 1.1) trennt diese Sphéren in erster Ndherung in zwei dynamisch und che-
misch distinkte Luftmassen. Luftmassenaustausch zwischen Tropo— und Stratosphére wird
um so mehr unterdriickt, je grofler der Unterschied zwischen ~ direkt ober— und unterhalb der
Tropopause ist. Austauschprozesse zwischen Tropo— und Stratosphére beeinflussen die atmo-
sphérische Zusammensetzung der Tropo— und Stratosphére. Durch die stark stabile Schich-
tung der Stratosphére ist die Dynamik in dieser Schicht in der Regel quasi-zweidimensional
und die typischen Transportzeitskalen sind entsprechend groff (Monate bis Jahre vergli-
chen mit zum Beispiel Tagen fiir troposphérische Dynamik). Eine Ausnahme davon stellen
zum Beispiel plotzliche Stratosphérenerwarmungen dar, in denen sich die stratosphérische
Dynamik innerhalb von Tagen &ndern kann. Auf den typischen grofien stratosphérischen
Zeitskalen wirken photochemische und Oxidationsprozesse (zum Beispiel Shepherd 2002).
Diese Prozesse bestimmen die Lebenszeit von langlebigen Spezies, wie zum Beispiel den
Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffen (FCKWs), die anthropogen in die Stratosphére gelangen
und verantwortlich fiir das Ozonloch sind.

Ein weiteres Beispiel fiir die Bedeutung der Tropopause bei anthropogenen Verédnderun-
gen der chemische Zusammensetzung der Atmosphire sind die Atombombentests in den
USA im fiinften Jahrzehnt des 20. Jahrhunderts. Die bei diesen Atombombentests in die
Stratosphére beforderten radioaktiven Substanzen gelangten zum Teil mehrere 1000 km ent-
fernt wieder in die Troposphére und schliellich zuriick zur Erdoberfliche. Der Austausch in
diesem Fall von der Stratosphére in die Troposphére fand innerhalb von sogenannten Tropo-
pausenfalten statt (Danielsen 1968). Tropopausenfalten entstehen an der Grenze zwischen
intensiven Tief— und Hochdruckgebieten als Teil von Fronten in der oberen Troposphére. Die
Tropopause ist in ihnen gegeniiber ihrer urspriinglichen Lage stark vertikal ausgelenkt und
deformiert. Die Unterschiede zwischen troposphérischer und stratosphérischer Schichtung
konnen in unmittelbarer Umgebung von Tropopausenfalten sehr klein werden, so dass drei-
dimensionaler Austausch zwischen Troposphére und Stratosphére stattfinden kann, der oft
turbulent erfolgt (Shapiro 1980). Die Dynamik der untersten Stratosphére in Tropopausen-
falten stellt ein weiteres Beispiel dafiir dar, dass die stratosphérische Dynamik nicht immer
quasi-zweidimensional und auf groflen Zeitskalen stattfindet.

Schliellich sei noch die Bedeutung der Durchléssigkeit der Tropopause fiir Flugzeugemis-
sionen angefiihrt (Schumann 2002). Die Flughohe relativ zur Tropopausenhohe entscheidet,
ob die Schadstoffe in der Tropo— oder Stratosphére emittiert werden. Die lokale Durchléssig-
keit der Tropopause (aber auch die Differenz von Flug— und Tropopausenhohe) entscheidet,
welche Prozentsétze der Schadstoffe schliefllich in der Tropo— und Stratosphére verbleiben.
Die unterschiedlichen typischen Transportzeitskalen in Tropo— und Stratosphére sorgen dann
fiir unterschiedliche Effekte der Flugzeugemissionen auf das Klima.

Dieser Abschnitt hat gezeigt, dass ein Versténdnis sowohl der Tropopause, als auch der
Tropopausenregion fundamental fiir ein Verstdndnis der Atmosphére und des Klimazustands
der Erde ist. Diese Arbeit widmet sich der extratropischen Tropopause und Tropopausenre-
gion. Sowohl troposphérische als auch stratosphérische Dynamik unterscheiden sich grundle-
gend zwischen den Tropen und den Extratropen, so dass eine Betrachtung der Extratropen
unabhéngig von den Tropen sinnvoll ist.



1.3 Gliederung der Arbeit

Die Arbeit ist wie folgt aufgebaut. Kapitel 2 beschreibt den Stand des Wissens zur Tro-
popause und Tropopausenregion, fokussierend auf die Extratropen. Es wird ein Uberblick
iiber die in der Literatur verwendeten Tropopausendefinitionen, bisherige klimatologische
Arbeiten und den derzeitigen Stand der Theorie zur extratropischen Tropopause gegeben.
Ein kurzer Literaturiiberblick zur Tropopausenregion findet sich in Abschnitt 2.2. Kapi-
tel 3 beschreibt Klimatologien der Tropopause, Tropopausenregion und Tropopausenschérfe
anhand der vertikal hochaufgelosten Radiosondendaten. Ergebnisse aus Messdaten werden
in dieser Arbeit als Beobachtung bezeichnet. Die Klimatologie der Tropopause enthélt die
Parameter Hohe, Temperatur und die Horizontalwindkomponenten. Fiir die Klimatologie
der Tropopausenregion (Abschnitt 3.2) wird eine neue Methode zur Berechnung der mitt-
leren Vertikalprofile eingefithrt und angewandt. Diese Methode nutzt die Tropopausenhthe
als (zeitlich variables) gemeinsames Referenzniveau aller in die Mittlung eingehenden Profile
und nicht wie gewohnlich die (zeitlich konstante) Erdoberflache. Auf diese Weise wird eine im
Mittel in den gesamten Extratropen vorhandene stark ausgepréigte Inversion des vertikalen
Temperaturgradienten an der Tropopause (Tropopauseninversion) aufgedeckt, die in keiner
vorherigen Klimatologie enthalten ist. In Abschnitt 3.3 wird eine Klimatologie der Tropo-
pausenschérfe erstellt. Fiir mittlere und subtropische Breiten ist dies die erste Klimatologie
der Tropopausenschérfe.

Ausgehend von den Beobachtungsergebnissen untersucht Kapitel 4 den Einfluss grofiskali-
ger Dynamik auf die extratropische Tropopausenregion. Zunéchst werden jahreszeitliche Un-
terschiede der Tropopauseninversion anhand von jahreszeitlichen Unterschieden der grofiska-
ligen Dynamik diskutiert, Abschnitt 4.2. Es folgt eine mittlere Beschreibung der groiskaligen
Dynamik anhand von operationellen Analysen des Globalmodells des Européischen Zentrums
fiir mittelfristige Wettervorhersage (englisch European Centre for Medium—Range Weather
Forecasts, ECMWF) fiir das Jahr 2001, Abschnitt 4.3. Schlielich présentiert Abschnitt 4.4
eine gegeniiber vorausgegangenen Theorien prézisierte Theorie zur extratropischen Tropo-
pause und ihrer Schérfe, die erstmalig die Dynamik der untersten Stratosphére mit einbezieht
und vollstandig variable Schichtung und vertikale Windscherung beinhaltet. Kapitel 5 gibt
eine Zusammenfassung der Ergebnisse dieser Arbeit und einen Ausblick auf zukiinftige zu
beantwortende Fragestellungen. Der Anhang enthélt eine ausfiihrliche Beschreibung der in
dieser Arbeit verwendeten Daten sowie fiir diese Arbeit wichtige Grundlagen.



Kapitel 2

Stand des Wissens

In diesem Kapitel soll ein Uberblick iiber die fiir diese Arbeit wichtigen Grundlagen und den
dazu gehorenden Stand des Wissens gegeben werden. Obwohl Tropopause und Tropopau-
senregion in engem Zusammenhang stehen, werden diese aus Ubersichtsgriinden getrennt
behandelt. Es wird an verschiedenen Stellen ein Uberblick iiber die vorhandene Literatur
gegeben, jedoch ebenfalls aus Ubersichtsgriinden nur auf die wichtigsten Arbeiten im Detail
eingegangen.

2.1 Die Tropopause

Obwohl die Tropopause bereits vor iiber 100 Jahren entdeckt wurde (siche Hoinka 1997), exi-
stiert bis heute weder eine allgemein akzeptierte Definition, noch eine vollstéindige Theorie
fiir ihre Entstehung und Lage. Die folgenden Unterabschnitte zu den Definitionen bezie-
hungsweise Theorien der Tropopause enden deshalb nicht mit einer eindeutigen Definition
beziehungsweise Theorie. Vielmehr sind dies nichtabgeschlossene Forschungsgebiete der dy-
namischen Meteorologie. Der klimatologische Zustand der Tropopause ist dagegen gut be-
kannt.

2.1.1 Definitionen

Abhéngig davon, welche meteorologische Gréfle man zur Unterscheidung zwischen tropo-
sphérischer und stratosphérischer Luft betrachtet, ergeben sich verschiedene Definitionen
der Tropopause. Allgemein in der Literatur akzeptiert sind drei Klassen von Tropopausen-
definitionen: thermisch, dynamisch und chemisch. Diese werden im Folgenden vorgestellt.

Thermische Tropopause

Konventionell wird die Tropopausenhthe anhand des vertikalen Temperaturprofils definiert
(WMO 1957), also thermisch:

Definition 1 Die thermische Tropopausenhohe ist das unterste Niveau, auf dem der verti-
kale Temperaturgradient v gréfer als yrp = —2 Kkm™! ist, falls auch der Mittelwert von
zwischen diesem und allen weiteren Niveaus innerhalb der dariiber liegenden 2km grifier als

YTP 15t.

In dieser Arbeit wird diese Definition noch durch eine willkiirliche obere Grenze des Tro-
popausendrucks ergénzt (siehe Abschnitt 3.1). Ohne diese Ergénzung koénnte zum Beispiel
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eine starke Bodeninversion als Tropopause fehlinterpretiert werden. Der Vorteil der thermi-
schen Tropopausendefinition ist deren leichte Anwendbarkeit, da schon ein einzelnes Tem-
peraturprofil ausreicht, um sie zu bestimmen. Sie wird deswegen von vielen operationellen
Radiosondenstationen als zusétzlicher Parameter geliefert. In den hier verwendeten hochauf-
gelosten Daten sind keine Tropopausenhohen enthalten - sie werden deswegen nach obiger
Definition direkt aus diesen Daten bestimmt. Die thermische Tropopause stellt keine mate-
riell erhaltene Fldche dar und trennt somit nicht zwangslaufig Luftmassen mit zum Beispiel
unterschiedlicher chemischer Zusammensetzung. Eine physikalisch sinnvollere Tropopausen-
definition sollte in der Lage sein, Luftmassen mit unterschiedlicher Zusammensetzung von-
einander zu trennen. Dafiir ist die dynamische Tropopause besser geeignet.

Dynamische Tropopause

Diese Tropopausendefinition wurde zuerst von Reed (1955) vorgeschlagen. Sie basiert auf
einem Schwellwert der potentiellen Wirbelstéirke P (englisch potential vorticity, PV, siche
Gleichung B.14 in Anhang B.3). Diese GroBe wurde von Ertel (1942) eingefiihrt und ist eine
Erhaltungsgrofie fiir adiabtische, reibungsfreie Zustandsénderungen. Eine Fliche konstanter
PV ist somit unter letztgenannten Voraussetzungen eine materielle Flache. Daraus ergibt
sich die Definition der dynamischen Tropopausenhohe:

Definition 2 Die dynamische Tropopausenhéhe ist das unterste Niveau, auf dem der Wert
der potentiellen Wirbelstirke P den Schwellwert Prp tiberschreitet.

Laut WMO (1986) wird fiir Prp ein Wert von 1.6 PVU (1PVU= 10K m?kg~'s™!) vorge-
schlagen. Dieser Wert hat sich jedoch in der Literatur nicht durchgesetzt, da er in verschiede-
nen Situationen unrealistische Tropopausen liefert die teilweise sogar den Boden schneiden.
Eine Ausnahme bildet zum Beispiel die Arbeit von Shapiro et al. (1987), in der Prp = 1 PVU
verwendet wird. Man findet ansonsten vielmehr Werte zwischen 2 PVU und 3.5 PVU (siehe
zum Beispiel Hoerling et al. 1991; Hoinka 1998; Wirth 2000; Zingl & Hoinka 2001). Letzterer
Wert von 3.5 PVU wird von Hoinka (1998, 1999) fiir eine globale Tropopausenklimatologie
verwendet. Er entspricht laut Hoerling et al. (1991) der kleinsten mittleren Abweichung
zwischen thermischer und dynamischer Tropopause in dem von den Autoren ausgewerte-
ten Zeitraum (Januar 1979). Die dynamische Tropopausendefinition ist nur auBerhalb der
Tropen sinnvoll, da P — 0 fiir ¢ — 0 (¢ ist die geographische Breite).

Ozontropopause

Desweiteren existiert eine Alternative zu obigen Definitionen auf der Basis des Ozonmi-
schungsverhéltnisses (Bethan et al. 1996). Da Ozon nahezu ein passiver Spurenstoff (englisch
tracer) ist, eignet sich dieses Mischungsverhéltnis um eine Luftmassengrenze zu kennzeichnen.
Die Troposphére (Stratosphére) ist durch niedrige (hohe) Werte des Ozonmischungsverhélt-
nisses gekennzeichnet. Ausgehend davon definieren Bethan et al. die Hohe der sogenannte
Ozontropopause:

Definition 3 Die Hohe der Ozontropopause ist das unterste Niveau, auf dem das Ozon-
mischungsverhdltnis den Wert 80 ppbv (parts per billion by volume, 107°) und der vertikale
Gradient (bestimmt tiber eine Hohendifferenz von ~ 200 m) dieses Ozonmischungsverhdiltnis-
ses den Wert 60 ppbvkm™! dibersteigen, falls das Ozonmischungsverhdltnis unmittelbar tiber
der Tropopause gréfer als 110 ppbuv ist.



Bethan et al. lassen offen, welches Niveau mit “unmittelbar iiber der Tropopause” gemeint
ist. Der grofle Nachteil an dieser Tropopausendefinition ist ihre schlechte Anwendbarkeit.
Es existieren relativ wenig Stationen mit regelméfligen Ozonsondierungen verglichen mit
den operationellen Radiosondierungen. Hinzu kommt, dafl man hochaufgeloste Ozonprofile
benotigt um insbesondere das Gradientenkriterium abschétzen zu konnen. Deshalb 148t sich
die Ozontropopause nur in wenigen Fallen operationell bestimmen.

Vergleich und Diskussion

Ozon kann fiir die typischen Zeitskalen der Dynamik der Tropopausenregion (Tage bis Wo-
chen) als passiver Spurenstoff approximiert werden. Dann wird die Ozonverteilung in der
Tropopausenregion hauptséchlich durch die Dynamik bestimmt und dynamische und Ozon-
tropopause unterscheiden sich bei geeigneter Wahl der Schwellwerte kaum. Es geniigt also,
die Unterschiede zwischen dynamischer und thermischer Tropopause zu diskutieren.

Thermische und dynamische Tropopause unterscheiden sich hauptséchlich in zyklonalen
und antizyklonalen Stérungen der oberen Troposphére (siehe zum Beispiel Bethan et al. 1996;
Wirth 2000, 2001; Zangl & Wirth 2002). Zyklonale Storungen bewirken {tp > 0 ({rp ist die
relative Wirbelstérke in Tropopausenniveau, sieche Anhang B.3) und gegeniiber dem Refe-
renzzustand verringerte Tropopausenhéhen zrp. Antizyklonale Stérungen bewirken (rp < 0
und gegeniiber dem Referenzzustand erhohte zpp—Werte. Die grofiten Unterschiede ergeben
sich in intensiven zyklonalen Stérungen (Wirth 2001), in denen die thermische Tropopause
oft sehr unscharf ausgeprégt ist (das heiit, v &ndert sich eher graduell von der Troposphére
in die Stratosphére). Man kann die Unterschiede am einfachsten diskutieren, wenn man die
PV approximiert als P = p~'(f+¢)d,0, Gleichung (B.21). Die thermische Tropopause ist in
etwa durch einen Schwellwert von 0,0 bestimmt. Unterschiede zwischen thermischer und dy-
namischer Tropopause entstehen also nahezu ausschlielich durch den (—Beitrag in P. Falls ¢
vernachlassigbar ist, ergeben thermische und dynamische Tropopausendefinition konsistente
Ergebnisse. Falls jedoch ( einen nicht zu vernachlédssigenden Beitrag zu P liefert, weichen
dynamische und thermische Tropopause voneinander ab. Diese Abweichung ist fiir zyklonale
Storungen der oberen Troposphére stirker ausgeprigt als fiir antizyklonale (Wirth 2001).
Desweiteren existiert eine Asymmetrie zwischen zyklonalen und antizyklonalen Stérungen,
so dass die Amplitude (zum Beispiel der maximale (—Wert) fiir Zyklonen grofler als fiir Anti-
zyklonen und der typische Radius grofer fiir Antizyklonen als fiir Zyklonen ist (Hakim 2000;
Muraki & Hakim 2001; Hakim et al. 2002).

In den in dieser Arbeit zu analysierenden Radiosondenaufstiegen sind keine Ozondaten
vorhanden. Auch eignet sich das zur Zeit vorhandene Radiosondennetzwerk (obwohl es zum
Beispiel in Mitteleuropa weltweit am dichtesten ist) nicht, um die fiir die Berechnung der
PV nétigen Horizontalableitungen hinreichend genau zu bestimmen. Deswegen kann auf die
hochaufgelosten Daten nur die thermische Tropopausendefinition angewandt werden. Um
sich dennoch ein Bild {iber die Tropopausenregion beziiglich der dynamischen Tropopause
zu verschaffen, werden zusétzlich Daten des ERA (ECMWF Re—-Analyse) Projekts genutzt.

2.1.2 Bisherige Klimatologien

Die wohl erste klimatologische Arbeit zur Tropopause wurde von Flohn (1947) durchgefiihrt.
Er berechnete anhand der damals verfiigbaren Radiosondendaten (von 65 Stationen) Mittel-
werte von zrp fir Sommer und Winter. In seiner Arbeit ist zum ersten Mal die dominante
Breitenabhéngigkeit von zrp zu sehen. Die hochsten Tropopausen existieren in den Tropen



(jahreszeitunabhéngig zwischen 16 und 17km), die niedrigsten in den Polregionen (8 bis
10km im Winter, circa 9km im Sommer) und dazwischenliegende in den mittleren Breiten
(10 bis 11 km im Winter, 11 bis 12km im Sommer). Zwischen 30° N und 45° N ist nach Flohn
der Meridionalgradient von zpp maximal. Beziiglich der Tropopausentemperatur Trp zeigt
Flohn zonale Mittel, die im Winter (Sommer) fiir die Tropen circa 190 K (195K), fiir die
mittleren Breiten circa 215K (220K) und fur die Polregion circa 208 K (228 K) betragen.
Erstaunlicherweise wurden diese Werte trotz verbesserter Messinstrumente und besserer Da-
tenabdeckung in neueren Klimatologien gut bestétigt. In den Extratropen ist zrp nach Flohn
etwas zu klein, was zum Teil auf den Trend von circa +150m/Dekade fiir zpp (giiltig fiir
die letzten 30 Jahre der mittleren Breiten) zuriickzufiihren ist (siehe Steinbrecht et al. 1998;
Santer et al. 2003). Kleinere Korrekturen miissen auch fiir Trp angegeben werden, die oft von
der Vertikalauflosung der Daten abhéngt (sieche Abschnitt 3.1). Zangl & Wirth (2002) geben
fiir den nordpolaren Sommer Trp = 225 K an und erhalten fiir den nordpolaren Winter den
gleichen Wert wie Flohn. Fiir die Tropen entspricht der Trp—Wert des nordhemisphérischen
Winters nur im Raum Indonesien/Westpazifik dem Wert in Flohn (1947), im zonalen Mittel
liegt er circa 4 K dariiber (siche Highwood & Hoskins 1998).

Klimatologien, die auf Radiosondendaten beruhen haben den Nachteil, dass sie nur die
Kontinente beinhalten kénnen und somit keine globalen Aussagen zulassen. Da Satelliten-
daten, zum Beispiel in Form von GPS (Global Positioning System) Okkultationen (Wickert
et al. 2001), noch nicht lange genug zur Verfiigung stehen, stellen die Analysen der globa-
len numerischen Modelle zur Zeit die einzige Moglichkeit dar, globale Aussagen iiber die
Tropopause zu erhalten. Aus Satellitendaten kann man zudem nicht simultan globale Infor-
mationen erhalten. Die erste globale Analyse der Tropopause stellt die Arbeit von Hoerling
et al. (1991), basierend auf ECMWF-Analysen (zum ECMWF-Modell siche Anhang A.2),
dar. Darin wird der Tropopausendruck fiir einen Monat (Januar 1979) nach der dynamischen
und thermischen Definition ermittelt. Die Arbeit weist darauf hin, dass basierend auf solchen
globalen Tropopausenanalysen auch Aussagen iiber den globalen Austausch zwischen Tro-
posphére und Stratosphére abgeleitet werden kénnen. Dies wird von den Autoren in einer
weiteren Arbeit durchgefiithrt (Hoerling et al. 1993).

Die erste globale Tropopausenklimatologie auf der Basis meteorologischer Analysen
stammt von Reichler et al. (1996). Sie basiert auf den Daten von 14 Jahren téglicher
ECMWF-Analysen. Es wird zrp anhand des thermischen Kriteriums ausgewertet. Der gra-
vierende Nachteil an der Analyse von Reichler et al. ist die Inhomogenitéit der Daten, da
die operationellen ECMWF-Analysen verwendet werden, die Anderungen der Modellversion
unterliegen. Das kann zu inkonsistenten Ergebnissen fiithren. Einen Ausweg bieten die ERA-
Daten (siehe Anhang A.2), die von Hoinka (1998, 1999) fiir eine 15 Jahre umfassende Kli-
matologie (1979-1993) verschiedener Tropopausenparameter (Hohe, Temperatur, Wind und
Feuchte) benutzt werden. Hoinka verwendet sowohl die thermische als auch die dynamischen
Tropopausendefinition. Da die dynamische Tropopausendefinition nur in den Extratropen
anwendbar ist, definiert Hoinka fiir die globale Analyse zusétzlich eine hybride Tropopause,
in der die thermische Definition zwischen Aquator und 19° N /S und die dynamische nord-
lich /siidlich von 36° N /S mit einem glatten Ubergang zwischen 19 und 36° N/S benutzt wird.
Hoinka vergleicht zudem verschiedene Schwellwerte Prp der dynamischen Tropopause in An-
lehnung an Hoerling et al. (1991) und kommt zu dem Schlu$, dass Prp = 3.5 PVU im Mittel
ein optimaler Wert beziiglich konsistenter dynamisch und thermisch definierter Tropopausen
ist. In Abschnitt 3.1 wird konkreter Bezug auf Hoinka (1998, 1999) genommen.

Neben den eben genannten globalen Tropopausenklimatologien gibt es noch Klimato-
logien fiir bestimmte Regionen. Am héufigsten untersucht wurde bisher die tropische Tro-



popause, klimatologische Arbeiten dazu stammen zum Beispiel von Reid & Gage (1981);
Highwood & Hoskins (1998); Shimizu & Tsuda (2000); Seidel et al. (2001); Zhou et al.
(2001); Gettelman & de F. Forster (2002). Zur polaren Tropopause gibt es bisher nur zwei
klimatologische Arbeiten: Highwood et al. (2000); Zangl & Hoinka (2001). Highwood et al.
betrachten nur die Arktis und benutzen das thermische Kriterium. Zéngl & Hoinka argumen-
tieren anhand des typischen polaren Temperaturprofils, dass im Winter nur die dynamische
Definition der Tropopause sinnvolle Ergebnisse liefert. Dies wird darauf zuriickgefiihrt, dass
die Strahlungsabkiihlug der Stratosphire im polaren Winter einen eher graduellen Ubergang
der Temperatur von der Troposphére in die Stratosphéire bewirkt (also eine sehr unschar-
fe thermische Tropopause). Dadurch wiirden nach dem thermischen Kriterium unrealistisch
hohe Tropopausen berechnet werden. Beide Arbeiten zur polaren Tropopause finden fiir den
Jahresgang der arktischen Tropopausenhohe eine Doppelwelle mit Maxima in Winter und
Sommer und Minima in Friihling und Herbst. Zudem finden Zéngl & Hoinka eine Einfach-
welle in zpp fir die Antarktis mit einem Maximum im Winter und einem Minimum im
Sommer (also umgekehrt zum Jahresgang der mittleren Breiten). Die Autoren fiithren die-
se Jahresgénge auf die Temperaturdifferenz zwischen mittlerer Troposphére (500 hPa) und
unterer Stratosphére (100 hPa) zuriick.

Fast keine der bisherigen Klimatologien zur Tropopause widmet sich dem Tropopausen-
wind (die Ausnahme dazu bildet Hoinka 1999). Das ist darauf zuriickzufiihren, dass bei den
in den meisten Studien verwendeten operationellen Radiosondendaten keine Windinforma-
tionen enthalten sind. Die in dieser Arbeit verwendeten hochaufgelosten Radiosondendaten
enthalten auch Windinformationen. Es wird sich also in dieser Arbeit auch dem Tropopau-
senwind gewidmet.

Klimatologien zur Tropopause in den mittleren Breiten existieren kaum. Natiirlich sind
in den globalen Klimatologien von Reichler et al. (1996) und Hoinka (1998, 1999) auch die
mittleren Breiten enthalten, es wird sich ihnen jedoch nicht detailiert gewidmet. Insofern ist
die in dieser Arbeit présentierte Tropopausenklimatologie eine wichtige Ergénzung.

Zur Klimatologie der Tropopausenschérfe existieren bisher nur sehr wenige Arbeiten.
Zangl & Hoinka (2001) untersuchen die Tropopausenschérfe fiir die Polarregionen. Aulerdem
wird in Zéngl & Wirth (2002) unter anderem der Einfluss synoptisch—skaliger Stérungen
auf die Schérfe der polaren und subpolaren Tropopause untersucht. Es werden unscharfe
Tropopausen fiir den Winter sowie allgemein fiir zyklonale Stérungen der oberen Troposphére
und scharfe Tropopausen fiir den Sommer sowie allgemein fiir antizyklonale Storungen der
oberen Troposphére gefunden. Bethan et al. (1996) finden in ihrem Vergleich zwischen Ozon—
und thermischer Tropopause grofie Differenzen in Fillen zyklonaler Storungen, in denen die
thermische Tropopause oft unscharf ausgeprégt ist.

In dieser Arbeit wird die Tropopausenschérfe fiir einen viel grofleren Bereich der Extrat-
ropen (circa 10° N bis 70° N) als bisher klimatologisch untersucht.

2.1.3 Theorie

Das theoretische Verstéandnis der Tropopause hat in den letzten circa 20 Jahren stark zuge-
nommen. Dennoch exisitiert wie bereits im Eingang dieses Abschnitts erwahnt bisher keine
vollstéandige Theorie zur Entstehung und Lage der Tropopause. Dem Thema dieser Arbeit
entsprechend werden die theoretischen Arbeiten zur extratropischen Tropopause ausfiihrli-
cher behandelt als die zur tropischen Tropopause.
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Friihe Arbeiten

Die grundlegende Voraussetzung fiir ein Verstdndnis der vertikalen thermischen Struktur
der Atmosphére ist die Erkenntnis, dass die Atmosphére nicht grau ist (beziiglich Strah-
lung), sondern vielmehr eine Reihe von Absorbern und langwelligen Strahlern aufweist (zum
Beispiel Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon). Die Pionierarbeit zur Betrachtung einer Tro-
popause als Trennung einer konvektiv durchmischten Troposphére und einer Stratosphére
im Strahlungsgleichgewicht stammt von Gold (1909). Er hat als erster qualitativ richtig die
Existenz einer Tropopause erkldaren konnen. Verbesserungen dazu stammen unter anderem
von Goody (1949) durch das bessere Verstdndnis der Ozonschicht (aufbauend auf Dobson
et al. 1946).

Strahlungs—Konvektions—Modelle

Eine Erweiterung der eben erwédhnten theoretischen Arbeiten stellen die Untersuchungen
mit Strahlungsmodellen dar (zum Beispiel Moller & Manabe 1961). Sie basieren auf ei-
nem berechneten Gleichgewicht zwischen absorbierter Sonneneinstrahlung und langwelliger
Abstrahlung der beziiglich der Strahlung wichtigsten in der Atmosphére vorkommenden Ga-
se. Solch ein Strahlungsgleichgewicht zeigt einen Temperaturverlauf mit stark abnehmenden
Temperaturen bis circa 10 km Hohe (Troposphére) und zunehmenden Temperaturen dariiber
(Stratosphére), Abbildung 2.1. Jedoch ergibt sich eine sehr unrealistische Bodentemperatur

Km
507

i

i

28

—— ohne Wolken
------ mit WolKen

150 200 250 300 350K

Abbildung 2.1: Aus einem Strahlungsgleichgewicht unter dem Einfluss von Wasserdampf, Kohlen-
dioxid und Ozon als absorbierenden und emittierenden Gase resultierendes Temperaturprofil. a)
durchgezogene Linie: ohne Bewolkungseinfluss auf die langwellige Strahlung; b) dick strichpunk-
tiert: unter Beriicksichtigung dieses Einflusses; ¢) diinn strichpunktiert: Feuchtadiabate mit glei-
chem Wirmegehalt wie b), das vertikale Temperaturintegral ist also gleich fiir b) und c). Abbildung
entnommen aus Moller & Manabe (1961).

von weit iiber 300 K und eine konvektiv instabile Troposphére (v < 7., wobei 7. der kriti-
sche Temperaturgradient fiir das Einsetzen von Konvektion ist). Deshalb fithren Méller &
Manabe ein sogenanntes Strahlungs—Konvektions—Modell ein, das von Manabe & Strickler
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(1964) préazisiert wird. In ihm wird « auf einen vorgegebenen Wert gesetzt (zum Beispiel
einer Feuchtadiabaten entsprechend), wann immer das reine Strahlungsmodell v < . ergibt
(diinn strichpunktiert in Abbildung 2.1). Dies geschieht so, dass nach wie vor fiir das gesamte
Modell die Energiebilanz erfiillt ist. Manabe & Strickler definieren den Zustand eines solchen
konvektiv angepassten thermischen Gleichgewichts folgendermafien (iibersetztes Zitat):

(1) Am Oberrand der Atmosphire muss die Nettosonneneinstrahlung gleich der langwelli-
gen Nettoabstrahlung sein.

(2) An der Erdoberfliche muss der Uberschuss der nach unten gerichteten Nettosonnen-
strahlung iiber die nach oben gerichtete langwellige Nettostrahlung gleich der inte-
grierten Nettostrahlungsabkihlung der Atmosphdre sein. (Dies impliziert an der Erd-
oberfliche eine Balance zwischen dem Nettoenergiegewinn durch Strahlung und dem
Wiérmeverlust durch konvektiven Transport in die Atmosphire.)

(8) Wo immer der Temperaturgradient subkritisch ist, wird die Bedingung fir lokales Strah-
lungsgleichgewicht erfiillt.

Manabe & Strickler berechnen den sich einstellenden stationédren Zustand aus einem iso-
thermen Anfangszustand und fithren verschiedene Sensitivitédtsstudien beziiglich vorhande-
ner Absorber durch. Auch der Effekt von Bewolkung wird betrachtet. Sie erhalten unter
Verwendung von 7, = —6.5Kkm™' und beobachteten Absorberprofilen recht realistische
Temperaturprofile fiir die Extratropen, die einen scharfen Ubergang von Troposphire in
Stratosphéire aufweisen. Unter Verwendung von 7. ~ —10Kkm™! erhalten die Autoren al-
lerdings eine zu warme Erdoberfliche und eine zu kalte, zu tiefe Tropopause. Die Ergebnisse
sind wegen 774 = —6.5 K km™! (siehe Abbildung 1.1) nicht verwunderlich. Manabe & Strick-
ler lassen jedoch die Ursache dieses mittleren Temperaturgradienten offen und nehmen ihn
statt dessen als gegeben hin. In den Tropen erhélt man aus dem Strahlungs—Konvektions—
Modell mit feuchtadiabatischer Anpassung ein realistisches Temperaturprofil mit allerdings
2 bis 3km zu niedriger Tropopause. Dies liegt unter anderem an der stratosphérischen Me-
ridionalzirkulation (Highwood & Hoskins 1998; Thuburn & Craig 2000). Es gibt allerdings
auch Strahlungsursachen fiir eine Schicht oberhalb der konvektiv durchmischten Troposphére
und dennoch unterhalb der durch reine Strahlungsprozesse bestimmten Stratosphére, welche
hauptséchlich fiir die Tropen relevant sind (Thuburn & Craig 2002). Da die Tropen eine nur
sehr untergeordnete Rolle in dieser Arbeit spielen, wird darauf hier nicht ndher eingegangen.

Strahlungs—Baroklinitidts—Modelle

Ausgehend von den Ergebnissen von Manabe & Strickler (1964) ist klar, das man fiir eine
vollstdndige Theorie der Tropopause eine Erklarung fiir den beobachteten mittleren tro-
posphérischen Temperaturgradienten benétigt. In den Tropen dominiert die Konvektion die
Dynamik der Troposphére und der mittlere Temperaturgradient kann als feuchtadiabatisch
angenommen werden. In den Extratropen tritt Konvektion eher sporadisch auf und kann
nicht als dominierend fiir die Dynamik der Troposphére angesehen werden. Der mittlere tro-
posphérische Temperaturgradient der Extratropen kann also nicht auf konvektive Prozesse
zuriickgefithrt werden.

Eine erste theoretische Erklarung fiir die beobachteten mittleren troposphérischen Tem-
peraturgradienten (sowohl 0,0 als auch 0,0) der Extratropen gibt Stone (1972). Er nimmt
an, dass der langwellige Warmefluss durch Strahlung durch die Fliisse von fithlbarer Warme
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und potentieller Energie aufgrund grofiskaliger (barokliner) Wirbel balanciert wird (barokli-
ne Wirbel meint Wirbel in einer baroklinen Atmosphére, also einer Atmosphére mit nicht-
verschwindendem meridionalem Temperaturgradienten). Dadurch macht er den wichtigen
Schritt zur Einbeziehung der horizontalen Dimension in die Prozesse, die die mittlere Struk-
tur der Atmosphére bestimmen. Ein Strahlungs—Konvektions—Gleichgewicht benétigt nur
die vertikale Dimension, da die Vermischung durch Konvektion dort nur vertikal stattfindet.
Obwohl Stone sémtliche Prozesse linearisiert, auf einer f-Ebene rechnet (also konstanten
Coriolisparameter annimmt) und bei weitem nicht alle Fliisse beschreibt, erhélt er qua-
litativ richtige Ergebnisse fiir die mittleren Temperaturgradienten (9,0 =~ 2Kkm™! und
0,0 ~ —4K(1000km)~'). Ausgehend von dieser Studie erkennt man, dass eine Paramete-
risierung des Effekts barokliner Wirbel entscheidend fiir eine Theorie der mittleren Tempe-
raturgradienten ist. Dies fithrt dann zur Theorie der baroklinen Anpassung, Stone (1978).
Grundlegend dafiir ist die Theorie zur baroklinen Instabilitdt (Charney 1947; Eady 1949).

In Phillips” 2-Schichten-Modell (Phillips 1954) taucht dabei erstmalig eine kritische ver-
tikale Windscherung u,. auf, so dass die Stromung fiir u; — uz > u,. baroklin instabil und
fiir u; — uz < u, stabil ist (die Indizes 1 und 3 bezeichnen die obere beziehungsweise untere
Schicht). Da nach der thermischen Windgleichung (B.16) die vertikale Windscherung propor-
tional zum meridionalen Temperaturgradienten ist, entspricht der kritischen Windscherung
ein bestimmter kritischer meridionaler Temperaturgradient 0,75, (1% ist die Temperatur an
der Grenzfliche der beiden Schichten). Es ergibt sich (Stone 1978)

0,15l = —Hg?Az@, (2.1)

wobei 8 = 0,f, A,© = (01 — O3)/(21 — z3) und Hy = R1T,/g die Skalenhohe an der
Grenzflache sind. Fir 0,75 < 0,T3|. ist die Stromung baroklin instabil, fiir 0,75 > 0,Ts|. ist
sie baroklin stabil (man beachte, dass 0,75 generell negativ ist).

Man kann sich leicht davon {iberzeugen, dass fiir ein Strahlungs—Konvektions—Gleichge-
wicht die gesamte extratropische Troposphére baroklin instabil ist. Das Prinzip der barokli-
nen Anpassung ist nun analog zur konvektiven Anpassung. Es wird angenommen, dass die
durch die Instabilitidt erzeugten Wirbel (baroklin oder konvektiv) gerade soviel Wérme um-
verteilen, dass sich im Endeffekt ein beziiglich der betrachteten Instabilitéit neutraler Zustand
einstellt. Im baroklinen Fall heifit das also, dass der meridionale Warmefluss durch barokline
Wirbel den meridionalen Temperaturgradienten gerade soweit reduziert, dass die Stromung
baroklin neutral wird (im obigen 2-Schichten-Modell u; — u3 = u. oder 9,1 = 9,T3|.).

Stone (1978) stellt fest, dass die beobachtete vertikale Windscherung tatséchlich auf der
nordlichen Seite des globalen Strahlstroms der Nordhemisphére (also in den Extratropen) in
etwa der kritischen Windscherung entspricht. Es muss allerdings angemerkt werden, dass sich
das Stabilitdtsverhalten im Kontinuumsmodell von Green (1960) etwas éndert, so dass die
kritische Windscherung eher einem Ubergang entspricht von “superkritischen” Bedingungen,
wo die instabilen Wellen lang und hochreichend sind, zu “subkritischen” Bedingungen, wo
die instabilen Wellen kurz und flach sind. Laut der Argumentation von Held (1978, 1982)
sind es jedoch nur die langen und hochreichenden Wellen, die fiir einen effizienten planetaren
Wiérmefluss sorgen, wodurch sich das Stabilitdtsverhalten auf diese Wellen iibertragen l&8t.

Ein alternativer Ansatz zur Behandlung der baroklinen Wirbel geht auf das Charney—
Stern—Pedlosky—Theorem (CSP-Theorem) zuriick (Charney & Stern 1962; Pedlosky 1964).
Dieses Theorem gibt eine notwendige Bedingung fiir barokline Instabilitdt im quasigeostro-
phischen Modell an. Eine elegante mathematische Formulierung findet man in Pedlosky
(1987), Gleichung (7.3.37) darin. Betrachtet man ein Gebiet, das am Ober— und Unterrand
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durch Isentropen begrenzt ist, so besagt das CSP—-Theorem das Folgende: Der Meridionalgra-
dient der quasigeostrophischen PV (QGPV) des Grundzustands muss im Integrationsgebiet
das Vorzeichen wechseln. Dieser Meridionalgradient ist nach Pedlosky (1987) gegeben durch

8yH0 = ﬁ — 8yyU0 — ps_laz (psS_]‘@ZUO) . (22)

Darin bezeichnen Il die QGPV des Grundzustands, U, den zonalen Grundstrom, ps(2)
die Grundzustandsdichte und S(z) = N2D?/(f2L?) den Schichtungsparameter (N, ist die
Brunt—Viisila Frequenz des Grundzustands, D die typische vertikale Skala, L die typische
horizontale Skala und fy der Coriolisparameter im Koordinatenursprung der S—Ebene). Lind-
zen & Farrell (1980) betrachten nun folgendes vereinfachtes Problem. Sei der Grundstrom
Up nur von der Hohe z abhéngig und der statische Stabilitdtsparameter S konstant. Dann
reduziert sich 9,11, auf

ayl_[O = ﬁ + (HpS>7lazU0 - SilazzUO s (23>

wobei H, die Skalenhohe der Dichte ist. Nun ist der troposphérische Meridionalgradient
der Temperatur negativ und dadurch mittels der thermischen Windgleichung 0,U, positiv.
Fiir die vertikale Windkriimmung gilt typischerweise 0..U, < 0. Das heift, 9,11, ist typi-
scherweise positiv nach Gleichung (2.3). Andererseits verlangt die notwendige Bedingung
fiir Instabilitiat, dass 0.Uy = 0 am Boden, was einen positiven §—Beitrag von 0..U, an die-
ser Stelle verlangt (6 meint hier die Dirac’sche Delta-Distribution). Es existiert also ein
negativer 0-Beitrag in 0,11 am Boden, was zu einem Vorzeichenwechsel dariiber fiihrt. Die
Behandlung der Rander anhand solcher d—Distributionen geht auf Bretherton (1966) zuriick.
Lindzen & Farrell schlagen nun eine barokline Anpassung in der iiber dem Boden liegenden
Schicht vor, die 0,Uj so adjustiert, dass d,IIy = 0 in dieser Schicht und somit die Stromung
neutralisiert ist. Die Losung lautet (siehe Barry et al. 2000)

azU’O‘adj = ﬁSHp(eZ/HP - 1) . (24)

Diese Anpassung muss bis zu der Hohe erfolgen, wo 0,Up|ag; = 0,Up, da sonst direkt tiber
der Anpassungsschicht eine destabilisierende Windkriimmung 0,.U, entstehen wiirde.

