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K U R Z FA S S U N G

Die Arbeit befasst sich mit der Dynamik von Rossbywellenzügen in der oberen
Troposphäre und deren Darstellung in numerischen Wettervorhersagemodellen.

Für die Darstellung von Rossbywellenzügen wird in dieser Arbeit auf die Me-
thoden der Hilberttransformation des Meridionalwindes (Zimin u. a., 2003, 2006)
sowie eines geeigneten Wellenaktivitätsflusses (Takaya und Nakamura, 2001) zu-
rückgegriffen. Diese Methoden werden miteinander verglichen, ihre Vor- und Nach-
teile herausgearbeitet und eine Modifikation der Methode nach Zimin u. a. (2006)
vorgeschlagen. Diese Methoden basieren auf der Annahme, dass Rossbywellenzüge
durch beinahe ebene Wellenpakete beschrieben werden können. Allerdings sind Trö-
ge jedoch tendenziell schmäler als Rücken. Es wird gezeigt, dass durch die Anwen-
dung einer semigeostrophischen Koordinatentransformation die Annahme beinahe
ebener Wellenpakete wiederhergestellt und dadurch eine verbesserte Darstellung
von Rossbywellenzügen möglich ist. Zusätzlich wurde in dieser Arbeit ein Trajek-
torienprogramm zur zeitlichen Verfolgung von Rossbywellenzügen in Längengrad-
Breitengrad-Feldern entwickelt. Die damit darstellbare raumzeitliche Entwicklung
verschiedener Rossbywellenzug-Eigenschaften liefert ein noch tieferes Verständnis
der Dynamik von Rossbywellenzügen.

Mit Hilfe des Trajektorienprogramms wurde eine Rossbywellenzug-Klimatolo-
gie erstellt. Ein Vergleich mit zwei bereits existierenden Klimatologien konnte die
Robustheit vorheriger Resultate zeigen. Darüber hinaus wurden zusätzliche Eigen-
schaften zur Untersuchung von Wellenbrechen und dem Einfluss der Hintergrund-
strömung eingeführt. Die Darstellung von gemittelten Wellenzug-Eigenschaften als
Funktion der normierten Trajektoriendistanz erlaubt aufschlussreiche Einblicke in
die verschiedenen Lebensphasen der Rossbywellenzüge (Entstehung, Ausbreitung,
Zerfall). Wichtige Informationen lassen sich auch über die Definition geeigneter
Rossbywellenzug-Klassen erhalten. Neben einfachen Vorgaben wie der Entstehungs-
region (Pazifik, Atlantik, etc.), hohen Amplituden oder minimalen Lebenszeiten,
wird in dieser Arbeit auch die Aufteilung nach globalen Strukturindizes (NAO, AO
und PNA) untersucht. Der Wellenaktivitätsfluss hat sich als ungeeignetere Größe
für die Trajektorienberechnung herausgestellt. Allerdings wird gezeigt, dass die-
ser mit der Information über die Ausbreitungsrichtung der Wellenzüge, zusätzliche
wertvolle Einblicke in das Wellenzug-Verhalten geben kann.

Desweiteren werden in dieser Arbeit objektbasierte Vorhersagefehler von Rossby-
wellenzügen in den numerischen Wettervorhersagemodell des ECMWF untersucht.
Dabei wird explizit auf die Vorteile und Schwierigkeiten objektbasierter Fehlermaße
eingegangen. Bei den Untersuchungen konnten systematische Fehler von zu klein,
zu schwach und zu weit nach Norden vorhergesagten Wellenzügen ausgemacht wer-
den. Zur Erklärung dieser systematischen Fehler wird eine Hypothese vorgestellt.
Die Fehleranalyse wurde zusätzlich auf das Trajektorienprogramm übertragen, wo-
durch explizit die Vorhersagbarkeit der einzelnen Wellenzug-Lebensphasen unter-
sucht werden kann. Dabei hat sich z.Bsp. gezeigt, dass bei bereits bestehenden und
vor allem langlebigen Rossbywellenzügen die Vorhersagbarkeit deutlich erhöht ist.
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A B S T R A C T

In this thesis the dynamics of upper level tropospheric Rossby wavetrains and their
representation in numerical weather forecast models are investigated.

Rossby wavetrain representation is implemented through use of the methods
hilbert transform of the meridional wind (Zimin et al., 2003, 2006) and an appropri-
ate wave activity flux (Takaya and Nakamura, 2001). These methods are compared,
their respective advantages analyzed and a modification of the method of Zimin
et al. (2006) suggested. All these methods ground on the assumption that Rossby
wavetrains can be represented by almost-plane waves. However, it is known that
troughs tend to be narrower then ridges. It will be shown that through application
of a semigeostrophic coordinate transformation, the assumption of almost-plane
waves can be reestablished, allowing for an improved representation of Rossby wave-
trains. Additionally, a trajectory program was developed for the temporal tracking
of wavetrains in latitude-longitude-fields. This representable spatiotemporal evolu-
tion of different wavetrain properties aids a deeper understanding of the dynamics
of Rossby wavetrains.

Through use of the trajectory program, a trajectory-based climatology of Rossby
wavetrains is calculated. A comparison with two other existing Rossby wavetrain
climatologies shows the robustness of previous results. Further, additional proper-
ties for the investigation of wave breaking and the influence of the background flow
were developed. The Rossby wavetrain properties are averaged and plotted as func-
tion of their normalized trajectory distance. This novel way to look at wavetrain evo-
lution allows an instructive insight into the different stages of the wavetrain lifecycle
(onset, propagation, decay). Useful information about typical wavetrain behaviour
were also revealed by the definition of specific classes of Rossby wavetrains. Beside
simple choices like regions of onset (Pacific, Atlantic, etc.), high amplitudes or min-
imum lifetimes, this thesis also investigates the separation by global pattern indices
(NAO, AO and PNA). Within the thesis, it became apparent that the wave activity
flux is not an appropriate quantity for the calculation of wavetrain trajectories. But
it is shown explicitly that the wave activity flux contains additional useful insights
into wavetrain behaviour with the information about wavetrain propagation.