Die erste Arbeit, die diese Zusammenhénge fiir eine Theorie der Tropopause nutzt, ist die
von Held (1982). Er geht davon aus, dass bei gegebenem (konstantem) troposphérischen ver-
tikalen Temperaturgradienten (also circa auch konstantem N?) die Tropopausenhhe durch
ein Strahlungsgleichgewicht bestimmt wird (wie in Manabe & Strickler 1964). Dies nennt er
Strahlungszwangsbedingung. Wenn man nun zusétzlich eine dynamische Zwangsbedingung
in Form einer Beziehung zwischen troposphérischem vertikalen Temperaturgradienten und
der Tropopausenhohe findet, hat man eine vollstéandige Theorie der Tropopausenhéhe. Aus-
gehend von der Theorie von Lindzen & Farrell (1980) und Gleichung (2.4) fiir z = zpp erhélt
Held (in dimensionsbehafteten Parametern, die Indizes 0 und s werden fallengelassen):

120,U
H,,mw) '

ZTp = Hp In (1 -+ (25)

Das ist die Held’sche dynamische Zwangsbedingung, die zusammen mit einer Strahlungs-
zwangsbedingung (sieche Held 1982) eine Theorie der Tropopausenhohe reprisentiert. Sie
ist insofern bemerkenswert, als dass sie die erste quantitative Theorie der Tropopause re-
prisentiert, die iiber die eindimensionalen Strahlungs—Konvektions—Betrachtungen hinaus
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Abbildung 2.2: Tropopausendruck anhand eines feucht—konvektiven Modells und eines Modells
mischender barokliner Instabilitdten. Entnommen aus Held (1982).

geht. Erwartungsgeméfl erhélt Held wesentlich realistischere Tropopausenhthen in den Ex-
tratropen, als mit einem reinen Strahlungs—Konvektions—Modell, wenn auch nach wie vor zu
kleine, Abbildung 2.2.

Eine alternative Moglichkeit der baroklinen Anpassung prisentiert Gutowski (1985). Er
geht davon aus, dass rein mathematisch das dritte Integral des CSP—Kriteriums (siehe Glei-
chung (7.3.37) in Pedlosky 1987) auch fiir S~ — 0, also N? — oo, bei z = 0 verschwindet,
ohne dass die vertikale Windscherung am Boden eliminiert werde muss. Diese Annahme
entspricht nicht der Realitédt. Jedoch entspricht auch die Annahme verschwindender verti-
kaler Windscherung (und damit verschwindendem meridionalem Temperaturgradienten) am
Boden nicht der Realitdt, so dass beide Annahmen als gleichberechtigt angesehen werden
konnen. Gutowski argumentiert, dass die barokline Anpassung N? am Boden so weit ma-
ximiert, dass die Bodenreibung sémtliches Anwachsen von Instabilitdten unterdriickt. Er
bezeichnet einen solchen Zustand als effektiv stabil. Die barokline Anpassung fithrt er nun
ganz analog zu Lindzen & Farrell durch, mit dem Unterschied, dass nun 0,U fixiert und
stattdessen N? adjustiert wird. Gutowski erhiilt dann

N2, (0)e==/He
2 _ adj
Nagi(2) = |2 HBNG O 0y (2.6)
+ anZU ( - 6 /J)

Dieses NZy; beschreibt eine exponentiell mit der Hohe abfallende Kurve.

Das unbefriedigende an den bisherigen Theorien zur baroklinen Anpassung ist, dass sie
jeweils unrealistische Randbedingungen am Boden involvieren. Dies ist eine inhdrente Ei-
genschaft resultierend aus dem CSP-Theorem fiir barokline Instabilitdt. Lindzen (1993) hat
darauf hingewiesen, dass die Bedingung 9,11, = 0 bereits eine Eigenschaft des Eady-Modells
(Eady 1949) ist, da dieses Modell eine Boussinesq-Approximation voraussetzt (H, — oo in
Gleichung (2.3)) und 0,,Uy = 0 und § = 0 annimmt. Das Eady-Modell erfiillt generell das
CSP-Theorem durch die Konzentration von QGPV-Gradienten mit unterschiedlichen Vor-
zeichen an den vertikalen Réndern des Gebiets. Es ergibt sich aus dem Eady-Modell eine
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Kurzwellengrenze fiir Instabilitét:

. [P
N2p2

wobei k die zonale und [ die meridionale Wellenzahl ist und A die Hohe des Fluids. Falls
nun eine maximale Wellenldnge \.... existiert, wie sie zum Beispiel in Experimenten mit
rotierenden Ringen vorgegeben ist (siehe Lorenz 1962), kann man die Strémung geometrisch
neutralisieren, indem man 27 /. > pt. vorschreibt. loannou & Lindzen (1986) zeigen, dass
in der Atmosphire solch eine maximale Wellenlénge (meridional) durch die Breite des sub-
tropischen Strahlstroms gegeben ist. Durch Identifizierung dieser maximalen meridionalen
Wellenldnge erhdlt Lindzen (1993) dann wegen (2.7) eine Beziehung zwischen k& und h. Fiir
typische Werte von k erhélt er Hohen h, die sehr nah an den beaobachteten Tropopau-
senhohen in der Ndhe des Subtropenstrahlstroms, jedoch polwirts davon zu grofl sind. Das
von Lindzen formulierte eben geschilderte Problem kann auch folgendermafien betrachtet
werden. Die CSP-Bedingung fiir Instabilitiat ist im Eady—Modell am Ober— und Unterrand
erfiillt. Die Amplituden der von da aus abgestrahlten Wellen fallen von ihrem Entstehungs-
punkt exponentiell ab. Dann tritt Neutralisierung ein, wenn Unter— und Oberrand genau
so weit voneinander entfernt sind, dass sich die jeweiligen Wellen nicht spiiren (Lindzen
1993). Die Entfernung, bei der dies gerade erfiillt ist, kann der Tropopausenhhe zugeordnet
werden. Es sei hier noch angemerkt, dass Harnik & Lindzen (1998) Lindzen’s Theorie er-
weitern, indem sie in das Eady—Modell eine Stratosphére mit einem QGPV-Gradienten von
der Ordnung § einfiihren (im originalen Eady—Modell ist die Tropopause als fester Deckel
reprasentiert). Auch Bordi et al. (2002) prasentieren eine solche Erweiterung und betrachten
zusétzlich noch den Effekt von Topographie.

Eine weitere Moglichkeit einer geometrischen Anpassung besteht im sogenannten Effekt
des barotropen Regulators (englisch barotropic governor) (James & Gray 1986). Dieser Ef-
fekt besteht darin, dass die Erzeugung von barotroper (also horizontaler) Windscherung
im Grundstrom barokline Instabilitdten unterdriicken kann (siehe Gleichung (2.2), zweiter
Term). Numerische Experimente von Wirbel-Lebenszyklen (englisch eddy life cycle experi-
ments) bestétigen zum Teil diesen Effekt (zum Beispiel Simmons & Hoskins 1978; Nakamura
1993). Gutowski et al. (1989) finden jedoch keinen wesentlichen Beitrag des barotropen Re-
gulators wihrend der Stabilisierung des Grundstroms.

Uber die bisher genannten Theorien hinaus gehen noch einige modifizierende Arbeiten, die
hier nur kurz genannt werden sollen. Ausgehend von dem Ergebnis der Arbeit von Valdes &
Hoskins (1988), dass die Atmosphére im Mittel baroklin instabil ist, schlagen Stone & Brans-
come (1992) eine sogenannte “schwache” barokline Anpassung vor, indem sie zeigen, dass die
vertikale Windscherung im Gleichgewicht proportional zur kritischen Windscherung skaliert.
Eine weitere Variation der Theorie der baroklinen Anpassung ist durch die nichtlineare ba-
rokline Anpassung gegeben (Cehelsky & Tung 1991; Welch & Tung 1998). Im nichtlinearen
Regime muss die instabilste Welle nicht unbedingt Haupttriger der Energie sein. Es ist also
moglich, dass die Stromung zwar beziiglich der instabilsten Welle superkritisch ist, aber den-
noch eine barokline Anpassung mittels der energiehaupttragenden Welle stattfindet. Auch
die Theorie des barotropen Regulators ist in einer nichtlinearen Form vorgeschlagen worden
(Nakamura 1993) sowie eine Verbundtheorie der baroklin-barotropen Anpassung (Nakamura
1999; Song & Nakamura 2000). Eine weitere alternative Theorie, die zu den bisherigen in
gewissem Gegensatz steht, ist die von Juckes (2000). Er nimmt an, dass die sporadisch in
Zyklonen auftretende feuchte Konvektion einen nicht zu vernachlidssigenden Effekt auf den
mittleren Zustand der Troposphére hat. Unter gewissen Annahmen erhélt er eine feuchte

E? + 17 < (2.3394) u, (2.7)
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Version der baroklinen Anpassung, das heifit die potentielle Temperatur ist durch die equi-
valentpotentielle Temperatur zu ersetzen. Er findet gute (schlechte) Ubereinstimmung mit
einer Klimatologie fiir die Nordhemisphére (Siidhemisphére).

Schlu3folgerungen fiir die extratropische Tropopause

In den Extratropen ist ein hypothetisches Strahlungs-Konvektions-Gleichgewicht baroklin
instabil und kann somit nicht existieren. Eine Theorie zur Tropopause in den Extratro-
pen muss deshalb imstande sein, den Effekt der vom Strahlungsantrieb forcierten barokli-
nen Wirbel zu beschreiben. Dabei ist der meridionale Gradient des Strahlungsantriebs (be-
ziehungsweise der daraus resultierende meridionale Temperaturgradient) ursdchlich fiir die
Entstehung der baroklinen Wirbel.

Ein Effekt dieser Wirbel besteht darin, Warme und Impuls meridional und vertikal zu
transportieren (Green 1970; fiir eine neuere Ubersicht siche zum Beispiel Held 2000). Die Pa-
rameterisierung dieser Warme— und Impulsfliisse ist seit Green’s Arbeit mehrfach verbessert
worden, zuletzt durch Barry et al. (2002).

Der meridionale Warmetransport der baroklinen Wirbel fiithrt zu einem Abbau des me-
ridionalen Temperaturgradienten, also auch der Ursache der Instabilitdten. Deshalb lautet
ein Vorschlag fiir den Nettoeffekt der baroklinen Wirbel, dass sie den meridionalen Tem-
peraturgradient gerade so anpassen, dass die Strémung baroklin neutral wird. Als Neutra-
litdtsbedingung erhélt man nach dem CSP—Theorem und einigen weiteren Annahmen (siehe
Diskussion auf Seite 13), dass der Meridionalgradient der QGPV verschwinden muss. Ein
baroklin neutraler Zustand wire also auch beziiglich der QGPV homogenisiert. Jedoch gibt
es Zweifel, ob sich die Atmosphére tatsdchlich im Mittel in einem baroklin angepassten Zu-
stand befindet (Vallis 1988, Valdes & Hoskins 1988). Ohne Zweifel ist allerdings, dass die
baroklinen Wirbel im Mittel dazu tendieren, die PV zu homogenisieren (siche zum Beispiel
Rhines & Young 1982; Hoskins et al. 1985; Sun & Lindzen 1994; Swanson & Pierrehumbert
1995; Ambaum 1997; Bartels et al. 1998; Satoh & Neufeld 2001; Song 2001). Diese Tatsache
wird im Abschnitt 4.4 als Grundlage fiir eine Theorie der extratropischen Tropopause und
ihrer Schérfe dienen.

Fiir die barokline Neutralisierung der Stromung anhand des CSP-Theorems wurde neben
einer beziiglich der PV homogenisierten Troposphire auch von einer homogenisierten Boden-
temperatur ausgegangen. Letztere Bedingung ist kontrar zu Beobachtungen. Jedoch besteht
auch hier kein Zweifel, dass der von der Sonneneinstrahlung forcierte Temperaturgradient am
Boden zumindest teilweise durch den Warmetransport der baroklinen Wirbel abgebaut wird.
Insgesamt besteht also der Effekt der baroklinen Wirbel darin, jeweils die PV im Innern der
Troposphére und die Temperatur am Boden meridional zu vermischen. Fiir kleine Rossby-
zahlen 148t sich diese Aussage quantifizieren. Man erhélt, dass der isentrope meridionale
Massentransport balanciert wird durch entsprechende Stérungsfliisse von PV und potentiel-
ler Bodentemperatur (Held & Schneider 1999; Schneider 2003). Weiterhin nimmt Schneider
an, dass der Warmeiiberschuss am Boden ausschlieflich in der Troposphére umverteilt wird
und nicht die Stratosphére erreicht. Das bedeutet, dass der Massenfluss integriert von der
niedrigsten potentiellen Bodentemperatur bis zur potentiellen Temperatur der Tropopause
fiir jeden Breitengrad verschwinden muss. Dann ergibt sich aus obiger Balance, dass der
vertikal iiber die Troposphére integrierte Storungsmassenfluss (eddy mass flur) der PV ba-
lanciert werden muss durch den Storungsmassenfluss der potentiellen Bodentemperatur. Als
néchstes fithrt Schneider diffusive Schliefungen der extratropischen Storungsfliisse ein (siehe
auch Held 1999). Diese haben die allgemeine Form, dass der meridionale Storungsfluss einer



17

GroBe (PV oder potentielle Bodentemperatur) proportional zum meridionalen Gradienten
dieser Grofle ist. Weiterhin gibt Schneider eine Reihe von Argumenten an, dass die Propor-
tionalitdtskonstanten — die Diffusivitdaten — fiir die PV und die potentielle Bodentemperatur
in etwa gleich sind. Durch mehrere grobe Approximationen erhilt Schneider schliefSlich

6, - 0.~ _éay@s , (2.8)
wobei die Querstriche zeitlich, zonale Mittel bedeuten und die Indizes ¢ und s fiir Tro-
popause und Boden stehen. Gleichung (2.8) ist eine dynamische Zwangsbedingung fiir die
extratropische Troposphére. Sie besagt, dass die Differenz der potentiellen Temperaturen
zwischen Tropopause und Boden fiir jeden Breitengrad proportional zum Meridionalgradi-
enten der potentiellen Bodentemperatur ist. Dabei ist die Proportionalitdtskonstante durch
—f/B = —atang gegeben. In mittleren Breiten ist tan¢ ~ 1, die Zwangsbedingung (2.8)
besagt dann, dass die Differenz der potentiellen Temperaturen zwischen Tropopause und
Boden in etwa der Differenz der potentiellen Bodentemperatur zwischen Aquator und Pol
entspricht. Versteht man diesen Zusammenhang in Form einer Skalenbeziehung, dann sug-
geriert (2.8), dass die Isentrope, die am Aquator den Boden beriihrt, am Pol die Tropopause
beriihrt, das heifit die Existenz einer sogenannten trennenden Isentrope. Eine trennende
Isentrope wird in der Erdatmosphére im Winter beobachtet. Die Existenz dieser trennen-
den Isentrope betrachtet Hoskins (1991) als Koinzidenz. Jedoch gibt auch Ambaum (1997)
Argumente fiir die zwingende Existenz dieser Isentrope an. Die Existenz einer trennenden
Isentrope wird bei der in Abschnitt 4.4 priasentierten Theorie zur extratropischen Tropopause
vorausgesetzt.

Schneider’s dynamische Zwangsbedingung (2.8) stellt konzeptionell einen erheblichen
Fortschritt gegeniiber den bisherigen Theorien dar. Sie basiert nicht auf der (linearen) quasi-
geostrophischen Theorie und beschreibt die tendentiellen Homogenisierungen sowohl der PV
im Innern der Troposphére als auch der potentiellen Temperatur am Boden in konsisten-
ter und mit Beobachtungen im Einklang stehender Weise. Das Hauptproblem der auf der
quasigeostrophischen Theorie und dem CSP-Theorem basierenden baroklinen Anpassung,
namlich die vollstdndige Homogenisierung der Bodentemperatur, ist in Schneider’s Theorie
nicht mehr enthalten. Der Nachteil von Schneider’s Zwangsbedingung ist, dass sie keinen
expliziten Zusammenhang zwischen dem troposphérischen vertikalen Temperaturgradienten
(oder alternativ der Brunt—Vaiisila Frequenz) und der Tropopausenhohe darstellt. Sie 148t
sich somit nicht direkt mit einer Strahlungszwangsbedingung nach Held (1982) oder Thuburn
& Craig (2000) zu einer Theorie der Tropopausenhshe kombinieren.

2.1.4 Numerische Simulationen zur extratropischen Tropopause

Wie bereits im vorigen Abschnitt erwdhnt, ist ein Verstdndnis des Nettoeffekts barokli-
ner Wirbel von essentieller Bedeutung fiir eine Theorie der extratropischen Tropopause.
Eine Moglichkeit der genauen Untersuchung solcher barokliner Wirbel oder Wellen stellen
numerischen Experimente von Wirbel-Lebenszyklen dar. In solchen Experimenten wurde
tatsdchlich eine Tendenz zur Neutralisierung der Stromung gegeniiber barokliner Instabi-
litdten (also eine barokline Anpassung) gefunden (siche zum Beispiel Simmons & Hoskins
1978; Gutowski et al. 1989; Thorncroft et al. 1993). In einem konzeptionell einfachen Welle—
Grundstrom Modell in einem f-Kanal untersucht Egger (1995) den Einfluss von baroklinen
Wellen auf die Hohe der Tropopause. Gegeniiber einem Anfangszustand im Strahlungs—
Konvektions—Gleichgewicht findet er ein Anheben der Tropopause im noérdlichen Teil des
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Kanals. Dieses Anheben wird durch die in den baroklinen Wellen stattfindenden meridionalen
und vertikalen Warmefliisse verursacht. Das ist im Einklang mit der Tatsache, dass die be-
obachtete extratropische Tropopause hoher liegt, als durch einem Strahlungs—Konvektions—
Modell beschrieben. Dieses Ergebnis wird auch in den Simulationen von Gabriel et al. (1999)
bestétigt, wo in einem zweidimensionalen GCM (englisch general circulation model) der Ef-
fekt von troposphérischen und stratosphérischen Wirbeln/Wellen separat untersucht wird
(in parameterisierter Form). Sie finden, dass troposphérische Wirbel allein ein Anheben der
Tropopause verursachen, hingegen zusétzliche stratosphérische Wirbel dieses Anheben wie-
der etwas reduzieren.

Eine weitere Moglichkeit, bestehende Theorien zur Tropopause zu iiberpriifen, stellen
Simulationen mit kompletten GCMs dar. Eine Reihe von solchen Simulationen beschreiben
Thuburn & Craig (1997). Sie untersuchen die Response der Tropopausenhohe auf verédnderte
externe Parameter. Sie finden starke Sensitivitdt beziiglich der Bodentemperatur, wobei
dies hauptséchlich auf die stark von der Bodentemperatur abhédngige Strahlungswirkung
der atmosphérischen Feuchte zuriickgefiihrt wird. Dagegen ist die Tropopausenhthe weniger
sensitiv beziiglich der Ozonverteilung und kaum sensitiv beziiglich kleinen Verdnderungen
der Rotationsgeschwindigkeit des Planeten (um 40% in ihren Experimenten). Desweiteren
vergleichen Thuburn & Craig die Bedingung (2.1) in Form von

0,(6) = ~H0.(6) (2.9
(die eckigen Klammern bezeichnen zonale Mittel) mit vom GCM berechneten 0,(0©) fiir die
verschiedenen Simulationen. Sie finden polwirts vom globalen Strahlstrom gute Ubereinstim-
mung. Auf der anderen Seite kann man aus (2.9) auch 0,(0) bestimmen und mit dem aus den
GCM Simualtionen berechneten vergleichen. Hierfiir finden Thuburn & Craig keine Uber-
einstimmung, was hauptséichlich daran liegt, dass die GCM—-Werte nahezu konstant sind,
die aus (2.9) berechneten Werte jedoch stark schwanken. Auch beziiglich Lindzen’s Theorie
basierend auf der Eady-Kurzwellengrenze (2.7) finden Thuburn & Craig keine Ubereinstim-
mung mit den Simulationsergebnissen. Die Resultate der GCM—-Simulationen der genannten
Autoren zeigen damit, dass die Theorien zur Tropopausenhéhe basierend auf der baroklinen
Anpassung keine konsistent richtigen Ergebnisse liefern.

Eine genauere Untersuchung des Prozesses der baroklinen Anpassung mittels GCM-
Simulationen fithren Barry et al. (2000) durch. Durch Abschalten der Strahlungkiihlung
im Modell konnen sie die charakteristische Zeitskala fiir barokline Anpassung bestimmen.
Sie erhalten, dass diese von der gleichen Groflenordnung wie die Zeitskala des Strahlungs-
antriebs ist. Das 148t schlieflen, dass sich die Atmosphére im Mittel in einem statistischen
Gleichgewicht befindet, dass zwischen dem der baroklinen Anpassung und des Strahlungs-
gleichgewichts liegt. Formuliert man diese Aussage anhand der PV, dann bedeutet dies,
dass die PV-Homogenisierung nur partiell stattfindet. In einer weiteren Arbeit (Barry et al.
2003) testen die Autoren verschiedene dynamische Zwangsbedingungen gegeniiber verdnder-
tem Strahlungsantrieb (realisiert durch Verédnderung der Strahlungs—Zeitkonstanten). Be-
merkenswerterweise ist die Korrelation zwischen den Storgréfien von v (Meridionalgeschwin-
digkeit) und 7' (also die Groflenordnung des meridionalen Warmetransports durch Wirbel)
am ehesten resistent gegeniiber Verdnderungen des Strahlungsantriebs. Hingegen stellt sich
die trennende Isentrope als Koinzidenz des derzeitigen Klimas heraus (wie von Hoskins 1991
postuliert). Die PV-Homogenisierung findet erwartungsgeméif fiir unterschiedlich starken
Strahlungsantrieb auch unterschiedlich stark statt.

Angesichts der vielseitigen in der Erdatmosphére vorkommenden Wetterphénomene (zum
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Beispiel Starkniederschlidge, Sturmtiefs, Tornados) befindet sich die Erdatmosphére offen-
sichtlich nicht in einem stationéren, sondern vielmehr in einem statistischen Gleichgewicht.
Ein Ansatz ein solches statistisches Gleichgewicht idealisiert zu beschreiben besteht darin,
sogenannte forciert—dissipative Simulationen durchzufiihren. Die Idee dabei ist, dem numeri-
schen Modell einen bestéindigen Antrieb in der Art aufzupriagen, dass kontinuierlich Instabi-
litdten entfacht werden. Natiirlicherweise ist dies der Strahlungsantrieb, der nun nicht nur als
Anfangsbedingung dient (siehe Experimente mit Wirbel-Lebenszyklen), sondern als Zusatz-
term in das zu losende Gleichungssystem eingeht. Den Prototyp einer solchen Simulation als
Test fiir GCMs haben Held & Suarez (1994) vorgeschlagen. Sie zeigen, dass auf diese Weise
ein realistisches “Klima” simuliert werden kann (siehe zum Beispiel auch Smolarkiewicz et
al. 2001). Haynes et al. (2001) benutzen diese Methode und zeigen explizit, dass die durch
den bestédndigen Strahlungsantrieb forcierten baroklinen Wirbel in ihren Simulationen eine
realistische extratropische Tropopause erzeugen und auch erhalten. Schliefllich seien noch die
ganz &hnlich konzipierten Simulationen von Schneider (2003) erwédhnt, mit denen er seine
vorgeschlagene dynamische Zwangsbedingung (2.8) bestitigen kann.

Beziiglich PV-Homogenisierung und barokliner Anpassung seien noch die Simulationen
von Solomon & Stone (2001a,b) mit einem quasigeostrophischen f-Kanal Modell erwihnt.
Sie erhalten eine troposphérische Schicht oberhalb der Grenzschicht (zwischen 750 und
550 hPa), die beziiglich der PV homogenisiert ist, siehe auch die Arbeit von Zurita & Lindzen
(2001). Den Effekt einer Troposphére mit vorgegebenem konstantem meridionalen Gradien-
ten der PV entlang von Isentropen in einem Energie-Balance-Modell untersuchen Kirk-
Davidoff & Lindzen (2000). Sie zeigen, dass die Annahme eines solchen konstanten Gradien-
ten zusammen mit Annahmen zur Temperaturstruktur in den Tropen, einer Bedingung fiir
die statische Stabilitdt am Boden und einem stratosphérischen Strahlungsgleichgewicht ei-
ne eindeutig bestimmte Temperaturverteilung in der gesamten extratropischen Troposphére
bedingt.

2.2 Tropopausenregion

In diesem Abschnitt soll ein kurzer Uberblick iiber den Stand des Wissens zur Tropopau-
senregion gegeben werden. Ein Hauptmotiv fiir die Kenntnis des Hintergrundzustands der
Tropopausenregion sind die Austauschprozesse zwischen Tropo— und Stratosphire (siehe Ka-
pitel 1). Der STE (englisch stratosphere—troposphere—ezchange) innerhalb von Stérungen in
der Tropopausenregion in den Extratropen stellt einen wichtigen Beitrag zum globalen Trans-
port zwischen Tropo— und Stratosphére dar (Holton et al. 1995). Fallstudien zum STE in
Relation zu Tropopausenanomalien sind zum Beispiel Danielsen (1968); Shapiro (1978); Da-
nielsen & Hipskind (1980); Shapiro (1980); Lamarque & Hess (1994); Wirth & Egger (1999).
Dariiber hinaus gibt es klimatologische Arbeiten zum STE in den Extratropen (Wernli &
Bourqui 2002; Sprenger & Wernli 2003) beziehungsweise global (Holton 1990; Grewe & Da-
meris 1996; James et al. 2003), Ubersichtsartikel (Reiter 1975; Holton et al. 1995; Stohl
et al. 2003) und theoretische Arbeiten (zum Beispiel Wei 1987; Juckes 1997). Die Zahl der
allein hier aufgezéihlten Arbeiten zum STE deutet auf die grofle Bedeutung dieser Prozes-
se fiir die Atmosphére hin. STE wird in dieser Arbeit nicht untersucht, vielmehr soll hier
eine Basis fiir zukiinftige Studien zum STE geschaffen werden, indem der atmosphérische
Hintergrundszustand in der Tropopausenregion eingehend untersucht wird. Es erscheint also
angemessen, lediglich auf einige wenige Aspekte des STE innerhalb der Beschreibung der
Tropopausenregion einzugehen.
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Die Tropopause ist zu einem gegebenem Zeitpunkt keine horizontale Flédche. Vielmehr
wird sie durch die in der Troposphére stattfindenden dynamischen Prozesse besténdig defor-
miert und erhilt dadurch eher die Gestalt einer komplexen Gebirgslandschaft (zum Beispiel
Lamarque & Hess 1994). Um dies zu veranschaulichen, ist in Abbildung 2.3 zrp und Hori-
zontalwind auf der dynamischen Tropopause zu einem willkiirlich ausgewéhlten Zeitpunkt
dargestellt. Die Signaturen der troposphérischen Dynamik (Zyklonen und Antizyklonen) sind

Geopotential Height (dam) at 2PVU Horizental Windspeed (m/s) at 2PVU

350 450 550 B50 750 AS0 450 1050 1150 1250 1350 1450 1550 1650 1750 6.0 12 18 24 30 36 42 43 54 60 66 T2 T8 34 90
ECMWF (1511 /L6Q) ¥T: 14.06.2003 00 UT ECMWF (T511/L60) VT: 14.06.2003 00 UT

Abbildung 2.3: Tropopausenhéhe (links) und —wind (rechts) zu einem willkiirlich ausgewé#hlten
Zeitpunkt aus ECMWF-Analysen. Gezeigt ist die Nordhemisphére nordlich von 20° N. Breiten-
kreise sind bei 40, 60, 80° N eingezeichnet. Es wurde die dynamische Definition der Tropopause
mit Prp = 2PVU verwendet. Dargestellt ist also die Héhe der 2 PVU Fliache. Entnommen von der
Internetseite http://www.pa.op.dlr.de/arctic.

deutlich zu erkennen (anomal tiefe und hohe Tropopausen sowie Windmaxima an der Gren-
ze zwischen Zyklone und Antizyklone). Die Abbildung vermittelt zudem den Eindruck, dass
die Tropopause vom Aquator zum Pol eher in Spriingen, anstatt kontinuierlich absinkt. Die
Spriinge finden hauptséchlich einmal in den Subtropen (zwischen 30 und 40° N) und einmal
in den subpolaren Regionen (zwischen 60 und 70° N) statt. Dies entspricht dem traditio-
nellen Bild der “gefalteten” Struktur der Atmosphére in der Tropopausenregion (siche zum
Beispiel Palmén & Newton 1948; Defant & Taba 1957; Reed & Danielsen 1959; Staley 1960;
Danielsen 1968; Shapiro et al. 1987). Zur Illustration zeigt Abbildung 2.4 eine schematische
Darstellung der sogenannten “Dreifachstruktur” der Tropopause entnommen aus Shapiro
et al. (1987). Die Darstellung ist stark idealisiert — die Wahrscheinlichkeit zu einem gegebe-
nem Zeitpunkt solch einen meridionalen Verlauf der Tropopause zu beobachten ist relativ
gering. Dennoch sind die dargestellten Frontalzonen (arktisch, polar und subpolar) einzeln
betrachtet typische Wettererscheinungen in den jeweiligen Breiten (siehe die Fallstudien in
den oben zitierten Arbeiten). Sie sind verbunden mit grofien Anderungen in zpp iiber kleine
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Abbildung 2.4: Die “Dreifachstruktur” der Tropopause (dynamisch definiert, dicke Linie). Die
priméren Frontalzonen sind durch die dicken gepunkteten Linien gekennzeichnet. Die diinnen ge-
strichelten Linien stellen jeweils die 40 ms~! Kontur des Zonalwinds dar und kennzeichnen damit
die priméren Strahlstrome (“Ja” steht fiir den arktischen, “Jp” den polaren und “Js” fiir den sub-
tropischen Strahlstrom). In den Tropen ist eine sekundére (thermische) Tropopause eingezeichnet,
die auf den Unterschied zwischen thermischer und Kaltpunktstropopause hinweist. Der dargestell-
te idealisierte Meridionalschnitt kann in individuellen Féllen von der gezeigten Form zeitlich und
raumlich abweichen. Abbildung entnommen aus Shapiro et al. (1987).

Meridionaldistanzen (teilweise als sogenannte “Tropopausenbriiche” bezeichnet). Da die Po-
sition der Frontalzonen zeitlich und rdumlich stark variiert, sind sie in einem zeitlich—zonalen
Mittel nicht mehr evident. Lediglich der subtropische Strahlstrom bleibt als intensivster der
drei in Abbildung 2.4 gezeigten Strahlstrome bei einer solchen Mittlung erhalten. Dies ist
in Abbildung 2.5 dargestellt, wo der mittlere Horizontalwind der Jahre 1990-2001 (das ist
der in dieser Arbeit beziiglich der Radiosondendaten verwendete Beobachtungszeitraum) fiir
drei verschiedene Druckniveaus der Nordhemisphére dargestellt ist. Die Druckniveaus wur-
den so ausgewéhlt, dass sie in etwa den mittleren Niveaus der Strahlstrome entsprechen
(200 hPa — subtropischer, 300 hPa — polarer und 500 hPa — arktischer Strahlstrom). Jedoch
ist im in der Abbildung dargestellten Mittel in allen Druckniveaus lediglich die Signatur des
subtropischen Strahlstroms zu sehen. Die typische Nordablenkung an der Ostkiiste Nord-
amerikas kann als polarer Strahlstrom interpretiert werden. Tatséchlich kénnten die zonalen
Asymmetrien beziiglich der mittleren geographischen Breite des Strahlstroms als verschiede-
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Abbildung 2.5: Mittlere Horizontalwindgeschwindigkeit (Farbschattierung, ms~!) und -richtung
(Pfeile) der Jahre 1990-2001 der Nordhemisphére fiir die Druckniveaus 500 hPa (links), 300 hPa
(Mitte) und 200 hPa (rechts). Die Bilder wurden auf der Internetseite des NOAA-CIRES Climate—
Diagnostics—Center (zur Zeit http://www.cdc.noaa.gov) erzeugt.

ne Strahlstrome interpretiert werden. Andererseits deutet die grole meridionale Ausdehnung
der maximalen Windgeschwindigkeiten an der Ostkiiste Nordamerikas auf die grofle Varia-
bilitét der Position des Strahlstroms in dieser Region hin, so dass aus Abbildung 2.5 keine
Aussagen iiber eine eventuelle Aufspaltung des Strahlstroms in dieser Region getroffen wer-
den koénnen.

Die Atmosphére ist im Mittel in etwa zonal symmetrisch (Abbildung 2.5). Fiir eine Cha-
rakterisierung der Tropopausenregion geniigt es also in erster Ndherung, zonale Mittel zu
betrachten. Dazu zeigt Abbildung 2.6 einen Vertikalschnitt der zonal gemittelten potentiel-
len Temperatur und Temperatur fiir Januar 1993. Zusétzlich ist die dynamische Tropopause
Prp = 2PVU eingezeichnet. Der stratosphérische Bereich der sogenannten “Middleworld”
ist schattiert (Terminologie nach Hoskins 1991, die “Middleworld” ist der isentrope vertikale
Bereich, in dem die Isentropen die Tropopause schneiden). Den mittleren Zonalwind erhélt
man aus der Abbildung iiber die thermische Windgleichung (B.16): zum Pol hin aufwérts
(abwérts) geneigte Isentropen bewirken eine positive (negative) vertikale Windscherung. Die
Strahlstrommaxima befinden sich demzufolge in den Regionen des (vertikalen) Ubergangs
von zum Pol hin aufwirts zu abwérts geneigten Isentropen. Diese Maximima fallen mit
den subtropischen Tropopausenbriichen zusammen (auf der Winterhemisphére bei circa 30°,
auf der Sommerhemisphére bei circa 40°). Der Zonalwind des Polarwirbels (im Januar auf
der Nordhemisphére) ist anhand der zum Pol hin aufwirts geneigten Isentropen bei circa
60° N und oberhalb von circa 15 km Hohe zu sehen. Die Temperatur besitzt im dargestellten
Bereich Minima an der tropischen Tropopause (durch © = 380 K approximiert) und in der
polaren Stratosphére der Winterhemisphére. Auffallend und als Grundlage fiir die Ergebnisse
dieser Arbeit (siche Abschnitt 3.2) wichtig, ist die nahezu konstante Temperatur der unter-
sten Stratosphére der mittleren Breiten (gesamten Extratropen) im Winter (Sommer). Dies
entspricht der in Abbildung 1.1 gezeigten Standardatmosphére, in der die untersten circa
10 km der Stratosphére isotherm sind. Von den dargestellten Isentropen unterliegt scheinbar
die 350 K Isentrope am wenigsten jahreszeitlichen Schwankungen. In der Winterhemisphére
existiert eine trennende Isentrope (hier 290 K), in der Sommerhemisphére ist dies offenbar
nicht der Fall.

Die Existenz einer “Middleworld”, das heifit die Existenz von Isentropen, die die Tro-
popause schneiden, hat Konsequenzen fiir die Kopplung zwischen Stratosphére und Tro-



23

30
— 100 —
«©
& £
o g
= 2
a =
o <
a 300
500
1000 M M M M M M M M M M
-90 -60 -30 0 30 60 90
South Pole Equator North Pole
Latitude

Abbildung 2.6: Vertikalschnitt von Zonalmitteln der potentiellen Temperatur (K, durchgezogen)
und Temperatur (K, gestrichelt) fiir Januar 1993. Die dicke Linie (abgeschnitten bei © = 380 K)
bezeichnet die dynamische Tropopause (Prp = 2PVU). Die tropische Tropopause kann in guter
Naherung durch die 380 K Isentrope beschrieben werden. Der schattierte Bereich reprasentiert die
unterste Stratosphire (der Teil der Stratosphiire, dessen Isentropen die Tropopause schneiden).
Abbildung entnommen aus Holton et al. (1995).

posphére. Adiabatische Prozesse verlaufen definitionsgemafl auf Isentropen, kénnen also in
der “Middleworld” einen Beitrag zum STE leisten (Holton et al. 1995; Seo & Bowman
2001). Dafiir kommen hauptséchlich die Subtropen in Frage, da dort ein groBer Gradient der
potentiellen Temperatur der Tropopause existiert. In der Ndhe der subtropischen Tropopau-
se finden hiufig synoptisch—skalige Wellenbrechungsereignisse statt (Rossbywellenbrechen),
die fiir STE sorgen (zum Beispiel Postel & Hitchman 1999; Seo & Bowman 2001; Scott &
Cammas 2002). In den mittleren Breiten, wo die Neigung der Isentropen gegeniiber der Tro-
popause eher flach ist, sind es die Tropopausenfaltungsereignisse, die fiir STE sorgen (Keyser
& Shapiro 1986).

Die wesentlich stabilere Schichtung der Stratosphére gegeniiber der Troposphére duflert
sich im viel kleineren Anstieg der Isentropen in der Stratosphére (der Anstieg der Isentropen
ist gegeben durch —0,0/0.0, ist also umgekehrt proportional zur Schichtung 0,0). Sowohl
Schichtung als auch der Anstieg der Isentropen sind wichtige Parameter fiir die Ausbreitung
von baroklinen Rossbywellen. So sind zum Beispiel sowohl vertikale Wellenldnge als auch
verfiigbare potentielle Energie von baroklinen, quasigeostrophischen Rossbywellen umgekehrt
proportional zur Schichtung (beziehungsweise zu N2, siehe Pedlosky 1987, Abschnitte 6.10,
6.13). Desweiteren ist der Anstieg der Isentropen ein wichtiger Parameter beziiglich baro-
kliner Instabilitditen (siche Abschnitt 2.1.3). Die Anderung der Schichtung und des Anstiegs
der Isentropen beim Ubergang von der Troposphire in die Stratosphére ist also von ent-
scheidender Bedeutung fiir die atmosphérische Dynamik in den Extratropen. Diese Aussage
widerspiegelt sich auch in Lindzen (1994), wo der Effekt von konzentrierten (meridionalen)
QGPV-Gradienten an der Tropopause auf stationéire Rossbywellen untersucht wird (man
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beachte, dass 9,11 o< 9,N?, Gleichung (2.2)). Lindzen findet, dass “der Grad an Konzen-
tration einen profunden Effekt auf die Reaktion bei stationdrem Antrieb hat, wobei grifiere
Konzentration griflere Reaktion bewirkt” (frei ibersetzt aus der Kurzzusammenfassung von
Lindzen 1994).

Auch auf die vertikale Ausbreitung von Schwerewellen hat der Schichtungsunterschied
(beziehungsweise der Unterschied in N) zwischen Troposphére und Stratosphére einen Ein-
fluss. Leutbecher (1998) definiert fiir hydrostatische Schwerewellen einen Reflexionskoeffi-
zienten rp = (N; — N3)/(N1 + Ns) an der Tropopause, wobei die Indizes “1” und “2”
Troposphére und Stratosphére meinen und N; und N, jeweils konstant sind. rp ist negativ
fiir Ny > N; und betragsméaflig um so grofler, je grofler der Schichtungsunterschied Ny — V;
ist.



Kapitel 3

Der mittlere Zustand der
extratropischen Tropopausenregion
aus vertikal hochaufgel6sten
Radiosondendaten

Ziel dieses Kapitels ist eine umfassende klimatologische Beschreibung der extratropischen
Tropopausenregion und —schérfe anhand von vertikal hochaufgelosten Radiosondendaten.
Teilweise werden die Ergebnisse mit Resultaten anhand der ERA-Daten verglichen. Die ver-
wendeten Daten werden hier aus Ubersichtsgriinden nur kurz beschrieben, eine ausfiihrliche
Beschreibung findet man in Anhang A.

Der Datensatz an vertikal hochaufgelosten Radiosondendaten umfasst die Daten von zwei
stiddeutschen Radiosondenstationen (Miinchen—Oberschleiheim und Stuttgart, nachstehend
MO und STU) fiir die Jahre 1990-1999 und die Daten von 93 U.S. Radiosondenstationen
(nachstehend US—Stationen) fur die Jahre 1998-2001. Die Daten sind generell verfugbar
zu den Zeiten 00 und 12 UT. Vereinzelt liegen fiir einige US-Stationen auch Daten anderer
Aufstiegszeiten vor (06 und 18 UT). Die Radiosondenaufstiege beinhalten Informationen iiber
Temperatur, Horizontalwind und relative Feuchte. Die Vertikalauflosung fiir Temperatur und
relative Feuchte betragt ~ 50m fiir MO und STU und ~ 30m fiir die US-Stationen. Die
Vertikalauflosung fiir den Horizontalwind betrdgt ~ 150 m fiir siémtliche Stationen.

Als Auswahlkriterium fiir die in dieser Arbeit betrachteten Radiosondenstationen konn-
ten leider keine wissenschaftlichen Griinde genutzt werden. Die vertikal hochaufgelosten Da-
ten werden zwar seit einigen Jahren von fast allen nationalen Wetterdiensten gespeichert und
archiviert, sind jedoch in der Regel nicht frei verfiighar. Ausnahmen bilden die US-Daten
und jiingst auch Daten der britischen Initiative BADC (British Atmospheric Data Centre),
bei denen die Daten auflerdem in einem einheitlichen Format abgespeichert werden. Die Da-
ten der zwei siiddeutschen Stationen standen dem Autor aus einer fritheren Untersuchung
zur Verfiigung (Birner & Dornbrack 2001), fiir welche die Daten gegen eine geringfiigige
Bearbeitungsgebiihr vom Deutschen Wetterdienst Oberschleifheim zur Verfiigung gestellt
wurden.

Die ERA-Daten umfassen den gesamten Reanalysezeitraum (1979-1993) und enthalten
die Zeitpunkte 00, 06, 12, 18 UT. Die Vertikalauflosung dieser Daten betragt ~ 1km in der
Tropopausenregion. In dieser Arbeit werden zu Vergleichszwecken lediglich die Daten an zwei
Gitterpunkten in der Ndhe der siiddeutschen Radiosondenstationen genutzt.

Klimatologien der Tropopausenregion und —schérfe erfordern eine Definition und Bestim-
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mung der Tropopause. Zudem ist die Kenntnis des klimatologischen Zustand der Tropopause
hilfreich fiir die nachfolgende Untersuchung der Tropopausenregion und —schérfe

3.1 Tropopause

Wie bereits in Abschnitt 2.1.1 erldutert, ist auf die hochaufgelosten Radiosondendaten nur
die thermische Definition der Tropopause anwendbar. Fiir einen Vergleich zwischen ther-
mischer und dynamischer Tropopause werden deshalb zusétzlich die ERA-Daten an zwei
Gitterpunkten in der Ndhe der siiddeutschen Stationen ausgewertet. Zunéchst werden die
Algorithmen zur Bestimmung der Tropopause beschrieben.

3.1.1 Bestimmung der Tropopause
Thermische Tropopause

Die Bestimmung der thermischen Tropopause erfolgt basierend auf der in Kapitel 2.1.1 ange-
gebenen Definition der WMO. Es muss jedoch beachtet werden, dass die vertikale Auflosung
der hier verwendeten Temperaturprofile (< O(100m)) wesentlich hoher als die der Definition
von 1957 zugrunde liegenden vertikalen Auflésung O(1km) ist. Dadurch ist es moglich, dass
in der 2 km Schicht iiber der Tropopause einzelne vertikale Temperaturgradienten unter den
Schwellwert ~ (siehe Definition 1) fallen. Ein Algorithmus zur Bestimmung der thermischen
Tropopause sollte also robust gegeniiber der erhohten Auflésung der Daten sein.

Die thermische Tropopause der Radiosondendaten wird wie folgt bestimmt. Zuné&chst
wird der vertikale Temperaturgradient mittels zentrierter Differenzen fiir alle Hohen z; eines
Aufstiegs approximiert: A, T; = (T;41 — Ti—1)/(zix1 — 2zi—1). Danach wird die kleinste Hohe
(z1) ermittelt, fiir die A, T}, > vyrp gilt. Fiir 2 > 2;, wird nun wiederum die kleinste Hohe (z;)
ermittelt, fiir die (AT} j4+1,42) > vrp A (A Tj_3-2,-1) < yrp gilt (die eckigen Klammern
bezeichnen arithmetische Mittel {iber alle Temperaturgradienten mit den durch Kommata ge-
trennten Indizes). Dies ist robust gegeniiber einzelnen Ausreifiern des Temperaturgradienten.
Ist dann (A,Tj j+1 j12) positiv, wird das Temperaturminimum im Hoéhenintervall [z;_3, zj1o]
der Tropopause zugeordnet (sowohl in z als auch in T'). Ist dies nicht der Fall, entspricht
die Tropopause dem Schnittpunkt zweier Regressionsgeraden von 7T'(z) in den Hoheninter-
vallen [z;_3, zj_1] beziehungsweise [z;, zj42]. Die so ermittelte thermische Tropopausenhdhe
zpp wird allerdings nur akzeptiert, falls |zpp — z;| < 250m, p; < 500hPa (p ist der Druck)
und kein T} innerhalb [zrp, zrp + 2km]| existiert, fiir das (T; — Trp)/(z; — zrp) < yrp A
(Tix1 — Trp)/(2zix1 — 21P) < ~yrp gilt. Die Tropopausentemperatur ergibt sich im Fall der
Regressionsgeraden entsprechend als der Wert einer der Geraden fiir T an der Abszisse zrp.

Die Tropopausenwerte fiir den Zonal- (urp) und Meridionalwind (vrp) werden durch
kubische Interpolation ermittelt.

Dynamische Tropopause

Eine Bestimmung der dynamischen Tropopause ist fiir die Gitterpunktswerte der ERA—
Daten moglich. Die dynamische Tropopause wird in Anlehnung an Zéngl & Hoinka (2001)
berechnet. Die PV wird nach Gleichung (B.20) approximiert und auf den Zwischenniveaus
Ziv1/2 = (2i+2i11)/2 berechnet. Dann wird beginnend in 2.5 km Hohe nach dem ersten Niveau
gesucht, fiir das P;_1/5 < Prp < Piyq/2 gilt. Als Schwellwert wird hier Prp = 3.5PVU wie
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in Hoinka (1998, 1999) und Zingl & Hoinka (2001) verwendet. Die Tropopausenhdhe ergibt
sich dann zu (siehe Gleichung (B3) in Zangl & Hoinka (2001), hier reproduziert)

Prp — Pi_1)2
P12 — Pic1jp

(3.1)

2TP = Zi—1/2 T (Zi+1/2 - Zzel/z)
Die Temperatur der Tropopause ergibt sich nach Gleichung (A3) in Zéngl & Hoinka (2001):
(3.2)

T — T; + 0.Ti—12 (zrp — 2), fir zrp > z
T T+ 0T a2 (zrp — 21),  fir 2rp < 2.

Durch quadratische Interpolation auf z = zpp erhélt man urp und vrp. Die berechneten
Werte werden nur als Tropopausenwerte akzeptiert, falls p; < 600 hPa und der Mittelwert
der PV zwischen zrp und zpp + 2km gréfler als Prp ist. Falls dies nicht gilt wird das
néchsthohere Niveau gesucht, in dem die Bedingung fiir die dynamische Tropopause erfiillt
ist.

3.1.2 Klimatologien von H6he, Temperatur und Horizontalwind

Abbildung 3.1 zeigt Gesamtmittel von zrp und Trp und entsprechende Standardabweichun-
gen o ¥ und 07" fiir simtliche in der Auswertung enthaltenen Radiosondenstationen anhand
der thermischen Tropopausendefinition. Die Groflen zrp und Trp héngen schwach von der
geographischen Lénge, jedoch stark von der geographischen Breite ab: in den Tropen ist
zrp &~ 16km, Trp ~ 190K, in den Polarregionen ist zrp &~ 9km, Trp &~ 218 K. In den Sub-
tropen sind o'"~Werte maximal (¢IF &~ 2km um 30° N), kleiner in den Tropen und polaren
Gebieten (0F ~ 1km). o1"~Werte nehmen im Allgemeinen von den Tropen (oiF ~ 9K)
zum Pol (o1f ~ 5K) ab. Fiir die siiddeutschen Stationen sind die o1¥~Werte etwas klei-
ner als fiir US—Stationen dhnlicher Breite. Im stiddeutschen Raum ist also offensichtlich ztp
weniger variabel als in Regionen Nordamerikas &hnlicher Breite. Hoinka (1999) findet basie-
rend auf den ERA-Daten und der hybriden Tropopausendefinition (siche Abschnitt 2.1.2)
in den Tropen zrp ~ 15.5km, Trp ~ 196 K und in den hier ausgewerteten Polarregionen
zrp ~ 9.5km, Trp ~ 218 K. Diese Werte simmen aufler fiir den tropischen Wert von Trp
gut mit denen in dieser Arbeit iiberein. Hoinka’s Arbeit enthélt keine Informationen zu
Standardabweichungen.

Gesamtmittel von urp und vrp und die entsprechenden Standardabweichungen 03 P und
ol sind in Abbildung 3.2 dargestellt. Die Stirke des Strahlstroms kann sehr gut durch
urp und vrp approximiert werden, da das Strahlstrommaximum meist dicht unterhalb der
Tropopause liegt (siehe zum Beispiel Reiter 1961). Klimatologische Aussagen beziiglich urp
und vrp indizieren also klimatologische Eigenschaften des Strahlstroms. In urp widerspiegeln
sich zonale Inhomogenitédten des Strahlstroms: an der Nordostkiiste Nordamerikas existiert
ein ausgeprigtes Maximum (utp &~ 24ms~! gegeniiber urp ~ 15ms™! an der Westkiiste
gleicher Breite). Dennoch ist prinzipiell entlang von Meridianen ein Zonalwindmaximum zu
erkennen, so dass wie fiir zrp und Trp meridionale Anderungen von utp markanter als zonale
Anderungen sind (urp ist in den dargestellten tropischen und Polregionen viel kleiner als
in subtropischen und mittleren Breiten). ol'~Werte sind um so grofer, je groBer upp ist.
Das gilt auch fiir die siiddeutschen Stationen, trotz der zonalen Inhomogenitét des globalen
Strahlstroms (vergleiche 2.5). Hoinka findet fiir das Maximum an der Nordostkiiste urp ~
25ms ™" und fiir die Westkiiste urp =~ 15ms™", in sehr guter Ubereinstimmung mit dem hier

gefundenen Wert.

~
~

~

~
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Abbildung 3.1: Oben: Mittelwerte von zrp (Farbschattierung, km) und entsprechende Werte von
olP (GroBe der Punkte, km) fiir simtliche vorhandene Stationen. Die siiddeutschen Stationen
sind auf ihrer um 180° nach Osten verschobenen geographischen Lénge dargestellt. Unten: analoge
Darstellung fiir Trp (K) und o (K). Die beziiglich der mittleren Jahresgiinge untersuchten US—
Stationen sind durch Pfeile gekennzeichnet.
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Die Grofle vrp ist ein Indikator fiir zonale Asymmetrien des klimatologischen Mittels. In
der Westhélfte Nordamerikas ist vpp ~ 0 und der Gesamtwind ist circa zonal. Signifikante
Abweichungen dazu treten in der Region mit gréfitem wrp (Nordkomponente) und iiber
Alaska (Stidkomponente) auf. Beide Bereiche sind durch quasistationére Riicken und Troge
beeinflusst, die auch im klimatologischen Mittel in bestimmten Regionen fiir vrp # 0 sorgen
(vergleiche dazu die vrp—Klimatologie von Hoinka). Fir MO und STU ist die im Mittel
enthaltene Nordkomponente Ausdruck der typischen Wetterausldufer, die normalerweise von
Nordwesten iiber Mitteleuropa hinwegziehen. Die Werte fiir 01" und o'" sind in etwa gleich
(zwischen 10 und 15ms~!, auler in den Tropen, wo o.f ~ 9ms™' und o!f ~ 6ms™!).
Im Mittel ist jedoch |vrp| < |urp|. Das heifit, in Tropopausenniveau wird die mittlere
Stromung in guter Naherung durch urp und die mittlere Variabilitdt der Stromung durch
vrp bestimmt. Hoinka findet fiir die Nordostkiiste Nordamerikas vrp ~ —2ms~! und fiir
Alaska vrp ~ 4ms™ !, in sehr guter Ubereinstimmung mit obigen Werten.

Jahreszeitliche Anderungen der Tropopauseneigenschaften werden nun folgend unter-
sucht.

Jahresginge fiir Stiddeutschland

Abbildung 3.3 zeigt mittlere Jahresgéinge von zrp und oIt sowie Trp und o7 der thermi-
schen Tropopause (zusétzlich dynamische Tropopause aus ERA-Daten, Schwellwert 3.5 PVU)
fiir die siiddeutschen Stationen. Die Ergebnisse fiir MO und STU unterscheiden sich kaum.
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Abbildung 3.3: Mittlere Jahresgéinge (unten) und entsprechende Standardabweichungen (oben)
von zrp (links) und Trrp (rechts) fiir die stiddeutschen Stationen. Die durchgezogenen Linien gelten
fiir MO, die gestrichelten fiir STU. Die dicken Linien entsprechen der thermischen Tropopause aus
den Radiosondendaten, die diinnen Linien der dynamischen Tropopause (Prp = 3.5 PVU) aus den
ERA-Daten.

In den Radiosondendaten existieren die hochsten Tropopausen im Mittel im August (zrp ~
11.8km), die tiefsten im April (zrp &~ 10.3km). Die zpp—Werte einzelner Sondierungen
schwanken stark: es existieren im April dhnlich grole zpp—Werte wie im August; umgekehrt
existieren im August dhnlich kleine zpp—Werte wie im April (617 ~ 1km fiir beide Monate).
Die Variabilitit von zrp ist im Winter grofer (o1 ~ 1.4km) als im Sommer (017 ~ 1.1km).
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Trp unterliegt jahreszeitlichen Schwankungen mit einer Periode von einem Jahr, mit dem
Minimum im Januar (Trp ~ 211K) und dem Maximum im Juli (7Trp ~ 217K). Dies ent-
spricht den jahreszeitlichen Schwankungen der Bodentemperatur (nicht gezeigt). Die Varia-
bilitdt von Trp ist analog zu der von zrp im Winter groBer (ot ~ 6K) als im Sommer
(Trp =~ 4.5K). Die dynamische Tropopause liegt fast das gesamte Jahr unterhalb der ther-
mischen Tropopause (im Mittel ~ 200m) und ist warmer (im Mittel ~ 2 K), siehe auch die
Tabelle in Birner et al. (2002).

Die Tropopausendefinition hat nahezu keinen Einfluss auf den Verlauf der Jahresgénge
von zrp und Trp. Die grofleren Werte von O'ZTP und ng der dynamischen gegeniiber der
thermischen Tropopause sind zum Teil auf deren groflere Auslenkungen in intensiven Zyklo-
nen und Antizyklonen zuriickzufiithren. Der gréflere und im Mittel um circa 10 Jahre frithere
Auswertungszeitraum fiir die ERA-Daten tragen zusétzlich zu einer gréfleren Standardab-
weichung bei, da zum Beispiel zrp im siiddeutschen Raum einem Trend von 150 m pro De-
kade unterliegt (Steinbrecht et al. 1998; Hoinka 1999). Unter Beriicksichtigung dieses Trends
erhélt man einen Unterschied zwischen thermischer und dynamischer Tropopausenhohe von
lediglich &~ 50 m. Fiir Trp erhélt Hoinka nur einen Trend von =~ —0.5 K pro Dekade fiir den
siiddeutschen Raum. Die Unterschiede in Trp entstehen zum Teil durch den Unterschied der
vertikalen Auflosung zwischen ERA— und Radiosondendaten (siche Unterabschnitt Diskus-
sion).

Die Jahresgéinge von urp und vrp zeigen saisonale Minima und Maxima, unterscheiden
sich jedoch fir MO und STU kaum (Abbildung 3.4). Der Jahresgang von wrp ist durch ein
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Abbildung 3.4: Wie Abbildung 3.3, jedoch fiir urp (links) und vrp (rechts).

Maximum im Sommer (urp &~ 14ms™') und einem Minimum im Friihjahr (urp ~ 9ms™)
gekennzeichnet. Dagegen ist vpp ~ 1ms™! < upp von Mai bis Oktober und besitzt be-
tragsméBig ein ausgepriigtes Maximum im Mirz (vrp ~ —11ms™! fiir die Radiosondenda-
ten). Die Variabilitdt ist fiir urp und vrp in den Sommermonaten kleiner (O‘EP ~ UUTP ~~
14ms™1), als in den Wintermonaten (=~ 18 ms™!). Die Jahresgiinge von o.¥ und o}% sind
sich sehr #hnlich. Desweiteren gilt allgemein o1 > upp und o'f > |vrp| (eine Ausnahme
bildet der August beziiglich urp). In Februar und Mérz ist vrp betragsméBig so groff wie

uTp, es herrscht also Nordwestwind. Der Wind der dynamischen Tropopause aus den ERA-
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Daten stimmt bis auf den Zeitraum Februar bis Mai in etwa mit dem Wind der thermischen
Tropopause aus den Radiosondendaten iiberein.

Die Parameter der Tropopause sind stark von der geographischen Breite und der Jahres-
zeit abhéngig (siehe auch Abschnitt 2.1.2). Die Ergebnisse der siiddeutschen Stationen sind
nicht représentativ fiir die gesamten mittleren Breiten. Die Daten der US—Stationen bieten
die Moglichkeit, die Breiten- und Léngenabhéngigkeit der Jahresgéinge der Tropopausenpa-
rameter zu untersuchen.

Jahresginge und Breitenabhingigkeit aus den US-Stationen

Fiir vier ausgewihlte US-Stationen bei 33, 40, 48 und 60°N im Langenbereich 117 — 140° W
(in den Abbildung 3.1 und 3.2 durch Pfeile gekennzeichnet) sind in Abbildung 3.5 die Jah-
resginge der Monatsmittel und entsprechenden Standardabweichungen von zrp und Trp
dargestellt. Der Jahresgang ist fiir alle vier Stationen beziiglich zpp qualitativ gleich mit
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Abbildung 3.5: Mittlere Jahresgéinge der Monatsmittel und entsprechende Standardabweichungen
von zrp (links) und Trrp (rechts) fiir vier ausgewéhlte US-Stationen: (a) Miramar NAS, CA (durch-
gezogen, 33°N, 117°W), (b) Reno, NV (gepunktet, 40°N, 120°W), (¢) Quillayute, WA (gestrichelt,
48°N, 125°W) und (d) Yakutat, AK (Strich—Punk—Linie, 60°N, 140°W). Ansonsten wie Abbildung
3.3, jedoch ohne Daten der dynamischen Tropopause.

hohen Tropopausen im Sommer und tiefen im Winter. Die Amplitude des Jahresgangs wird
mit zunehmender Breite kleiner. Im Winter zeigt zrp geringe Unterschiede zwischen den
Stationen (zrp &~ 9km fiir die nérdlichste und zrp ~ 12km fiir die siidlichste Station). Im
Sommer unterscheiden sich die zrp—Werte der Stationen wesentlich mehr (zrp ~ 10.5km
fiir die nordlichste und zrp &~ 15.5km fiir die siidlichste Station). Die Variabilitdt von zrp
innerhalb eines Monats besitzt nur fiir die siidlichste Station signifikante jahreszeitliche Un-
terschiede mit 0" ~ 1km im Sommer gegeniiber o1¥ ~ 1.8km sonst. Fiir die restlichen
Stationen schwankt ol” zwischen 1 und 2km im Jahresverlauf und wird im Mittel nach
Norden hin kleiner. Ein Vergleich mit Abbildung 3.1 zeigt, dass die groBen o1"~Werte des
Gesamtmittels in den Subtropen hauptséchlich durch den Jahresgang von zrp zustande
kommen. In den mittleren Breiten entsprechen sich die oF~Werte von Gesamtmittel und
Monatsmittel in etwa.
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Beziiglich der Jahresginge der Variabilitéit lassen sich die Aussagen von zrp auf Trrp iiber-
tragen. Der Jahresgang von Trhp kehrt sich jedoch von Siiden nach Norden um. Wahrend
fiir die subtropische Station eine ausgeprigte Periode von einem Jahr mit grofler Amplitude
charakteristisch ist (Trp™ ~ 214 K im Februar, Trp™" ~ 203 K im September), existiert fiir
die nordlichste Station eine viel kleinere Amplitude (Trp™ &~ 220 K im Mai, Trp™™ =~ 215K
im Februar, in Ubereinstimmung mit den Werten in Zingl & Hoinka 2001).

Abbildung 3.6 zeigt mittlere Jahresgédnge von urp und vrp und deren Standardabwei-
chungen fiir die vier ausgewéahlten US—Stationen. In der einzigen bisherigen Klimatologie
des Horizontalwinds der Tropopause (Hoinka 1999) wird nicht auf jahreszeitliche Unter-
schiede eingegangen. Deshalb stellen die Resultate beziiglich der Jahresgéinge von urp und
vrp wichtige Ergdnzungen gegeniiber der bisherigen Klimatologie dar. Die siidlichste Station

—~ —~

olP (ms

wrp (ms™?)

Abbildung 3.6: Wie Abbildung 3.5, jedoch fiir upp (links) und vp (rechts).
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zeigt eine deutliche Amplitude im Jahresgang von urp (=~ 25ms~" im Winter, ~ 5ms™~
Sommer) und vrp (~ —4ms~! im Winter, ~ 4ms™! im Sommer), sowie in o, (~ 14ms
im Winter, ~ 8 ms™* im Sommer) und o} (=~ 18 ms™! im Winter, ~ 8 ms~! im Sommer).
Fiir die zwei Stationen mittlerer Breite (40° N und 48° N) sind sich die Jahresgénge beziiglich
urp sehr dhnlich: urp (o)) schwankt im Winter um 20 ms™! (17 ms™!) und im Sommer um
14ms™* (11ms™!). Beziiglich vrp folgt die Station bei 40°N eher der siidlichsten Station
(mit einem Versatz von circa 3ms™! fiir o'7). Fiir die Station bei 48° N schwankt vrp (0.7
dagegen ohne signifikanten Jahresgang zwischen —2 und 6 ms=! (15 und 20ms™!). Fiir die
nordlichste Station (60° N, strichpunktiert) ist urp ~ 0 im Juni und schwankt im restlichen
Jahr zwischen 5 und 10 ms™ (o IF schwankt zwischen 12 und 18 ms™1). Beziiglich vrp gilt fiir
diese Station dhnliches, vp ist etwas kleiner als urp und besitzt grofitenteils etwas kleinere
Standardabweichungen (jeweil ~ 2ms™!, aufler im Sommer, wo urp ~ vrp fiir diese Station).

Es hat sich beziiglich der Gesamtmittel und der Jahresgénge der Tropopausenparameter
gezeigt, dass die meridionale gegeniiber der zonalen Abhéangigkeit iiberwiegt. Im klimatolo-
gischen Mittel ist also die Hauptinformation iiber die Tropopausenparameter auf globaler
Skala durch ein zonales Mittel reprasentiert. Dazu zeigt Abbildung 3.7 fiir zrp, Trp, urp und
vp zonal gemittelte Jahresginge in Abhéngigkeit der Breite. Die breitenméflige Abdeckung
der Daten ist nicht vollstandig, wodurch Liicken entstehen (weile Fldchen). Nichtsdestotrotz
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Abbildung 3.7: Mittlere Jahresgéinge von zrp (links oben, km), Trp (rechts oben, K), urp (links
unten, ms~!) und vrp (rechts unten, ms~!) in Abhingigkeit der geographischen Breite. Im linken
Teil der Diagramme ist jeweils die Anzahl (#) der vorhandenen Stationen dargestellt. Die Daten
wurden auf ein regelméfiges Gitter mit den Maschenweiten 2.5 Tage und 1.5° diskretisiert. Weifle
Flachen geben Datenliicken an.

sind die charakteristischen Jahresgénge in zrp, Trp und urp sehr gut zu erkennen. Es existiert
ein meridionaler Bereich mit tropischen Tropopauseneigenschaften (siidlich von ~ 20° N, zp
zwischen 16 km und 17 km, Trp zwischen 190 K und 200 K, urp negativ und vrp circa Null)
und ein meridionaler Bereich mit polaren Tropopauseneigenschaften (nordlich von ~ 60° N,
zrp zwischen 8 km und 9km, Trp zwischen 210 K und 220 K, urp circa Null und vrp zwi-
schen 0 und 10ms™! im ausgewerteten Bereich). Im Sommer sind im ausgewerteten Bereich
keine typisch polaren Tropopausen enthalten. Das stimmt mit den Ergebnissen in Zangl &
Hoinka (2001) iiberein, in denen sich erst nordlich von circa 70° N im Sommer typisch polare
Tropopauseneigenschaften ausbilden (vor allem am Unterschied der Jahresgénge des Tro-
popausendrucks zwischen subpolaren und polaren Breiten zu erkennen, Abbildung 7b der
zitierten Arbeit).

Zwischen tropischer und polarer Tropopause existiert eine Ubergangsregion (der Tro-
popauseniibergang) mit nahezu rein zonalen Windgeschwindigkeiten von 35 — 40ms™! im
Winter und circa 20ms~' im Sommer (vrp schwankt in diesem Bereich zwischen —5 ms~!
und Null). Dieser Strahlstrom verteilt sich iiber einen Breitenbereich von circa 20° im Win-
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ter und 10° im Sommer. Das deutet auf die grofle meridionale Variation der Position des
Strahlstroms in der ausgewerteten Region hin (vergleiche Abbildung 3.2). Die meridionale
Position des Tropopauseniibergangs besitzt einen stark ausgeprigten Jahresgang mit einer
Periode von einem Jahr und einer Amplitude von ~ 10°(man beachte die gelb eingeférb-
ten Bereiche in Abbildung 3.7, oben). Die mittlere Position ist im Winter ~ 30°N und im
Sommer ~ 45°N.

Interpoliert man das Verhalten von zpp zwischen 50 und 55° N, dann ergibt sich fiir diesen
Bereich bis auf die Sommermonate ein zweiter Tropopauseniibergang. Zwischen beiden Tro-
popauseniibergéngen existiert ein Bereich von “mittleren” Tropopausenhthen (zrp zwischen
10km und 11km). Das stimmt mit dem Konzept der “Dreifachstruktur” der Tropopause
iiberein, siehe Abbildung 2.4.

Diskussion

Die in diesem Abschnitt présentierte Klimatologie der Tropopause basiert erstmalig auf
einem vertikal hochaufgelosten < O(100m) Datensatz. Sie stimmt qualitativ, und bis auf
Trp auch quantitativ mit fritheren Klimatologien aus vertikal grober aufgelosten O(500 m—
1km) Daten (Hoinka 1999 und Z#ngl & Hoinka 2001 fir die Polarregionen) iiberein. Auf
klimatologische Eigenschaften der Tropopause hat also eine hohe vertikale Auflésung der
Daten keinen entscheidenden Einfluss. Das gilt jedoch nicht fiir Trp. Falls die Tropopause
durch ein scharf ausgepréagtes lokales Temperaturminimum gekennzeichnet ist (das heifit eine
Tropopauseninversion), ist Trp stark abhéngig von der vertikalen Auflosung der Daten. In
diesem Fall ist Trrp um so kleiner, je grofler die vertikale Auflosung der Daten ist. In den
Tropen existiert tatséchlich im Mittel eine Tropopauseninversion (zum Beispiel Gettelman
& de F. Forster 2002) so dass die Diskrepanz in den Tropen, zwischen Hoinka’s Trrp—Werten
und denen in dieser Arbeit, auf die Tropopauseninversion der Tropen zuriickgefiihrt werden
kann. Fiir den stiddeutschen Raum ist Trpp fiir die ERA-Daten signifikant grofler als fiir die
Radiosondendaten (Abbildung 3.3). Existiert auch in den mittleren Breiten im Mittel eine
Tropopauseninversion?

3.2 Tropopausenregion

In der Literatur existiert keine eindeutige Definition der Tropopausenregion. Typischerweise
wird darunter der vertikale Bereich verstanden, in dem atmosphérische Prozesse (zum Bei-
spiel dynamische, chemische oder Strahlungsprozesse) direkten Einfluss auf die Tropopause
ausiiben. Das umfasst in etwa den Hohenbereich mittlere Troposphére bis mittlere Strato-
sphére (fir die Extratropen im Mittel etwa 5km $ 2z < 25km). Es werden unterschiedliche
Methoden der zeitlichen Mittlung angewandt. Zum einen wird die Erdoberflache als gemein-
sames Referenzniveau gewihlt (konventionelle Mittlung). Zum anderen wird das Referenz-
niveau entsprechend der zu untersuchenden (vertikalen) Region gewihlt. Das heifit, fiir eine
Untersuchung der Tropopausenregion wird die Tropopause als gemeinsames Referenzniveau
fiir mittlere Profile gewéahlt. Falls also z(t, z) eine meteorologische Observable in Abhéngig-
keit der Zeit und der Hohe ist und 6 der zeitliche Mittlungsoperator, dann entsprechen
x (t,z — zrp(t)) bezichungsweise x(t, 2z — 2z;) (25 entspricht der Hohe der Radiosondenstati-
on iiber dem Meeresspiegel) einer Mittlung beziiglich des Referenzniveaus der Tropopause
beziehungsweise der Erdoberfliche. Dies wird technisch folgendermaflen realisiert.

Fiir die Mittlung relativ zur Tropopause wird fiir eine gegebene Station zu jedem vor-
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handenen Zeitpunkt ¢ =t das Vertikalprofil (g, z) kubisch auf die dquidistanten Niveaus
2 = zrp(ty) + (1 — K)Az (3.3)
interpoliert. Darin ist
i = dmin(to), imin(to) + 1, ... imax(to) , mit
imin(to) = maX{K — ceil (W) ,O} und

ZTP (tO) — Zmax
Az

imax(to) = K — ﬂoor(

(Zmax(fo) ist die maximale Hohe des betrachteten Radiosondenaufstiegs). Die Funktionen
ceil(€) beziehungsweise floor(§) ergeben die néchst grofiere beziehungsweise ndchst kleinere
ganze Zahl von £. Der Wert fiir K bestimmt eine willkiirliche untere Grenze der z; (es wird
K = 10km/Az verwendet). Fiir Temperatur— und Feuchteprofile (und sémtliche daraus
abgeleitete Groflen) ist Az = 50 m und fiir Profile des Horizontalwinds (und sémtliche daraus
abgeleitete Grofien) ist Az = 150m. AnschlieBend werden fiir jedes dieser Niveaus z; alle
darauf vorhandenen Daten der interpolierten Profile gemittelt. Fiir die Mittlung relativ zur
Erdoberflache werden die Vertikalprofile z(t, z) kubisch auf die dquidistanten Niveaus z; =
zs + 1Az interpoliert, wobei hierfiir i,,;,(¢) = 0 gilt. Es werden anschlieffend wieder fiir jedes
Niveau alle darauf vorhandenen Daten der interpolierten Profile gemittelt.

Die Tropopausenhohe ist zeitlich und rdumlich sehr variabel. Fiir die Station MO ergibt
sich zum Beispiel fiir die ausgewerteten 10 Jahre ein Wertebereich von 5km g zrp < 16 km.
Mittelt man einen bestimmten atmosphérischen Parameter (zum Beispiel T') konventionell,
dann gehen in einer vorgegebenen Hohe innerhalb des Wertebereichs von zrp Eigenschaften
der Troposphire und Stratosphére in die Mittlung ein. Eventuelle besondere Charakteristika
der Tropopausenregion werden so verschmiert und koénnten in der resultierenden Klimato-
logie nicht mehr sichtbar sein. Wahlt man jedoch die Tropopause als Referenzniveau der
Mittlung, bleiben sdmtliche an die Tropopause direkt gekoppelten Charakteristika in der
Klimatologie erhalten. Somit ist fiir eine Klimatologie der Tropopausenregion die Mittlung
relativ zur Tropopause gegeniiber der konventionellen Mittlung vorzuziehen.

Es werden nun zunéchst Klimatologien fiir einzelne Stationen, danach mittlere Jah-
resgénge fiir diese Stationen und schliellich zeitlich-zonal gemittelte Vertikalschnitte erstellt.

3.2.1 Mittlere Profile

Es werden zuerst Ergebnisse fiir Stiddeutschland diskutiuert. Danach folgen entsprechende
Ergebnisse fiir die ausgewéhlten US—Stationen.

Siiddeutschland

Fiir Stiddeutschland liegen neben den Radiosondendaten (MO und STU) auch ERA-Daten
zweier Gitterpunkte in der Ndhe der beiden Stationen vor. Dadurch bietet sich die Moglich-
keit zum einen den Effekt der vertikalen Auflésung und zum anderen den Effekt der Tropo-
pausendefinition auf klimatologische Profile der Tropopausenregion zu studieren. In diesem
Abschnitt wird nur auf die Station MO eingegangen, da sich mittlere Profile fiir STU kaum
von denen fiir MO unterscheiden.
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Abbildung 3.8 zeigt mittlere Vertikalprofile der Temperatur (7"), quadrierten Brunt—Véi-
sild Frequenz (N?) und des Wasserdampfmischungsverhéltnisses (r, im Folgenden kurz Mi-
schungsverhéltnis) fir MO im Hohenbereich [6km,25km]|. Die Daten wurden relativ zur
lokalen Tropopause (thermisch/dynamisch definiert fir die Radiosonden/ERA-Daten) zeit-
lich gemittelt. Mittlungen der ERA-Daten wurden nur bis z = 20km durchgefiihrt, da die
vertikale Auflgsung dieser Daten oberhalb von 20 km (circa 50 hPa) sehr grob ist (die obersten
zwei Niveaus liegen bei 30 und 10 hPa). Die r—Profile aus den Radiosondendaten sind nur fiir
z < zrp dargestellt, da der relative Messfehler der relativen Feuchte aus Radiosondendaten
oberhalb der Tropopause die Groenordnung 100% hat (sieche Anhang A.1.3). Die Profile der
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Abbildung 3.8: Mittlere Vertikalprofile und entsprechende Standardabweichungen (o) von 7' (a),
N2 (b) und 7 (c) fiir MO (dicke Linien). Fiir N? und r sind relative, fiir 7' absolute Standardab-
weichungen dargestellt. Gepunktete Kurven kennzeichnen mittlere ERA—Profile. Die gestrichelte
Kurve in (c) repriisentiert das unkorrigierte mittlere Profil. Die Profile wurden relativ zur lokalen
Tropopause gemittelt sind aber zur besseren Vergleichbarkeit in absoluter Hohe dargestellt. Die
horizontalen Linien kennzeichnen zZrp. Man beachte die logarithmische Abszisse in (c).

ERA- und Radiosondendaten stimmen qualitativ gut iiberein. Markante Unterschiede sind
nur in der Ndhe der Tropopause (zrp £ 1km) zu erkennen.

Die Tropopause ist im klimatologischen Mittel gekennzeichnet durch einen abrupten Vor-
zeichenwechsel von v (Abbildung 3.8a), das heifit eine starke Inversion. Dies ist ein {iber-
raschendes Resultat und in dieser Deutlichkeit erstmalig in dieser Studie sichtbar. Die U.S.
Standardatmosphiire zeigt im Gegensatz dazu eine isotherme unterste Stratosphire (y34 = 0,
sieche Abbildung 1.1). Die Tropopauseninversion ist in den mittleren Radiosondenprofilen
wesentlich stiarker ausgeprigt als in den ERA-Profilen. Sie hat dort eine Gesamtdicke von
~ 2km mit einer Temperaturzunahme von ~ 4 K. Das stimmt mit der Dicke der Inversion
im ERA-Profil iiberein, jedoch wird die Stdrke (also die Temperaturzunahme) im ERA-
Profil um den Faktor 2 unterschétzt. Das liegt an der um den Faktor 20 groberen vertikalen
Auflosung der ERA— gegeniiber den Radiosondendaten. Die sonstigen Temperaturunterschie-
de in oberer Troposphére und unterer Stratosphére sind sehr gering (< 1K) und kénnten
an den unterschiedlichen Zeitraumen, iiber die gemittelt wurde, liegen. Desweiteren konnen
Unterschiede dadurch entstehen, dass die Gitterpunkte der ERA—Daten nicht exakt mit den
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Radiosondenstationen zusammen fallen. Auch représentieren die ERA—Profile exakt Verti-
kalprofile, dagegen unterliegen die Radiosondenprofile einer Horizontaldrift. Die Standard-
abweichung o7 aus den Radiosondendaten liegt fiir 6km < z < 20km zwischen 4K und
6 K und wéchst dariiber kontinuierlich an. Die grolen Werte fiir o7 in der mittleren Stra-
tosphére sind durch den Jahresgang der Temperatur in dieser Region bedingt (siehe unten,
Abschnitt 3.2.2). In der Troposphére ist o7 fiir die ERA-Daten in etwa 2 K grofer als fiir die
Radiosondendaten. Dies ist wiederum auf die oben diskutierten Unterschiede der Datensétze
zuriickzufiihren.

Die quadrierte Brunt—Vaiiséld Frequenz ist im klimatologischen Mittel nahezu konstant
auBerhalb der Tropopausenregion (zrp £2km) als Konsequenz der quasi-linearen Profile der
Temperatur. Jedoch springt N2 an der Tropopause um einen Faktor von fast vier (drei) in
den Radiosonden(ERA)-Profilen. Direkt dariiber existiert im klimatologischen Mittel eine
diinne, statisch stark stabile Schicht von ~ 250 m Dicke mit N2, = 7-107%s72, welche von
den ERA-Daten numerisch kaum aufgeldst wird — das Maximum in N? wird um einen Fak-
tor von circa 3 unterschétzt. Der Wert dieses Maximums ist nahezu doppelt so grofl wie der
typische stratosphirische N2-Wert von ~ 4 - 10~*s72. Die relative Variabilitit (oz/N2) ist
jedoch in etwa in der gesamten dargestellten Stratosphére konstant (= 0.4). Der troposphéri-
sche Bereich besitzt wesentlich grofere relative Variabilitiat (=~ 1), was auf die wesentlich
stiarkere dynamische Aktivitdt in der Troposphére gegeniiber der Stratosphére hinweist. Die
Variabilitit von N? in den ERA-Daten wird systematisch unterschiitzt, da der Bereich an
aufgelosten Vertikalgradienten der Temperatur (oder potentiellen Temperatur) wesentlich
kleiner als fiir die Radiosondendaten ist.

Das Mischungsverhéltnis fallt anndhernd exponentiell mit der Hohe. Das korrigierte Ra-
diosondenprofil (zur Korrektur siche Anhang A.1.3) stimmt besser mit dem ERA-Profil
iiberein als das unkorrigierte. Jedoch ist in den Radiosondenprofilen generell die Tropopau-
senregion feuchter und die mittlere und untere Troposphére trockener als im ERA—Profil. Die
stratosphérischen r—Werte der ERA-Daten sind an den klimatologischen Wert von &~ 4 ppmv
angepasst (somit ist o = 0 in der Stratosphére). Die o7—Werte sind in der Troposphére grofl
(um 0.9), was auf die grofle Variabilitidt von troposphérischen Parametern hindeutet.

Abbildung 3.9 zeigt mittlere Profile des Horizontalwinds (V'), der vertikalen Horizon-
talwindscherung (0.V) und —kriimmung (0,.,V) und der Windrichtung («) fiir MO. Ein
ausgepragter Strahlstrom existiert im Mittel direkt unterhalb der Tropopause (Abbildung
3.9a). Das bestitigt die Annahme, dass der Horizontalwind der Tropopause ein Maf fiir
den Strahlstrom ist. Das Windmaximum betrigt ~ 24 ms~! und befindet sich circa 500 m
unterhalb der Tropopause. In 20 km Hohe existiert ein Windminimum von ~ 10ms~!. Die
erneute Windzunahme oberhalb davon ist auf das stratosphérische Windmaximum in cir-
ca 30km Hohe zuriickzufithren (im Winter West—, im Sommer Ostwind, Reiter 1961). Die
ERA-Daten lsen das Windmaximum in Tropopausenniveau in etwa auf, mit um 1 —2ms™?
zu kleinen V-Werten. Ansonsten stimmen mittlere V—Profile aus den Radiosonden— und
ERA-Daten gut iiberein. Werte fiir o7/V sind zwischen 6 km und 15km in etwa konstant.
Das heifit, o oc V in dieser Region. Zwischen 15 km und 20 km Héhe nimmt o-/V zu und ist
oberhalb von 20 km Hohe wieder circa konstant. Die grofleren Standardabweichungen in der
mittleren Stratosphire sind auf jahreszeitliche Unterschiede zuriickzufiihren (siehe Abschnitt
3.2.2).