Furthermore, object-based forecast errors of Rossby wavetrains in the numerical
weather forecast model of the ECMWF are investigated. The advantages and diffi-
culties of such object-based error measures are discussed explicitly. These investiga-
tions revealed systematic errors of Rossby wavetrains predicted to occur too small,
too weak and sligthy too far north. In this thesis a hypothesis for the explanation of
these systematic errors is proposed. Further, the error analysis is adapted to the tra-
jectory program. By doing so, it is now possible to investigate how well the different
lifestages of Rossby wavetrains (onset, propagation, decay) are represented in the
numerical forecast model. This novel error representation illuminates an increases
in predictability for already clearly developed and long-lived Rossby wavetrains,
while during the onset stage, conversely, a clear reduction in predictability can be
observed.
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Teil I

T H E O R E T I S C H E G R U N D L A G E N Z U
R O S S B Y W E L L E N Z Ü G E N





1 M OT I VAT I O N U N D T H E O R I E Z U
R O S S B Y W E L L E N Z Ü G E N

In diesem einführenden Kapitel soll zunächst erklärt werden, worum es sich bei ei-
nem Rossbywellenzug handelt. Für eine bessere Veranschaulichung der zugrunde-
liegenden Konzepte werden zu den Erläuterungen Abbildungen eines realen Ross-
bywellenzugs angefügt. Bei diesem Rossbywellenzug handelt es sich um einen in
der Literatur häufig zitierten Fall, der im Zusammenhang mit der verheerenden
Elbeflut im August 2002 auftrat. Dieser Rossbywellenzug wird mehrmals während
dieser Arbeit aufgegriffen und deshalb im Folgenden kurz als Elbeflut-Rossbywel-
lenzug bezeichnet. Es sei jedoch betont, dass ein Flutereignis nicht notwendigerwei-
se allein durch einen Rossbywellenzug erklärt werden kann, vielmehr sind dafür
zahlreiche unterschiedliche Faktoren notwendig. Derartige Faktoren können zum
Beispiel gesättigte Böden, eine bestimmte Zyklonenzugbahn oder Zyklonezugge-
schwindigkeit, eine hohe Niederschlagsintensität und -dauer, orographische Effekte
oder zahlreiche andere Aspekte sein. Zu Beginn des Abschnitts 1.1 erfolgt eine all-
gemeine Beschreibung einer Rossbywelle, sowie eine Einführung in das Konzept
des Rossbywellenzugs. Am Ende des Abschnitts 1.1 werden das Konzept der qua-
sigeostrophischen Theorie und die wichtigsten Gleichungen für die Beschreibung
von Rossbywellenzügen angefügt. In Abschnitt 1.2 befindet sich ein Überblick über
die für diese Arbeit relevanten Veröffentlichungen hinsichtlich der Untersuchung
von Rossbywellenzügen. Dieser Überblick dient gleichermaßen als Motivation zur
Betrachtung von Rossbywellenzügen, da in vielen dieser Veröffentlichungen Frage-
stellungen zu wetterrelevanten Aspekten bis hin zu Extremwetterereignissen der
mittleren Breiten in Verbindung mit Rossbywellenzügen thematisiert werden.

1.1 definition eines rossbywellenzugs

1.1.1 Allgemeine Beschreibung einer Rossbywelle

Bevor genauer auf den Begriff des Rossbywellenzugs eingegangen wird, beschrän-
ken wir uns hier zunächst auf den Begriff der Rossbywelle. Das aktuelle Wetterge-
schehen wird maßgeblich durch die Strömung in der oberen Troposphäre mitbe-
stimmt. Durch diese Kopplung ist die Dynamik der oberen Troposphäre besonders
wetterrelevant.

Die großskalige1 Dynamik der oberen Troposphäre lässt sich durch die sogenann-
ten Strahlströme veranschaulichen. Dabei handelt es sich um einen thermischen
Wind. Es können mehrere Strahlströme existieren, nämlich überall dort, wo starke
Temperaturgradienten auftreten. Bei den beiden für diese Arbeit relevanten Strahl-
strömen handelt es sich um den Polarfront- und Subtropenstrahlstrom. Diese beiden
Strahlströme bestimmen maßgeblich das Wetter der mittleren Breiten, wobei der Po-
larfrontstrahlstrom der mit Abstand relevanteste ist. Die klimatologischen Regionen
der Strahlströme sind für den Zeitraum 1980 bis 2010 in Abbildung 1.1 dargestellt.

1 Großkalig bezieht sich hier von der Größenordnung synoptischer Systeme von 1000 km bis hin zu
planetaren Wellen von 104 km.

3



4 motivation und theorie zu rossbywellenzügen

Abbildung 1.1: Zeitlich gemittelte Auftrittsregionen der Strahlströme. Klimatologisches
Mittel der zonalen und meridionalen Windgeschwindigkeit auf 300hPa
(schwarze Pfeile) sowie der Betrag der Windgeschwindigkeit als Farbschat-
tierung. Verwendeter Zeitraum umfasst die Jahre 1980 bis 2010.

Der Polarfrontstrahlstrom erstreckt sich vom Westpazifik bis in den Atlantik, wo
er eine starke Neigung in nordöstliche Richtung aufweist. Über dem asiatischen
Kontinent kommt es zur Ausbildung von zwei Strahlströmen. Der Polarfrontstrahl-
strom erstreckt sich über den nördlichen Bereich von Asien, während sich vor allem
im Winter bei etwa 30°N ein starker zweiter Strahlstrom ausbildet, der sogenannte
Subtropenstrahlstrom. Wie in Abbildung 1.1 ersichtlich, ist über Asien der Subtro-
penstrahlstrom deutlich stärker als der Polarfrontstrahlstrom, wobei dies bei aus-
schließlicher Betrachtung der Nichtwintermonate relativiert wird.