Eine interessante Eigenschaft ist in Abbildung 3.9b zu sehen. Die vertikale Windsche-
rung besitzt direkt oberhalb der Tropopause ein Minimum (=~ —5 - 1073s7!), analog zum
Maximum von N2. Die Koexistenz der Extrema in N2 und 9,V wirft die Frage auf, ob zwi-
schen diesen beiden Grofien ein Zusammenhang besteht. Dazu betrachten wir die thermische
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Abbildung 3.9: Wie Abbildung 3.8, jedoch fiir V (a), 8.V und 0..V (b und c, jeweils aus V
berechnet) und « (d). Fiir « sind absolute, fiir V' relative Standardabweichungen dargestellt. Fiir
die vertikalen Gradienten von V entsprechen die absoluten Standardabweichungen denen von V.
In (d) sind die fiir den dargestellten Bereich repréisentativen Mittelwerte durch vertikale Linien
gekennzeichnet. Die vertikale Auflosung der Winddaten ist im Mittel um den Faktor 3 kleiner als
die der Temperaturdaten (siche Anhang A.1.1).

Windgleichung (B.16) und der Einfachheit halber den Spezialfall v = 0, so dass 0.V = 0,u.
Ableitung nach z der thermischen Windgleichung ergibt in diesem Fall

!
f

Das ist eine Beziehung zwischen der meridionalen Abhingigkeit von N? und der vertikalen
Abhéngigkeit von d,u. Zur meridionalen Abhingigkeit von N? in Tropopausenniihe betrach-
ten wir Abbildung 3.10. Es ist schematisch eine Tropopause in Abhéngigkeit der Breite

Z| IP

0.(0.u) = 0,,u = ayNQ ) (3.4)

N2—Maximum

MO y

Abbildung 3.10: Schematische Darstellung der meridionalen gegeniiber der vertikalen Abh#ngigkeit
von N2 in Bezug auf das Maximum direkt oberhalb der Tropopause. Nihere Beschreibung, siehe
Text.

dargestellt. Zusétzlich ist schematisch die Station MO und das Maximum des N2-Profils
gekennzeichnet. Der vertikale Pfeil deutet darauf hin, dass dieses Maximum in z—Richtung
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existiert. Dann ist aus der Abbildung ersichtlich, dass bei einer geneigten Tropopause, im Fall
eines Maximums von N? in z-Richtung, auch ein Maximum von N? in y—Richtung existiert
(durch den Horizontalpfeil angedeutet). Falls jedoch N? in y-Richtung an einem Punkt ein
Maximum besitzt, dann muss nach Gleichung (3.4) 0,u an diesem Punkt entweder extremal
oder in einer geniigend groflen Umgebung des Punktes konstant sein. Letzter Fall kann aus-
geschlossen werden, da in mittleren Breiten an der Tropopause ein Strahlstrom existiert und
dadurch 0,u an der Tropopause das Vorzeichen wechselt, also nicht konstant ist. Das heift,
0,u muss an der Position des Maximums in N? auch extremal werden. Die Extrema in 0,V
und N? direkt oberhalb der Tropopause hingen also iiber Gleichung (3.4) zusammen. Die
Gleichung ist invariant gegeniiber einer Drehung des horizontalen Koordinatensystems. Sie
gilt somit auch fiir nichtzonale Windgeschwindigkeiten, wie in der Beobachtung. Die Koor-
dinate y ist dann im allgemeinen Fall normal zur mittleren Windrichtung ausgerichtet. Man
beachte, dass der Zusammenhang der Extrema in N2 und 0.V nur qualitativ ist, so dass
nach Gleichung (3.4) nicht notwendigerweise eine Proportionalitit zwischen der Grofie der
Extrema in N2 und 9,V besteht. Dennoch betrigt fiir den gesamten Datensatz von MO zum
Beispiel die monatliche Korrelation zwischen N2 und 9.V, jeweils iiber die direkt oberhalb
der Tropopause liegenden 500 m gemittelt, im Mittel circa 0.16. Das ist bei der Menge der
vorhandenen Daten signifikant fiir einen Vertrauensbereich von 99.9%.

In Gleichung (3.4) taucht auch die vertikale Windkriimmung 9,,u auf. Sie ist definiti-
onsgemif an der Stelle des Extremums in d,u Null. Wir betrachten N? an der Tropopause.
Analog zu obiger Argumentation anhand der schematischen Darstellung 3.10 besitzen 9, N?
und 9, N? an der Tropopause ein Maximum. Das heifit nach Gleichung (3.4), dass 9,,u an
der Tropopause ein Minimum besitzen muss (und so auch 0,,V). Tatséchlich ist 9.,V bei
z = zrp minimal (Abbildung 3.9¢).

Die Auflésung der ERA-Daten reicht offensichtlich nicht aus, um die Extrema der verti-
kalen Gradienten der Windgeschwindigkeit aufzulésen — sie werden um > 50% unterschétzt.
Im iibrigen Hohenbereich stimmen auch hier Radiosonden— und ERA—Profile gut iiberein.
Die mittlere Troposphére (unterhalb von zpp — 2km) kann in etwa durch eine konstante
vertikale Windscherung von =~ 2-1073s™! beschrieben werden. Entsprechend ist die vertikale
Windkriimmung in diesem Bereich in etwa Null. Oberhalb von zpp + 2km nimmt 0,V in
etwa linear mit der Hohe zu; also 0,,V = constant. Absolute Standardabweichungen von
0.V und 0.V entsprechen denen von V, sind also bereits durch Abbildung 3.9a gegeben.

Die Windrichtung ist im gezeigten Hohenintervall nahezu konstant (Abbildung 3.9d, man
beachte die GroBe des Wertebereichs). Das heifit, @ 148t sich in guter Ndherung im dargestell-
ten Bereich durch den Mittelwert von 285° beschreiben (fiir Radiosonden— und ERA-Daten,
siche vertikale Linien in der Abbildung). Der Wind ist also im Mittel fiir MO nicht zonal,
sondern hat einen leichten Nordanteil (15°). Dies stimmt mit der globalen Windklimatolo-
gie nach Abbildung 2.5 {iberein. Bis in etwa 20 km Hohe gilt o5 ~ 20°. Dariiber nimmt o
kontinuierlich bis unter 10° am Oberrand des Darstellungsbereichs ab. Radiosonden— und
ERA-Profile unterscheiden sich kaum in @ und o4.

Zwischendiskussion

Die Tropopauseninversion ist in einer solchen Stirke im klimatologischen Mittel erstmalig
in dieser Studie zu sehen. Das liegt zum einen an den bisher nicht vorhandenen vertikal
hochaufgelosten Daten und zum anderen an der neu eingefithrten Methode zur Mittlung. Ist
die vertikale Auflosung der Daten grofler als die Dicke der interessierenden atmosphérischen
Schicht, werden Extrema entsprechender Gradienten, wie fiir die Tropopauseninversion, nicht
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aufgelost oder geglattet. Dieser Effekt kann so stark sein, dass die Eigenschaft von Interesse
nicht mehr in gemittelten Profilen enthalten ist. Auch eine konventionelle Mittlung fiihrt
zu einem gegliatteten mittleren Profil beziiglich der Tropopauseninversion. Das liegt daran,
dass die Tropopausenhohe zeitlich sehr stark fluktuiert und somit eine Tropopauseninver-
sion in verschiedenen Hohen in die Mittlung eingeht. Bei obiger Wahl der Tropopause als
Koordinatenursprung der Mittlung ist dies nicht der Fall. Diese Methode ist also erhaltend
gegeniiber Eigenschaften der Tropopauseninversion. Um die eben beschriebenen Effekte zu
veranschaulichen, sind in Abbildung 3.11 die verschiedenen Auflésungen und Mittlungen fiir
MO gegeniibergestellt. Beide Effekte (Auflosungs— und Mittlungseffekt) sind evident, am

Abbildung 3.11: Vergleich der verschiedenen Mittlungen (gestrichelt: relativ zu zs, durchgezogen:
relativ zu zpp) und Auflésungen (oben: vertikal hochaufgeloste Radiosondendaten, unten: ERA—
Daten). Dargestellt sind mittlere Profile von T (a), N? (b), V (c) und 9,V (d) fiir MO. Die
horizontalen Linien kennzeichnen Zpp (thermisch definiert fiir die Radiosondendaten, dynamisch
definiert fiir die ERA-Daten).

deutlichsten in den Profilen der vertikalen Gradienten (N? und 9,V'). Die Extrema direkt
oberhalb der Tropopause sind weitaus weniger scharf und schwécher ausgepriagt — sowohl
bei einer Mittlung beziiglich z; (gestrichelte Kurven), als auch bei entsprechend schlechte-
rer vertikaler Auflosung (ERA—Profile). Die Differenzen zwischen den beziiglich z; und z1p
gemittelten Profilen sind fiir die ERA-Daten wesentlich kleiner als fiir die Radiosondenda-
ten. Das deutet darauf hin, dass die Mittlung beziiglich der Tropopause nur bei geniigend
grofler vertikaler Auflosung neue Erkenntnisse hervor bringt. Bei einer vertikalen Auflésung
O(1km) (ERA-Daten) sind charakteristische Strukturen wie die Tropopauseninversion prin-
zipiell nicht ausreichend aufgelost.
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Abgesehen von der Motivation, ein atmosphérischen Phianomen wie die Tropopausenin-
version in einer Klimatologie erhalten zu konnen, kann man die Wahl der Tropopause als
Koordinatenursprung auch noch anders motivieren. Sind nédmlich stratosphérische Prozesse
von Interesse, ist es durchaus sinnvoll, die Tropopause als Koordinatenursprung des Systems
zu wahlen. Das wirkt sich beispielsweise auf klimatologische Resultate der mittleren Ener-
giedichte von stratosphérischen Schwerewellen aus (Birner & Dérnbrack 2001).

Die bisherigen Betrachtungen des klimatologischen Hintergrundszustandes in der Tropo-
pausenregion waren geographisch betrachtet sehr lokal. Unter Annahme von zonaler Symme-
trie im klimatologischen Mittel sollten die Ergebnisse auf Regionen dhnlicher Breite iibert-
ragbar sein. Jedoch existieren zum Beispiel beziiglich des globalen Strahlstroms auch zonale
Asymmetrien im klimatologischen Mittel (siehe Abbildung 2.5). Mitteleuropa stellt dabei
eine ausgezeichnete Region mit anomal kleinen mittleren Windgeschwindigkeiten dar. Ist
die fiir Siiddeutschland gefundene ausgepriagte Tropopauseninversion lokal auf diese geogra-
phische Region beschrinkt, oder ist sie représentativ fiir die gesamten mittleren Breiten?

Um dieser Frage nachzugehen, werden nun die Daten der US—Stationen analysiert.

USA

Abbildung 3.12 zeigt mittlere Vertikalprofile und entsprechende Standardabweichungen von
T, N? und r fiir die vier ausgewihlten US-Stationen. A.1.3). Da die Vertikalprofile in Abbil-
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Abbildung 3.12: Mittlere Vertikalprofile und entsprechende Standardabweichungen von T' (a), N?
(b) und r (c) fiir vier verschiedene US-Stationen: Miramar NAS, CA (33°N, 117°W, durchgezogen),
Reno, NV (40°N, 120°W, gepunktet), Quillayute, WA (48°N, 125°W, gestrichelt) und Yakutat, AK
(60°N, 140°W, strichpunktiert). In (a) sind absolute, in (b) und (c) relative Standardabweichungen
dargestellt (fiir (b) und (c) gegléttet). Die Horizontallinien kenzeichnen Zrp. Man beachte die
logarithmische Abszisse in (c).

dung 3.12 in absoluter Hohe dargestellt sind, ist die Breitenabhéngigkeit von z1p zu erkennen.
Anhand der T—Profile wird aulerdem das unterschiedliche Verhalten in der unteren Stra-
tosphére ersichtlich: Temperaturzunahme in den Subtropen und nahezu Isothermie in den
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mittleren Breiten. Auch die Daten dieser US—Stationen zeigen eine stark ausgepriagte Tro-
popauseninversion. Damit ergibt sich die klimatologische Existenz der Tropopauseninversion
in verschiedenen Regionen der Extratropen. Der Sprung in N? an der Tropopause ist dabei
fiir alle vier Stationen in etwa gleich, klingt aber unterschiedlich in der unteren Stratosphére
ab (N2, ~ 6.5-107*s72). Fiir die siidlichste Station (33°N) findet man bereits circa 500 m
iiber der Tropopause typische stratosphérische N2-Werte. Die Dicke der Inversionsschicht
nimmt nach Norden hin zu und erreicht bei der nordlichsten Station (60°N) einen Wert von
~ 3km. Fiir die Station bei 48°N ergibt sich ~ 2km, was dem Wert fiir MO entspricht
(auch 48°N). Die N*>~Werte der unteren Stratosphire zeigen eine leichte Breitenabhiingig-
keit mit nach Norden abnehmenden Werten. Die troposphérischen N2-Werte sind dagegen
nahezu breitenunabhéngig (&~ 1-107%s72). Aus den r—Profilen (Abbildung 3.12¢) wird erwar-
tungsgeméB klar ersichtlich, dass feuchte Prozesse zum Aquator hin wichtiger werden. Der
die Abnahme von r mit der Hohe beschreibende Exponent ist kaum breitenabhéngig (die
Kurven in Abbildung 3.12c sind nahezu parallel). Die Standardabweichungen besitzen vor
allem in der Troposphire fiir 7" und r eine starke Breitenabhéngigkeit, mit gréfferen Werten
fiir kleinere Breiten. Das liegt hauptséchlich an den nach Siiden zunehmend ausgeprigten
Jahresgiingen fiir diesen Bereich (siehe Abschnitt 3.2.2). Die Standardabweichungen fiir N2
sind nahezu breitenunabhéngig und entsprechen denen der Station MO.

In Abbildung 3.13 sind analog Profile von V, 9,V, 0.,V und a dargestellt. Dabei ist im
Vergleich zu den Ergebnissen fiir MO zu beachten, dass die Vertikalauflosung der Winddaten
hier wesentlich grofier ist (=~ 25m). In den V—Profilen ist die Breitenabhéngigkeit des glo-
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Abbildung 3.13: Wie Abbildung 3.12, jedoch fiir V (a), 9.V (b) und 9..V (c) und « (d) dersel-
ben US—Stationen. Fiir « sind absolute, fiir V' relative Standardabweichungen dargestellt (jeweils
geglittet). Die absoluten Standardabweichungen der vertikalen Gradienten entsprechen denen von
V. Die Kurven in (c) wurden aus gegliitteten 9,V —Profilen berechnet. In (d) bezeichnen “W” West—
und “N” Nordwind (Hikchen alle 30°).

balen Strahlstroms zu sehen. Er ist {iber Nordamerika gegeniiber dem zonalen Mittel nach
Norden verschoben. Das Windmaximum liegt in etwa bei 45° N. Der Abstand des Wind-
maximums von der Tropopause nimmt von Siiden nach Norden ab. Oberhalb von ~ 17km
unterscheiden sich die mittleren V—-Profile kaum. Die relativen Standardabweichungen sind
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fur die zwei siidlicheren Stationen in etwa konstant mit der Hohe (um 0.6), fir die zwei
nordlicheren Stationen nimmt sie mit der Hohe zu und erreicht am Oberrand des Darstel-
lungsbereichs einen Wert von ~ 0.9.

Die vertikale Windscherung (Abbildung 3.13b) ist fiir die vier US—Stationen wie fiir MO
in der Troposphére circa konstant (= 2.2 - 1073s™!) und unabhiingig von der Breite, nimmt
in der Stratosphére in etwa linear mit der Hohe zu und besitzt fiir ein Minimum direkt
oberhalb der Tropopause. Dieses Minimum ist am stérksten fiir die Station bei 48° N ausge-
prigt (0.V |mim & —6 - 1073s71). Fiir diese Station ist auch das Windmaximum am gréfiten
(Abbildung 3.13a). Fir die siidlichste Station in der Abbildung ist das Minimum in 9,V
nur gering ausgepréigt. Das liegt am Jahresgang des Tropopauseniibergangs beziehungsweise
der meridionalen Position des Strahlstroms, wodurch sich diese Station im Sommer siidlich
vom Tropopauseniibergang befindet. Das heifit, im Sommer besitzt die Tropopause iiber
dieser Station nahezu keinen Meridionalgradienten und die Argumentation beziiglich des
Zusammenhangs zwischen N? und 9,V (siehe oben, Gleichung (3.4) und Abbildung 3.10)
148t sich nicht anwenden. Die vertikale Windkriimmung besitzt, wie aus den 0,V —Profilen zu
erwarten, fiir alle vier Stationen ein Minimum in Tropopausenniveau, das vom Betrag nach
Norden anwichst (Abbildung 3.13c). Jedoch fluktuieren die Profile von 8.,V sehr stark mit
der Hohe (trotz der Glittung), so dass sie nur qualitativ gedeutet werden konnen.

Die Windrichtung ist im Mittel fiir die Stationen bei 33, 40 und 48° N im Hoheninter-
vall [6 km, 21 km| nahezu konstant bei 270° (Westwind, Abbildung 3.13d). Oberhalb davon
sind Signaturen der Sommerwinddrehung zu Ostwinden zu erkennen (siehe auch néchster
Abschnitt). Man beachte, dass die dargestellte Winddrehung (von West— iiber Nord— zu
Ostwinden) nicht einer in einzelnen Profilen beobachteten Winddrehung entsprechen muss,
sondern vielmehr durch die Mittlung verschiedener Windrichtungen aus verschiedenen Jah-
reszeiten in einer bestimmten Hohe entsteht. Fiir die nordlichste Station herrscht in der
mittleren Troposphére im Mittel Stid—-Stidwestwind (um 210°), der in die Stratosphére zu
West—Siidwestwinden dreht (/= 240°). Der Siidanteil des Windes entsteht, wie bereits in
Abschnitt 3.1.2 erwdhnt, durch den im Mittel vorhandenen quasistationdren Riicken iiber
Alaska. Oberhalb von circa 24 km ist auch fiir die nordlichste Station der Effekt der Ostwin-
de im Sommer zu sehen. Die Standardabweichungen fiir @ sind in der Troposphére in etwa
konstant (um 20°), nehmen in der Stratosphére zunéchst mit der Hohe ab und sind oberhalb
von ~ 22km wieder in etwa konstant (um 5°).

Es wurde bereits an einigen Stellen in der Beschreibung der mittleren Profile in diesem
Abschnitt auf jahreszeitliche Unterschiede hingewiesen. Diese sollen nun genauer untersucht
werden.

3.2.2 Mittlere Jahresginge

Die im vorherigen Abschnitt gezeigten mittleren Profile gaben Aufschlufl zum Hintergrunds-
zustand der Atmosphire im dargestellten Hohenbereich. Jahreszeitbedingte Anderungen wa-
ren nicht enthalten. Deshalb sollen nun mittlere Jahresgéinge verschiedener meteorologischer
Parameter in der Tropopausenregion untersucht werden. Die Mittlung wird relativ zur Tro-
popause durchgefiihrt. Es wird hier nur auf die Mittelwerte eingegangen.

Siiddeutschland

Mittlere Jahresginge fiir MO von T' und r, sowie © und N2 sind in Abbildung 3.14 darge-
stellt. Die Temperatur besitzt im gesamten dargestellten Bereich einen markanten Jahresgang
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Abbildung 3.14: Mittlere Jahresgéinge fiir MO, relativ zur Tropopause gemittelt. Links: T' (K,
Farbschattierung) und r (ppmv, Konturen, korrigiert). Rechts: N2 (10~%4s~2, Farbschattierung)
und © (K, Konturen). Es wurde aufeinanderfolgend iiber 5 Tage gemittelt und anschlielend mit
einem gleitenden Mittel der Lange 15 Tage gegldttet. Im oberen Teil der Diagramme ist die Anzahl
(#) der im Mittel vorhandenen Daten dargestellt. Die weifle Kurve (links) kennzeichnet ZTp.

mit einer Periode von einem Jahr. Maxima treten im Sommer, Minima im Winter auf. Dies
ist besonders deutlich oberhalb von 20 km Hohe zu sehen. Der Jahresgang der Tropopau-
sentemperatur ist bereits aus Abbildung 3.3 bekannt. Die Tropopause stellt beziiglich ihrer
unmittelbaren vertikalen Umgebung (zrp £ 2km) ein Temperaturminimum dar. Das heifit,
es existiert im Mittel das ganze Jahr iiber eine Tropopauseninversion. Dies ist wiederum nur
durch die Mittlung relativ zur Tropopause sichtbar. Oberhalb von zrp 4+ 2km nimmt die
Temperatur im gesamten Jahr bis in etwa zpp + 6 km Hohe leicht ab, wobei der Jahresgang
der Tropopausentemperatur bis in diese Hohe in etwa beibehalten wird. Dariiber erfolgt im
Winter (November bis Mérz) bis zum Oberrand der Darstellung eine Temperaturabnahme
(Minimum 206 K im Dezember). Im Sommer (Mai bis September) nimmt die Temperatur
oberhalb von zrp + 2km bis zum Oberrand des dargestellten Bereichs zu (Maximum 226 K
im Juni). In der Troposphére ist die typische, mit der Hohe in etwa konstante Temperatur-
abnahme zu sehen.

Der Jahresgang von r (nur Troposphire) ist nahezu mit dem von 7' identisch — die r—
Konturen fallen in etwa mit den Farbkonturen von T' zusammen. Das bedeutet, die relative
Feuchte ist beziiglich der Jahreszeit in etwa konstant. Obere Troposphéire und Tropopause
sind im Sommer feuchter (r ~ 40ppmv bei z = zrp) als im Winter (r ~ 20ppmv bei
Z = zTp).

Auferhalb von zrp£2km ist N2 im Mittel in etwa konstant beziiglich der Jahreszeit. Das
heift, die im mittleren Profil (Abbildung 3.8) gezeigten typischen Werte von N2 ~ 1-10~ 4572
fiir die Troposphiire und N? ~ 4-10~%s2 fiir die Stratosphiire haben das gesamte Jahr iiber
Giiltigkeit. Im Bereich [zp, 2rp + 2km)] ist anhand der stark erhthten N>~Werte die Tropo-
pauseninversion deutlich sichtbar. Sie existiert das gesamte Jahr iiber, besitzt jedoch Jah-
resgiinge in ihrer Stirke. Von Mitte Januar bis Mai ist die Schicht mit erhthten N2-Werten
~ 2km dick. Die Schichtdicke verringert sich dann bis Oktober auf ~ 1km und wichst an-
schliefend wieder an. Im Zeitraum August/September sind neben der Schichtdicke auch die
maximalen N2-Werte verringert (5.5-107*s™2 gegeniiber 6.5-107%s72 sonst). Die potentielle
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Temperatur der Tropopause ist in den Winter- und Sommermonaten jeweils in etwa konstant
(320 K im Winter und 340 K im Sommer) mit Ubergéingen zwischen diesen beiden Regimes
in den dazwischen liegenden Monaten. Dieser Jahresgang kommt hauptséichlich durch den
Jahresgang der Tropopausenhohe zustande. Oberhalb der Sommertropopause ist © in etwa
konstant beziiglich der Jahreszeit. In der Troposphére wird der Jahresgang von © wegen
der nahezu konstanten Schichtung (9,0 o N?) durch den Jahresgang der Bodentemperatur
bestimmt.

Abbildung 3.15 zeigt mittlere Jahresgéinge fiir MO von V und 0.V, sowie von «. Direkt
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Abbildung 3.15: Mittlere Jahresginge fiir MO, relativ zur Tropopause gemittelt. Links: 0,V
(1073s1, Farbschattierung) und V (ms~!, Konturen), wobei 9,V aus dem dargestellten V be-
rechnet wurde. Rechts: « (°, Farbschattierung). Ansonsten wie Abbildung 3.14.

unterhalb der Tropopause befindet sich das gesamte Jahr tiber ein Windmaximum, mit gréfie-
ren Werten im Winter (24ms™') als im Sommer (20ms™!). Der Jahresgang ist bereits aus
der Klimatologie des Tropopausenwinds bekannt (sieche Abschnitt 3.1.2). Die vertikale Wind-
scherung ist im Bereich der troposphérischen Windzunahme mit der Hohe nahezu konstant,
mit Werten zwischen 1-1073s7! und 3 - 1073s~!. Direkt oberhalb der Tropopause existiert
im gesamten Jahr das Minimum in 0,V. Die Stérke dieses Minimums variiert analog zur
Stirke der Tropopauseninversion: sie ist grofer im Winter (um —6-1073s7!) als im Sommer
(um —3-107%s71). Im Sommer reicht der vertikale Bereich mit signifikant negativen verti-
kalen Windscherungen (griiner Bereich in der Abbildung, links) tiefer in die Stratosphére
(bis &~ zrp + 7km). Das ist bereits ein Indiz fiir die Winddrehung mit der Hoéhe in der
Sommerstratosphére. Klar ersichtlich ist diese Drehung im Jahresgang von a. Es existiert
von Mai bis August eine stratosphérische Region mit Ostwind, der sich deutlich gegeniiber
dem sonst vorherrschenden West/Nordwestwind abhebt. Im Winter herrscht in der gesam-
ten dargestellten vertikalen Region der im mittleren Profil angedeutete Westwind. Oberhalb
von 20 km sind Signaturen des Polarwirbels anhand V und 0,V zu erkennen. In den Uber-
gangsmonaten (Mérz/April und September/Oktober) ist der stratosphérische Wind in etwa
konstant mit der Héhe (um 10ms™).
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USA

Die Breitenabhingigkeit der Parameter in der Tropopausenregion wird im néichsten Ab-
schnitt ndher untersucht, so dass hier nur auf die Jahresgénge von zwei US—Stationen ein-
gegangen wird (die siidlichste und nérdlichste der vier ausgewihlten Stationen). Anhand
dieser Stationen wird der Unterschied in den Jahresabhéngigkeiten zwischen Subtropen und
Subpolregionen diskutiert. Es wurden auch entsprechende Jahresgéinge fiir Stationen der
mittleren Breiten erstellt, die sich jedoch kaum von denen fiir MO unterscheiden, so dass
MO als repréasentative Station der mittleren Breiten betrachtet wird.

Abbildung 3.16 zeigt mittlere Jahresgéinge von 7' und r, sowie N2 und © fiir die Stationen
Miramar NAS (33°N) und Yakutat (60°N). Fiir die Station Miramar existiert vertikal ein
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Abbildung 3.16: Wie Abbildung 3.14, jedoch fiir die Stationen Miramar NAS (33°N, 117° W,
oben) und Yakutat (60° N, 140° W, unten). Man beachte, dass die Anzahl der Daten gegeniiber
MO in etwa um den Faktor 2.5 kleiner ist.

ausgepragtes Temperaturminimum mit einem ausgepréigten Jahresgang. Dieser Kaltpunkt
befindet sich im Winter in etwa 6 km oberhalb der thermischen Tropopause und koinzidiert
im Sommer mit der thermischen Tropopause. Das 1a8t darauf schlieffen, dass im Winter in
den Subtropen eine sekundire tropische Tropopause (Kaltpunkttropopause) 6 km oberhalb
der thermischen existiert. Im Sommer fallen thermische und Kaltpunkttropopause zusam-
men. Auch in N? ist der Effekt der sekundéren tropischen Tropopause im Winter zu erkennen
(anhand der verringerten N*-Werte im vertikalen Bereich 13km bis 17km). Trotz der se-
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kundéren Tropopause ist die thermische Tropopause auch im Winter scharf ausgeprigt (siehe
N?-Maxima direkt oberhalb der Tropopause). Im Sommer bildet sich die tropische Tropo-
pausenschicht (zum Beispiel Gettelman & de F. Forster 2002) zwischen 13km und 17 km
Hohe aus. In ihr findet ein eher allméhlicher Ubergang von typisch troposphérischen zu ty-
pisch stratosphérischen N2-Werten statt. Oberhalb von 17 km im Sommer sind die N2-Werte
durch die starke Temperaturzunahme sehr grof. Die 380 K Isentrope koinzidiert im Sommer
in etwa mit der Tropopause, was auch fiir die tropischen Eigenschaften in dieser Jahreszeit
fiir diese Station hinweist (die tropische Tropopause kann durch 380 K approximiert werden,
sieche Abbildung 2.6). Oberhalb von 17km Hohe ist © in etwa jahreszeitunabhéngig. Im Mi-
schungsverhéltnis ist ein weiteres Indiz fiir die tropischen Eigenschaften der Tropopause im
Sommer dieser Station zu sehen: sie ist wesentlich trockener (r ~ 10ppmv) als im Winter
(r ~ 20 ppmv). Ansonsten folgt r wie fir MO dem Jahresgang von 7.

Im Vergleich zu diesen subtropischen Verhéltnissen betrachten wir die entsprechenden
Jahresgiinge der subpolaren Station. Hier ist kein solch ausgeprégter Jahresgang von T
vorhanden. Lediglich in der mittleren Stratosphére ist der strahlungsbedingte Jahresgang
evident, die stratosphérische Temperatur kann jedoch in guter Nédherung als konstant be-
schrieben werden (maximale jahreszeitliche Schwankung ~ 10 K). In N? ist fiir diese Station
im Sommer (JJA) ein stark ausgepriigtes Maximum mit Werten um 7 - 10*s™2 und einer
Dicke von ~ 2km direkt oberhalb der Tropopause ersichtlich. Aber auch in den restlichen
Jahreszeiten zeigt diese Station maximale N2-Werte direkt oberhalb der Tropopause, Stirke
und Dicke des Maximums variieren jedoch sehr stark. Einfliisse des Polarwirbels in Form von
tiefen, unscharfen Tropopausen und kélterer Stratosphére sind nur sporadisch im Jahresgang
enthalten (Anfang Januar, Ende November). Das deutet darauf hin, dass der Polarwirbel auf
diese Station keinen grofien Einfluss hat. Wie bereits erwéhnt, liegt im Wintermittel {iber
Alaska ein quasistationdrer Riicken (das Aleutenhoch), der in dieser Region fiir anomal hohe
und scharfe Tropopausen sorgt (vergleiche Zingl & Hoinka 2001). Die troposphérischen und
stratosphérischen Hintergrundwerte fiir diese Station von 1-107%s72 und 4 - 107*s~2 ent-
sprechen denen fiir MO. Die Feuchte folgt, wie fiir MO und Miramar, dem Jahresgang von
T. Durch den Jahresgang von Trp sind die r—Werte der Sommertropopause (r &~ 40 ppmv)
grofer als die der Wintertropopause (r ~ 30 ppmv).

Abbildung 3.17 zeigt mittlere Jahresgidnge von V', 0,V und « fiir die subtropische und
subpolare Station. Wir betrachten wieder zuerst die Jahresgidnge der subtropischen Station.
Der Horizontalwind besitzt bis auf die Sommermonate (JJA) ein ausgepriagtes Maximum
in Tropopausenniveau mit den grofiten Werten von Februar bis April (um 32ms™!). Unter—
und oberhalb des Windmaximums befinden sich Bereiche mit betragsméfiig grolen Werten
von 0,V. Der Bereich minimaler Windscherung (um —4 - 107%s™!) ist vertikal stark ausge-
dehnt (bis in etwa 20km Hohe), vergleichbar mit den Ergebnissen fiir MO, Sommer. Die
Station Miramar befindet sich bis auf die Sommermonate im meridionalen Bereich des glo-
balen Strahlstroms. MO befindet sich im Sommer in diesem Bereich. Das deutet an, dass der
ausgedehnte vertikale Bereich mit betragsméfig groflen Werten der vertikalen Windscherung
charakteristisch fiir den globalen Strahlstrom ist. Fiir die Station Miramar fillt dieser Be-
reich in etwa mit dem Bereich verringerter N2~Werte zusammen. Das deutet auf eine grofie
Auftrittswahrscheinlichkeit von Turbulenz in diesem Bereich hin.

Im Sommer ist V' generell viel kleiner als im Winter. Oberhalb der Tropopause herrscht
im Sommer Ostwind, der mit der Hohe zunimmt. Die {ibrigen Jahreszeiten sind von West-
winden dominiert. Die variablen troposphérischen Windrichtungen im Sommer sind weniger
aussagekraftig, da die Windgeschwindigkeit dort sehr klein ist.

Wir vergleichen wieder die Ergebnisse fiir die subtropische Station mit der subpolaren
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Abbildung 3.17: Wie Abbildung 3.15, jedoch fiir die Stationen Miramar NAS (33°N, 117° W,
oben) und Yakutat (60° N, 140° W, unten). Man beachte, dass die Anzahl der Daten gegeniiber
MO in etwa um den Faktor 2.5 kleiner ist.

Station Yakutat. Hier sind nur geringe Signaturen des Strahlstroms zu sehen (hauptséchlich
im Herbst, 24ms™!). Auch Signaturen des Polarwirbels sind am oberen Rand des Darstel-
lungsbereichs sichtbar (Anfang Januar). In « ist die grofie Variabilitét fiir diese Station zu
erkennen. Dennoch kann der Winter gut mit einem mittleren Siidwestwind und die Som-
merstratosphére mit einem mittleren Ostwind beschrieben werden. Die Windscherung zeigt
verglichen mit der subtropischen Station kleinere Werte. Die Tropopause ist aber auch hier
durch ein Minimum direkt oberhalb gekennzeichnet. Windscherungen in der Stratosphére
sind sehr klein.

3.2.3 Mittlere Hohe—Breite—Querschnitte

Bisher wurde die Tropopausenregion nur durch einzelne Profile an verschiedenen geogra-
phischen Positionen beschrieben. In diesem Abschnitt werden zeitlich-zonalen gemittelte
Hohe—Breite—Querschnitte betrachtet. Es werden ausschliellich die Daten der US—Stationen
verwendet.

Abbildung 3.18 zeigt zeitlich-zonale Mittel (relativ zur Erdoberfliche, alle US—-Stationen,
1998-2001) von N? und © fiir Winter, Sommer und alle Jahreszeiten. Wir diskutieren
zunéchst den mittleren Zustand von Troposphédre und Tropopause. In der Grenzschicht
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Abbildung 3.18: Zeitlich-zonales Mittel relativ zur Erdoberfliiche fiir die Wintermonate (DJF,
oben links), die Sommermonate (JJA, oben rechts) und alle Monate (unten). Dargestellt sind die
quadrierte Brunt—Viisild Frequenz (10~%s~2, Farbschattierung) und Isentropen (K, Konturen) fiir
den zur Verfiigung stehenden Zeitraum (1998-2001) fiir die US—-Stationen. Die weifle Linie zeigt die
mittlere Tropopausenhohe. Weifle Flichen bedeuten Datenliicken. Im oberen Teil der Diagramme
ist jeweils die Anzahl (#) der vorhandenen Stationen dargestellt.
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(untersten ~ 3km) bildet sich in grofen Bereichen der Extratropen im Winter eine Bo-
deninversion aus. Die Bodeninversion ist anhand der erhéhten N2-Werte in der Nihe des
Bodens zu erkennen. In den Polregionen entstehen intensive Bodeninversionen im Winter
durch die fehlende Sonneneinstrahlung (Polarnacht), so dass der Boden selbst und mit ihm
die bodennahen Schichten stark auskiihlen. Auch in den mittleren Breiten existiert dieser
Effekt, allerdings nicht ganztigig.

Die freie Troposphére (der Bereich 3km $ z < zrp — 2km) ist entgegen dem Rest
der dargestellten Atmosphére durch nahezu konstantes und in etwa jahreszeitunabhéngiges
N? ~ 1-107*s72 gekennzeichnet. Die N2-Werte sind in den Tropen etwas geringer und in
den Polregionen etwas grofler als 1 - 1074s72. Die troposphirischen N?~Werte sind in den
Tropen unter Einbeziehung der Feuchte (zum Beispiel basierend auf der dquivalentpotenti-
ellen Temperatur) wesentlich kleiner (nicht gezeigt). Dadurch wire der Ubergang von den
Tropen in die Extratropen in der Troposphére anhand von N? explizit ersichtlich. Man kann
diesen Ubergang jedoch auch sehr gut anhand des betragsmiiflig grofiten meridionalen An-
stiegs der Tropopause erkennen. Dieser Tropopauseniibergang befindet sich im Winter bei
~ 30° N mit einer meridionalen Ausdehnung von ~ 20° und im Sommer bei ~ 45° N mit
einer meridionalen Ausdehnung von ~ 30°. Im Gesamtmittel ist der Ubergang verschmiert
durch die jahreszeitlichen Variationen um den Mittelwert von ~ 40° N mit einer meridiona-
len Ausdehnung von =~ 40°. Diese Werte wurden bereits aus Abbildung 3.7 ermittelt. Die
troposphérischen Isentropen zeigen ein der Tropopause dhnliches Verhalten: im Meridional-
bereich des Tropopauseniibergangs besitzen sie den gréfiten Anstieg; im Bereich von nahezu
horizontaler Tropopause sind auch die troposphérischen Isentropen nahezu horizontal. Die
Tropopause besitzt in den Tropen eine potentielle Temperatur Orp ~ 380K im Winter,
O7p ~ 370K im Sommer und O1p ~ 375K im Gesamtmittel. Im Bereich des Tropopau-
seniibergangs existiert ein grofier Gradient 0,07p, nordlich vom Tropopauseniibergang ist
O1p & constant. Die Differenz zwischen ©1p und der potentiellen Bodentemperatur ist na-
hezu konstant und jahreszeitunabhingig, da N? in der freien Troposphére in etwa konstant
und jahreszeitunabhéngig ist. Das heifit, ©1p folgt in etwa dem Jahresgang der potentiellen
Bodentemperatur. Dies entspricht sehr gut den Beobachtungsergebnissen in Abbildung 3.18,
in denen im Sommer die Tropopause héher liegt und potentiell warmer ist, als im Winter.
Folglich ist auch der Unterschied von zrp und Orp zwischen polarer und tropischer Tro-
popause im Sommer kleiner als im Winter (der Jahresgang der tropischen Tropopause ist
gegeniiber dem der polaren Tropopause vernachlissigbar). Extrapoliert man das Verhalten
der Isentropen und der Tropopause am nordlichen Rand des Auswertungsbereichs (72° N) bis
zum Pol, dann ergibt sich fiir das Wintermittel eine trennende Isentrope (300 K). Im Sommer
existiert keine trennende Isentrope und demzufolge existiert auch keine im Gesamtmittel.

Wir betrachten als néchstes die Tropopausenregion. In den Tropen existiert zu jeder
Jahreszeit ein scharfer Ubergang von troposphirischen N2-Werten (im Gesamtmittel um
0.5-10*s7?) zu stratosphérischen N2-Werten (im Gesamtmittel um 7.5-10~%s72). Im Bereich
des Tropopauseniibergangs hingegen ist die Tropopause unscharf. Sie ist um so unschérfer,
je groBer der Unterschied der Hohen der tropischen und extratropischen Tropopause ist.
Der Sprung von troposphérischen zu stratosphirischen N2-Werten (von ~ 0.9 - 1074572 zu
~ 5-107%s7% im Gesamtmittel) iiberdeckt am Tropopauseniibergang einen Hohenbereich
von ~~ 5 km. Nordlich vom Tropopauseniibergang ist die Tropopause wieder schérfer ausge-
prigt (N? geht von &~ 1-107%s72 nach ~ 4.5 - 10~%s72 innerhalb ~ 3 km {iber). Die unterste
Stratosphére besitzt nérdlich vom Tropopauseniibergang leicht erhthte N?-Werte gegeniiber
der dariiber liegenden Stratosphiire (4.5 - 1074572 gegeniiber 4 - 1074s72). Der Anstieg der
Isentropen (—3,0/0,0) wechselt beim Ubergang von der Troposphiire in die Stratosphire
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das Vorzeichen von + nach —. Das entspricht einem Vorzeichenwechsel von 9,0 von — nach
+, da 0,0 > 0, was wiederum nach der thermischen Windgleichung (B.16) einem Vorzei-
chenwechsel von d,u von + nach — entspricht. Demzufolge ist der Wind an der Tropopause
maximal, das heiflt es existiert ein Strahlstrom.

Die in dieser Arbeit verwendeten Daten der polaren Stationen nicht repréisentativ fiir den
polaren Winter (siehe auch Zangl (1999) und Diskussion in Abschnitt 2.1.2). Dennoch 148t
sich fiir den Winter am nordlichen Rand des dargestellten Bereichs in Abbildung 3.18 ein
leicht positiver Anstieg der Isentropen erkennen, was auf ein Vorhandensein des Polarwirbels
hinweist (thermische Windgleichung).

Es hat sich in den vorangegangenen Abschnitten herausgestellt, dass eine konventionelle
Mittlung (relativ zur Erdoberfliche) signifikante Strukturen in der Tropopausenregion, wie
zum Beispiel die Tropopauseninversion, stark gliattet, die dadurch im mittleren Profil nicht
mehr erscheinen. Stattdessen wurde die Mittlung alternativ mit der lokalen, zeitabhédngigen
Tropopausenhohe als gemeinsames Referenzniveau aller Profile einer Station durchgefiihrt.
Angewandt auf sdmtliche US—Stationen erhélt man auf diese Weise Abbildung 3.19. Sie
zeigt zeitlich-zonale Mittel von N2 und ©, wobei hier im Bereich oberhalb von max(zrp —
10 km, 4 km) relativ zur Tropopause gemittelt wurde. Der Bereich unterhalb davon ist nicht
sensitiv auf die Mittlung relativ zur Tropopause (zrp < 4km kommt nicht vor). Deshalb
sind in Abbildung 3.19 im Bereich unterhalb von max(zrp — 10 km, 4 km) die Ergebnisse aus
Abbildung 3.18 eingezeichnet. Dadurch entsteht ein vollstéindiges Bild vom Boden bis in die
mittlere Stratosphére (Kompositum).

Wir vergleichen die Abbildungen 3.18 und 3.19. In der Stratosphére, oberhalb von © =
400 K entsprechen sich die Ergebnisse beider Mittlungen. Das heifit, der Effekt der alterna-
tiven Mittlung zeigt sich ausschliellich in der Tropopausenregion. Dort zeigt sich nun auf
globaler Skala, was schon Abbildung 3.12 vermuten léasst:

Im gesamten ausgewerteten extratropischen Bereich existiert unab-
hingig von der Jahreszeit im klimatologischen Mittel direkt oberhalb
der Tropopause eine diinne Schicht mit gegeniiber mittleren strato-
sphérischen Werten um einen Faktor 1.5 bis 2 erhéhtem Parameter
fiir statische Stabilitit (N?).

Die Schicht mit erhthtem N? umfasst in etwa den stratosphérischen Teil der “Middle-
world” (zwischen Tropopause und 380 K). Im Gesamtmittel ist N2, = 6.5-107*s72, befindet
sich generell im ersten Niveau iiber der Tropopause (siehe auch Abbildung 3.12) und klingt
dann in die Stratosphére ab. Die Abklingtiefe ist dabei breitenabhéngig: sie wachst konti-
nuierlich von &~ 1km in den Subtropen zu ~ 3km in Polndhe an. Auch der Abstand des
Oberrands der “Middleworld” von der Tropopause wéchst kontinuierlich von den Subtropen
zum Pol an. Der Ubergang der Isentropen von der Troposphére in die Stratosphére ist sehr
abrupt, die meisten dargestellten “Middleworld”—Isentropen zeigen einen Knick direkt an
der Tropopause, im Gegensatz zum glatten Ubergang bei konventioneller Mittlung. Dieser
abrupte Ubergang der Isentropen weist darauf hin, dass auch der Zonalwind einen markanten
Ubergang von der Troposphére in die Stratosphére aufweist.

Die Intensitéit und Dicke der Schicht mit erhohtem N? zeigt eine markante jahreszeitliche
Abhéngigkeit. Im Winter hat die Schicht eine wesentlich gréfiere meridionale und vertikale
Ausdehnung als im Sommer. Das kommt durch die Anhebung der Tropopause im Sommer
gegeniiber dem Winter zustande. Auf der anderen Seite ist N? in der stabilen Schicht im
Sommer circa um den Faktor 1.5 grofier als im Winter (7.5 - 107*s™2 gegeniiber 5 - 10™%s72).
Diese markante Differenz zwischen Winter und Sommer wird als Winter—-Sommer—Kontrast
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bezeichnet. Er wird in Abschnitt 4.2 ndher diskutiert. Im Wintermittel ist ein Bereich ver-
ringerter N2>-Werte in den ersten ~ 4km oberhalb zrp der Subtropen (zwischen 25° N und
40° N) zu sehen. Das deutet auf eine sekundére thermische Tropopause mit tropischen Ei-
genschaften hin. Diese wird nicht weiter analysiert, da das Hauptaugenmerk dieser Arbeit
auf den Extratropen liegt.
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Abbildung 3.19: Zeitlich-zonales Mittel, Kompositum: der Bereich zwischen Boden und max(zrp —
10km, 4 km) entspricht Abbildung 3.18, der Bereich dariiber einer Mittlung relativer zur (lokalen,
zeitabhéngigen) Tropopause. Ansonsten wie Abbildung 3.18.
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Abbildung 3.20 zeigt zeitlich—zonal und relativ zur Tropopause gemittelte Querschnitte
von u und dem daraus resultierenden d,u. Im Winter existiert im klimatologischen Mittel ein
ausgeprigter Strahlstrom bei ~ 35° N mit Umax ~ 33ms~ ! im Tropopausenniveau. Sowohl
unter— als auch oberhalb vom Strahlstrommaximum existieren vertikal und meridional aus-
gedehnte Bereiche betragsméfig grofler vertikaler Windscherung. Maximalwerte in 0,u von
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Abbildung 3.20: Analog zu Abbildung 3.19, jedoch fiir 9.@ (1073s~!, Farbschattierung) und @
(ms™!, Konturen, negative Werte gestrichelt). Die Farbskala ist so gewihlt, dass kriftiges Gelb
0,u =~ 0 entspricht. Die Berechnung von 0,u erfolgte anhand geglatteter w—Profile.
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circa 6-1073 s~ finden sich in Bodennihe im meridionalen Bereich zwischen 25 und 50° N. In
der mittleren Troposphire dieses meridionalen Bereichs hat 9,7 Werte um 2.5-1073s71, ver-
ringert sich auf ~ 0 in Tropopausenniveau und verringert sich dann weiter bis zum Minimum
von ~ —4.5-1073s7! in circa 18 km Hohe. Beziiglich des lokalen Windmaximums bei circa
18° N ist zu beachten, dass der Grofiteil der tropischen Daten einem anderen Léngenbereich
entstammt, als die extratropischen Daten, so dass dieses Maximum als “Siidauslédufer” des
subtropischen Strahlstroms iiber dem Pazifik interpretiert werden kann. Im polaren Bereich
sind die Windscherungen generell betragsméflig klein gegeniiber den Subtropen und mittleren
Breiten. Der winterliche Polarwirbel ist ansatzweise im nordlichsten Teil des ausgewerteten
Bereichs durch den in der Stratosphére zunehmenden Zonalwind zu erkennen.

Im Sommer ist der mittlere zonale Strahlstrom nach Norden gegeniiber dem Winter
verschoben, so dass das Windmaximum bei circa 45° N liegt. Der maximale Zonalwind ist
im Sommer (& 21ms™!) kleiner als im Winter. Desweiteren befindet sich das Windmaximum
im Sommer leicht unterhalb der Tropopause (vergleiche den Bereich mit 0,7 = 0, in der
Abbildung durch kréftiges Gelb gekennzeichnet). In der mittleren Troposphére hat 0,7 Werte
um 1.5 - 1072s7! im Bereich des Strahlstroms. In der Stratosphire existiert im Sommer
in diesem Bereich ein Minimum in 0,u direkt oberhalb der Tropopause. Der Zonalwind
nimmt in der Stratosphére auf der Sommerhemisphére kontinuierlich mit der Hohe ab, so
dass oberhalb von circa 20 km Hohe in der gesamten Hemisphédre Ostwind herrscht. In den
Subtropen existiert wie im Winter ein zweites Zonalwindmaximum (bei 22° N).

Strahlstrom und Tropopauseniibergang sind im Gesamtmittel durch die jahreszeitlichen
Schwankungen meridional stark ausgedehnt (wie auch der Tropopauseniibergang). Das Wind-
maximum befindet sich bei & 42° N und betrigt ~ 21ms~!. Die vertikale Windscherung im
Strahlstrombereich (zwischen 20 und 50° N) besitzt in der mittleren Troposphire Werte um
2-1073s7!, und in der unteren Stratosphire Werte um —3 - 1073s~!. Die 0,uWerte sind
in der unteren Stratosphére generell betragsméfig grofler als in der mittleren Troposphaére.
Das wird nur durch die Mittlung relativ zur Tropopause evident. Bei einer konventionellen
Mittlung wiirde dieser Gradient analog zu N? vor allem in unmittelbarer Nihe der Tro-
popause nicht aufgelost werden. Beziiglich 0, ist dabei entscheidend, dass die Position des
Maximalwinds des Strahlstroms in engem Zusammenhang zur Position der Tropopause steht.

Falls die Atmosphére im Mittel zonal symmetrisch ist, sollte der mittlere Horizontal-
wind allein durch u beschrieben sein. Es gibt jedoch auch im langjahrigen Mittel zonale
Asymmetrien, die vor allem durch die geographische Verteilung der Kontinente entstehen.
Diese Asymmetrien duflern sich in einem nichtverschwindenden mittleren Meridionalwind .
Um dies zu {iberpriifen, zeigt Abbildung 3.21 ¥ und 0,7 analog zu Abbildung 3.20. In der
Tat ist |v] < [@], auBler in den winterlichen Polregionen, in denen die grofiten Werte von
0,0 und die grofte Variabilitéit (Werte zwischen +2-1072 s71) auftreten. Im polaren Auswer-
tungsbereich (Alaska) herrscht im Wintermittel in der Troposphére (Tropopausenregion und
unteren Stratosphére) ein Siidwind (Siidwestwind). Der Meridionalwind ist in dieser Regi-
on in Tropopausenniveau maximal bei ~ 8ms~!. Direkt oberhalb der Tropopause existiert
ein Minimum in 9,7 von ~ —1.5- 107%s~!. Diese Eigenschaft des Meridionalwinds in der
ausgewerteten Polregion entspricht der Eigenschaft des Zonalwinds im Strahlstrombereich.
Im Sommer existiert keine Region, in der der mittlere Meridionalwind oder seine vertikale
Scherung einen signifikanten Beitrag zum gesamten Horizontalwind leistet. Dies gilt auch fiir
das Gesamtmittel, auler in der Polregion, wo der Effekt des winterlichen Meridionalwinds
zu sehen ist.

Der mittlere Horizontalwind 148t sich also anhand der hier vorgenommenen Auswertung
tatsdchlich in sehr guter Naherung als zonal beschreiben. Die Ausnahme bildet die ausgewer-
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tete Polarregion (Alaska), wobei dies auf lokale Besonderheiten dieser Region zuriickgefiihrt
wird.
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Abbildung 3.21: Analog zu Abbildung 3.19, jedoch fiir 9,7 (10~3s~!, Farbschattierung) und ©
(ms™!, Konturen, negative Werte gestrichelt).
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3.3 Tropopausenschirfe

Bisher wurden Aussagen iiber die Tropopausenschéirfe nur qualitativ anhand der ausge-
priagten Inversionsschicht oder des Maximums in N? getroffen. Dabei fokussierte die Dis-
kussion auf die Schicht direkt oberhalb der Tropopause. Fiir diese Schicht ergaben sich in
den Extratropen durch die Verwendung der vertikal hochaufgelosten Daten und die neu
eingefiithrte Methode zur Mittlung bisher nicht bekannte klimatologische Eigenschaften (die
Tropopauseninversion beziehungsweise das Maximum in N?). Zur Schérfe der Tropopause,
und somit zum Grad der Trennung von Tropo— und Stratosphére, trégt jedoch auch die
Schicht direkt unterhalb der Tropopause bei. Eine vollstindige Quantifizierung der Tropo-
pausenschérfe beinhaltet also die Schichten direkt unter— und oberhalb der Tropopause. In
diesem Abschnitt werden zunéchst Definitionen vorgestellt und anschliefend eine Klimato-
logie der extratropischen Tropopausenschérfe erstellt. Fiir die Tropen haben sich im letzten
Abschnitt die bisher bekannten Eigenschaften der Tropopausenregion bestétigt. Es wird des-
halb nur auf die Region nérdlich von 15° N eingegangen.

3.3.1 Definitionen

Als relevante Parameter fiir eine Definition der Tropopausenschirfe kommen + und N? in
Betracht. Wir fithren zwei verschiedene Definitionen ein. Zum einen wird die Tropopau-
senschéarfe als normierte Differenz der vertikalen Temperaturgradienten direkt ober— und
unterhalb der Tropopause definiert:

T+ -
Sr=—+——. 3.5
T Nr (3:5)
Darin ist N7 eine Normierungskonstante und
Vi = zalzlg}io% (3.6)

Diese Definition ist bis auf die Normierungskonstante eine Verallgemeinerung der Defini-
tion in Wirth (2000), die auch in Zéngl & Hoinka (2001) zur Bestimmung der Schérfe der
polaren Tropopause verwendet wurde. Man beachte, dass der Begriff der Schérfe eigentlich
eine Definition proportional zur vertikalen Temperaturkriimmung im Tropopausenniveau
(0.Y|2=27p) verlangen wiirde. Eine solche Definition wiirde nur die unmittelbare Umgebung
der Tropopause beinhalten (der genaue Bereich ist abhédngig von der vertikalen Auflésung
der Daten). Das Interesse in dieser Arbeit gilt jedoch der Frage, wie stark Tropo— und Stra-
tosphére im Mittel voneinander getrennt sind. Das verlangt die Einbeziehung eines grofieren
Vertikalbereichs in die Definition der Tropopausenschérfe. Zudem wird hier beziiglich der
Tropopausenschérfe zwischen einer isothermen untersten Stratosphére und einer untersten
Stratosphére mit zunehmender Temperatur (y > 0) unterschieden. Dafiir eignet sich die
Definition (3.5) besser als eine Definition der Tropopausenschérfe anhand von 0,7|.—.pp-
An dieser Stelle ist noch keine Aussage iiber die Approximation von (3.6) aus den Radio-
sondendaten getroffen worden. Zingl & Hoinka approximieren v, als Temperaturdifferenz
T(zrp + 1km) — T'(2rp) und 7 als Temperaturdifferenz T'(zrp) — T'(2rp — 1 km). Da sie
nur die Standard- und Signifikanzniveaus der Radiosondendaten verwenden (mittlere Ver-
tikalauflosung ~ 1km), erscheint diese Approximation sinnvoll und robust. Bei sehr viel
hoherer Auflésung, wie dies bei den in dieser Arbeit untersuchten Daten der Fall ist, ist dies
jedoch nicht sehr robust gegeniiber “zufélligen Ausreiflern”. Deshalb werden v, und ~_ hier
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als die Anstiege zweier Regressionsgeraden von T'(z) iiber die vorgegebenen Hohenintervalle
[z1p, zrp + Az] und [21p — Az, zrp] approximiert. Fiir die unten folgende Klimatologie ist
Az = 1km. Die Normierungskonstante Ay wird zum einen eingefiihrt, damit Sy dimensi-
onslos ist und somit leicht mit anderen Definitionen verglichen werden kann. Zum anderen
soll S dadurch mit der Schérfe der Tropopause der U.S. Standardatmosphére (siehe Abbil-
dung 1.1) in Relation gesetzt werden. Darin findet man fiir die untere Stratosphére (obere
Troposphiire) einen Temperaturgradienten von 454 = 0 (4 = —6.5 Kkm™!). Die Differenz
der beiden ergibt Ny = 454 — 494 = 6.5Kkm™!. Der Temperaturgradient direkt ober-
halb der Tropopause ist laut Beobachtung im Mittel gréer als Null. Dann wére Sy > 1, die
Tropopause also nach Definition (3.5) schérfer als in der U.S. Standardatmosphére. Der Tem-
peraturgradient direkt unterhalb der Tropopause ist jedoch laut Beobachtung héufig grofier
als der mittlere troposphérische Temperaturgradient, insbesondere gréfier als —6.5 Kkm™!.
Es ist also nicht klar, ob sich aus den Radiosondendaten S7 > 1 ergibt.
Eine alternative Definition der Tropopausenschirfe erhilt man basierend auf N?:

N2 — N2
Sy=_-+ "= 3.7
N N (3.7

Darin ist wieder Ny eine Normierungskonstante und
Ni= lim NZ?. (3.8)

z—zrp£0

Um aus den Daten ein robustes Maf} fiir N2 zu erhalten, wird N? ~ (N?). berechnet, wo-
bei (N?); Mittelwerte von N? im Intervall [zrp, 2tp + Az] beziehungsweise [ztp — Az, 27p]
repriisentieren. Mittels der alternativen Definition (B.10) von N? erhilt man fiir die U.S.
Standardatmosphére (Abbildung 1.1) N2 ~ 1.45-10"%s™? und N? =~ 4.39 - 107*s™2, also
Ny ~ 2.94 - 107%s72. Nach Gleichung (B.10) sind Temperaturgradient und N? proportio-
nal. Die beiden Definitionen der Tropopausenschirfe (Sr und Sy) unterscheiden sich also
kaum. Es wird deshalb in der unten folgenden Klimatologie nur Sy verwendet. Es wurden
entsprechende Ergebnisse auch beziiglich Sy erzeugt, die Sy &~ Sy bestétigen.

Aus der Klimatologie der Tropopausenregion (Abschnitt 3.2) ist die Existenz einer diin-
nen, statisch maximal stabilen Schicht (gegeniiber der vertikalen Umgebung) hervorgegan-
gen. In der unten folgenden Klimatologie soll deshalb auch die Starke der Stabilitat dieser
Schicht quantifiziert werden. Dazu eignet sich N2 mit einer entsprechenden Normierung:

N?=—*F. (3.9)

Als Normierung wird der Wert der U.S. Standardatmosphére von 4.39 - 107%s72 = N ver-
wendet. Die Berechnung von N_f aus den Daten erfolgt wie oben beschrieben mit Az = 1km.

Eine Schwéche der obigen Definitionen fiir die Tropopausenschérfe ist die nahezu willkiir-
liche Wahl von Az. Die Grenzwerte in (3.6) und (3.8) kénnen wegen der endlichen Auflosung
der Daten allenfalls approximiert werden, indem man v und N? entsprechend extrapoliert.
Eine Extrapolation setzt jedoch einen Zusammenhang T(z) beziehungsweise N?(z) in einem
gewissen Bereich in der Nédhe des zu extrapolierenden Punktes voraus. Das heifit, fiir eine
Extrapolation muss ebenso wie fiir die oben beschriebenen Methoden willkiirlich ein Az
festgelegt werden.

Eine Moglichkeit, eine willkiirliche Wahl eines Parameters innerhalb der Definition der
Tropopausenschiirfe zu vermeiden, wire die Profile fiir 7 und N? geeignet zu anzupassen.
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Geeignet bedeutet, die Anpassungsfunktion so zu definieren, dass sie einen Parameter fiir
die Tropopausenschirfe enthilt. Eine einfache Anpassungsfunktion fiir die N2-Profile, die
zunichst das N2-Maximum nicht beriicksichtigt, wire

Z — ZTP
)

Hierin sind A, B und 0 die Anpassungsparameter, wobei § ein Maf fiir die Tropopau-
senschirfe ist (0 ist die Dicke der Schicht des Ubergangs von Troposphire in Stratosphére).
Der Nachteil an dieser Definition der Tropopausenschérfe ist, dass zum Beispiel fiir die U.S.
Standardatmosphére 6 — 0 gelten wiirde, diese also unendlich scharf wére. Das bedeutet
aber, dass allgemein nicht zwischen einem Temperaturknick und einer Inversion unterschie-
den werden kann. Fiir eine Unterscheidung miifite man zwei Tangens Hyperbolicus Funktio-
nen kombinieren:

NZ = Atanh

+B. (3.10)

NZ = Ay tanh = 4 A, tanh =M | B (3.11)
01 02
Hierin entspriiche zp,, der Hohe des N?-Maximums und A o, B und 012 wéren Anpas-
sungsparameter. Man konnte dann d; » zu einer Tropopausenschérfe kombinieren. Da aber
(Zmax—21pP)/21P < 1, ist die Anpassung (3.11) kaum robust fiir (stark fluktuierende) Messda-
ten und nicht praktikabel.

Aus der obigen Diskussion ergibt sich, dass (3.5) und (3.7) mit ihren entsprechenden
Approximationen bei der Anwendung auf Messdaten am besten fiir eine Definitionen der
Tropopausenscharfe geignet sind. In Abschnitt 3.3.2 wird anhand von Sy und ]V?r eine Kli-
matologie der Tropopausenschéirfe aus den Radiosondendaten erstellt und diskutiert. Auf
eine entsprechende Klimatologie aus meteorologischen Analysen wie den ERA-Daten wird
wegen der zu groben vertikalen Auflésung verzichtet.

3.3.2 Klimatologie

Abbildung 3.22 zeigt Gesamtmittel und entsprechende relative Standardabweichungen von
St und NJQF fiir alle vorhandenen Stationen noérdlich von 15° N. Die Atmosphére ist beziiglich
der Parameter der Tropopausenschérfe in etwa zonal symmetrisch. Es existiert eine signi-
fikante meridionale Abhéngigkeit der Parameter. In den Subtropen (um 30°N) ist Sy am
kleinsten und streut um 1, das heifit um den Wert der Standardatmosphére. Die relativen
Standardabweichungen sind dagegen in den Subtropen am grofiten (um 50%). Nach Nor-
den nimmt Sy gleichméfBig zu, die relative Standardabweichung ab. Im Bereich des globalen
Strahlstroms betrigt S um 1.15 und auf der zyklonalen Seite um 1.25; die relative Standard-
abweichung betriagt im Bereich des globalen Strahlstroms um 0.47 und auf der zyklonalen
Seite um 0.44. In den polaren Regionen betragt S um 1.4 und die relative Standardabwei-
chung um 0.42. Fiir die siiddeutschen Stationen entspricht Sz in etwa dem von US—Stationen
gleicher Breite. Die relativen Standardabweichungen sind jedoch kleiner fiir STU und MO,
was sicher an deren relativen Lage zum globalen Strahlstrom liegt.

Bis auf die Subtropen ist Sy > 1, das heifit die Tropopausenschérfe ist grofler als die der
Standardatmosphére. Das 148t sich qualitativ schon aus Abbildung 3.19 ableiten. Hier ist
die Aussage quantitativ. Sie besagt, dass die extratropische Tropopause breitenabhéingig im
Mittel um einen Faktor 1.3 schérfer als die Tropopause der Standardatmosphére ist.

Die Ergebnisse der Klimatologie der Tropopausenregion lassen vermuten, dass hauptséich-
lich der Term ~, zu dieser Diskrepanz beitragt. Da v, NJQF, eignet sich Nfr zur Quantifizie-

rung dieser Vermutung, Abbildung 3.22 unten. Es ist zu sehen, dass ]\73 fiir alle dargestellten
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Abbildung 3.22: Mittlere Parameter der Tropopausenschérfe (Farbschattierung) und entsprechen-
de relative Standardabweichungen (Grofle der Punkte) fiir simtliche vorhandene Stationen nérdlich
von 15° N. Oben: Sy (Az = 1km, Ny = 6.5 Kkm™!), Unten: Ni (Az = 1km, Ny =4.39-1074s72).
Die siiddeutschen Stationen sind auf ihrer um 180° nach Osten verschobenen Linge dargestellt. Die
fiir die Jahresgénge ausgewihlten Stationen sind durch Pfeile gekennzeichnet. Die Wertebereiche
wurden links und rechts zur besseren Vergleichbarkeit gleich gewahlt.
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Stationen deutlich gréfler als 1, dem Referenzwert der Standardatmosphére, ist. Die zonale
Variabilitiat von N_% ist etwas grofler als fiir Sz, jedoch iiberwiegt auch hier die meridionale
Abhéngigkeit. Die Variabilitit von Ni, sowohl beziiglich der geographischen Lage, als auch
beziiglich einer Station, ist insgesamt kleiner als die von Sy (man beachte, dass Werteberei-
che in der Abbildung fiir Sy und Ni gleich sind). In den mittleren Breiten zwischen 30° N
und 50° N betragt J\Afi um 1.25 mit relativen Standardabweichungen zwischen 0.2 und 0.3. In
den polaren Regionen betréigt ]\A/i um 1.35 mit dhnlichen relativen Standardabweichungen.
Die Ergebnisse der siiddeutschen Stationen entsprechen in etwa denen von US—Stationen ver-
gleichbarer Breite. ]\7_2F ist in den Subtropen (polaren Regionen) im Vergleich zu Sy grofier
(kleiner). Das heifit, in den Subtropen (polaren Regionen) ist v_ grofler (kleiner) als der Wert
—6.5 Kkm™! der Standardatmosphiire, siehe Definition (3.5). Es bestitigt sich also die Ver-
mutung, dass die im klimatologischen Mittel gefundene extratropische Tropopauseninversion
fiir eine schérfere extratropische Tropopause sorgt.

Bisher wurden Klimatologien der Mittelwerte und entsprechende Standardabweichungen
betrachtet. Beziiglich der gefundenen erhéhten Tropopausenschérfe und Tropopauseninversi-
on stellt sich jedoch die Frage, wie reprisentativ die Mittelwerte sind. Es kénnte zum Beispiel
die H&aufigkeitsverteilung von v, stark asymmetrisch sein, so dass Mittelwert und haufigster
Wert weit auseinander liegen. Dann kénnte zwar im Mittel eine ausgeprigte Tropopausenin-
version existierten, jedoch in einzelnen Profilen selten zu beobachten sein. Diese Hypothese
wird durch die Existenz der unteren Schranke v, > yrp = —2 Kkm™! bekriftigt. Die obige
Fragestellung wird nun anhand der Jahresgéinge der Haufigkeitsverteilungen von Sy und Nfr
untersucht.

Qualitativ wurde der Jahresgang der Tropopauseninversion bereits in Abschnitt 3.2.2
beschrieben. Abschnitt 3.2.3 ergab den sogenannten Winter—-Sommer—Kontrast. Die nun fol-
genden Jahresgéinge quantifizieren anhand Sy und NJQF die qualitativen Ergebnisse der ge-
nannten Abschnitte beziiglich der Tropopausenschérfe. Dabei wird zuerst auf die Station MO
als reprasentative Station fiir Stiddeutschland und danach auf die US—Stationen eingegangen.

Haufigkeitsverteilungen und Jahresginge fiir Stiddeutschland

Beziiglich Haufigkeitsverteilungen interessieren vor allem Aussagen, wie oft zum Beispiel im
klimatologischen Mittel Sy > 1 beziehungsweise Nfr > 1 gilt. Fiir solche Aussagen eignen
sich kumulative Haufigkeitsverteilungen sehr gut. Abbildung 3.23 zeigt mittlere Jahresgéinge
von kumulativen relativen Haufigkeitsverteilungen (h..), sowie der Monatsmittel und monat-
lich haufigsten Werte von Sy und N_QF fiir MO. Dabei wurden diese Parameter wie im vorigen
Abschnitt beschrieben approximiert (Az = 1km). Wir betrachten zunéchst Sy (in der Ab-
bildung links). Es existiert ein Jahresgang mit einem Maximum der Monatsmittel von Sy
im April und einem Minimum im November. Die Héufigkeitsverteilung ist das gesamte Jahr
iiber in etwa symmetrisch (Mittelwert, haufigster Wert und die h. = 0.5 Kontur unterschei-
den sich nicht stark). Eine leichte Asymmetrie existiert, so dass die Haufigkeitsverteilung zu
grofleren Werten einen ldngeren Schwanz, als zu kleineren Werten hat. Das entspricht den
Erwartungen, da Sy eine untere, jedoch keine obere Schranke besitzt. Die untere Schran-
ke entsteht durch die Definition der thermischen Tropopause, die eine positive Anderung
von ~ an der Tropopause verlangt, also Sy > 0. Durch die Asymmetrie ist auler im Mai
der haufigste Wert kleiner als der Mittelwert. Die Abweichungen sind jedoch nicht grof,
so dass Mittelwerte von Sy représentativ sind. Fiir die Monatsmittel gilt generell Sy > 1,
fiir die monatlich hiufigsten Werte gilt dies bis auf August und September, wo sie in etwa
Sr = 0.9 entsprechen. In 32% aller Profile ist Sy < 1. Das heifit, in mehr als 2/3 aller
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Abbildung 3.23: Mittlere Jahresgiinge der kumulativen relativen H&ufigkeitsverteilung (h., ge-
punktete Konturen), sowie der Monatsmittel (durchgezogen) und monatlich hiufigsten Werte (ge-
strichelt) von Sp (links) und N? (rechts) fir MO. S7 und N7 wurden mit Az = lkm und
Nr = 6.5Kkm™, N = 4.39 - 107*s72 berechnet. Gemittelt wurde anhand einer Diskretisie-
rung von 5 Tagen. Die dargestellten Konturen sind zusétzlich mit einem 5-Punkt-Filter geglittet.
Der Wert 1 ist jeweils als horizontale Linie gekennzeichnet. Im oberen Teil der Diagramme sind die
Jahresgiinge der Anzahl (#) der vorhandenen Daten dargestellt. Im rechten Teil der Diagramme
sind Gesamtmittel dargestellt.

Profile ist die Tropopause schirfer als in der Standardatmosphire (aus dem Gesamtmittel
von h, zu entnehmen). In 45% aller Profile ist die Tropopause schirfer als im Gesamtmittel.
In circa 10% aller Profile ist die Tropopause sogar mehr als doppelt so scharf wie in der
Standardatmosphére.

Wir betrachten nun N2 (Abbildung 3.23, rechts). Es existiert ein zu Sy dhnlicher Jahres-
gang der Monatsmittel (Maximum im Februar, Minimum im Oktober). Mittelwerte, haufig-
ste Werte und die h. = 0.5 Kontur fallen in etwa zusammen. Das heifit, die Haufigkeitsver-
teilungen sind in etwa symmetrisch. Der Wertebereich ist fiir N_ﬁ signifikant kleiner, als fiir
Sr. Der Unterschied kommt durch die zusétzliche Variabilitdt von v_ in Sy zustande. In
84% aller Profile gilt Nfr > 1. Das heifit, in 84% aller Profile ist die Stéirke der statischen
Stabilitdat in der 1 km—Schicht direkt oberhalb der Tropopause grofier, als in der Standardat-
mosphiére. Die 32% aller Profile mit Sy < 1 lassen sich also gleichméfig in 16% mit v, < 0
und 16% mit v_ > —6.5 Kkm™! unterteilen. Dem Gesamtmittel von ]\7_% entspricht ein Wert
von h. = 0.57. Das heifit, in 43% aller Profile ist N_ﬁ grofer als im Gesamtmittel.

Es hat sich bereits mehrfach in dieser Arbeit erwiesen, dass die klimatologischen Ergeb-
nisse fiir MO nicht nur als reprasentativ fiir Stiddeutschland, sondern auch fiir die gesamten
mittleren Breiten betrachtet werden konnen. Das gilt auch beziiglich der Parameter der
Tropopausenschérfe S und N_%

Haufigkeitsverteilung und Jahresgiinge fiir zwei US—Stationen

Zum Vergleich der Ergebnisse der Station MO mittlerer Breiten, wird hier auf die subtro-
pische Station Miramar (33°N) und die subpolare Station Yakutat (60°N) eingegangen.
Zunéchst werden mittlere Jahresgéinge der kumulativen relativen Haufigkeitsverteilung, so-
wie der Monatsmittel und monatlich haufigsten Werte von Sy beider Stationen verglichen
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(Abbildung 3.24). Die Haufigkeitsverteilungen sind fiir beide Stationen in etwa symmetrisch.
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Abbildung 3.24: Mittlere Jahresgiinge der kumulativen relativen H#ufigkeitsverteilung (h., ge-
punktet), sowie der Monatsmittel und monatlich hdufigsten Werte von Sy fiir Miramar NAS (33° N,
117° W, links) und Yakutat (60° N, 140° W, rechts). Ansonsten wie Abbildung 3.23, links.

Fiir die subtropische Station (links) gilt fiir die Monatsmittel Sy > 1 von November bis Mai,
und Sy < 1 von Juni bis Oktober. Das Maximum wird im Mérz (Sr = 1.4), das Minimum
im Oktober (Sr = 0.8) erreicht. Die monatlich haufigsten Werte sind aufier im Februar und
Miérz das gesamte Jahr {iber kleiner als 1. Von Juni bis Oktober gilt fiir 60 — 70% der Profile
Sr < 1. Im Gesamtmittel entspricht der Wert von Sy = 1 einem Wert von h. = 0.51. Das
heifit, es existieren fiir Sy < 1 und S > 1 in etwa gleich viele Profile. Der Jahresgang von St
entspricht dem Jahresgang von zrp (vergleiche Abbildung 3.5), wobei grofies Sy mit kleinem
zrp korrespondiert, und umgekehrt.

Fiir die subpolare Station (rechts) sind die Monatsmittel von Sy das gesamte Jahr iiber
grofer als 1. In den Sommermonaten (JJA) ist Sy signifikant gegeniiber dem Gesamtmittel
erhoht (Maximum von SF** = 1.9 im Juli). Im Februar existiert ein sekundéres Maximum,
das auf das Aleuten—Hoch im Wintermittel in dieser Region zuriickzufiihren ist, sieche Ab-
schnitt 3.2.2 (die Tropopause ist iiber Hochdruckgebieten anomal scharf, siche auch Wirth
2003). Im Frithjahr (MAM) und im Herbst (ON) sind die Monatsmittel minimal Sy = 1.3.
Die Héufigkeitsverteilung ist in etwa symmetrisch. Die monatlich hdufigsten Werte fallen fiir
Februar beziehungsweise Juni bis September in etwa mit den Monatsmitteln und der A, = 0.5
Kontur zusammen. In diesen Monaten sind also die Mittelwerte von St sehr reprasentativ.
In den iibrigen Monaten schwanken die haufigsten Werte um Sy = 1. Im Sommer (um Tag
180) liegt die h. = 0.1 Kontur oberhalb von Sy = 1. In diesem Zeitraum ist also fiir mehr als
90% aller Profile die Tropopause schérfer als in der Standardatmosphére. Im Gesamtmittel
gilt dies fiir 64% aller Profile. Im Sommer gilt sogar fiir 10% der Profile S > 2.5, also dass
die Tropopause 2.5 mal so scharf wie in der Standardatmosphére ist.

Wie fiir MO, wird fiir die zwei US—Stationen S mit N_% verglichen (Abbildung 3.25).
Die Jahresgénge von ]\7_2F und S entsprechen sich. Der Wertebereich und damit die relative
Variabilitat ist fiir ]\7_2F signifikant kleiner als fiir Sy. Die Héaufigkeitsverteilungen sind in
etwa symmetrisch. Fiir die subtropische Station betragt das Maximum der Monatsmittel
1.3 (Februar), das Minimum 1.1 (Oktober). N2 > 1 ist also im Mittel das gesamte Jahr
iiber erfiillt. Das gilt auch fiir die haufigsten Werte, welche das gesamte Jahr um in etwa
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Abbildung 3.25: Wie Abbildung 3.24, jedoch fiir Nf_

0.1 kleiner als die Mittelwerte sind. ]\Afi < 1 gilt von Juni bis Oktober fiir nur etwa 20%
der Profile. Der Hauptbeitrag zu den 60-70% der Profile mit Sy < 1 in diesem Zeitraum
kommt also durch v_ > —6.5 Kkm™! zustande. Das liegt an den tropischen Eigenschaften
fitr diese Station im Sommer (vergleiche Abschnitt 3.2.2). Fiir 78% aller Profile gilt N2 > 1
(beziehungsweise v, > 0). Zu den 51% der Profile mit Sy < 1 tragen also 29% (also mehr
als die Hélfte) mit yv_ > —6.5 Kkm™! bei.

Fiir die subpolare Station betrégt das Maximum der Monatsmittel 1.5 (Juli), das Mini-
mum 1.25 (Mérz). Ein sekunddres Maximum existiert wie fiir Sy im Februar. Mittelwerte
und haufigste Werte sind das gesamte Jahr iiber groBer als 1. Im Sommer (circa zwichen
Tag 150 und 210) liegt die h. = 0.1 Kontur deutlich iiber der Ni = 1 Linie. In diesem
Zeitraum gilt fiir circa 95% aller Profile Nfr > 1. Im gesamten Jahr gilt dies fiir 84% aller
Profile. Die 26% der Profile mit Sy < 1 lassen sich also in 16% mit v, < 0 und 10% mit
v— > —6.5Kkm ™! unterteilen. Fiir diese Station entscheidet also eher ., ob die Tropopause
schirfer oder unschérfer als in der Standardatmosphére ist.

Breitenabhingigkeit des Jahresgangs aus US—Daten

Die Betrachtungen zu den Haufigkeitsverteilungen haben ergeben, dass die Mittelwerte der
Parameter Sy und NJZF der Tropopausenschérfe als reprasentativ angesehen werden konnen.
Mittels dieser Erkenntnis 18t sich nun die Breitenabhéngigkeit der Jahresgénge von Sr
und ]\Afi anhand der Mittelwerte diskutieren (Abbildung 3.26). Wir betrachten zunéchst
St (links). Der Bereich und die antizyklonale Seite des globalen Strahlstroms sind gekenn-
zeichnet durch Sy—Werte zwischen 0.8 und 1. In diesem Bereich ist die Tropopause also
weniger scharf ausgepriigt, als in der Standardatmosphére. Das entspricht den Erwartungen,
nach denen man im Strahlstrombereich unscharfe Tropopausen, und auf der antizyklona-
len Seite des Strahlstroms sekundére tropische Tropopausen erwartet (siehe Abschnitte 2.2
und 3.2.3). Nordlich des globalen Strahlstroms existiert zu jeder Jahreszeit ein meridional
zwischen 20°und 30°ausgedehnter Bereich mit Sr—Werten, die deutlich grofler als 1 sind.
Im Winter und Friithjahr (Dezember bis Mai) findet man Sy ~ 1.5. Im Sommer zeigt der
meridionale Bereich nordlich von circa 60° N maximale Sp—Werte um 2.

In diesem meridionalen Bereich lassen sich die Ergebnisse mit denen in Zéngl & Hoinka
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Abbildung 3.26: Mittlere Jahresgéinge von St (links) und N?r (rechts) in Abhéngigkeit der geogra-
phischen Breite. Im linken Teil der Diagramme ist jeweils die Anzahl (#) der vorhandenen Stationen
dargestellt. Die Daten wurden auf ein regelméfliges Gitter mit den Maschenweiten 2.5 Tage und 1.5°
diskretisiert. Weifle Flichen geben Datenliicken an. Es sind nur die Daten der Stationen nérdlich
von 15° N gezeigt.

(2001) vergleichen (unter Beriicksichtigung von N7 = 6.5 Kkm™!). Sie finden ein Sommer-
maximum in Sy fiir die Region 70° N-80° N / 100° W-160° W von 1.7. Unterschiede zu den
Ergebnissen hier entstehen vor allem durch die verschiedenen Regionen, den Auflésungsun-
terschied (Zangl & Hoinka verwenden Standard— und signifikante Niveaus) und die Unter-
schiede in der Berechnung von Sy aus den Daten (sieche Abschnitt 3.3.1). Fiir die Winter-
monate stimmt der hier gefundene Wert um 0.9 (nordlich von 65° N) mit dem in Zéngl und
& Hoinka iiberein. Das Sommermaximum von rund 1.5 im meridionalen Bereich 55-60° N
stimmt ebenfalls mit dem in der genannten Arbeit iiberein. Im Februar bei circa 60° N ist
der Einfluss des Aleuten-Hochs evident.