Der Zustand solcher Regionen mit starken Gradienten ist allerdings nicht sehr
stabil, und kleine Störungen entlang des Strahlstrom können zu starken Auslen-
kungen in meridionaler Richtung führen. Diese Auslenkungen können mehrere
1000 km betragen. Der genaue räumliche Verlauf des Strahlstroms ist für das Wet-
ter von entscheidender Bedeutung, da die Zyklonenzugbahnen im Mittel entlang
des Strahlstroms verlaufen. Wie der Abbildung 1.1 zu entnehmen ist, liegt Euro-
pa im klimatologischen Mittel im Ausgangsbereich des Strahlstroms. Dadurch ist
unser Wetter im Allgemeinen durch eine Abfolge immer wieder von Westen heran-
ziehender Tiefdruckgebiete gekennzeichnet. Ja nach Ausrichtung oder Auslenkung
des Strahlstroms kann das Wetter in Europa durch starken Hochdruckeinfluss oder
auch von häufig aufeinanderfolgenden durchziehenden Tiefdruckgebieten gekenn-
zeichnet sein. Häufig führt eine meridionale Auslenkung des Strahlstroms zu der
Ausbildung einer wellenartigen Struktur des Strahlstroms auf deren stromabwärts-
gerichteten2 Seite. Eine solche wellenartige Struktur des Strahlstroms stellt eine
Rossbywelle dar. Handelt es sich bei der Rossbywelle um ein zonal stark ausge-
dehntes Objekt im Wellenzahlbereich3 eins bis drei, so wird in dieser Arbeit von
einer planetaren Rossbywelle gesprochen.

Bestandteil der Untersuchungen in dieser Arbeit sind jedoch hauptsächlich Ross-
bywellen mit Wellenzahlen größer als drei. Da die Rossbywelle ein Wellensignal des
Strahlstroms mit Auslenkungen in meridionaler Richtung darstellt, lässt sich eine

2 Stromabwärtsgerichtete Seite bezeichnet ausgehend von dem Ort der Betrachtung den Bereich in Rich-
tung des Grundstroms, was bei einem Westwind als Grundstrom weiter im Osten bedeutet. Die ge-
gensätzliche Richtung wird als die stromaufwärtsgerichtete Seite bezeichnet.

3 In dieser Arbeit beziehe ich mich auf zonale Wellenzahlen. Die Wellenzahl gibt die Anzahl an Schwin-
gungen der betrachteten Größe (zum Beispiel dem Geopotential) in zonaler Richtung an. Zwei groß-
skalige Tröge über dem Westpazifik und Westatlantik in Verbindung mit zwei großskaligen Rücken
über dem Ostpazifik/Nordamerika und Europa stellen ein Signal der Wellenzahl zwei dar. Man kann
die auftretenden Anomalien über eine Fouriertransformation stets in die Anteile mit bestimmten Wel-
lenzahlen unterteilen.



1.1 definition eines rossbywellenzugs 5

Abbildung 1.2: Visualisierung einer Rossbywelle mittels Meridionalwind oder Geo-
potential. Momentaufnahme der oberen Troposphäre auf 300hPa vom
07.08.2002 12 UTC. In Rot und Blau ist das meridionale Windfeld (Rot po-
sitive Werte, Blau negative Werte) dargestellt, die grauen Konturlinien ge-
ben das Geopotential an (Konturen alle 0.1× 104m2s−2 zwischen 8.8 und
9.5× 104m2s−2). Die per Hand eingezeichnete grüne Linie veranschaulicht
die Rossbywelle etwas deutlicher.

solche Rossbywelle anschaulich durch das meridionale Windfeld darstellen. Alter-
nativ könnte man das Wellensignal auch über das Geopotential darstellen, welches
nach der geostrophischen Balance (Gleichgewicht zwischen der Corioliskraft und
Durckgradientkraft) mit dem Windfeld (zumindest den balancierten Anteil davon)
im direkten Zusammenhang steht. Zur Veranschaulichung eines solchen Wellen-
signals sind diese Größen in Abbildung 1.2 für den Fall des Elbeflut-Rossbywel-
lenzugs dargestellt. Die per Hand eingezeichnete grüne Linie veranschaulicht die
Wellenstruktur der Rossbywelle (eigentlich Rossbywellenzug, aber auf diese Unter-
scheidung werde ich später genauer eingehen), welche entlang einer Geopotentiali-
solinie verläuft. An den Flanken der meridional ausgelenkten Geopotentialanomali-
en erkennt man abwechselnd positive und negative Werte im Meridionalwind (rote
und blaue Farbschattierungen). Diese Anomalien im meridionalen Windfeld stel-
len ein sehr anschauliches Wellensignal aus abwechselnd auftretenden Nord- und
Südwinden dar.

Das mathematische Konzept zur Beschreibung von Rossbywellen basiert auf der
Linearisierung der Bewegungsgleichungen. Dabei werden die jeweiligen meteorolo-
gischen Größen (χ) in Hintergrund (χ) und Anomalie (χ ′ = χ− χ) unterteilt. Bei der
Ausbildung einer Rossbywelle kommt es, wie bereits erwähnt, zu einer Auslenkung
des Strahlstroms. Die Gesamtströmung wird dann unterteilt in eine Wellenstörung
und einer weiterhin bestehenden Hintergrundsströmung. Diese Hintergrundsströ-
mung, entlang derer sich die Welle ausbreitet, werde ich deshalb als Wellenleiter4

bezeichnen. Die Aufteilung der Strömung in Hintergrund und Störung hat sich zur
Beschreibung von Wellensignalen in der Atmosphäre als sehr nützlich erwiesen.
Allerdings ist in Realität nicht vollständig klar was den Hintergrund und was die
Welle darstellt. Je nach angewandter Methode kommt es zu leicht unterschiedlichen
Aufteilungen und unter Umständen sogar zu leicht unterschiedlichen Resultaten.
Aus diesem Grund gehe ich in Teil II explizit auf die hier verwendete Aufspaltung
ein.