Wir vergleichen die entsprechenden FErgebnisse fiir Nﬁ (rechts). Der Wertebereich ist
deutlich gegeniiber Sy eingeschrénkt, es gilt 1 N_ﬁ < 1.7. Jahresgang und die Brei-
tenabhéngigkeit entsprechen denen von Sp. Im Bereich kleinster Sy—Werte ist auch Ni
am kleinsten (um 1). In diesem Bereich entspricht also v, in etwa der Standardatmosphére
und v_ ist etwas grofler als in der Standardatmosphére. Im Winter und Frithjahr (Dezember
bis Mai) betrigt Ni um 1.3, im polaren Sommer um 1.5. Nordlich von 70° N betrégt N_?_
im Winter um 1. Die Werte von N_% lassen sich mittels Gleichung (B.10) und einer Annah-
me fiir T (zum Beispiel T' ~ Trp) in ;. umrechnen. N_% = 1.5 entspricht zum Beispiel bei
T = 220K (vergleiche Trp in Abbildung 3.7) v, &~ 5 Kkm™'. Das bedeutet, dass im Bereich
von Sy ~ 2 (polarer Sommer) 7. ~ —8Kkm™!, also signifikant kleiner als der Wert der
Standardatmosphire von —6.5 Kkm™! ist. Das ist im Widerspruch zu den Ergebnissen in
Zangl & Hoinka (2001), die den Wert der Standardatmosphére bestétigen. Dies ist sicherlich
auf die wesentlich hohere vertikale Auflosung der hier verwendeten Daten und die etwas
andere Berechnung von v_ zuriickzufithren. Fiir den Bereich mit S ~ 0.8 und N_ﬁ ~ 1 gilt
analog (mit Trp = 200K) 7, ~ —0.8 Kkm™! und 7. ~ 4.4Kkm™'. In diesem Fall ist also
~_ signifikant grofer als in der Standardatmosphére. Der eben angedeutete Zusammenhang
— negative Korrelation zwischen v, und vy_ — gilt in den gesamten Extratropen.



Kapitel 4

Der Einfluss grofiskaliger Dynamik auf
die extratropische Tropopausenregion

4.1 Motivation

Das vorangegangene Kapitel hat iiberraschende neue Erkenntnisse beziiglich der extratro-
pischen Tropopausenregion hervorgebracht. Basierend auf vertikal hochaufgelosten Radio-
sondendaten wurden die Ergebnisse vorwiegend beschreibend dargestellt. Ergebnisse, die im
Einklang mit dem bisherigen Wissenstand sind, wurden in Bezug dazu gesetzt. Als besonders
markante Phdnomene werden zum einen die im ausgewerteten Bereich der Extratropen zu
jeder Jahreszeit und in jeder Breite existierende Tropopauseninversion und zum anderen der
Winter-Sommer—Kontrast erachtet. Dies sind neue, vorher nicht bekannte klimatologische
Phénomene, die eine Erklarung erfordern.

Der Winter-Sommer—Kontrast geht mit der saisonal beeinflussten Lage der Tropopause
und des Tropopauseniibergangs einher. Diese Lage wird durch die saisonale Varianz der grof3-
skaligen Dynamik bestimmt. Das legt nahe, die Griinde fiir den Winter-Sommer—Kontrast
im Effekt der grofiskaligen Dynamik zu suchen. Abschnitt 4.2 présentiert eine mogliche Er-
klarung des Winter-Sommer—Kontrasts anhand der unterschiedlichen Effekte von zyklonalen
und antizyklonalen Stérungen auf die thermische Struktur der Tropopausenregion.

Grofiskalige Prozesse verlaufen in erster Naherung adiabatisch, das heifit auf Isentropen.
Fiir die Dynamik dieser Prozesse ist die PV die geeignete Beschreibungsgréfie. Das ska-
lare Feld PV (genau genommen ist die PV ein Pseudoskalar, das heifit ein Skalar, der bei
Raumspiegelung das Vorzeichen wechselt) besitzt eine bemerkenswerte Eigenschaft: Fiir eine
balancierte Stromung in einem beschrankten Gebiet geniigt zu jedem Zeitpunkt das Wissen
iiber die PV—Verteilung auf Isentropen und die ©—Verteilung an den Réndern, um sémtliche
Information iiber die Stromung selbst zu erhalten (das heifit die Felder p, p, T und v). Diese
Eigenschaft wird Invertibilitdtsprinzip genannt. Zu den PV-Eigenschaften und balancierten
Stromungen siehe zum Beispiel Hoskins et al. (1985); Mclntyre (1992, 2003a,b). Die Inver-
tierbarkeit der PV macht sie zu einer wichtigen Diagnostik—Variablen. Grofiskalige Dynamik
148t sich am besten mittels der PV—Verteilung auf Isentropen beschreiben. Der Effekt der
grofiskaligen Dynamik besteht darin, die PV auf Isentropen zu vermischen (siche zum Bei-
spiel Lindzen 1993; Pierrehumbert & Yang 1993; Ambaum 1997; Kirk—Davidoff & Lindzen
2000; Swanson 2001). Dieser Prozess wird im Folgenden PV-Homogenisierung auf Isentropen
genannt. Eine baroklin angepasste Schicht (zum Beispiel die extratropische Troposphire) ist
aquivalent zu einer Schicht vollstéindig homogenisierter PV.

Beziiglich einer Erklarung der klimatologischen Existenz der Tropopauseninversion ist zu
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beachten, dass bisher keine vollstédndige Theorie zur extratropischen Tropopause existiert
(siehe Abschnitt 2.1.3). Bisherige Theorien im Sinne der baroklinen Anpassung sagen eine
zu kleine Tropopausenhohe und eine Stratosphére im Strahlungsgleichgewicht, also eine in
etwa isotherme untere Stratosphére in den Extratropen, voraus. Diese Theorien basieren
sdamtlich auf der Betrachtung von troposphérischer Dynamik und stratosphérischem Strah-
lungsgleichgewicht. Die Tropopausenhohe entspricht dann der Grenzflache des sich im sta-
tistischen Gleichgewicht befindlichen Systems, bestehend aus einer turbulent durchmischten
Troposphére und einer Stratosphére im Strahlungsgleichgewicht. Die Ergebnisse im Beob-
achtungskapitel ergaben, dass sich die unterste Stratosphire (der stratosphérische Teil der
“Middleworld”) in ihren statischen Eigenschaften fundamental vom Rest der Stratosphire
unterscheidet. Das legt nahe, dass sich diese Schicht nicht im Strahlungsgleichgewicht be-
findet. Das wird in Abschnitt 4.3 bestétigt, indem die PV-Homogenisierung auf Isentro-
pen anhand von ECMWEF-Analysen untersucht wird. Es stellt sich heraus, dass sowohl
troposphérischer als auch stratospharischer Teil einer “Middleworld”-Isentrope partiell ho-
mogenisiert sind. Darauf aufbauend 148t sich die extratropische Tropopausenregion unter
Einbeziehung der Dynamik der untersten Stratosphére theoretisch beschreiben. Dem Au-
tor sind diesbeziiglich keine bisherigen Arbeiten bekannt. Es erscheint sinnvoll, auch hier
zunéchst den Einfluss grofiskaliger Dynamik zu betrachten, da dieser Einfluss auf klimatolo-
gischen Zeitskalen der entscheidende ist. Auf diese Weise gelingt es, eine prézisierte Theorie
der extratropischen Tropopause und ihrer Schirfe aufzustellen (Abschnitt 4.4). Aufbauend
auf den Erkenntnissen zur grofiskaligen Dynamik kann anschlieend eine genauere Unter-
suchung hinsichtlich des Einflusses von mittleren und kleinskaligen Prozessen erfolgen. Das
wird jedoch fiir zukiinftige Arbeiten offen gelassen.

4.2 Der Winter—-Sommer—Kontrast

Winter und Sommer unterscheiden sich signifikant beziiglich der

e Lage der Tropopause (zrp(Sommer) > zrp(Winter) in den Extratropen und
zrp(Sommer) < zrp(Winter) in den Tropen, das heift die Differenz der Tropopau-
senhohen zwischen Aquator und Pol ist im Winter grofler als im Sommer),

e meridionalen Verteilung und Groéle der maximalen N?-Werte direkt oberhalb der Tro-
popause (die maximalen N?~Werte umfassen im Sommer einen kleineren meridionalen
Bereich und sind grofler als im Winter) und

e Intensitidt und Position des Strahlstrommaximums (das Maximum in v ist im Sommer
kleiner und liegt weiter nordlich als im Winter).

Diese Zusammenhénge sind schematisch in Abbildung 4.1 zusammengefasst. Das Maximum
des Strahlstroms up., geht mit einer antizyklonalen Scherung &quatorwirts von der Po-
sition des Maximums ¢, und einer zyklonalen Scherung polwérts von @y, einher. Das
Gebiet polwérts von ¢, kann demnach als “hemisphérische” Zyklone betrachtet werden
(hemisphérisch soll die GroBenordnung der horizontalen Ausdehnung betonen). Diese Zy-
klone ist in etwa axisymmetrisch. Die Symmetrieachse entspricht der Rotationsachse der
Erde. Die Intensitdt der hemisphérischen Zyklone wird durch ihre relative Zirkulation Z,
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Abbildung 4.1: Schematische Darstellung des Winter—-Sommer—Kontrasts. Erlduterung, sieche Text.

beschrieben:
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mative zonale Symmetrie verwendet. Sowohl ., als auch ., unterscheiden sich zwischen

Winter und Sommer. Falls die hemisphérische Zyklone im Sommer die gleiche relative Zir-

kulation besitzt wie im Winter, muss gelten
s
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wobei die hochgestellten Indizes “W” und “S” Winter und Sommer bedeuten. Setzt man
eV =~ 35°N und v, =~ 30ms™! als gegeben voraus, so ergibt sich bei einer Verlagerung
des Windmaximums im Sommer nach ¢3 . = 45° N nach Gleichung (4.2) u3, .~ 35ms™'.
Das widerspricht offensichtlich den Beobachtungen (vergleiche auch die Zahlenwerte in der
schematischen Darstellung, Abbildung 4.1). Vielmehr ergibt sich fiir die Beobachtungen eine
im Sommer um den Faktor ~ 1.75 reduzierte relative Zirkulation gegeniiber dem Winter.
Eine reduzierte zyklonale Zirkulation im Sommer kann als relative antizyklonale Zirkulation
gegeniiber dem Winter gedeutet werden. Das ist konsistent mit der Anhebung der extratro-
pischen Tropopause im Sommer gegeniiber dem Winter.

Lokale antizyklonale Stérungen der oberen Troposphére sind durch eine Anhebung der
Tropopause und eine Erhthung des statischen Stabilitdtsparameters (N?) direkt oberhalb der
Tropopause gegeniiber dem ungestorten Referenzzustand gekennzeichnet (zum Beispiel Hos-
kins et al. 1985; Thorpe 1986; Wirth 2000, 2003). Die Erhéhung von N? direkt oberhalb der
Tropopause kommt dabei durch die von der antizyklonalen Stérung bewirkte Sekundéarzir-
kulation zustande.

Es wird hier hypothesiert, dass die Erhohung der maximalen N2-Werte direkt ober-
halb der Tropopause im Sommer gegeniiber dem Winter durch die relative antizyklonale
Storung der Zirkulation und die damit verbundene relative Sekundarzirkulation im Som-
mer gegeniiber dem Winter zustande kommt. Mit relativer Sekundérzirkulation ist hier die
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Reduzierung der Sekundéarzirkulation im Sommer gegeniiber dem Winter gemeint. Die Hy-
pothese stellt eine mogliche Erklarung des Winter-Sommer—Kontrasts dar. Fiir eine quanti-
tative Uberpriifung dieser Hypothese kénnte man zum Beispiel die Struktur der Stromung in
balancierten zyklonalen Stérungen der oberen Troposphére von hemisphérischer Groflenord-
nung mittels PV-Inversion untersuchen (in Anlehnung an Wirth 2000). Dies wiirde jedoch
iiber den Rahmen dieser Arbeit hinaus fithren und wird deshalb fiir zukiinftige Studien offen
gelassen.

Man beachte, dass eine Erklarung des Winter-Sommer—Kontrasts nicht die Existenz des
Maximums in N? direkt oberhalb der Tropopause erklirt. Sie ist lediglich im Stande, qua-
rakteristische Strukturen einer Jahreszeit bei gegebenen charakteristischen Strukturen der
anderen Jahreszeit zu erkléren.

4.3 ECMWF—-Analysen auf Isentropen

PV—Verteilungen auf Isentropen erhélt man zum Beispiel aus den Analysen globaler Wetter-
vorhersagemodelle. Hier werden im Folgenden die operationellen 12 UT ECMWEF-Analysen
der Nordhemisphére fiir das Jahr 2001 ausgewertet. Die spektral mit T511/L60 aufgelosten
Rohdaten sind auf ein regelméfiges Lange—Breite—Gitter mit 0.5° x 0.5° Auflésung interpo-
liert. Die Interpolation auf isentrope Flédchen erfolgt mittels einem Programmpaket von Heini
Wernli (ETH Ziirich, inzwischen Universitat Mainz). Zur Beschreibung der ECMWF-Daten
siche Anhang A.2.

Die PV ist auf einer gegebenen “Middleworld”Isentropen im Mittel eine nahezu zo-
nal symmetrische, monoton steigende Funktion von ¢ (Abbildung 4.2). Es existiert je ein
troposphérisches und ein stratosphérisches PV—-Reservoir mit typischen Werten zwischen
0 und 1PVU, beziehungsweise Werten 2 4 PVU. Zwischen beiden Reservoirs existiert ein
meridionaler Ubergangsbereich — die isentrope Tropopausenregion. Man beachte, dass “Mid-
dleworld”—Isentropen im z—System in der Troposphére positiv geneigt sind und in der Stra-
tosphére in etwa horizontal verlaufen, so dass die isentrope Tropopausenregion im z—System
eine gekriimmte Fliche darstellt. Der Ubergang von troposphérischen zu stratosphirischen
PV-Werten erfolgt eher graduell, die Tropopause ist daher im hier gezeigten konventionel-
len Mittel sehr unscharf ausgepriagt. Maximale PV-Werte (in Polnidhe) nehmen durch die
Dichteabnahme mit zunehmendem © zu.

Es ist moglich, einen objektiven Wert fiir Prp, die Breite der Tropopause ¢rp, und fiir
die meridionale Ausdehnung der Tropopausenregion érp anhand von Anpassungen der Form

¥ — TP
TP

Ps(p) = A tanh 2 +B (4.3)
zu definieren. Dabei sind A und B Anpassungsparameter. Funktionen der Form (4.3) wurden
an die zonal gemittelten Kurven von P(y) angepasst (Abbildung 4.2, rechts). Tabelle 4.1
fasst alle Anpassungsparameter zusammen. Der Wert fiir Prp nimmt mit abnehmenden
Werten von O, also Richtung Norden, ab. Der Schnittpunkt einer gegebenen Isentrope mit
der Tropopause liegt fiir groflere ©—Werte weiter siidlich (prp nimmt mit zunehmendem ©
ab). Fiir die 310 K—Isentrope ist d1p wesentlich groBer als fiir 330 K und 350 K, da die 310 K-
Isentrope nicht immer einen stratosphérischen Teil (vor allem im Sommer) besitzt, wodurch
selbst am Pol troposphiirische PV-Werte in die Klimatologie eingehen. Fiir 310 K ist opp™® =
72°N um 12° groBer als ¢rp. Hierzu ist zu beachten, dass sowohl die 310 K-Isentrope als
auch die Tropopause bereits bei 60° N sehr flach verlaufen, so dass kleine Unterschiede in

zrp grofe Unterschiede in ¢rp bewirken. Ansonsten stimmt @rp™° in etwa mit ¢rp iiberein.



70

...........................................................................................

4 8 0.2 0.6 1.0
0.32 1.56 2.80 4.04 5.28 6.52 7.76 9.00 P (PVU) Mg, Ng

Abbildung 4.2: Links: Geographische Verteilung (Breitenkreise bei 20, 40, 60, 80° N) der kon-
ventionellen Zeitmittel (rdumlich fixiert, also eulersch) der PV—Verteilung (in PVU) der Nordhe-
misphére auf den Isentropen 310K (oben), 330 K (Mitte) und 350K (unten) aus operationellen
ECMWEF-Analysen fiir das Jahr 2001. Die weifle Kontur entspricht P = Prp. Mitte: Zonale Mittel
(durchgezogen) der PV—Verteilungen und entsprechende Anpassungsfunktionen (gestrichelt) nach
Gleichung (4.3). Die Anpassungswerte fiir ¢p und Prp sind durch die horizontale und vertikale
Linie gekennzeichnet. Die Region ¢7p &+ d1p/2 ist schattiert dargestellt. Die Anpassungsparameter
sind in Tabelle 4.1 zusammengefasst. Rechts: Anzahl der in die zonalen Mittel eingehenden tro-
posphiirischen (n;, gepunktet) und stratosphérischen (ng, gestrichelt) PV—Werte. n; und ns wurden
normiert, so dass n; + ns = 1 gilt. Die vertikalen Linien kennzeichnen die Werte 0, 0.5 und 1. Die
horizontale Linie und der schattierte Bereich entsprechen denen der mittleren Abbildungen.
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Tabelle 4.1: Anpassungsparameter von Pgi, siehe Gleichung (4.3), fiir die in Abbildung 4.2,
rechts dargestellten Anpassungsfunktionen. Zum Vergleich sind die Werte fiir ¢op aus den US-—
Radiosondendaten (vergleiche Abbildung 3.18) eingetragen ((prRS). Mittlere prp—Werte anhand
der dynamischen Tropopausendefinition unter Verwendung der angegebenen Schwellwerte fiir Prp
sind in Klammern angegeben. drp—Werte in Klammern entsprechen den Anpassungen in Abbildung
4.4.

S) Prp OTP drp A B ept
(K) (PVU) (°N) (°) (PVU) (PVU) (°N)
310 2.2 60 (62) 59 (9.4) 2.2 2.2 72
330 3.5 16 (51) 39 (7.6) 35 35 48
350 41 37(39) 34 (12) 13 41 34

Ein Mangel an der Definition der dynamischen Tropopause (siehe Abschnitt 2.1.1) ist die
subjektive Wahl des Schwellwerts Prp. Das oben eingefiihrte Verfahren liefert einen breiten—
beziehungsweise ©-abhéngigen Schwellwert Prp. Eine objektive Definition der dynamischen
Tropopause als Transportbarriere in Form eines lokalen Minimums der effektiven Diffusivitét
(siche Nakamura 1996) auf Isentropen wird von Haynes & Shuckburgh (2000) vorgeschlagen.
Die Autoren erhalten ebenfalls einen breiten— beziehungsweise ©—-abhangigen Schwellwert
Prp. Die Bestimmung von Prp nach Haynes & Shuckburgh erfordert jedoch die numerische
Simulation der Advektion eines passiven Spurenstoffs. Das hier prasentierte Verfahren kann
direkt auf meterologische Analysen angewandt werden und kommt ohne die Einfiihrung
einer zuséatzlichen Grofle, wie der effektiven Diffusivitit, aus. Es ist somit praktikabler und
konzeptionell einfacher.

Im Gegensatz zu den konventionellen Zeitmitteln in Abbildung 4.2, zeigt die isentrope
PV—Verteilung zu einem gegebenen Zeitpunkt (Abbildung 4.3) eine scharf ausgepragte Tro-
popause mit starken zonalen Asymmetrien; die quasi—horizontalen Faltungen sind mit dem
Brechen von Rossbywellen assoziiert (man beachte die Region antizyklonaler, also negativer
PV—Anomalie iiber dem Nordatlantik). In ein konventionelles Mittel gehen an einer gegebe-
nen geographischen Position im Meridionalbereich moglicher Tropopausen (~ @rp £ drp/2)
sowohl troposphérische als auch stratosphérische PV—Werte ein (Abbildung 4.2, rechts). Das
verschmiert meridionale PV-Gradienten in der Tropopausenregion, analog zur Verschmie-
rung der vertikalen ©—-Gradienten bei einer konventionellen Mittlung der Vertikalprofile aus
Radiosondierungen (siehe Abschnitt 3.2). Fiir eine Reprisentation der genauen Struktur
der PV—Verteilung auf Isentropen in der Tropopausenregion im Zeitmittel eignet sich ei-
ne Mittlung relativ zur meridionalen Position der Tropopause (also mit einem ldngen- und
zeitabhingigen Koordinatenursprung). Als Schwellwerte Prp werden die ©—-abhingigen Wer-
te in Tabelle 4.1 verwendet.

Die technische Umsetzung der Mittlung der PV—Verteilungen relativ zur meridionalen
Position der Tropopause erfolgt analog zur Mittlung der Radiosondenprofile relativ zur ver-
tikalen Position der Tropopause (siche Abschnitt 3.2). Es gehen also auf einem gegebenen
Meridian A séamtliche troposphérische (stratosphérische) Gitterpunkte siidlich (nérdlich) der
mittleren Tropopausenbreite dieses Meridians @p(A) in das Mittel ein (mit ihrem entspre-
chendem Abstand zu @p())). Die Tropopause kann auf einer Isentropen horizontal stark
gefaltet sein kann (vergleiche Abbildung 4.3). Deshalb werden bei der Mittlung Mehrfachtro-
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Abbildung 4.3: PV—Verteilung auf dem nordhemisphérischen Teil der 330 K Isentrope aus ope-
rationellen ECMWF-Analysen fiir einen willkiirlich ausgewdhlten Zeitpunkt (von der Internetsei-
te http://www.pa.op.dlr.de/arctic/ entnommen). Die dunkelgraue Kontur kennzeichnet P =
2PVU. Man beachte die durch die Antizyklone iiber dem Nordatlantik (negative PV—Anomalie)
verursachte horizontale Tropopausenfaltung.

popausen zugelassen. Dabei ist fiir die troposphérischen Bereiche stets die nordliche, und fiir
die stratosphérischen Bereiche stets die siidliche Tropopause der Bezugspunkt. Auf diese
Weise geht ein in meridionaler Richtung zwischen zwei stratosphérischen Bereichen einge-
schlossener troposphérischer Bereich siidlicher in die Mittlung ein, als der siidlichere der
beiden stratosphérischen Bereiche.

Zeitmittel der PV-Verteilung relativ zur meridionalen Position der Tropopause (Abbil-
dung 4.4) unterscheiden sich signifikant von konventionellen Zeitmitteln. Die Tropopause ist
fiir die Mittel relativ zur Tropopause wesentlich schirfer ausgepragt als im konventionellen
Mittel (vergleiche drp, Tabelle 4.1). Dies wirkt sich entscheidend auf die Struktur der PV—
Verteilung in der Troposphére und Stratosphére aus: beide Sphéren lassen sich nun anhand
der Mittlung relativ zur Tropopause in etwa durch jeweils konstante PV-Werte beschreiben.
Dies konnte man aus der konventionellen Mittlung nicht entnehmen. Die mittleren @pp—
Werte sind etwas grofier als die der Anpassungen in Abbildung 4.2 (siehe Tabelle 4.1). Das
ist auf Mehrfachtropopausen in meridionaler Richtung zuriickzufiihren. Man beachte, dass
sich die —Werte fiir die relativ zur Tropopause gemittelten PV-Werte aus der Summe des
meridionalen Abstands von der Tropopause und @1p ergeben. Dadurch gehen in das Mittel
bei einer gegebenen Breite PV-Werte verschiedener Breiten ein. Deshalb ist zum Beispiel
P(p =0) # 0. Fiir die 310 K-Isentrope existiert eine Diskrepanz zwischem konventionellem
Mittel und Mittel relativ zur Tropopause in der Nahe des Pols. Das liegt daran, dass die
Anzahl der in das konventionelle Mittel eingehenden troposphérischen Werte (n;, siche Ab-
bildung 4.4, rechts) zum Pol hin nicht verschwindet. In das Mittel relativ zur Tropopause
gehen jedoch nordlich von prp nur stratosphérische Werte ein — die statistische Gesamtheit
ist also hier kleiner als fiir das konventionelle Mittel. Die mittleren PV-Werte auf der 310 K-
Isentrope in der Nahe des Pols werden also durch das konventionelle Mittel repréasentiert,
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hingegen die mittleren stratosphérischen Werte der 310 K-Isentrope durch das Mittel relativ
zur Tropopause.

Die troposphérischen Bereiche siidlich und noérdlich der Subtropen lassen sich ebenfalls
im Mittel durch jeweils konstante, aber unterschiedliche Werte der PV beschreiben. Das ist
besonders deutlich durch einen Vergleich der Zonalmittel mit den Anpassungsfunktionen zu
erkennen (rechts). Das weist auf die Unterschiede der troposphérischen Dynamik siidlich und

0.2 0.6 1.0
N - T
0.32 1.56 2.80 4.04 528 652 7.76 9.00 P (PVU) Ny, Ng

Abbildung 4.4: Wie Abbildung 4.2, jedoch relativ zur meridionalen Position der Tropopause gemit-
telt. Mitte: zonale Mittel relativ zur Tropopause (durchgezogen) und entsprechende Anpassungs-
funktionen (gepunktet) nach Gleichung (4.3) sowie konventionelle Mittel (gestrichelt). Die Werte
fiir Prp (aus Tabelle 4.1) und die entsprechende mittlere Breite prp sind gekennzeichnet (durchge-
zogen). Die entsprechenden Werte aus den Anpassungen sind ebenfalls gekennzeichnet (gepunktet).
Rechts: wie Abbildung 4.2, rechts.
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nordlich der Subtropen hin.
Eine Quantifizierung des Grades der PV-Homogenisierung erhélt man anhand des Me-
ridionalgradienten der PV auf Isentropen (P, |e ). Fiir eine exakte Homogenisierung wiére
P,Jo = 0. In planetarer Approximation ist Pj|e gegeben durch
164 1

Ploe=0,e P=P (? + e

o,u o,u
éMW+fNﬂMW_fNW@0. (4.4)

Darin wurde 0yle = 0, — 0,000 (0yle bezeichnet die Meridionalableitung auf Isentropen),
B = 0,f und die thermische Windgleichung (B.16) verwendet. Fiir grofiskalige Prozesse ist
(4.4) eine gute Ndherung. Der Ausdruck P~'P,|e ist dann gegeben durch die Summe von
4 Termen, wobei ein Term ausschlielich aus externen Parametern besteht (der planetare

Term B/f, B = 0,f):

1
FPy|@ = ? + Terme, interner Parameter. (4.5)

Diese Gleichung legt einen Ansatz der Form P~'P,|g o /[ nahe:

1. (1 3
ﬁ%b—(ﬁ‘l)}' (4.6)

Darin ist H eine Konstante, die den Grad der PV-Homogenisierung (im Folgenden kurz
Homogenisierung) angibt. Ahnliche Ansitze findet man in Sun & Lindzen (1994) und Kirk-
Davidoff & Lindzen (2000). Die Definition (4.6) ist so formuliert, dass H € (0, 1] fiir P,|e
> (. Fiir den Grad der Homogenisierung ist das Vorzeichen des Gradienten der Grofe, die
homogenisiert wird, nicht entscheidend, sondern nur sein Betrag. Deshalb wird H aus den
ECMWF-Daten mittels

1

H= —— —— 4.7
TRl +1 (1)

berechnet. Fiir Pylo = 0 ist H = 1, die PV ist vollstéindig homogenisiert. Falls P,|e allein
durch den planetaren Term gegeben ist (Pyle = PG/ f), ist H = 0.5. Dies gilt zum Beispiel,
falls N? unabhiingig von y und u unabhéngig von z sind (also fiir rein horizontal verlaufende
I[sentropen), siehe Gleichung (4.4). Die “Middleworld”—Isentropen in Abbildung 2.6 verlau-
fen im stratosphérischen Teil in etwa horizontal. Fiir diese wiirde also H = 0.5 gelten. Man
beachte, dass H & 0.5 nicht notwendig rein horizontal verlaufende Isentropen verlangt. An
der Tropopause ist P,|o maximal, wie aus den mittleren PV-Verteilungen zu entnehmen.
Dann ist ‘H an der Tropopause minimal. Man beachte, dass H o« P, so dass die hoheren stra-
tosphérischen PV-Werte groflere Homogenisierungen bewirken. Dieser Zusammenhang wird
jedoch wegen H o< 3/ f o cot ¢ zumindest teilweise wieder aufgehoben (der stratosphérische
Teil der Isentropen befindet sich im Mittel immer polwérts).

Abbildung 4.5 zeigt Zonalmittel von H fiir die drei ausgewahlten Isentropen 310 K, 330 K
und 350 K. Wir betrachten zunéchst die Mittel relativ zur Tropopause. Im troposphérischen
Teil der Extratropen gilt fiir die gezeigten Isentropen H =~ 0.5, wobei H leicht mit © zu-
nimmt. An der Tropopause besitzt ‘H erwartungsgeméfl ein Minimum mit Werten um 0.05,
also eine Groflenordnung kleiner als der troposphérische Wert. Im stratosphérischen Teil der
Isentropen ist H ~ 0.75 (fir 310K H =~ 0.6), das heilt H > 0.5, dem Referenzwert fiir
horizontal verlaufende Isentropen. Man beachte, dass f/3 am Pol unendlich wird, wodurch
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Abbildung 4.5: Zonalmittel des Grades der PV-Homogenisierung H, siehe Gleichung (4.7), fiir die
“Middleworld”—Isentropen 310 K, 330 K und 350 K. Die Horizontalen bezeichnen jeweils die mittlere
Tropopausenbreite. Durchgezogene Kurven bezeichnen Mittel relativ zur Tropopause, gestrichelte
Kurven bezeichnen konventionelle Mittel.

die H—Werte nordlich von circa 85° N stark fluktuieren. Bemerkenswerterweise ist die stra-
tosphérische Homogenisierung grofler als die troposphérische. Im Vergleich sind die eben
genannten Eigenschaften nicht in den konventionellen Mitteln enthalten (gestrichelt). Fiir
310K stimmen im Bereich 20° N g ¢ < 35° N beide Mittel in etwa iiberein. Ansonsten sind
keine ausgeprigten Minima an der Tropopause evident. Aulerhalb der Tropopausenregion ist
‘H fiir die konventionellen Mittel signifikant kleiner, als fiir die Mittel relativ zur Tropopause.
Stratosphéarische H—Werte sind nur fiir 350 K kleiner als troposphérische. Somit liefert eine
konventionelle Mittlung nicht nur quantitativ, sondern auch qualitativ falsche klimatologi-
sche Resultate beziiglich der PV-Homogenisierung, vergleiche die in Sun & Lindzen (1994);
Kirk-Davidoff & Lindzen (2000) angegebenen konventionellen Mittel von P,|e .

Morgan & Nielsen-Gammon (1998) zeigen den isentropen Meridionalgradienten der PV
auf der 320K Isentrope relativ zur P = 1.5 PVU-Kontur aus meteorologischen Analysen
fur Januar 1991 (Abbildung 3 darin). Die Autoren bemerken, dass diese Art der Mittlung
(“lagrangesch” in ihrer Terminologie) einen stéirkeren Gradienten an der Tropopause und
schwéchere Gradienten siidlich und nérdlich davon als bei einer konventionellen Mittlung
(eulersch) hervor bringt, im Einklang mit den Ergebnissen hier fiir einen grofieren Zeitraum
und mehrere Isentropen. Swanson (2001) findet fiir die isentrope Verteilung der haufigsten
PV—Werte wesentlich groflerer meridionale PV—Gradienten im Tropopausenbereich, als im
konventionellen Zeitmittel. Fiir eine robuste Berechnung der haufigsten Werte benétigt man
jedoch lange Zeitreihen (Swanson nutzt einen 40—jéhrigen Datensatz meteorologischer Ana-
lysen). Die hier verwendete Methode, der Mittlung relativ zur Tropopause lafit sich auf
Zeitreihen beliebiger Linge anwenden.

Welche Prozesse sind fiir die mittlere Homogenisierung der PV, sowohl in der Troposphére
als auch in der Stratosphére, verantwortlich? Die fiir die Troposphére relevanten baroklinen
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Wirbel und ihr mittlerer Effekt wurden bereits in Abschnitt 2.1.3 diskutiert. Die Existenz
und Lage der extratropischen Tropopause wurde darin auf barokline Wirbel zuriickgefiihrt.
Die Theorie der baroklinen Anpassung geht davon aus, dass der Effekt der baroklinen Wirbel
eine beziiglich der PV ideal durchmischte Troposphére ist (H = 1). Die Ergebnisse dieses
Abschnitts zeigen, dass dies eine zu starke Vereinfachung ist — es ergibt sich fiir die Tro-
posphire H ~ 0.5. Die Stratosphére wird gemeinhin nicht mit baroklinen Instabilitdten
in Verbindung gebracht. Die (partielle) PV-Homogenisierung im stratosphérischen Teil der
Isentropen la8t sich also nicht direkt durch die Aktivitdt barokliner Wirbel erklaren. Je-
doch gibt es einen indirekten Effekt der troposphérischen Wirbel. Stérungen der oberen
Troposphére (Zyklonen und Antizyklonen) beeinflussen die Struktur und die Dynamik der
gesamten Tropopausenregion, also auch der untersten Stratosphire (zum Beispiel Gabriel
et al. 1999; Keyser & Shapiro 1986; Morgan & Nielsen-Gammon 1998; Swanson 2001). Diese
Storungen sind Ausdruck der baroklinen troposphérischen Dynamik, die in der Troposphére
direkt zur PV-Homogenisierung fiihrt. Die barokline Dynamik der Troposphére besitzt also
eine indirekten Einfluss auf die unterste Stratosphére und fiihrt so zu einer indirekten PV—
Homogenisierung der untersten Stratosphére. Desweiteren existieren Ereignisse brechender
troposphérischer synoptisch—skaliger Wellen in der unteren Stratosphére (zum Beispiel Scott
& Cammas 2002). Dies fiihrt ebenfalls zu einer stratosphérischen PV-Homogenisierung. Die
Ergebnisse dieses Abschnitts zeigen, dass die stratosphérische PV-Homogenisierung auf kli-
matologischen Zeitskalen nicht vernachléssigbar ist (H > 0.5).

Die PV wird von Haynes & McIntyre (1990) als passiver Spurenstoff angesehen. Griinde
fiir die Homogenisierung eines passiven Spurenstoffs findet man zum Beispiel in Pierrehum-
bert & Yang (1993) und Ambaum (1997). Die Tatsache, dass die PV nicht nur im tro-
posphérischen sondern auch im stratosphérischem Teil von “Middleworld”—Isentropen einer
tendentiellen Homogenisierung unterliegt, dient nun als Grundlage einer verbesserten Theo-
rie der Hohe der extratropischen Tropopause und ihrer Schérfe. Sie stellt eine Erweiterung
des Konzepts der Entstehung der extratropischen Tropopause durch troposphérische PV—
Homogenisierung dar.

4.4 PV-Homogenisierung und die extratropische Tro-
popause

Es werden zunéchst generelle Eigenschaften von PV-Homogenisierung auf Isentropen behan-
delt und anschliefend auf den troposphérischen und stratosphérischen Teil der Isentropen
separat eingegangen.

Die planetare Approximation der PV ist nach Gleichung (B.22) gegeben. Darin wird ¢
gegeniiber f und S? gegeniiber N? vernachliissigt. Sun & Lindzen (1994) zeigen, dass die
planetare Approximation der PV bei einer Berechnung der Isentropenverteilung aus einer
vorgegebenen PV—Verteilung nur kleine Fehler erzeugt. Der Meridionalgradient P,|le von P
entlang von Isentropen ist fiir die planetare Approximation durch Gleichung (4.4) gegeben:

0

s f »
p]\?ﬁzﬂ) : (4.8)
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wobei Gleichung (3.4) eingesetzt wurde. Gleichung (4.8) ldsst sich einfacher schreiben, wenn
man die Steigung der Isentropen (s) in der y-z—Ebene substituiert. Diese Steigung ist gegeben
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wobei im letzten Schritt die thermische Windgleichung benutzt wurde. Mittels (4.9) erhélt
man fiir Pyle

0,u
N2

/ (4.9)

Plo="P (? — 05— %azp) . (4.10)

Der Parameter s entscheidet iiber das Vorzeichen von P,|e. Man beachte, dass der dritte
Term in (4.10) wegen 0,p < 0 fiir s > 0 einen positiven Beitrag zu P)|g leistet.

Falls die PV vollstédndig auf Isentropen homogenisiert ist, verschwindet dieser Merdio-
nalgradient: P,|e = 0. Die triviale Losung P = 0 wiirde fiir P in planetarer Approximation
N? = 0 verlangen (ansonsten ist P = 0 nur fiir f = 0, also am Aquator erfiillt). Fiir den mitt-
leren Zustand der Extratropen (f # 0) kann jedoch N? = 0 und damit P = 0 ausgeschlossen
werden, da ein mittlerer Zustand mit N? = 0 baroklin instabil wire (siche Abschnitt 2.1.3).
Fiir P"'P,|e wird der Homogenisierungsansatz (4.6) gewéhlt. Der isentrope Meridionalgra-
dient der PV auf Isentropen ist also proportional zum Meridionalgradienten der planetaren
Wirbelstédrke. Sun & Lindzen (1994) untersuchen numerisch den Einfluss eines isentropen
PV-Gradienten der Form (4.6) auf die Verteilung von Temperatur und Wind in der extratro-
pischen Troposphére. Kirk-Davidoff & Lindzen (2000) beschreiben ein Energiebilanzmodell
basierend auf einer troposphérischen PV-Homogenisierung der Form (4.6). Auch sie 16sen
(wie Sun & Lindzen) die entstehenden Differentialgleichungen numerisch. Beide Arbeiten
formulieren das Problem nicht in s und gehen ausschliefllich von einer troposphérischen
PV-Homogenisierung aus.

Der Ansatz (4.6) ist so gewihlt, dass P~ P,|e unabhiingig vom Druck p ist. Das erlaubt,
wie sich zeigen wird, eine weitgehend analytische Losung fiir die Verteilung der Isentropen.
Gleichung (4.10) stellt mit dem Ansatz (4.6) eine lineare Differentialgleichung in s dar. Diese
148t sich weiter vereinfachen, wenn man in Druckkoordinaten (p—System) iibergeht. Im p—
System ist der Anstieg der Isentropen gegeben durch

dp dz
S, = —| =—gp—| = —gps, 4.11
p dy o dy o ( )
wobei die hydrostatische Grundgleichung 0.p = —gp verwendet wurde. Einsetzen in Glei-
chung (4.10) unter Beachtung von 0, = 0,p0d, = —gp0, und Gleichung (4.6) ergibt
OpSp = Cé . (4.12)
f
wobei die Konstante
1
CcC=2—-— 4.13
N (113)

aus Ubersichtsgriinden eingefiihrt wurde. Das Ergebnis (4.12) fiir H = 1 ist auch in Sun &
Lindzen (1994) enthalten (siche Gleichung (4) darin), wird jedoch dort wie bereits erwéhnt
nicht in Form von s, formuliert. Unter Verwendung von s, als Variable, wie dies hier der
Fall ist, 148t sich die lineare Differentialgleichung (4.12) auf triviale Weise 16sen. Die Losung
ist nach Festlegung von geeigneten Randwerten, die sich fiir Troposphére und Stratosphére
unterscheiden, vollstdndig bestimmt.
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Troposphire

Fiir die Troposphére 1a8t sich (4.12) vom Boden bis zur Hohe mit dem Druckwert p inte-
grieren:

59(010) = G0 = ) + 55, (119
Dabei ist s,(p = pste) = sg mit dem Bodendruck pg. die Randbedingung und C; = 2 — 1/H,
mit H; — troposphérische Homogenisierung. sg ist also die Steigung der Isentropen am Bo-
den. In der quasigeostrophischen Theorie mit dem CSP-Kriterium fiir Instabilitdt (siehe
Abschnitt 2.1.3) entspriache vollstéindige PV-Homogenisierung (H; = 1 = () einer Neu-
tralisierung der Stréomung gegeniiber baroklinen Instabilitdten. Das CSP—Kriterium wiirde
dann s) = 0 verlangen (siehe auch Barry et al. 2000). Dies wiirde zu einer konstanten Bo-
dentemperatur beziiglich der Breite fithren, was sehr unrealistisch ist. Im allgemeinen Fall
ist s) daher abhéngig von der Breite ¢.

Wir gehen von einem Aquaplaneten mit konstantem Bodendruck pg. aus (also ohne
Orographie). (4.14) ist eine lineare Differentialgleichung fiir den Druck einer Isentropen als
Funktion der Meridionalkoordinate, die sich auf elementare Weise 16sen 1a3t, zum Beispiel
Bronstein & Semendjajew (1987). Die Losung lautet fiir beliebiges s%(y) unter Beachtung

von 3/f =cotp/a '

sin ¢ Cr . e / 32(90/) /
p(p, ©) = pstc + (pO(G)) —psfc) + asin gp/ ngp , (4.15)

sin g sin™* ¢

®o

Hierbei ist pf,(©) der Druck der Isentropen am tropischen Rand der Breite ¢g. Dieses Ergebnis
fiir p(, ©) 148t sich anschliefend unter der Annahme eines bestimmten Zusammenhangs zwi-
schen p und z (siche Anhang B.2) in ein z(y, ©) umwandeln, zum Beispiel z = —H In(pgs./p)
(mit H = R(T")/q).