4 Der Begriff des Wellenleiters wird nicht eindeutig verwendet. An der Universität von Bern stellt die
Welle im PV-Bild (nähere Informationen zu der PV Diagnostik in Unterabschnitt 1.1.4) den Wellenlei-
ter selber dar, bzw. der Bereich des stärksten Gradienten. Das Konzept dahinter ist die Eigenschaft
der PV , die Strömung und damit die Dynamik der Welle selbst zu bestimmen.
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Die Ausbildung eines Wellensignals als Folge einer Störung, wie auch die Ausbrei-
tung eines Wellensignals an sich, kann anschaulich über die Erhaltung der aboluten
Wirbelstärke erklärt werden. Im vereinfachten barotropen5 Fall ist diese durch

q = f+ k · ∇× v ,

gegeben, wobei f den Coriolisparameter, v = (u, v, 0)T den horizontalen Wind und
k den Einheitsvektor in der vertikalen Richtung angibt. Der erste Term beschreibt
den planetaren Anteil der aboluten Wirbelstärke. Der Coriolisparameter

f = 2Ω sin(ϕ)

nimmt mit zunehmender geographischer Breite (ϕ) zu; Ω gibt die konstante Win-
kelgeschwindigkeit der Erde an. Der zweite Term gibt die sogenannte relative Wir-
belstärke an.

Bei der absoluten Wirbelstärke handelt es sich um eine materielle Erhaltungsgrö-
ße (unter konservativen Bedingungen). Ein Luftpaket dessen relative Wirbelstärke
zum Anfangszeitpunkt Null ist, wird sich in einer Westwindströmung ungestört
von West nach Ost bewegen. Erfolgt zusätzlich eine Auslenkung dieses Luftpakets
nach Norden oder Süden, ändert sich der planetare Anteil der absoluten Wirbelstär-
ke. Auf Grund der materiellen Erhaltung muss sich zwangsläufig auch die relative
Wirbelstärke ändern. Die Erzeugung der relativen Wirbelstärke sorgt dafür, dass das
Luftpaket wieder in seinen Ausgangszustand und darüber hinaus zurückgelenkt
wird. Diese kontinuierliche Umwandlung von planetarer in relative Wirbelstärke
und umgekehrt verursacht eine Wellenbewegung in meridionaler Richtung (Ross-
by, 1940). Die über diesen Mechanismus erzeugte Wellenbewegung definiert eine
Rossbywelle.

1.1.2 Diagnostik der potentiellen Wirbelstärke

Bevor auf den Begriff des Rossbywellenzugs eingegangen wird, beschreibe ich kurz
die Diagnostik der potentiellen Wirbelstärke (PV6). Mit dieser Diagnostik lässt sich
das Konzept von Rossbywellen und der Rossbywellenausbreitung sehr anschaulich
darstellen. Die PV, oder genauer die Ertel PV, ist gegeben durch

PV =
1

ρ
ζζζ · ∇Θ ,

wobei ρ die Dichte, Θ die potentielle Temperatur und

ζζζ = ∇× u + 2ΩΩΩ

die absolute Wirbelstärke bezeichnet, welche sich aus dem relativen (∇× u) und
dem planetaren Anteil (2ΩΩΩ) zusammensetzt. u stellt den dreidimensionalen Wind-
vektor dar undΩΩΩ den Vektor der Erdrotation. Auf der synoptischen Skala dominiert
die vertikale Komponente der PV . Die vertikale Komponente der absoluten Wirbel-
stärke entspricht der von uns vorher definierten barotropen Wirbelstärke q. Die
materielle Erhaltung

DPV
Dt

=
∂PV

∂t
+ u · ∇PV = 0

5 Man spricht von barotrop, wenn die Dichte nur eine Funktion des Druckes ist und nicht von der
Temperatur abhängt. Im Fall barotroper Wellenausbreitung handelt es sich um rein horizontal aus-
breitende Wellen, deren Struktur sich in der vertikalen Richtung nicht ändert.

6 PV ist die gebräuchliche Abkürzung für die englische Bezeichnung „potential vorticity“.
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Abbildung 1.3: Darstellung einer Rossbywelle mittels PV Diagnostik. Die schwarze durch-
gezogene Linie stellt ein Wellensignal mit abwechselnd positiven (+) und
negativen (−) Anomalien dar. Rote Konturlinien mit Pfeilen geben die mit
den positiven Anomalien verbundenen zyklonalen und mit den negativen
Anomalien verbundenen antizyklonalen Windfelder an. Diese Windfelder
führen zu einer selbstinduzierten Westverschiebung des Wellensignals. Dies
ist angedeutet durch die gepunktete schwarze Linie, welche die Welle zu
einem späteren Zeipunkt darstellt.

macht die PV zu einer dynamisch besonders relevanten Größe. Aus der Kenntnis
der PV-Verteilung lässt sich die balancierte Strömung berechnen (Invertibilitätsprin-
zip). Mittels der Strömung lässt sich dann auf Grund der materiellen Erhaltung
durch Advektion die PV zu dem neuen Zeitpunkt bestimmen, aus der dann erneut
das balancierte Windfeld zu diesem Zeitpunkt bestimmt werden kann. Das Wellen-
signal im PV-Bild mit den durch die PV-Anomalien verknüpften Windfeldern ist in
Abbildung 1.3 schematisch dargestellt.

1.1.3 Beschreibung eines Rossbywellenzugs

Abbildung 1.2 eines realen Beispielfalls hebt einen wesentlichen Unterschied zu der
schematischen Skizze einer Rossbywelle in Abbildung 1.3 hervor. In der Realität
handelt es sich nicht um unendlich ausgedehnte Wellensignale, sondern um lokal
begrenzte Wellenpakete. Ein Wellenpaket enthält eine gewisse Anzahl von positiven
und negativen Anomalien, deren Amplituden ausgehend vom Ort maximaler Inten-
sität abnehmen. Schematisch ist dieses Konzept der Abbildung 1.4 zu entnehmen.
Eine derartige Amplitudenabnahme lässt sich durch die Überlagerung von ebenen
Wellen mit leicht unterschiedlichen Frequenzen erhalten. Durch die leicht unter-
schiedlichen Frequenzen kommt es auf den Seiten maximaler Überlagerung (dem
Maximum des Wellenpakets) zu einer zunehmenden Phasenverschiebung zwischen
den sich überlagernden ebenen Wellen. Diese Phasenverschiebung bewirkt eine de-
struktive Interferenz, welche zu dem Amplitudenrückgang im Wellenpaket führt.
Die sich durch die Überlagerung ergebende Welle weist eine mittlere Frequenz der
sich überlagernden ebenen Wellen auf. Eine ebene Welle mit einer solchen mittleren
Frequenz wird als die sogenannte Trägerwelle des Wellenpakets bezeichnet. An-
stelle der Beschreibung des Wellenpakets mittels der Überlagerung ebener Wellen
mit unterschiedlichen Frequenzen, lässt sich das Wellenpaket also auch anschaulich
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amplitudenmodulierende
           Einhüllende

Trägerwelle

cp
cg

Abbildung 1.4: Schematische Skizze eines beinahe ebenen Wellepakets. Die einzelnen
Phasen der Trägerwelle bewegen sich mit der Phasengeschwindigkeit cp,
während sich die Gruppe mit der Geschwindigkeit cg ausbreitet. Im Allge-
meinen sind diese beiden Geschwindigkeiten nicht identisch. Das Konzept
der Gruppenausbreitung ist der schematischen Skizze in Abbildung 1.5 zu
entnehmen.

über die amplitudenmodulierte Trägerwelle beschreiben. Bei der Amplitudenmodu-
lation handelt es sich um eine Einhüllendenfunktion, welche die Stärke der Am-
plitude der Trägerwelle vorgibt. Die Phasengeschwindigkeit (cp) gibt an, mit wel-
cher Geschwindigkeit sich die einzelnen Phasen (Anomalien) der Welle ausbreiten,
während die Gruppengeschwindigkeit (cg) die Geschwindigkeit des Wellenpakets
als Ganzes angibt. Phasengeschwindigkeit und Gruppengeschwindigkeit weisen im
Allgemeinen unterschiedliche Werte auf.

1.1.4 Stromabwärtsgerichtete Entwicklung

Die üblicherweise vorhandenen Unterschiede in den Werten der Phasen- und Grup-
pengeschwindigkeit der Welle ist eine wichtige Eigenschaften der in dieser Arbeit
untersuchten Rossbywellenzüge. Das Konzept der Gruppenausbreitung ist der sche-
matischen Skizze in Abbildung 1.5 zu entnehmen. Wie im Fall der Rossbywelle
(Abbildung 1.3) sind die Anomalien innerhalb des Wellenpaketes mit einem Wind-
feld verbunden, welches wie bereits beschrieben, zu einer intrinsischen Westwärts-
verschiebung der Welle führt. Dieser intrinsischen Westwärtsverschiebung ist die
Verschiebung der Welle auf Grund des Grundstroms überlagert. Im Fall der uns
interessierenden Strahlströme, ist dies eine generell stärkere Ostverschiebung. Über-
lagert man dieser Ostverschiebung die intrinsische Westwärtsverschiebung, erhält
man häufig eine etwas reduzierte Ostverlagerung, wie es auch in der schematischen
Skizze von Abbildung 1.5 angedeutet ist.

Im Unterschied zum Ausbreitungsmechanismus einer Rossbywelle existieren für
einen Rossbywellenzug an dessen Rändern keine weiteren Anomalien, auf welche
das mit den Anomalien verknüpfte Windfeld der Randanomalien wirken kann. Auf
der stromabwärtsgerichteten Seite verursacht das Windfeld der Randanomalie eine
neue Anomalie mit entgegengesetztem Vorzeichen. Dieser Prozess der Entstehung
neuer Anomalien wird als stromabwärtsgerichtete Entwicklung bezeichnet. Diese
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Zeit

zonale
Richtung

Abbildung 1.5: Schematische Skizze zur Gruppenausbreitung eines sich in einer West-
windströmung befindenden Rossbywellenzugs. Im oberen Bereich der Ab-
bildung ist der Rossbywellenzug zu einem bestimmten Zeitpunkt gegeben.
Darunter ist derselbe Rossbywellenzug zu einem späteren Zeitpunkt dar-
gestellt. Die dünnen gestrichelten Linien geben die Ausbreitungsgeschwin-
digkeit der sich nach Osten (rechts) ausbreitenden Phasen (Anomalien) an
(je geringer die Neigung, desto größer die Phasengeschwindigkeit). Der in-
trinsischen Westwärtsverschiebung ist eine stärkere Ostverschiebung durch
die Hintergrundsströmung überlagert, deshalb breiten sich die Phasen hier
nach Osten aus. Die Gruppe bewegt sich mit der durch den dicken gestrichel-
ten Pfeil angegebenen Geschwindigkeit. Auf Grund der Entwicklung neuer
Anomalien auf der stromabwärtsgerichteten Seite ist diese Geschwindigkeit
ungleich (größer) als die der einzelnen Phasen.

führt dazu, dass die Gruppengeschwindigkeit üblicherweise größer ist als die Pha-
sengeschwindigkeit.