Die Losung (4.15) ist nach Spezifikation des tropischen Randes, ¢y und p§(0), vollstindig
bestimmt. Es wird hier eine tropische Troposphére mit N? = constant = NZ angenommen,
es gilt also

N2

O = Ty(po)e s ™. (4.16)

Darin sind T(pg) die Bodentemperatur bei ¢y und zg = z(p}). Umgestellt nach z, ergibt
sich

©

9
=1 4.1
TN M Tu(p0) (4.17)
was sich mittels (B.12) in pf, umrechnen 148t:
t @ (T #
O) = pue | —o (2 —1) +1] . 418
Po(O) = pu [cpNgn(@ >+ } (4.18)

Die Lésung (4.15) fiir p(p, ©) ist nun bis auf die Wahl von s)(p) eindeutig bestimmt. Fiir

die Form von .92((,0) gibt es folgende Randbedingungen. Der Meridionalgradient von © muf
sowohl am Aquator als auch am Pol verschwinden (zumindest fiir ein zonal symmetrisches
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Mittel, welches hier betrachtet wird). Also muss auch die Steigung der Isentropen — insbe-
sondere am Boden — am Aquator und am Pol verschwinden: s)(¢ = 0) = s)(¢ = 90°) = 0.
Ein moglicher Ansatz, der diese Randbedingungen erfiillt, lautet

sp(@) = —Ap;fc sin” 2¢p, (4.19)

wobei n > 0 eine natiirliche Zahl ist und A die Amplitude von s) bestimmt, so dass s)(¢ =
45°) = —Apst/a ist. n ist ein Maf fiir die Breite des Maximums von sg. A = 0 entspricht
dem quasigeostrophischen Grenzfall s) = 0 (siche oben). Das negativ Vorzeichen in (4.19)
wurde wegen der Druckabnahme mit der Hohe gewéhlt, so dass positives A positive Steigung
der Isentropen in der z—¢-Ebene bedeutet. Das Integral in (4.15) 148t sich mit dem Ansatz
(4.19) und beliebigem C} nur fiir n = 1 analytisch 16sen:

Sil’lg@ c 2Apsfc ) 2Apsfc )
p(p,©,n =1) = psic + ( . ) (pé(@) — Dste + sin %) - sin” . (4.20)
sin ¢g 2 —

Die Losung (4.15) ist nun bis auf die Wahl der Parameter A und n eindeutig bestimmt.
Der Anstieg der Isentropen am Boden sowie die meridionale Verteilung der Bodentempe-
ratur resultieren (zumindest teilweise) aus dem Effekt der Durchmischung durch barokline
Wirbel, siehe zum Beispiel Held & Schneider (1999); Schneider (2003). Eine Vorgabe von
sg entspricht also teilweise auch einer Vorgabe der PV-Homogenisierung, welche auf der
Durchmischung durch barokline Wirbel beruht. Es ist also erstrebenswert ein objektives
Kriterium fiir die Wahl von A und n zu finden. Dazu betrachten wir die trennende Isentro-
pe. Eine dynamische Zwangsbedingung, die die Existenz einer trennende Isentrope erklért,
wurde kiirzlich von Schneider (2003) abgeleitet. Es sei jedoch bemerkt, dass es Zweifel gibt,
ob die trennende Isentrope eine grundlegende physikalische Eigenschaft von erddhnlichen
Atmosphéren ist (Barry et al. 2003). Nichtsdestotrotz wird eine trennende Isentrope (300 K,
siche Abschnitt 3.2, insbesondere Abbildung 3.19) zumindest im Wintermittel beobachtet.
Es besitze die trennende Isentrope den Wert ©4. Dann ergibt sich mittels der Losung (4.15)
unter Beachtung von pk(©4) = ps. eine Beziehung zwischen den Parametern A, n, C;, ¢
und dem Druck p}° der trennenden Isentrope am Pol:

90°
P =p(p =90°,0 = 0,) = —2" Apy. / sin™~ % p cos™ p dip . (4.21)
®0

Falls sich nun zum Beispiel die untere Stratosphére am Pol im Strahlungsgleichgewicht mit
gegebener Temperatur befindet, kann pJ° als gegeben vorausgesetzt werden. Der Einfachheit
halber nutzen wir den beobachteten Wert von circa p)° = 300 hPa.

Es 148t sich nun A fiir gegebenes n in Abhéngigkeit des tropischen Randes ¢y und der
Konstante C; aus Gleichung (4.21) bestimmen. Dabei 148t sich das darin auftretende Integral
fiir beliebiges ¢ nur fiir n = 1 analytisch 16sen:

2_(C St — 90 1 Sfc — 90

- . 4.22
2pste 1 — SiHQ_Ct 20 2pstHt 1-— SiIll/Ht %o ( )

Fiir n > 1 kann A leicht durch numerische Integration berechnet werden — die im Integral
von (4.21) auftretenden Funktionen sind einfache, glatte Funktionen.

Man erkennt bereits an der allgemeinen Form (4.21), dass A o ¢ und A o —C}, also
A oc H; ! ist. Insbesondere gilt A — oo fiir ¢ — 90° und/oder H, — 0. Fiir die Beispiele
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Abbildung 4.6: Relative Amplitude A von sg nach Gleichung (4.19) in Abhéngigkeit von ¢g und
Hi =1/(2 - C}) fir n =1 (links) und n = 2 (rechts). Die Losung fiir n = 1 ist analytisch durch
(4.22) gegeben. Fiir n = 2 wurde das in (4.21) auftretende Integral numerisch gelost. Es wurde
jeweils pgo = 300 hPa vorgegeben.

n =1 (links) und n = 2 (rechts) zeigt Abbildung 4.6 A in Abhéngigkeit von ¢y und H;. Je
kleiner H; ist, um so weniger ist A abhéngig von ¢g. Je grofler ¢q ist, um so weniger ist A
von H,; abhéngig. Die Fille n = 1 und n = 2 unterscheiden sich vor allem quantitativ: fiir
wo =0, H, =05 1ist A = 0.7 fiir n = 1, hingegen A ~ 0.9 fiir n = 2. Die beobachteten
Winterwerte von A = 0.86 (pst.A4/a ~ 135 - 107> hPakm™') und ¢y ~ 30° (siche Abbildung
3.19) entsprechen Homogenisierungen von H; = 0.6 fiir n = 1 und H; ~ 0.85 fiir n = 2. Das
heif3t, die Wahl von C} beeinflusst entscheidend den genauen Wert von A und umgekehrt.

Alternativ zur obigen Festlegung der Hohe der trennenden Isentrope iiber dem Pol, kann
auch der Parameter A festgelegt werden. Dann ist, bei gegebenen restlichen in (4.15) vorkom-
menden Parametern, die Hohe der Tropopause iiber dem Pol durch die Hohe der trennenden
Isentropen an dieser Stelle gegeben.

Abbildung 4.7 stellt verschiedene Moglichkeiten der Parameterauswahl und die daraus
resultierenden Isentropenverteilungen nach Gleichung (4.15) zusammen. Fiir die Abbildung
ist ©4 = 300K. Das in (4.15) enthaltene Integral ist wie bereits erwdhnt nur fiir den Fall
n = 1 analytisch l6sbar. Da der Integrand unabhéngig von C}; und n eine einfach numerisch
zu integrierende Funktion darstellt, wurde das Integral numerisch berechnet. Es ist in der
Abbildung auch eine hypothetische Wintertropopause dargestellt (eine tanh—Funktion). Da
wir in diesem Unterabschnitt PV-Homogenisierung in der Troposphére betrachten, gelten
die in der Abbildung dargestellten Losungen fiir die Isentropen eigentlich nur in der Tro-
posphére. Um jedoch ein vollstandiges Bild zu erlangen, sind die Losungen auch oberhalb
der hypothetischen Tropopause dargestellt. Es sei auBlerdem bemerkt, dass in die Berech-
nung der Isentropenverteilungen keine Information iiber die Tropopause einflieit. Vielmehr
wiirde sich zum Beispiel nach der Theorie von Held (1982) aus der Losung (4.14) und ei-
ner Strahlungszwangsbedingung ein breitenabhéngiger Wert der Tropopause ableiten lassen
(siche Abschnitt 2.1.3).

Fiir die in der Abbildung, oben gezeigten Ergebnisse sind A und H; unabhéngig voneinan-
der festgelegt. Der Fall A = 0 entspricht dem quasigeostrophischen Grenzfall. Nach Gleichung
(4.15) gilt fiir diesen Fall p(p, © = 0,4) = ps (wegen pf(©4) = psie), die Tropopause wiirde
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Abbildung 4.7: Hohe-Breite—Verteilung der Isentropen (in K, gestrichelte Kurven in Abstéinden
von 2K) nach Gleichung (4.15) mit s)(¢) nach Gleichung (4.19) mit ¢y = 30° und den in den Dia-
grammen angegebenen Werten. Eine hypothetische Wintertropopause ist jeweils als graue Kurve
eingezeichnet. Fiir die Initialisierung der Isentropen am tropischen Rand wurden NZ = 1.15-10"4s~2
und Ty = 300 K verwendet. Fiir die oberen zwei Diagramme wurden A und H; unabhéngig von-
einander festgelegt, fiir die unteren zwei Diagramme wurde A gestgelegt und H; anhand Gleichung
(4.21) bestimmt (siehe auch Abbildung 4.6). Die Umrechnung von p in z erfolgte anhand Formel
(B.7) mit H = 7km und pge = 1000 hPa. Man beachte, dass die Hohe der 300K Isentrope fiir
A = 0 konstant gleich Null ist (p = pste)-

also iiber dem Pol den Boden beriihren, was sehr unrealistisch ist. Die Isentropen verlaufen
fiir diesen Fall bis etwa 310 K flacher als beobachtet (vergleiche Abbildung 3.19). Zu groBeren
©-Werten hin wichst die Steigung s, der Isentropen linear in p, siehe Gleichung (4.15), also
exponentiell in z und ist fir © Z 320K grofler als beobachtet. So liegt zum Beispiel der
Schnittpunkt der 330 K Isentropen mit der hypothetischen Wintertropopause circa 5° weiter
siidlich als beobachtet.

Fiir A = 0.86 (wie beobachtet, siche oben) mit ansonsten gleichen Parametereinstellungen
erreicht die 300 K Isentrope bei circa 14 km Hohe den Pol — die Tropopause ist also hcher
als beobachtet fiir diesen Fall. Ansonsten ist der Anstieg der Isentropen durchgingig grofier
als beobachtet.

Ein qualitativer Unterschied in der Isentropenverteilung zu den eben beschriebenen Féllen
entsteht, wenn man A und H; so wihlt, dass sie die Bedingung (4.21) erfiillen (Abbildung
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4.7, unten). Die zwei dargestellten Verteilungen unterscheiden sich nur im Wert von n, siehe
Gleichung (4.19). Fiir n =1 (n = 2) ist H; =~ 0.6 (H; ~ 0.85) fiir A = 0.86 (vergleiche Ab-
bildung 4.6). Die exponentielle Zunahme der Steigung der Isentropen mit der Hohe ist fiir
n = 2 starker ausgeprégt als fiir n = 1, so dass die Isentropen vor allem in der oberen Tro-
posphaére fiir n = 2 steiler verlaufen als beobachtet. Der Fall n = 1 stimmt bis auf die oberste
Troposphire (O g 340 K) gut mit den Beobachtungen iiberein. Dies ist nicht iiberraschend,
da die Werte fiir H; und A in diesem Fall in etwa den beobachteten entsprechen.

Stratosphire

Die Analyse der ECMWF-Daten in Abschnitt 4.3 hat gezeigt, dass nicht nur der troposphéri-
sche sondern auch der stratosphérische Bereich einer Isentropen der “Middleworld” an der
PV-Homogenisierung teilnimmt. Die Griinde dafiir wurden im genannten Abschnitt ange-
geben. Diese Tatsache kann dhnlich wie fiir die Troposphére genutzt werden, um eine Isen-
tropenverteilung fiir die Stratosphére zu berechnen. Den hauptséchlichen Unterschied zur
Behandlung der Troposphére bilden dabei die Randbedingungen. Dazu nehmen wir an, dass
an der PV-Homogenisierung in der Stratosphére nur die Isentropen teilnehmen, die auch in
der Troposphére daran teilnehmen Das ergibt nach den Beobachtungen einen Bereich von
circa 300 KS © $350K. Oberhalb davon wird die Stratosphére als im Strahlungsgleichge-
wicht angenommen, so dass die Lage der 350 K Isentrope (piop()) als gegeben vorausgesetzt
wird. Aus einem globalen Strahlungsgleichgewicht folgt ein positiver meridionaler Tempe-
raturgradient zwischen Aquator und Pol in der untersten Stratosphire oberhalb von circa
350K (also circa oberhalb von 13km Hohe). Im Winter wiirde sich bei in etwa 60° N der
meridionale Temperaturgradient infolge der Strahlungsabkiihlung iiber dem Pol in der Stra-
tosphéire umkehren. Dieser Effekt ist jedoch in der hier betrachteten untersten Stratosphére
von geringer Bedeutung und wird deshalb vernachlissigt. In zukiinftigen Studien soll die-
ser Effekt jedoch mit beriicksichtigt werden. Der positive meridionale Temperaturgradient
entspricht einer negativen Steigung der Isentropen in der unteren Stratosphére.

Die Losung von (4.12) fiir die Stratosphére entspricht (4.14), wobei pge mit piop zu er-
setzen ist und sich sg(go) auf dieses piop bezieht. Desweiteren wird der Homogenisierung nun
der Index ’s’ fiir Stratosphére verliehen (H, beziehungsweise C). Fiir die 350 K Isentrope,
also die Randbedingung pi., wird der Ansatz

Prop(p) = pr [1+ 27" B(1 — cos2¢)™] = pr(1 + 2B sin®" ) (4.23)

gewihlt, wobei B die relative Amplitude, py der Druck der 350 K Isentrope am Aquator und
m eine natiirliche Zahl sind. Eigentlich wiirde man eher das entsprechende 2y, () durch
eine solche Funktion ausdriicken. Dann wére allerdings der Ausdruck fiir py,, komplizierter
(die in Gleichung (4.23) angegebene Form wiirde als Exponent einer e-Funktion auftreten).
Wir nehmen deshalb der Einfachheit halber an, dass B klein genug ist, so dass sich im
betreffenden Hohenbereich sowohl z,, als auch pi,, durch eine Form der Gleichung (4.23)
beschreiben lassen. Aus pyop nach Gleichung (4.23) ergibt sich

dpio
o) = —d:pp

Somit lautet die der Stratosphére entsprechende Losung fir s,(p) (vergleiche Gleichung
(4.14))

= 2m(piop(p) — pr) cOt . (4.24)

d .
asy(p) = @ cot @ [Cs(p — pr) — 2Bprp(Cy — 2m) sin® cp} . (4.25)

de|g
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Dies ist wieder eine lineare Differentialgleichung, fiir deren Losung noch die Randwerte festge-
legt werden miissen. Fiir den meridionalen Rand (¢g) gibt es zwei Moglichkeiten. Zum einen
kann ¢ = 90° gewahlt werden, was zusétzlich eine gegebene Hohenverteilung ©(p) am Pol
erfordert. Dies kann unter Vorgabe eines NZ analog zu Gleichung (4.16) geschehen. Dann
wire die Isentropenverteilung iiber dem Pol als Randbedingung festgelegt und wére nicht
mehr Teil der Losung. Auf der anderen Seite kann g = ¢rp als meridionaler Rand gewéhlt
werden. Dies wiirde die Kenntnis von ¢1p(0), also auch von p(¢rp) erfordern. Angesichts der
Tatsache, dass die Isentropen ohnehin iiber dem Pol horizontal verlaufen (miissen) erscheint
die Vorgabe eines O(p, ¢ = 90°) geeigneter zur Losung von (4.25). Auerdem ermdoglicht sie
zusammen mit der Losung fiir die Troposphére eine Bestimmung der Tropopause, wie sich
zeigen wird.

Die allgemeine Losung von (4.25) fiir ¢ < ¢y und zunéchst allgemeines pyop, () lautet fiir
eine bestimmte Isentrope

®o ®o
' R ,COt / SO / s @
m%@>:wfwocz/ﬁﬂ&%frﬁdd—a/“?f%d¢+-ﬁé) L (4.26)
sin-® sin-® Sin~® g
@ ®

wobei pj(©) der Druckwert der Isentrope fiir ¢ = ¢y ist. Setzt man py,, und Sg nach den
Gleichungen (4.23) und (4.24) ein, so ergibt sich

sin ¢

sin g

Cs
P@@:W+%@%%MW( )-Mwwﬁ%% (1.27)

Dieser Ausdruck vereinfacht sich fiir g = 90°:

p(p, ©) = pr + (P5(O) — poo) sin® ¢ + 2Bpysin®™ ¢, (4.28)

wobei pog = Prop( = 90°) = pr(1 + 2B) eingesetzt wurde.

Nach Vorgabe eines p§(0) ist die Losung vollstandig bestimmt. Dazu nehmen wir wie im
vorigen Abschnitt konstantes N? = N¢ fiir den stratosphiirischen Bereich iiber dem Pol an,
allerdings ist nun z, = zpp — die Hohe der 350 K Isentrope iiber dem Pol. Gleichung (4.16)
lautet also hier

NG
O = Oge v (Fo70) (4.29)

wobei ©y = 350 K ist, also der Oberrand des betrachteten stratosphérischen Bereichs, der an
der PV-Homogenisierung teilnimmt. Man erhélt dann p§ aus Gleichung (4.18), indem man
T, durch ©g und pg. durch pgyy ersetzt. Die iibrig bleibenden Parameter zur Spezifikation der
Losung (4.28) sind also pr, B, n und N¢ (zy wird zur Berechnung von p§ nicht benétigt,
sondern nur zur Umrechnung der Hohenkoordinate).

Fiir zwei unterschiedlich ausgewéhlte Parameterwerte sind in Abbildung 4.8 die Ver-
teilungen der Isentropen zwischen 300 K und 350 K dargestellt. Es sind die vollstdndigen
Losungen von (4.28) eingezeichnet (zwischen 0 und 90°). Man beachte jedoch, dass der An-
satz zur Bestimmung der Losungen von ¢ > 0 ausgegangen ist (am Aquator ist sowohl P = 0,
als auch f = 0, wodurch der Ansatz (4.6) an dieser Stelle nicht mehr gerechtfertigt ist). Die
Struktur der Losung ist folgendermaflen. Durch die vorgegebene Randbedingung einer obe-
ren Isentrope (350 K) mit negativer Steigung, besitzen auch alle anderen Isentropen negative
Steigungen. Vertikal nimmt diese Steigung wegen (4.25) linear in p, also exponentiell in z fiir
kleiner werdende Hohen vom Betrag her zu. Horizontal nimmt die Steigung wegen des cot ¢
in (4.25) vom Pol zum Aquator hin vom Betrag her zu. Ansonsten unterscheiden sich die
Isentropenverteilungen mit den Parametereinstellungen in Abbildung 4.8 qualitativ kaum.
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Abbildung 4.8: Hohe-Breite—Verteilung der Isentropen (in K, gestrichelte Kurven in Absténden
von 2K) nach Gleichung (4.28) mit den angegebenen Parameterwerten und pr = 160hPa, B =
6.25 - 1072, Eine hypothetische Wintertropopause ist wie in Abbildung 4.7 jeweils als graue Kurve
eingezeichnet. Die Umrechnung von p in z erfolgte anhand Formel (B.7) mit H = 6.5km, pg. = pr
und z; = 17.4km.

Troposphire und Stratosphire

In den letzten zwei Unterabschnitten wurden Isentropenverteilungen unter der Annahme
von (partieller) PV-Homogenisierung separat fiir Troposphére und Stratosphére abgeleitet.
In einer Atmosphére, die aus Troposphére und Stratosphére besteht, miissen die Isentropen
stetig verlaufen, insbesondere an der Grenzfliche zwischen Troposphére und Stratosphére
— der Tropopause. Dies ist unter Voraussetzung von bekannten Isentropenverteilungen in
Troposphére und Stratosphére ein Kriterium fiir die Position der Tropopause. Falls p;(¢, ©)
den Druck der troposphérischen und (ps(¢, ©)) den Druck der stratosphérischen Isentropen
bezeichnet, lautet das Kriterium

pi(orp, ©) = ps(p1P, ©) = Pre(9), (4.30)

wobei prp der Tropopausendruck der betrachteten Isentropen ist. Aus dieser Bedingung
ergibt sich fiir jedes © die Breite der Tropopause ¢rp. Anschlieend erhélt man durch Ein-
setzen von @rp in p; oder pgs den entsprechenden Tropopausendruck prp. Die Ermittlung
der extratropischen Tropopause auf diese Weise entspricht dem Zusammensetzen einer tro-
posphiirischen und stratosphérischen Zwangsbedingung. Der (allerdings entscheidende) Un-
terschied hier ist, dass nicht eine Strahlungszwangsbedingung fiir die unterste Stratosphére
angenommen wird, so wie dies beginnend mit der wegweisenden Theorie von Held (1982)
bisher getan wurde. Stattdessen wird nur die Stratosphére oberhalb einer bestimmten Isen-
tropen (hier die 350 K Isentrope) als im Strahlungsgleichgewicht angenommen. Darunter
wird die Stratosphére durch PV-Homogenisierung beschrieben.

Fiir die stratosphérische Losung ps(p, ©) wurde eine gegebene Isentropenverteilungen
iiber dem Pol angenommen (pj). Wir nehmen nun zusétzlich die Existenz der trennenden
Isentrope an. Dann ist prp am Pol gegeben durch prp(p = 90°) = p§(© = T;) und wir kénnen
nach Gleichung (4.21) A in Abhéngigkeit von H;, n und ¢q bestimmen. Auf diese Weise legt
die stratosphérische Temperaturverteilung iiber dem Pol den Anstieg der Isentropen am
Boden fest (durch Gleichung (4.19) gegeben).
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Fir n = 1 ist p; durch Gleichung (4.20) und A durch Gleichung (4.22) gegeben. Fiir
die Stratosphére ist ps durch Gleichung (4.28) gegeben. Dann kann bei gegebenen Parame-
tereinstellungen @rp nach Gleichung (4.30) bestimmt werden. Anschlieflend ergibt sich die
Gesamtlosung der Isentropen durch Zusammensetzen der troposphérischen Losung (p;) fiir
¢ < @rp und der stratosphérischen Losung (ps) fir ¢ > @rp. Fiir vier verschiedene Pa-
rametereinstellungen sind in Abbildung 4.9 die auf die eben beschriebene Weise erhaltenen
Isentropenverteilungen zusammen mit der daraus resultierenden Verteilung von N? darge-
stellt. Man vergleiche die Abbildung mit dem beobachteten Wintermittel (Abbildung 3.19).
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Abbildung 4.9: Aus p; und ps zusammengesetzte Isentropenverteilungen (in K, siehe Text). Als
Farbschattierung ist das daraus resultierende N? dargestellt (in 10~*s~2). Die Tropopause ist als
Knick in den Isentropen und als Sprung in N? leicht zu erkennen. Die Parameter sind jeweils
pste = 1000hPa, ¢o = 30°, n = 1, T, = 300K, N02 = 1.15 - 10~%s2 fiir die Troposphére und
B =6.25-1072, pr = 160hPa, m = 1, N3 = 4-10~%s7? fiir die Stratosphiire. Die verwendeten
Werte fiir H; und H, sind in der Abbildung angegeben. Der Wert fiir A wurde jeweils mittels
Gleichung (4.22) ermittelt. Als Vergleich ist die beobachtete mittlere Tropopausenhdhe des Winters
(vergleiche Abbildung 3.19) als graue Kurve eingezeichnet.

Die qualitative Struktur der Losung 1a8t sich anhand der Abbildung in H; = 1 (rechts) und
Hs < 1 (links) und in H; = 1 (oben) und H; < 1 (unten) unterteilen. Eigenschaften der
Isentropen in Troposphére und Stratosphére wurden bereits einzeln in den vorangegangenen
Unterabschnitten diskutiert. Interessanter erscheinen hier die aus den verschiedenen Parame-
tereinstellungen resultierende Lage der Tropopause und die Tropopausenschérfe anhand der
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N2-Werte direkt oberhalb der Tropopause. Aus Abbildung 4.9 ist ersichtlich, dass vor allem
die stratosphérische Homogenisierung (H;) entscheidend fiir diese Aspekte ist. Die kleinsten
Abweichungen von der theoretischen zur beobachteten Tropopausenlage ergeben sich dabei
fiir Hy, = 1. Beziiglich ‘H; sind die Abweichungen fiir H; = 0.5 kleiner als fiir H; = 1, was
auf die zu steilen Isentropen fiir den Fall ‘H; = 1 zuriickzufiihren ist. Der Fall H, = 0.5
(Abbildung 4.9, oben links) dient als Referenzfall, da fiir ihn nach Gleichung (4.28) die Isen-
tropen die Form der oberen Randbedingung haben, welche als vom Strahlungsgleichgewicht
bestimmt angesehen wird. Das heift, fiir diesen Fall befindet sich die gesamte untere Stra-
tosphire im Strahlungsgleichgewicht mit circa konstantem N?2. PV-Homogenisierung findet
ausschliellich in der Troposphire statt. Die resultierende Tropopause ist um rund 1km zu
tief gegeniiber der Beobachtung. Fiir Hs > 0.5 (insbesondere H; = 1) ergibt sich ein inter-
essantes Verhalten beziiglich N2 in der unteren Stratosphére: fiir diesen Fall nimmt N? mit
zunehmender Breite ab. Betrachtet man eine einzelne Isentrope zwischen tropischem Rand
und Pol, so nimmt N? im troposphirischen Teil leicht ab, springt dann an der Tropopau-
se auf einen maximalen Wert, um dann zum Pol hin wieder abzunehmen. Das entspricht
qualitativ den Beobachtungen. Betrachtet man jedoch die reine Hohenabhéngigkeit, so be-
sitzt N? direkt iiber der Tropopause kein Maximum, sondern nimmt kontinuierlich mit der
Ho6he zu. Das widerspricht den Beobachtungen, insbesondere dem Hauptergebnis des Beob-
achtungsteils dieser Arbeit: dem ausgeprigten Maximum von N? beziiglich der Hohe in den
Extratropen. Mogliche Griinde fiir diese Diskrepanz und daraus folgend eine Verbesserung
des Homogenisierungsansatzes (4.6) folgen unten.

Diskussion

Die Einbeziehung der stratosphérischen PV-Homogenisierung zur Berechnung der Isentro-
penverteilung der “Middleworld” bewirkt eine Verbesserung der Theorie zur Hohe der extrat-
ropischen Tropopause. Bisher wurde fiir eine solche Theorie nur die PV-Homogenisierung in
der Troposphére (dynamische Zwangsbedingung) gekoppelt an ein Strahlungsgleichgewicht
in der Stratosphére (Strahlungszwangsbedingung) betrachtet (zum Beispiel Kirk-Davidoff &
Lindzen 2000). Der Ansatz hier erzeugt eine Dreifachkopplung: zwei dynamische Zwangsbe-
dingungen (je eine fiir den troposphérischen und stratosphérischen Teil der “Middleworld”)
und eine Strahlungszwangsbedingung (hier die Lage des Oberrands der “Middleworld”).
Neben der Verbesserung der Theorie zur extratropischen Tropopause selbst liefert die hier
préasentierte Theorie auch teilweise eine Erklarung der beobachteten Tropopausenschérfe. Die
meridionale Abhingigkeit von N? entlang einer Isentropen stimmt gut mit den Beobachtun-
gen iiberein. Jedoch ist die vertikale Abhéngigkeit kontrédr zu den Beobachtungen. Es 148t
sich vermuten, dass dies durch die etwas unrealistische Annahme einer hohenunabhéngigen
(beziehungsweise druckunabhéngigen) PV-Homogenisierung in der Stratosphére zu erkléren
ist. Geht man davon aus, dass die stratosphérische PV-Homogenisierung hauptséchlich durch
brechende planetare Wellen verursacht wird, dann sollte der Grad dieser Homogenisierung
(Hs) mit der Hohe abnehmen. Eine solche Hohenabhéngigkeit wiirde allerdings auf eine
nicht mehr analytisch I6sbare nichtlineare Differentialgleichung fithren. Die Attraktivitit der
hier prasentierten Theorie, ndmlich nahezu vollstdndig analytisch zu sein, wiirde dabei ver-
loren gehen. Dennoch wird eine Verbesserung der Theorie in die angedeutete Richtung als
wichtiger néchster Schritt betrachtet.

Um zu einer vollstéandigen Theorie des Klimas der Atmosphére zu gelangen, muss ein dy-
namisches Modell fiir die Extratropen, wie das hier prasentierte, an ein dynamisches Modell
fiir die Tropen, ein Modell fiir die Grenzschicht der Extratropen und ein Strahlungsmodell fiir
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die Stratosphére oberhalb der “Middleworld” gekoppelt werden. Dies muss so geschehen, dass
die globale Energiebilanz erfiillt ist. Ein solches globales Modell wurde von Kirk—Davidoff &
Lindzen (2000) vorgeschlagen, jedoch ohne stratosphérische PV-Homogenisierung. Es bleibt
eine offene Frage, welchen Einfluss die stratosphérische PV-Homogenisierung in einem sol-
chen Modell hat.



Kapitel 5

Zusammenfassung und Ausblick

Diese Arbeit untersuchte anhand von zwei verschiedenen Methoden die extratropische Tro-
popausenregion. Im ersten Teil wurden basierend auf vertikal hochaufgelosten Radiosonden-
daten Klimatologien der Tropopause, Tropopausenregion und Tropopausenschérfe erstellt.
Die Klimatologien umfassten zwei stiddeutsche Stationen mit Daten von 1990-1999, zwei-
mal tédglicher Aufstiege und 93 US—-Stationen mit Aufstiegen von 1998-2001 unterschiedlicher
Héufigkeit. Im zweiten Teil wurde der Einfluss grofiskaliger Dynamik auf die Struktur der
extratropischen Tropopausenregion untersucht. Die Beschreibung der grofiskaligen Dynamik
erfolgte dabei anhand der potentiellen Wirbelstérke (PV). Der zweite Teil beinhaltete die Dis-
kussion saisoneller Unterschiede der grofiskaligen Dynamik und ihren Einflul auf die Struktur
der Tropopausenregion, eine Analyse der PV—Verteilung auf Isentropen der Tropopausenre-
gion aus ECMWEF-Daten und eine prézisierte Theorie der extratropischen Tropopause und
ihrer Scharfe.

Die in dieser Arbeit priasentierten Klimatologien zeichnen sich gegeniiber fritheren durch
die mehr als eine Groflenordnung hohere vertikale Auflosung der verwendeten Daten aus.
Beziiglich der Tropopausenparameter (Hohe, Temperatur, Horizontalwind) konnten die Er-
gebnisse bisheriger Klimatologien bestétigt beziehungsweise prézisiert werden. Die Klima-
tologie des Horizontalwinds der Tropopause (urp und vrp) stellt nach Kenntnis des Autors
die einzige neben der von Hoinka (1999) dar. Sie wird als wertvoll erachtet, da urp und
vrp ein sehr gutes Maf fiir die Intensitédt und Lage des globalen Strahlstrom darstellen. So-
mit liefert die Klimatologie des Horizontalwinds der Tropopause gleichzeitig klimatologische
Informationen des Strahlstroms.

Beziiglich der Tropopausenregion wurde eine neue Methode der Mittlung der individuellen
Radiosondenprofile eingefiihrt. Diese Mittlung nutzt die Tropopausenhohe als gemeinsames
Referenzniveau aller in die Mittlung eingehenden Profile. Das heifit, die Mittlung erfolgt re-
lativ zur lokalen, zeitabhéngigen Tropopausenhohe. Die neu eingefithrte Methode zusammen
mit der hohen vertikalen Auflésung der Daten fiihrte zu einem feinskaligen Bild der Struktur
der Tropopausenregion. Erstmalig erschien dadurch in einem klimatologischen Mittel eine
stark ausgeprégte Inversion des vertikalen Temperaturgradienten an der extratropischen Tro-
popause (Tropopauseninversion). Ihr entspricht ein Maximum im Parameter der statischen
Stabilitit (N?) direkt oberhalb der Tropopause. Zusitzlich wurde ein Minimum der verti-
kalen Windscherung an gleicher Stelle gefunden. Bei einer konventionellen Mittlung (relativ
zum Boden) oder bei vertikal schlechter aufgelosten Daten ist weder die Tropopauseninversi-
on noch das Minimum der vertikalen Windscherung im Mittel enthalten. Die neue Methode
wurde auf den gesamten Datensatz Radiosondendaten angewandt. Es ergab sich fiir den
gesamten Bereich der untersuchten Extratropen im Mittel die Existenz einer Tropopause-
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ninversion, das heifit einer diinne Schicht mit erhéhtem Parameter der statischen Stabilitat
(N?) direkt oberhalb der Tropopause. Dies wird als erstes Hauptergebnis des Beobachtungs-
teils dieser Arbeit angesehen. Es wurde weiterhin gefunden, dass der maximale Wert von N?
in dieser Schicht bei gegebener Auflosung nahezu breitenunabhéngig ist. Die Dicke der Inver-
sionsschicht besitzt hingegen eine ausgepréigte Breitenabhéngigkeit: kleine Werte um 1km
am subtropischen Rand der Extratropen, grole Werte um 3 km in den Polregionen und eine
kontinuierliche Zunahme der Schichtdicke im Bereich dazwischen. Desweiteren wurde sowohl
fiir die Dicke als auch fiir die Stérke der statischen Stabilitdt der maximal stabilen Schicht
ein markanter Jahresgang gefunden. So ist die Schichtdicke im Winter maximal, besitzt je-
doch minimale Werte in N2. Im Sommer ist die Schichtdicke minimal und besitzt maximale
Werte in N2. Dieser Kontrast zwischen Winter und Sommer wurde als Winter-Sommer—
Kontrast bezeichnet und wird als zweites Hauptergebnis des Beobachtungsteils dieser Arbeit
angesehen.

Eine Klimatologie des Zonalwinds relativ zur Tropopause zeigte einen ausgepriagten
Strahlstrom mit maximalen Windgeschwindigkeiten im Tropopausenniveau. Die vertikale
Zonalwindscherung besitzt Maximalwerte (Minimalwerte) unterhalb (oberhalb) des Wind-
maximums des Strahlstroms. Dabei sind im klimatologischen Mittel vor allem die Minimal-
werte betragsméfig bei einer Mittlung relativ zur Tropopause wesentlich grofer, als bei einer
Mittlung relativ zum Boden. Dies weist auf die klimatologische Bedeutung der negativen ver-
tikalen Windscherungen direkt oberhalb des Strahlstroms hin.

Beziiglich der Tropopausenschdrfe existiert, soweit dem Autor bekannt, in der Literatur
nur die Klimatologie von Zangl & Hoinka (2001) fiir die Polarregionen. Insofern stellt die
Klimatologie der Tropopausenschérfe in dieser Arbeit die erste fiir mittlere und subtropi-
sche Breiten dar. Die Tropopausenschérfe wurde anhand von zwei Parametern beschrieben.
Zum einen wurde die Tropopausenschéirfe S als normierte Differenz der vertikalen Tempe-
raturgradienten direkt ober— und unterhalb der Tropopause definiert. Zum anderen wurde
die normierte mittlere Stérke der statischen Stabilitéit direkt oberhalb der Tropopause N_%
betrachtet. Sowohl St als auch Ner besitzen fiir einzelne Stationen einen deutlichen Jahres-
gang. Dieser Jahresgang folgt in etwa dem Jahresgang der Tropopausenhohe, wobei in den
mittleren Breiten grofe (kleine) Tropopausenschérfen im Winter (Sommer) existieren, also
bei kleinen (groflen) Tropopausenhohen. In den Polregionen kehrt sich dieser Jahresgang
um, so dass die Tropopausenschérfe im Sommer am grofiten und im Winter am kleinsten
ist. Ein Vergleich mit dem Jahresgang von urp zeigte, dass die Tropopausenschirfe jeweils
nordlich vom Windmaximum des globalen Strahlstroms die gréfiten Werte annimmt. In den
Polregionen stimmen die Ergebnisse gut mit denen in Z#ngl & Hoinka (2001) iiberein, wobei
die hohere vertikale Auflosung bei den hier verwendeten Daten gréfiere Werte der Tropo-
pausenschérfe ergibt. Die Umkehrung des Jahresgangs von den Polregionen zu den mittleren
Breiten und die Kopplung der Tropopausenschéirfe zur Lage des Strahlstroms stellen neue
Ergebnisse dar.

Der zweiten Teil dieser Arbeit untersuchte inwieweit einige Ergebnisse des Beobachtungs-
kapitels beziiglich der extratropischen Tropopause und ihrer Schérfe durch grofiskalige Dyna-
mik erkldrt werden kénnen. Zunéchst wurde sich dem Winter-Sommer-Kontrast gewidmet.
Die mittlere Stromung der Tropopausenregion im Sommer wurde als antizyklonale Storung
gegeniiber der mittleren Stromung der Tropopausenregion im Winter interpretiert. Lokale
antizyklonale Storungen der oberen Troposphére erzeugen ein Maximum im statischen Stabi-
litdtsparameter (N?) direkt oberhalb der Tropopause (zum Beispiel Thorpe 1986). Es wurde



90

hypothetisiert, dass diese Figenschaft von antizyklonalen Storungen der oberen Troposphére
den Winter-Sommer—Kontrast erklart. Dies wird als erstes Hauptergebnis des theoretischen
Teils dieser Arbeit angesehen.

Der Prozess der baroklinen Vermischung in der extratropischen Troposphére beeinflusst
mafigeblich die Lage der extratropischen Tropopause. Der Effekt dieser baroklinen Vermi-
schung ist die Homogenisierung der PV auf isentropen Fléchen in der Troposphére. Im idea-
lisierten Fall fiithrt dies zu einem verschwindenden troposphérischen isentropen Meridional-
gradienten der PV (P,|e = 0) und zu einem Maximum dieses Gradienten an der Tropopause.
Um dies zu iiberpriifen, wurde die mittlere PV—Verteilung auf “Middleworld” Isentropen aus
operationellen ECMWF-Analysen untersucht. Entscheidend dafiir war, die Mittlung analog
zur Methode bei der Auswertung der Radiosondendaten relativ zur meridionalen Position
der Tropopause durchzufiihren. Dadurch ergab sich, dass die PV—Verteilung im Mittel zu
einem homogenisierten Zustand tendiert, sowohl im troposphérischen als auch im strato-
sphéarischen Teil von “Middleworld” Isentropen. Es wurde ein Parameter fiir den Grad der
PV-Homogenisierung (H o« 1/P,|e ) eingefiihrt, der aus den Daten bestimmt wurde. Es er-
gab sich fiir die Troposphére (Stratosphire) eine PV-Homogenisierung von circa 50% (75%).
Als Resultat der PV-Homogenisierung in Tropo— und Stratosphére bildet sich an der Tro-
popause ein scharfes Maximum von P,|g aus. Bei einer konventionellen Mittlung (eulersch)
ergaben sich weitaus grofiere (kleinere) P,|o —~Werte in Troposphére und Stratosphére (an
der Tropopause).

Basierend auf der partiellen PV-Homogenisierung im troposphérischen und stratosphéri-
schen Teil von “Middleworld”-Isentropen wurde schliellich eine Theorie der extratropischen
Tropopause und ihrer Schérfe vorgestellt. Sie stellt eine Erweiterung gegeniiber vorausge-
gangenen Theorien dar, die nur auf troposphérischer PV-Homogenisierung beruhen. Das zu
l6sende Problem reduzierte sich auf die Losung von gewohnlichen Differentialgleichungen fiir
den Anstieg der Isentropen, so dass ein Grofiteil der Rechnungen analytisch erfolgen konn-
te. Entscheidend fiir die Struktur der Losung war die Spezifikation der Randwerte. Fiir die
Troposphére wurde eine Isentropenverteilung am tropischen Rand vorgegeben und angenom-
men, dass die Isentrope, die am tropischen Rand den Boden beriihrt, am Pol die Tropopause
beriihrt, das heifit, dass eine trennende Isentrope existiert. Fiir die Stratosphére wurde zum
einen der Oberrand der “Middleworld” vorgegeben (an die Beobachtungen angelehnt, ge-
danklich durch ein Strahlungsgleichgewicht und die stratosphérische Meridionalzirkulation
vorgeschrieben) und zum andern die Verteilung der Isentropen am Pol. Mit den genannten
Randwerten fiir Troposphére und Stratosphére konnten schliellich die Isentropenverteilun-
gen separat fiir Troposphére und Stratosphére berechnet werden. Die Position der Tropopau-
se ergab sich dann als jeweiliger Schnittpunkt von troposphérischer und stratosphérischer
Isentrope. Unter plausiblen Annahmen fiir die Parameter des Problems wurde eine sehr gute
Ubereinstimmung mit der beobachteten Position der extratropischen Tropopause gefunden.
Dies wird als zweites Hauptergebnis des theoretischen Teils dieser Arbeit angesehen.