Um dieses Konzept der stromabwärtsgerichteten Entwicklung auch für einen rea-
len Fall zu veranschaulichen, soll erneut der Elbeflut-Rossbywellenzug betrachtet
werden. Dazu stelle ich diesen Rossbywellenzug in einem Hovmöllerdiagramm dar.
Bei dieser Darstellung wird die komplette raumzeitliche Information auf zwei Di-
mensionen reduziert, indem der Meridionalwind zu jedem Zeitpunkt in meridio-
nalen Richtung über einen zu wählenden Breitengradbereich gemittelt wird. Damit
kann das dreidimensionale Signal (Breitengrad-Längengrad-Zeit) auf zwei Dime-
sionen (Längengrad-Zeit) reduziert werden. Das Resultat ist in Abbildung 1.6 zu
sehen. Die fast vertikal ausgerichteten Phasenlinien im Hovmöllerdiagramm (rote
bzw. blaue Farbflächen) deuten die geringen Ausbreitungsgeschwindigkeiten der
einzelnen Phasen an. Daneben ist jedoch zu erkennen, dass auf der stromabwärts-
gerichteten Seite des Rossbywellenzugs immer wieder neue Phasen initialisiert wer-
den. Der Rossbywellenzug als Gruppe weist deshalb eine deutlich höhere Ausbrei-
tungsgeschwindigkeit als die einzelnen Phasen auf. Hervorgehoben ist dies durch
die eingefügte grüne Linie im Hovmöllerdiagramm.

1.1.5 Rossbywellenzug-Brechen

Bisher wurde der lineare Ausbreitungsmechanismus von Rossbywellen und Rossby-
wellenzügen erläutert. In der Realität führen jedoch Nichtlinearitäten oder sonstige
Wechselwirkungen, wie zum Beispiel diabatische Heizquellen, häufig zu Störungen
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Abbildung 1.6: Veranschaulichung der stromabwärtsgerichteten Entwicklung anhand des
Hovmöllerdiagramms für den Zeitraum des Elbeflut-Rossbywellenzugs.
In Farbschattierung ist das meridionale Windfeld dargestellt. Vor Erzeu-
gung des Hovmöllerdiagramms wurden alle Werte betragsmäßig kleiner als
10ms−1 auf Null gesetzt und dann zwischen 20° N und 60° N (im obe-
ren Teil der Abbildung durch die gestrichpunkteten Linien angedeutet) ge-
mittelt. Die horizontale gestrichelte Linie im Hovmöllerdiagramm gibt den
Zeitpunkt des Rossbywellenzugs an, zu dem dieser in Abbildung 1.2 dar-
gestellt ist. Die handgezeichnete grüne Linie zeigt den sich strömabwärts
entwickelnden Rossbywellenzug. Zur besseren Orientierung, welcher zona-
le Bereich des Globus dargestellt ist, ist oberhalb der Hovmöllerdiagramme
der zugehörige Kartenausschnitt dargestellt.
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in dem beschriebenen vereinfachten Ausbreitungsmechanismus. Starke nichtlinea-
re Prozesse können sogar zum abrupten Zerfall des Rossbywellenzugs führen. Er-
fährt eine Anomalie innerhalb des Rossbywellenzugs eine starke meridionale Aus-
lenkung, bei gleichzeitig geringer zonaler Ausdehnung, so kann diese Anomalie
leicht instabil werden und sich auch durch das eigene mit der Anomalie verbunde-
ne Windfeld von der Welle abtrennen. Im Fall eines solchen nichtlinearen Vorgangs
kann es auch häufig zum Zerfall des gesamten Rossbywellenzugs kommen.

Ein äußerst wetterrelevantes Beispiel in Verbindung mit brechenden Rossbywel-
lenzügen ist die Abschnürung eines Höhentiefs von einem stark ausgelenkten Hö-
hentrog. Dieser Vorgang ist auch am Ende der Lebenszeit des in der Abbildung 1.6
gezeigten Elbeflut-Rossbywellenzugs der Fall. Der Prozess des Wellenbrechens ist
dort allerdings nicht ausschließlich durch die starke Auslenkung des Höhentrogs
verursacht, sondern wahrscheinlich vor allem durch einen stationären Rücken über
Europa. Dieser Rücken ist verknüpft mit einem diffluenten Ausströmen der Hinter-
grundsströmung über dieser Region. Der Vorgang des Wellenbrechens ist in den
drei aufeinanderfolgenden Zeitpunkten zwischen dem 08.08.2002 00 UTC und dem
12.08.2002 12 UTC in Abbildung 1.7 dargestellt. In Abbildung 1.7 (a) erkennt man
einen stark ausgebildeten Rossbywellenzug (angedeutet durch die grüne Linie), wel-
cher an seiner stromabwärtsgerichteten Seite bei etwa 10°O einen neuen Trog initia-
lisiert (Abbildung 1.7 (b)). Zu diesen Zeitpunkten befindet sich der Rossbywellen-
zug noch in einer starken zonalen Hintergrundsströmung, die in Abbildung 1.7
durch die schwarzen Pfeile angedeutet ist. Man erkennt die noch relativ ungestörte
Ausbreitung des Rossbywellenzugs nach Osten. Allerdings erreicht der Rossbywel-
lenzug bereits den Bereich des diffluenten Ausströmens der Hintergrundsströmung
(zwischen 20°W und 0°W), in dem eine ungestörte lineare Ausbreitung nach Os-
ten nicht weiter möglich ist. Der Trog erstreckt sich in diesem Bereich weit nach
Süden und es setzt das Abschnüren eines Höhentiefs ein, das sich wenig später
vollkommen vom Höhentrog löst (bei etwa (20°O, 50°N) in Abbildung 1.7 (c)). Das
Wellensignal ist zu diesem Zeitpunkt kaum noch erkennbar.