Zusitzlich ergab sich ein breitenabhingiges N? mit Maxima am tropischen Rand und
Minima am Pol, sowohl in der Troposphére als auch in der Stratosphére. Entlang einer
Isentropen nimmt N? zunichst vertikal und meridional ab, springt an der Tropopause auf
einen Maximalwert und nimmt dann Richtung Pol wieder ab. Das entspricht qualitativ den
Beobachtungsergebnissen. Es 1483t sich abschlieend beziiglich der extratropische Tropopause
und ihrer Schérfe sagen, dass durch grofiskalige Dynamik ein Grofiteil der Beobachtungen
erkldrt werden kann.

Als wichtiger néchster Schritt wird vom Autor die Uberpriifung der in dieser Arbeit
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préasentierten Theorien mittels idealisierter GCM—-Simulationen angesehen. Unter einem vor-
gegebenem kiinstlichen Strahlungsantrieb, zum Beispiel in Anlehnung an Held & Suarez
(1994), kann in der Simulation ein forciert—dissipatives statistisches Gleichgewicht realisiert
werden, in dem die Tropopausenstruktur anschliefend detailiert untersucht wird. Haynes
et al. (2001) haben gezeigt, dass mit so konzipierten Simulationen die Entstehung und Er-
haltung der extratropischen Tropopause beschrieben werden kann. Bisher wurden GCM-
Studien ausschlielich mit grober vertikaler Auflosung O(1km) durchgefiihrt. Es bleibt eine
offene Frage, ob es moglich ist, nur unter Repréasentierung grofiskaliger Dynamik im Modell,
bei geniigend hoher vertikaler Auflésung eine Tropopauseninversion zu simulieren.

Die Theorie im letzten Abschnitt zeigt vor allem beziiglich der Tropopauseninversion auch
einige Schwichen. Sie sagt keine vertikalen N?-Maxima direkt oberhalb der Tropopause
voraus. Hier scheinen Effekte der vernachléssigten kleinerskaliger Prozesse eine Rolle zu
spielen. Es folgt eine kurze Ubersicht iiber magliche Erklirungen basierend auf kleinerskaligen
Prozessen.

Die néchst kleinerskaligen Prozesse zu den in dieser Arbeit verwendeten planetaren Pro-
zessen stellen lokale Storungen der oberen Troposphére dar. Diese haben in den mittleren
Breiten typischerweise eine horizontale Gréoenordnung von 1000 km (Hakim 2000). Zyklona-
le (antizyklonale) Storungen sind dabei mit unscharfen (scharfen) Tropopausen verbunden
(zum Beispiel Wirth 2000, 2001; Zéngl & Wirth 2002). Das bedeutet, dass in zyklonalen (an-
tizyklonalen) Stérungen N? in Tropopausenniveau und direkt dariiber verringert (erhoht)
gegeniiber einem Referenzzustand ist. Da aber fiir stratosphérische N2-Werte eine untere
Grenze existiert (die thermische Tropopause ist zum Beispiel in etwa durch einen Schwell-
wert in N? definiert, siche Abschnitt 2.1.1), kénnen die verringerten N?>~Werte in zyklona-
len Anomalien nicht beliebig klein sein. Auf der anderen Seite existiert jedoch keine obere
Grenze fiir die erhdhten N?-Werte in antizyklonalen Anomalien. Durch diese Asymmetrie
zwischen zyklonalen und antizyklonalen Storungen setzt sich im gleichberechtigten Mittel
beider Anomalien der Effekt der antizyklonalen Anomalie beziiglich der N2-Werte direkt
oberhalb der Tropopause durch (Wirth 2003). Eine zu kldrende Frage bleibt hierbei, inwie-
fern die gleichberechtigte Mittlung beider Anomalien wie in Wirth (2003) gerechtfertigt ist.
Diesbeziiglich erscheint es interessant, dass zwischen zyklonalen und antizyklonalen Stérun-
gen eine inhdrente Asymmetrie besteht (Hakim 2000; Muraki & Hakim 2001; Hakim et al.
2002). Diese besagt, dass zyklonale gegeniiber antizyklonalen Storungen intensiver in ihrer
O-Anomalie sind und eine kleinere horizontale Groflenordnung besitzen. Diese Asymmetrie
sollte bei der Mittlung von synthetischen Stérungen beriicksichtigt werden. Nichtsdestotrotz
ist klar, dass Stérungen der oberen Troposphére einen nicht zu vernachléssigenden Beitrag
zur mittleren Schérfe der extratropischen Tropopause leisten. Eine klimatologische Quanti-
fizierung dieses Effekts ist eine Aufgabe fiir zukiinftige Arbeiten.

In dieser Arbeit kaum diskutiert wurde der Einfluss von Feuchte-Prozessen und die damit
verbundene Strahlungswirkung. In antizyklonalen Stérungen der oberen Troposphére bildet
sich zum Beispiel durch die hohe und kalte Tropopause haufig Zirrusbewolkung. Diese Zir-
ren bewirken ihrerseits eine Strahlungsabkiihlung im dem Niveau, in dem sie sich befinden,
und eine Strahlungserwérmung direkt dariiber, das heifit direkt oberhalb der Tropopause.
Sie haben dadurch auf die ohnehin in Antizyklonen entstehende Tropopauseninversion eine
verstiarkende Wirkung (Daniel & Legras 2003). Auch hier steht eine klimatologische Quan-
tifizierung des Effekts noch aus.

SchlieBlich kénnen auch turbulente Prozesse in der Tropopausenregion fiir eine Tropopau-
seninversion sorgen. Diesen Zusammenhang hat bereits Staley (1957) erkannt. Er beschreibt,
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wie eine anfianglich positive Kriimmung des Temperaturprofil in Tropopausenniveau unter
Wirkung von divergenten turbulenten Enthalpiefliissen verschérft wird. Eine weitere Studie
dazu ist Joseph et al. (2002), in der ein turbulenter Strahlstrom untersucht wird. Die Auto-
ren finden im Bereich der stark negativen Windscherung ein Maximum in N? im Einklang
mit den Beobachtungen in der vorliegenden Arbeit.
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Anhang A

Datenbeschreibung

In diesem Anhang werden die in dieser Arbeit verwendeten Datenséitze vorgestellt. Auf die

hauptséchlich verwendeten vertikal hochaufgelosten Radiosondendaten wird dabei ausfiihr-
licher eingegangen, als auf die Daten des ECMWF-Modells.

A.1 Die vertikal hochaufgel6sten Radiosondendaten

Vertikal hochaufgeldste Radiosondendaten stellen zur Zeit die einzige Datenreihe iiber einen
Zeitraum 2 1Jahr mit einer vertikalen Auflosung < 500m dar. Die Tropopause ist ge-
kennzeichnet durch eine signifikante Anderung verschiedener meteorologischer Parameter.
Fiir die Charakterisierung solcher Anderungen innerhalb einer Klimatologie ist die vertikale
Auflésung entscheidend. Insofern eignen sich vertikal hochaufgeloste Radiosondendaten sehr
gut fiir eine Charaktersierung der Tropopausenregion.

Fiir zwei siiddeutsche Stationen (Miinchen-Oberschleilheim und Stuttgart, nachstehend
MO und STU) sind diese hochaufgelosten Daten zweimal téglicher Aufstiege fir die Jahre
1990-1999 vorhanden. Zusétzlich liegen die Daten von 93 vom National Weather Service
(NWS) der USA operierten Radiosondenstationen (nachstehend als US-Stationen bezeich-
net) fiir die Jahre 1998-2001 mit unterschiedlichen téglichen Aufstiegshiufigkeiten vor. Diese
Daten wurden bereits in Wang & Geller (2003) fiir die Erstellung einer Klimatologie der
Energie von Schwerewellen verwendet. Abbildung A.1 zeigt die geographische Verteilung der
US-Stationen. Im Folgenden werden die Daten beschrieben.

A.1.1 MefigroB3en

Die uns vorliegenden Radiosondendaten von MO und STU wurden vom Deutschen Wetter-
dienst (DWD) in Oberschleiflheim zur Verfiigung gestellt. Die Daten der US-Sonden stammen
vom National Climatic Data Center (NCDC) der National Oceanic and Atmospheric Admini-
stration ~ (NOAA) und wurden vom  SPARC  Data  Center  (derzeit
http://www.sparc.sunysb.edu) zur Verfiigung gestellt (SPARC - Stratospheric Processes
And their Role in Climate, Projekt innerhalb des WCRP - World Climate Research
Programme). Die Aufstiege liefern Vertikalprofile von Druck (p), Temperatur (7), rela-
tiver Feuchte, Aufstiegrate, horizontaler Windgeschwindigkeit (V') und Windrichtung (a).
Dabei befinden sich die Messgeréte fiir Druck, Temperatur und relativer Feuchte in einem
sogenannten PTU Sensor (Abbildung A.2). Charakteristika dieses PTU Sensors sind in Ta-
belle A.1 zusammengefafit. Die Daten hierfiir wurden der Internetseite von Vaisala (der-
zeit http://www.vaisala.com) entnommen. Die Abtastfrequenz des PTU Signalgebers der
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Abbildung A.2: Links: Radiosondenballon mit Sensor und Reflektor fiir die Radarverfolgung
(Windmessung, siehe Text). Rechts: Viiséla-RS80 Sensor zur Messung von Druck, Temperatur
und relativer Feuchte.

stiddeutschen Stationen betragt 7/10 Hz fiir jeden Parameter. Die gespeicherten Daten liegen
jeweils in 10s Intervallen vor, wurden also bereits iiber 7 Werte gemittelt. Das entspricht
einer vertikalen Auflésung von circa 50m (die Aufstiegsrate betréigt circa 5ms™!). Die US-
Stationen nutzen das sogenannte MicroArt System, welches eine Abtastfrequenz von 250 Hz
hat. Die gespeicherten Daten liegen hier in 6s Intervallen vor (entsprechend circa 30 m ver-
tikale Auflosung), wurden also iiber entsprechend viele Werte gemittelt. Dabei gehen nur
Werte mit geniigend starkem Signal in die Mittelung ein. Die Batterie (19 V) des Sensors ist
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Tabelle A.1: Charakteristika der meteorologischen Sensoren fiir Druck, Temperatur und relativer
Feuchte (PTU). Wiederholbarkeit der Kalibrierung meint die Standardabweichung der Differenzen
zwischen zwei aufeinanderfolgenden Kalibrierungen. BAROCAP, THERMOCAP und HUMICAP
sind eingetragene Warenzeichen von Vaisala.

Druck Temperatur relative Feuchte
BAROCAP THERMOCAP HUMICAP
Barometer  Bimetallthermometer kapazitiver Sensor
Messbereich 1060 - 3hPa  +60°C bis —90°C 0 - 100%
Auflssung 0.1hPa 0.1°C 1%
Genauigkeit
Reproduzierbarkeit 0.5 hPa 0.2°C bis 50 hPa, < 3%
0.3°C von 50 - 15hPa,
0.4°C oberhalb 15 hPa
Wiederholbarkeit
der Kalibrierung 0.5hPa 0.2°C 2%
Zeitverzogerung — < 2.5s 1s
bei 6 ms—! Aufstiegsrate und 1000 hPa
bei +20°C

wasseraktiviert und damit umweltfreundlich. Der Sensor wiegt circa 220 g (inklusive Batte-
rie) und mifit 55 x 147 x 90 mm.

Die aktuelle Hohe des Ballons wird aus den Daten fiir Druck und Temperatur mittels der
barometrischen Hohenformel unter Annahme einer konstanten Temperatur zwischen zwei
benachbarten Niveaus berechnet:

29 22—%]

p2 = pie BT oder (A.1)
R p1

= — (TY+T5)In—. A2

22 21+29(1+ 2)11p2 (A.2)

Hierbei bezeichnet der Index 1 (2) das untere (obere) Niveau, R ist die spezifische Gaskon-
stante (R = 287.04 Jkg 'K~!) und ¢ die Erdbeschleunigung (g = 9.81ms~2). Die Aufstiegs-
rate 148t sich dann aus der Hohen- und Zeitdifferenz berechnen.

Die Bestimmung von Windgeschwindigkeit und -richtung erfolgt bei den siiddeutschen
Stationen iiber eine Radarverfolgung, bei der die horizontale Position des Ballons nach fe-
sten Zeitintervallen (30s) bestimmt wird. Fiir diese Verfolgung ist ein Reflektor am Ballon
angebracht (Abbildung A.2). Es wird dabei angenommen, dass der Ballon mit dem lokalen
horizontalen Wind driftet. Durch die schlechtere Zeitauflosung ergibt sich eine entsprechend
schlechtere vertikale Auflosung von &~ 150 m im Vergleich zur Sensormessung (siehe oben).
Die Messauflésung der Windgeschwindigkeit betriigt circa 2.5ms™!, die der Windrichtung cir-
ca 5°. Bei den US-Stationen erfolgt die Windmessung per GPS, wodurch die Auflésung der
Windkomponenten zunéchst der des MicroArt Systems entspricht. Jedoch werden Glattungs-
routinen angewandt, die zu einer effektiven Auflésung von 30s oder ~ 150 m fithren (National
Climate Data Centre (NCDC) 1998).
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A.1.2 Vertikalprofile

Fiir diese Arbeit sind im Wesentlichen die Profile der Temperatur und des Horizontalwindes
von Bedeutung. Fiir einen willkiirlich ausgewéhlten Zeitraum sind in den Abbildungen A.3
und A.4 eine Reihe aufeinanderfolgender Profile der Temperatur und der Komponenten
des Horizontalwindes (u - zonal, v - meridional) fiir MO dargestellt. Die hohe vertikale

JoY  E L B L BRI DAL B

200 300 400 500 600 700
Temperatur, 7 (K)

Abbildung A.3: Temperaturprofile fiir MO - Januar 1995. Dargestellt sind alle in diesem Mo-
nat um 00 UT verfiigharen Profile, jeweils um 10 K gegeneinander verschoben. Man beachte die
Fluktuationen in den einzelnen Profilen.
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Abbildung A.4: Profile des zonalen (oben) und des negativen meridionalen (unten) Windes. Details
wie in Abbildung A.3. Die Profile sind jeweils um 10ms™! gegeneinander verschoben.

Auflésung ist klar ersichtlich - es ist jeder Messpunkt eingetragen. Im Folgenden sollen die
von den Radiosonden erreichten Maximalhthen und die vertikalen Auflosungen statistisch
quantifiziert werden. Abbildung A.5 zeigt die Haufigkeitsverteilung der Maximalhohen fiir
die stiddeutschen Stationen (links) und die US-Stationen (rechts). Die Windmessungen sind
fiir MO und STU weniger haufig erfolgreich, da die Radarverfolgung meistens nicht bis zur
Maximalhoche des Ballons méglich ist. Die Streuung hin zu geringeren Maximalhohen ist
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Abbildung A.5: Relative Hiufigkeitsverteilungen der von den Radiosonden erreichten Maxi-
malhohen fiir MO und STU (links) und fiir die 93 US-Stationen (rechts). Durchgezogene Lini-
en gelten fiir den PTU Sensor, gestrichelte fiir die Windmessung. Die jeweiligen Mittelwerte sind
durch die vertikalen Linien gekennzeichnet. Die Zahlenwerte geben die Anzahl der in die Statistik
eingegangenen Profile fiir den PTU Sensor und die Windmessung (in Klammern) an.

wie zu erwarten fiir die wesentlich groflere Zahl der US-Stationen grofier. Dadurch sind die
Maximalhohen fiir diese Stationen im Mittel geringer.

Abbildung A.6 zeigt relative Haufigkeitsverteilungen der vertikalen Auflosung unterteilt
sowohl in die siiddeutschen (links) und die US-Stationen (rechts), als auch in PTU- (oben)
und Windmessung (unten). Relativ bedeutet hier: Haufigkeit beziiglich einer theoretischen
Gleichverteilung aller vorhandenen Daten iiber den dargestellten Bereich. Werte grofier (klei-
ner) als 1 deuten also auf einen Bereich mit hoher (niedriger) Datenkonzentration hin. Es
sind auch hier die geringeren Maximalhthen der US-Stationen im Gesamtmittel evident.
Signifikante Anderungen der vertikalen Auflésung gibt es fiir simtliche Stationen erst ober-
halb von circa 20 km. Die Tropopausenhéhe ist selbst in den Tropen gewohnlich geringer als
20 km, wodurch die vertikale Auflésung in der Tropopausenregion als einigermafien konstant
angesehen werden kann.

A.1.3 Korrektur der relativen Feuchte

Der Vaisala HUMICAP Sensor der RS80-A Sonde ist ein Diinnschicht Kondensator, dessen
Kapazitéit proportional zur umgebenden Wasserdampfkonzentration ist. Er besteht aus einer
diinnen Polymerschicht auf einem Glassubstrat in die Wassermolekiile durch eine stark porose
Elektrode diffundieren. Die in die Polymerschicht diffundierten Wassermolekiile &ndern die
Kapazitit dieser Schicht proportional zur umgebenden Wasserdampfkonzentration. Diese
Kapazitéit wird vom Radiosondensensor gemessen und in relative Feuchte (beziiglich fliissi-
gem Wasser) umgerechnet. Die Charakteristik des Sensors wird hauptséchlich durch die
chemischen Eigenschaften des Polymers bestimmt.

Der elektrische Respons des Sensors ist nichtlinear von der umgebenden Temperatur
und Feuchte abhéngig. Die Kalibrierung erfolgt jedoch beziiglich der Temperatur nur linear.
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Abbildung A.6: Relative Hiufigkeitsverteilungen (Schattierungen, siehe Text) der vertikalen
Auflésung in Abhéingigkeit der Hohe. Links: siiddeutsche Stationen, rechts: US-Stationen, oben:
Ergebnisse fiir den PTU-Sensor, unten: Ergebnisse fiir die Windmessung. Auf die Windmessung
der US—Stationen wurden Glédttungsroutinen angewandt, so dass die effektive Vertikalauflosung um
einen Faktor ~ 5 grofler als in der Abbildung ist.

Dies verursacht einen temperaturabhingigen systematischen Fehler, der bei Temperaturen
in etwa unterhalb von —30°C signifikant wird und mit abnehmender Temperature anwéchst
Miloshevich et al. (2001). Eine weitere Fehlerquelle ist die Zeitverzogerung der Messung
des Sensors (siche Tabelle A.1). Im operationellen Einsatz muss der Sensor auf sich schnell
dandernde Umgebungswerte reagieren, was zu einer Glattung von Feinstrukturen fithren kann.
Diese Zeitverzogerung wird mit abnehmender Temperatur grofler. Weitere systematische
Fehlerquellen sind chemische Verunreinigungen im Polymer, Feuchtefehler (Kondensierung
oder Vereisung des Sensors) und Strahlungsfehler (es existiert eine Strahlungskorrektur fiir
die Temperaturmessungen, jedoch nicht fiir die Feuchtemessungen).

Der Temperaturabhingigkeitsfehler ist unterhalb von —40° C der grofite Fehler Milos-
hevich et al. (2001). Fiir diesen Fehler geben Miloshevich et al. einen empirschen Korrek-
turfaktor fiir Radiosondenmessungen der relativen Feuchte gegeniiber genaueren Messungen
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mit einem kryogenen Frostpunkthygrometer fiir den Temperaturbereich zwischen 0° C und
—70°C an:

G(T) = 0.9278 — 5.9662 - 10~*T 4 1.5783 - 10~ *T? 4 1.8179 - 1077 + 3.9407 - 10737,
(A.3)

worin 7" in Grad Celsius gemessen wird. Es ist zu beachten, dass diese Korrektur ausschlief3-
lich fiir den RS80-A Sensor gilt.

In dieser Arbeit wird das (Wasserdampf) Mischungsverhéltnis r anstatt der relativen
Feuchte betrachtet. Die siiddeutschen Stationen verwenden den RS80-A Sensor fiir die Feuch-
temessungen, so dass r aus den korrigierten Feuchtewerten bestimmt werden kann. Fiir die
US-Stationen liegen keine genauen Informationen iiber den verwendeten Feuchtesensor vor
(aus den Rohdaten allein nicht bestimmbar), so dass hierfiir von einer Korrektur mittels
(A.3) abgesehen wird. Auch Miloshevich et al. weisen auf die Schwierigkeit hin, den Sensor-
typen der Radiosondenmessung im Nachhinein zu bestimmen. Die Korrektur (A.3) ldsst sich
qualitativ auf andere Sensoren iibertragen, so dass die korrigierten Werte der siiddeutschen
Stationen als exemplarisch fiir die anderen Stationen angesehen werden diirfen. Es sei an
dieser Stelle auch betont, dass sich diese Arbeit hauptséichlich den (trocken-) dynamischen
Eigenschaften der Tropopausenregion widmet.

Wegen der relativ groben Auflosung der Feuchtemessungen (1%, siehe Tabelle A.1)
konnen Feuchtewerte aus Radiosondenmessungen nur bis zur Tropopause bestimmt werden,
dariiber sind die Feuchtewerte gewohnlich von der Groflenordnung dieser Auflosung.

A.2 Die ECMWEF Daten

Der Nachteil der Radiosondendaten ist die unregelméfBige Verteilung der Stationen iiber den
Globus. Uber den Ozeanen, die einen grofien Teil der Erdoberfliche einnehmen (nahezu 75%)
gibt es naturgeméf keine Radiosondenstationen.

Eine globale Abdeckung mit Messdaten bieten derzeit nur satellitengestiitzte Systeme.
Solche Daten existieren jedoch noch nicht {iber geniigend grofie Zeitrdume, um damit Klima-
tologien zu produzieren. Eine andere Moglichkeit eines globalen Datensatzes bieten die Ana-
lysen globaler numerischer Wettervorhersagemodelle, zum Beispiel des ECMWF-Modells.
Diese Analysen entsprechen einer im Nachhinein an die vorhandenen Messdaten angepas-
sten Vorhersage. Der Nachteil meteorologischer Analysen ist ihre mit den hochaufgelosten
Radiosondendaten vergleichsweise schlechte Vertikalauflosung.

Wie bereits frither erwahnt, lassen sich aus den Radiosondendaten schlecht Horizontal-
informationen ableiten, so dass zum Beispiel die fiir die atmosphérische Dynamik wichtige
Wirbelstérke ¢ nicht aus Radiosondendaten betimmt werden kann. Da ( in die PV ein-
geht, siche Gleichung (B.18), 148t sich auch die PV und somit die dynamische Tropopause
nicht aus Radiosondendaten bestimmen. Dies sind Griinde, das Radiosondendatenmaterial
durch meteorologische Analysen zu ergidnzen. Da die PV in Abschnitt 4 eine zentrale Rolle
spielt, werden dort Analysedaten des ECMWF-Modells der 12 UT Termine des Jahres 2001
verwendet.

Es werden nun zunidchst das ECMWF-Modell und danach der Datensatz der ECMWF
Re—Analyse (ERA) kurz beschrieben.
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A.2.1 Modellbeschreibung

Das ECMWF-Modell ist im Kern ein spektrales numerisches Modell (basierend auf einer
harmonischen Entwicklung in Kugelkoordinaten, mit trianguldrer Abschneidung) zur mit-
telfristigen Wettervorhersage. Operationell werden seit August 1979 am ECMWF mittel-
fristige Vorhersagen produziert. Dabei haben sich die Details des Modells seitdem sehr oft
gedndert. So betrug zum Beispiel die horizontale Auflésung 1979 noch 1.875° Breite und
Lange (damals noch als Gitterpunktsmodell). Heute lduft das Modell mit einer Auflésung
von circa 0.35° Breite und Léange (triangulédre Abschneidung bei der Wellenzahl 511). Ver-
tikal lief das Modell anfangs mit nur 15 Schichten — heute mit 60 (Oberrand zur Zeit bei
0.1hPa, Auflésung rund 800 m in Tropopausenniveau). Die vertikale Diskretisierung erfolgt
mittels sogenannter Sigma-Niveaus, welche in der unteren und mittleren Troposphére dem
Boden folgen und in der oberen Stratosphére und Mesosphére Flachen konstantem Drucks
entsprechen. Dazwischen findet ein glatter Ubergang vom einen zum andren Typ der Ver-
tikalkoordinate statt. Der Zeitschritt im gegenwirtigen Modell betragt 15 Minuten und die
Zeitdiskretisierung erfolgt Semi-Lagrange’sch, mit einer semi-impliziten Zwei-Zeit—Niveau
Formulierung (zu den Begriffen siche zum Beispiel Durran 1999).

Das Modell beinhaltet eine Vielzahl von Parameterisierungen, unter anderem fiir tur-
bulente Prozesse in der Grenzschicht, Wolken, Schwerewellenwiderstand, Niederschlag, Rei-
bung, Strahlung, subskaligen Gebirgswiderstand und latente Warmefliisse. Diese Parame-
terisierungen werden auf einem reduzierten Gaufi’schen Gitter gerechnet. Dieses Gitter ist
ein regulédres Breite-Liange-Gitter, wobei zu den Polen hin der Gitterpunktsabstand auf
Breitenkreisen reduziert wird, so dass die geometrische Auflésung in etwa gleich bleibt. Die
Ausgabevariablen pro Gitterpunkt sind Wind, Temperatur, Feuchte, Bedeckungsgrad und
Wasser/Eisgehalt (zusétzlich noch der Druck auf den Gitterpunkten am Boden). Das ge-
samte ECMWEF Vorhersagesystem wird kompletiert durch ein Datenassimilationsschema,
ein Ozeanmodell, ein mesoskaliges Modell und ein Ensemble Vorhersagesystem. Ein Uber-
blick iiber die einzelnen Parameterisierungen und Modellkomponenten ist im Rahmen die-
ser Arbeit nicht angebracht. Es sei darauf hingewiesen, dass die Internetseite des ECMWF
(http://www.ecmwf . int) eine Fiille von Informationen iiber die Historie und den derzeitigen
Stand des Modellpakets beinhaltet.

A.2.2 Die ERA-Daten

Die stindige Anderung der Modelldetails des ECMWF-Modells bringt Probleme bei der
Interpretation von langjdhrigen auf ECMWF-Analysen basierenden Klimatologien mit sich.
Auf dieses Problem wird zum Teil in Trenberth & Guillemont (1994) eingegangen und auch
Hoinka (1998) geht darauf ein. Um dennoch einen langjéhrigen Datensatz des ECMWF-
Modells zu erhalten, wurde 1993 das ERA-Projekt gestartet. Im Rahmen dieses Projekts
wurde eine Re—Analyse mithilfe der 1993 giiltigen Modellversion mitsamt dem Assimilations—
und Analyseschema fiir die Jahre 1979-1993 durchgefiihrt, Gibson et al. (1997). Der Vor-
teil davon liegt auf der Hand: man erhélt einen langjahrigen konsistenten, globalen Daten-
satz mit einer einheitlichen Auflésung und einheitlicher Modellphysik. Die Daten sind im
genannten Zeitraum pro Tag zu den Zeiten 00, 06, 12, 18 UT vorhanden. Die horizontale
Auflésung betriagt 1.125° x 1.125° Lénge x Breite. Es besteht die Option zwischen Daten
auf Standarddruckflichen mit 15 Schichten und Daten auf Modellschichten mit 31 Schich-
ten. Letztere besitzen eine vertikale Auflosung von rund 1km in Tropopausenniveau. Hier
werden ausschlieflich diese Daten an zwei Gitterpunkten in der Néhe der siiddeutschen
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Radiosondenstationen benutzt. Sie wurden freundlicherweise von Dr. Hoinka innerhalb des
ECMWF Sonderprojekts “Climatology of the global tropopause” zur Verfiigung gestellt.
Auf diese Weise kann die Klimatologie basierend auf den Radiosondendaten und der ther-
mischen Tropopause mit einer entsprechenden Klimatologie basierend auf den ERA-Daten
und der dynamischen Tropopause verglichen werden. Der Nachteil ist jedoch die gegeniiber
den Radiosondendaten um den Faktor 2040 kleinere vertikale Auflésung.



Anhang B

Fiir diese Arbeit wichtige Grundlagen

In diesem Anhang werden Grundlagen, soweit sie fiir diese Arbeit von Bedeutung sind, klurz
beschrieben. Dies umfasst die Definition von potentieller Temperatur und Brunt—Vaisala
Frequenz, Beziehungen zwischen Druck und Hohe basierend auf der hydrostatischen Grund-
gleichung und die Definition und verschiedene in dieser Arbeit verwendete Approximationen
der PV.

B.1 Potentielle Temperatur und Brunt—Viisidla Fre-
quenz

Viele atmosphérische Prozesse kénnen als adiabatisch approximiert werden. Deshalb ist es
vorteilhaft, eine Temperatur so zu definieren, dass sie bei adiabatischen Zustandsénderungen
erhalten bleibt. Es gilt laut Adiabatengleichungen

Tp™" = constant = Topy "™, (B.1)

wobei T" und p Temperatur und Druck sind, K = R/c, mit spezifischer Gaskonstante R und
Warmekapazitédt bei konstantem Druck c,, und der Index 0 bezeichnet einen Referenzzu-
stand. Dann ist die potentielle Temperatur © definiert als

O=T,=T (@) (B.2)
p
Sie entspricht also laut Definition der Temperatur, die ein Luftpaket erhalten wiirde, wenn
man den Druck des Luftpakets adiabatisch von p nach py dndert. Fiir die Atmosphére ist
laut Konvention py = 1000 hPa, also in etwa Druck auf Meeresspiegelniveau. Die potentielle
Temperatur wurde so definiert, dass sie fiir adiabatische Prozesse eine Erhaltungsgrofe ist.
Fiir eine stabile geschichtete Atmosphére ist die Brunt—Vaisild Frequenz definiert als
die Frequenz N, mit der ein Luftpaket schwingen wiirde, wenn man es vertikal aus seiner
Gleichgewichtslage auslenken wiirde. Sie ist gegeben durch

]\ﬂ:ﬁ B.
50-©. (B.3)

wobei ¢ die Erdbeschleunigung ist. Falls N? < 0 gilt, dann ist die Schichtung statisch instabil
und es setzt Konvektion ein. Mittels idealer Gasgleichung p = pRT und der Definition (B.2)
von O, lafit sich die alternative Form

29 9
N =2 (8ZT+ Cp) (B.4)
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angeben.

B.2 Beziehungen zwischen Druck und Hd6he

In diesem Anhang werden basierend auf der hydrostatischen Grundgleichung d,p = —gp
verschiedene Beziehungen zwischen Druck p und Hohe z abgeleitet.

Allgemein 148t sich mittels der idealen Gasgleichung p = pRT die barometrische Hohen-
formel schreiben

z _dz!

P(2) = pagee” B TGN (B.5)

mit der Randbedingung p(zs) = pste- Pste und z, sind zum Beispiel Bodendruck und —héhe.
Fiir eine isotherme Atmosphére der Temperatur Ty ergibt sich aus (B.5):
p(2) = pgee  F, oder (B.6)
Dstc

z2(p) = z;+Hln pal (B.7)

wobei H = RT,/g die Skalenhohe ist. In der realen Atmosphére ist die untere Stratosphére
der Extratropen circa isotherm mit Temperaturen zwischen 210K und 230K, das heifit
Skalenhohen zwischen 6.2 km und 6.7 km. Fiir diese Schicht stellen also (B.6) und (B.7) eine
sehr gute Approximation fiir den Zusammenhang zwischen p und z dar.

In der Troposphére hingegen nimmt die Temperatur in etwa linear mit der Hohe ab. Man
konnte hierfiir ein H = R(T") /g definieren mit der Schichtmitteltemperatur (7). Ein typischer
Wert ware (T) = 240K, also H ~ 7km. Eine bessere Annahme ist jedoch T' = T, + I'z,
wobei Ts und I' die Bodentemperatur und der Temperaturgradient sind. Dies fiihrt zu den
Beziehungen

T, + Tz, \ 7
p(z) = Psfc (m) s oder (BS)

<1+FTZSS) (p;fc)?—ll . (B.9)

Diese Beziehungen beschreiben eine polytrope Atmosphiére. Die oben angefiihrte Atmosphére
mit ' = 0 ist dabei ein Spezialfall.

Ein weiterer Zusammenhang zwischen p und z 148t sich unter Betrachtung der statischen
Stabilitdt erhalten. Sowohl Troposphére als auch Stratosphére sind durch nahezu konstan-
tes N? gekennzeichnet. Das Temperaturprofil wird mittels der Definition (B.10) von N?
beschrieben durch

T

z(p) = T

N2
0.7 - ~—17=-2, (B.10)
g e

Die Losung dieser linearen Differentialgleichung fiir N? = constant lautet

2 2 2
g g NZ (2—zs)
T(z) = + (T — 9 . B.11

(2) cp N2 < cpN2) ¢ ( )
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Daraus ergeben sich mittels (B.5)

2 2 %7
p(z) = Dsfe |:1 + ]f[QT (e_%(Z_ZS) - 1):| ) oder (B12>
Cp A
(p) 9 md N (2 > 1 +1p + (B.13)
z = — N s — ZS' .
b N2 92 Dstc

Fiir ausgewéhlte Parameter zeigt Abbildung B.1 einen Vergleich der in diesem Abschnitt
abgeleiteten Profile z(p). Die verwendeten Parameter sind in der Abbildungsunterschrift
angegeben. Es ist ersichtlich, dass die Differenzen zwischen allen drei verwendeten Zusam-

20 T~ T T T T 1

15F % -

0 L 0 “‘
0.0 02 04 06 08 1.0
p/ps

Abbildung B.1: Vergleich der Zusammenhiinge zwischen p und z. Dargestellt sind Profile fiir z in
Abhéngigkeit von p/ps. gegeben durch die Gleichungen (B.7) (durchgezogen), (B.9) (gepunktet)
und (B.13) (gestrichelt). Die Parameter sind Ty = 240K (also H ~ 7Tkm), I' = —6.5Kkm™!,
Ty =280K, N2 = 10742 und z, = 0.

menhéngen z(p) generell kleiner als 10 % sind. Die Formen (B.9) und (B.13) unterscheiden
sich dabei in den untersten 10 km um weniger als 2 %. Hingegen sind die Abweichungen im
Vergleich mit (B.7) in der GréBenordnung von 10 %.

B.3 Die potentiellen Wirbelstirke (PV)

In diesem Anhang soll auf die potentielle Wirbelstiarke (PV) néher eingegangen werden.
Dabei liegt das Hauptaugenmerk auf den in der Arbeit verwendeten Approximationen der
PV.

In dieser Arbeit wird ausschliefilich die Ertel’sche Definition der PV verwendet (Ertel
1942). Von manchen Autoren wird diese Form der PV durch EPV abgekiirzt, um Verwechs-
lungen insbesondere mit der quasigeostrophischen Form der PV (QGPV) zu vermeiden. Ein
historischer Uberblick iiber verschiedene Definitionen der PV ist in Thorpe & Volkert (1997)
und teilweise auch in Hoskins et al. (1985) gegeben. Wir beziehen uns in dieser Arbeit generell
auf die EPV und bezeichnen sie einfach mit PV.

Die PV nach Ertel (1942) ist definiert durch

P=pt (6 X T+ 2@) vO. (B.14)
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Hierin sind p die Dichte, v der dreidimensionale Windvektor relativ zur Erdoberfliche, O
der Vektor der Erdrotation, © die potentielle Temperatur (siche Anhang B.1) und V der
Nablaoperator. In (B.14) tauchen die Vektoren der relative Wirbelstirke (V x @) und der
planetaren Wirbelstéirke (2) auf.

P ist eine Erhaltungsgrofle fiir adiabatische, reibungsfreie Zustandsénderungen. Da die
meisten dynamischen Prozesse, vor allem grofiskalig O(1000 km), in guter Ndherung adiabi-
tisch und reibungsfrei verlaufen, eignet sich die PV sehr gut als diagnostische Variable. Es
ist zu bemerken, dass Ertel die PV etwas allgemeiner definiert hat, indem er fiir © lediglich
verlangt hat, dass es eine skalare Funktion ist, die nur von Druck und Dichte abhéngt. In
der Meteorologie wird bis auf wenige Ausnahmen fiir © die potentielle Temperatur verwen-
det. Die Ausnahmen beziehen sich auf die Analyse der Polarwirbel, bei der die exponentielle
Dichteabnahme verbunden mit einer exponentiellen Zunahme der PV mit der Hohe oft un-
erwiinscht ist. Es wurden fiir diese Fille modifizierte Definitionen der PV eingefiihrt (siehe
zum Beispiel Lait 1994; Miiller & Giinther 2003).

Um die Bedeutung der einzelnen Terme der PV abschétzen zu konnen, fithren wir das
Skalarprodukt in (B.14) aus und erhalten

P =p ' (0w — 8,0)0:,0 + (f, + O.u — 0,w)0,O + (f + Opv — yu)0,0)] . (B.15)

Darin sind z, y, z Zonal—, Meridional- und Vertikalkoordinate, u, v, w Zonal—, Meridional—
und Vertikalwind, f, = 2 cosy die Meridionalkomponente der planetaren Wirbelstérke,
f = 2Qsin ¢ der Coriolisparameter und 0 die partielle Ableitung nach {. Wir betrachten eine
balancierte Stromung, das heifit wir vernachléssigen die Beitriage der Vertikalgeschwindigkeit.
Desweiteren nehmen wir an, dass die Stromung die thermische Windgleichung erfiillt (zum
Beispiel Holton 1992):

O = —fi@ay@ (B.16)
D = fi@aw@. (B.17)

Damit koénnen die Horizontalgradienten von © in (B.15) ersetzt werden und man erhélt

P~ |—(0.v)* — (0.u)* — f,0.u+ (1 + %) N2} % , (B.18)

wobei ¢ = 0,v — Jyu die Vertikalkomponente der relativen Wirbelstérke ist (in dieser Arbeit

kurz relative Wirbelstérke) und die Definition (B.3) von N? eingesetzt wurde. Wir identifi-
zieren das Quadrat der vertikale Windscherung S in (B.18):

S? = (0.u)? + (0.v)2. (B.19)

N? ist von der GrioBenordnung 10~*s™2. Die GréBenordnung von f, (und f) ist 107*s7!,
d,u ist jedoch maximal von der GroBenordnung 107%s™! (typischerweise eher 1073s71), so
dass der dritte Term in (B.18) maximal von der GréBenordnung 1075572 ist (typischerweise
eher 107 "s72). Dieser Term kann also in sehr guter Niherung gegeniiber dem N?-Term
vernachlassigt werden und man erhélt

~ Iz (1+8) - g2| £©
PN{N (1+f) S]gp. (B.20)
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Der Vollstéandigkeit halber werden noch die Gré8enordnungen der restlichen Terme angege-
ben. Aus der GroéBenordnung fiir 0,u ergibt sich fiir S? eine GréSenordnung von maximal
10~*s72. ¢ hat typischerweise eine GréBenordnung von 1075s™ !, erreicht allerdings zum Bei-
spiel in intensiven Zyklonen oder Antizyklonen die Gréflenordnung von f. Fiir letzteren Fall
kann der S?>-Term in (B.20) vernachliissigt werden und es ergibt sich

P = {N2 <1+%)} §:£<1+§) 0.0 . (B.21)

Welche Terme sind fiir den (zonal symmetrischen) klimatologischen Hintergrundszustand
wichtig? Fiir diesen Zustand kann der Beitrag von v gegeniiber u vernachléssigt werden, so
dass S? =~ (0.u)? und ¢ ~ —d,u ist. Nimmt man fiir den globalen Strahlstrom eine Maxi-
malgeschwindigkeit von . ~ 30ms~! und eine meridionale Ausdehnung von ~ 3000 km
an, so ergibt sich ¢ ~ 1075s™!. Somit ist fiir den Hintergrundszustand ¢/f ~ 0.1 und kann
gegeniiber 1 vernachléssigt werden. Desweiteren ist fiir eine dem Strahlstrommaximum ent-
sprechende Héhe von &~ 10km d,u ~ 3-1073s™! (es muss am Boden u = 0 gelten). Dann
ist aber S? eine Grofenordnung kleiner als N? und kann auch vernachlissigt werden. Man
erhélt so die planetare Approximation der PV

P~ @NZ = iaz@, (B.22)
gp P

welche fiir den klimatologischen Hintergrundszustand eine gute Ndherung darstellt und des-
halb oft in dieser Arbeit verwendet wird (siehe Kapitel 4).
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