1.1.6 Mathematische Beschreibung einer Rossbywelle

In diesem Unterabschnitt wird die quasigeostrophische Theorie vorgestellt, welche
unterschiedlichen Methoden zur Beschreibung von Rossbywellenzügen zugrunde
liegt. Die Beschreibung dieser Theorie ist hier relativ ausführlich gehalten, da sie
die Grundlage der Methoden in Teil II darstellt und dadurch mit den vorgestellten
Annahmen die Grenzen der Anwendbarkeit dieser Theorie andeutet. In Kapitel 5

werde ich genauer auf eine Begrenzung dieser Theorie zur Beschreibung von Ross-
bywellenzügen eingehen. Darüber hinaus werde ich in Kapitel 5 eine Modifikation
der Methoden aus Teil II vorstellen, mit der die Limitierung der quasigeostrophische
Theorie bei der Beschreibung realer Rossbywellenzüge zum Teil behoben werden
kann. Zudem wird in diesem Unterabschnitt, ausgehend von der quasigeostrophi-
schen Theorie, die Herleitung der wichtigen Dispersionrelation für Rossbywellen
aufgezeigt. Die Dispersionsrelation beinhaltet die raumzeitliche Beschreibung die-
ser Wellen. Ausgehend von der Dispersionrelation lässt sich die Phasen- und Grup-
pengeschwindigkeit der Wellen als Funktion ihrer räumlichen Struktur ableiten.

quasigeostrophische theorie:
Die quasigeostrophische Theorie ist eine Theorie, welche die langsam veränderliche
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(a)

(b)

(c)

Abbildung 1.7: Zeitliche Entwicklung des über Europa brechenden Elbeflut-Rossbywel-
lenzugs. Momentaufnahmen des Elbeflut-Rossbywellenzugs vom 08.08.2002

00 UTC (a), 11.08.2002 00 UTC (b) und 12.08.2002 12 UTC (c). In rot und blau
ist das meridionale Windfeld (rot positive Werte, blau negative Werte) dar-
gestellt, die grauen Konturlinien geben das Geopotential an (Konturen alle
0.05× 104m2s−2 zwischen 9.05 und 9.4× 104m2s−2). Pfeile geben die Hin-
tergrundsströmung (30 Tage Tiefpassfilter) oberhalb von 10ms−1 an. Die
per Hand eingezeichnete grüne Linie veranschaulicht den Rossbywellenzug.

balancierte Strömung beschreibt. Es müssen a priori ein paar Vorgaben für die zu
untersuchenden Strömungen getroffen werden. Dadurch erhält man ein vereinfach-
tes Gleichungssystem, welches die wesentlichsten Aspekte der Strömung beinhaltet.
Die quasigeostrophische Theorie geht von der Annahme einer kleinen Rossby-Zahl
aus. Die Rossby-Zahl

Ro =
U

f0 L
,

ist das Verhältnis von Strömungseigenschaften wie der typischen Stärke des hori-
zontalen Windes (U), der typischen horizontalen Längenskala zu untersuchender
Systeme (L) sowie der Erdrotation, gegeben durch den Coriolisparameter f0. Bei der
Betrachtung typischer synoptischer Systeme liegen diese Größen in der Ordnung
von U ≈ 10ms−1, L ≈ 1000 km und f0 ≈ 1× 10−4 s−1. Damit ergibt sich eine
Rossby-Zahl in der Ordnung von 10−1, was als sehr viel kleiner als 1 angenommen
werden kann (Ro << 1). Die Resultate aus den vereinfachten quasigeostrophischen
Gleichungssystem sind dann nur für Systeme mit ausreichend kleinen Rossbyzahlen
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gültig. Die in den Gleichungen auftretenden Variablen (χ) werden in dimensionslose
Größen (χ∗) und strömungstypische Größenskalen (X) aufgespaltet, wobei

χ = χ∗ X , mit χ ∈ {u, v,Θ, ...} .

Die dimensionsbehafteten typischen Strömungswerte werden in den Gleichungen
als Rossby-Zahl zusammengefasst. Zudem werden die darin auftretenden Varia-
blen (χ∗) in einer asymptotischen Reihe (χ∗ = χ∗0 + χ

∗
1Ro+ χ

∗
2Ro

2 +O(Ro3)) entwi-
ckelt und in das Gleichungssystem eingesetzt. Das daraus resultierende Gleichungs-
system wird dann nach den unterschiedlichen Potenzen in den Rossby-Zahl-Ter-
men sortiert. Verwendet man nur die Nullte Ordnung der Rossby-Zahlen, so ergibt
sich das stationäre Gleichungssystem der geostrophisch balancierten Strömung. Der
Wind ist in diesem System über den Gradienten des Geopotentials gegeben. Dieses
Gleichungssystem erlaubt jedoch keine zeitliche Entwicklung der Strömung. Für die
tatsächliche Wetterentwicklung ist die Abweichung der Strömung von der rein ba-
lancierten Strömung von essentieller Bedeutung. Um diesem Umstand Rechnung zu
tragen, geht man bei der quasigeostrophischen Theorie eine Ordnung in der Potenz
der Rossby-Zahl höher (Ordnung eins), wodurch man weitere Gleichungen erhält.
Die Abweichung des Gesamtwindes vom balancierten Wind ist durch den soge-
nannten ageostrophischen Wind gegeben. Die zusätzlichen Gleichungen der nächst-
höheren Rossby-Zahl-Ordnung erlauben es, die sich zeitlich langsam verändernde
balancierte Strömung zu beschreiben. Daher kommt der Name der Quasigeostro-
phie. Im Prinzip wird das geostrophisch balancierte System beschrieben, doch im
Gegensatz zu der reinen geostrophischen Beschreibung erlauben die quasigeostro-
phischen Gleichungen auch eine Betrachtung der zeitlich langsamen Variation der
geostrophischen Größen.

Der Vollständigkeit halber werden hier auch die weiteren Annahmen erwähnt,
mittels derer man die quasigeostrophischen Gleichungen erhält. Das ist zum einen
die Annahme, dass die horizontale strömungstypische Längenskala der Größenord-
nung des Deformationsradiuses

LR =
NH

f

entspricht, wobei H die mittlere Höhe der Strömungsschicht und N ein Maß für
die Schichtung (Auftriebsfrequenz) ist. Der Deformationsradius gibt die Distanz an,
bei der Rotationseffekte in etwa gleich relevant wie die Schichtungseffekte sind. Im
Fall des vereinfachten Flachwassermodells7 ist der Rossby-Deformationsradius über
das Verhältnis der Geschwindigkeit von Schwerewellen zu dem Coriolisparameter
gegeben (LR =

√
gH/f0, mit g der Erdbeschleunigung). Der Term

√
gH beschreibt

die Ausbreitungsgeschwindigkeit von Schwerewellen im Flachwassersystem. Dar-
aus kann man abschätzen, wie lange die Schwerewellen brauchen, strömungstypi-
sche Längenskalen zurückzulegen. Der Deformationsradius kann also als das Ver-
hältnis unterschiedlicher Zeitskalen betrachtet werden. Er beschreibt das Verhältnis
zwischen der Zeitskala von Effekten der Erdrotation (1/f0) und der typischen Zeits-
kala von Schichtungseffekten über die Distanz strömungstypischer Längenskalen.
Bei strömungstypischen Längenskalen, die viel kleiner als der Deformationsradius
sind, überwiegen die Schichtungseffekte. Umgekehrt überwiegen bei Längenskalen,

7 Beim Flachwassermodell handelt es sich im Prinzip um das einfachste Modell welches neben balancier-
te auch unbalancierte Strömungen zulässt. Es wird hier nicht weiter auf dieses Modell eingegangen,
da damit nur die Formulierung des Rossby-Deformationsradiuses beschrieben werden soll.
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die viel größer als der Deformationsradius sind, die Rotationseffekte. Die Annahme
über die horizontale strömungstypische Längenskala verlangt also, dass in der qua-
sigeostrophischen Theorie Rotationseffekte etwa gleichbedeutend zu Schichtungsef-
fekten sind.

Eine weitere Annahme besteht darin, dass die Variation des Coriolisparameters
klein ist. Die Variation des Coriolisparameters ist dabei über die strömungstypische
Längenskala zu berücksichtigen, also |∆fL| � |f0|. Diese Annahme besagt, dass die
Variation der Rotationseffekte auf strömungstypischen Längenskalen keinen großen
Einfluss hat. Dadurch können die Rotationseffekte, die durch die meridionale Varia-
tion des Coriolisparameters induziert wurden, innerhalb der Tröge und Rücken als
gleichbedeutend angenommen werden.

Die letzte Annahme besagt, dass die Zeit advektiv zu skalieren ist. Damit ist ge-
meint, dass die typische Zeitskala dem Verhältnis von typischer Längenskala zu
typischer Strömungsgeschwindigkeit entspricht. Für die bereits angegebenen Ska-
len entspricht das einer typischen Zeitskala von etwas mehr als einem Tag.

Mittels der getroffenen Annahmen lässt sich die quasigeostrophische Wirbelstär-
ke

q = f+∇2ψ+
f2

0

p

∂

∂z

(
p

N2
∂ψ

∂z

)
herleiten (Gleichung (3) aus Takaya und Nakamura (2001)). Dabei ist p der auf
1000hPa normierte Druck und ψ die Stromfunktion, welche sich aus dem Verhält-
nis von Geopotential Φ zum Coriolisparameter 2 Ω sin(φ) ergibt. z beschreibt die
vertikale Koordinate in logp-Koordinaten (z = −H log(p)).

herleitung der dispersionsrelation:
In Abbildung 1.5 wurde das Konzept der Gruppenausbreitung eines Rossbywellen-
zugs veranschaulicht. Phasen- und Gruppenausbreitung sind wichtige charackteris-
tische Eigenschaften der Welle. Für das Konzept der Gruppenausbreitung wird an-
genommen, dass die Wellenzahlen der Anomalien innerhalb des Rossbywellenzugs
nicht stark variieren. Außerdem wird von der WKB-Annahme ausgegangen. Bei die-
ser wird angenommen, dass sich bei einer Welle der Formψ = ψ̂(x,y, t) cos(Φ(x,y, t))
die Amplitude der Einhüllenden des Rossbywellenzugs ψ̂ in Raum und Zeit sehr
viel weniger ändert als die Amplitude der Phase Φ. Es soll also

1

ψ̂

∂ψ̂

∂s
<<

∂Φ

∂s

gelten, wobei s ∈ {x,y, t}. Ist diese Annahme erfüllt, kann man von einem beina-
he ebenen Wellenpaket sprechen. Auf kurzer räumlicher oder zeitlicher Distanz
erscheint die Amplitudenschwingung der Trägerwelle wie die einer ebenen Welle.
Über eine größere räumliche Distanz betrachtet, sorgt die amplitudenmodulierende
Einhüllende jedoch dafür, dass die Amplitude des Wellenpakets auf Null zurück-
geht.

Für die Herleitung der Dispersionrelation nehme ich der Einfachheit halber ei-
ne rein zonale Hintergrundsströmung an (u = (u0, 0, 0)T ). Ausgangspunkt ist die
linearisierte Form der materiellen Erhaltung der quasigeostrophischen PV(

∂

∂t
+ u0

∂

∂x

)
q ′ + v ′ q0y = 0 . (1.1)
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Für die quasigeostrophische Stör-PV gilt (Gleichung (6) aus Takaya und Nakamura
(2001)):

q ′ = ∇2ψ ′ + f
2
0

p

∂

∂z

(
p

N2
∂ψ ′

∂z

)
.

Es wird ein Wellenansatz gemacht für eine ungestörte ebene Welle in x-Richtung
der Form

ψ ′(x,y, z, t) = ψ̂(y, z) exp
( z

2H

)
exp (i (kx+ ly+mz−ωt)) ,

wobei ψ̂ eine Amplitudenfunktion des Wellensignals angibt, welche nur von der me-
ridionalen und vertikalen Richtung abhängig ist. Diesen Ansatz setzen wir nun in
Gleichung 1.1 ein, nehmen den StabilitätsparameterN2 als konstant an und erhalten
damit die Dispersionrelation

ω = u0k−
q0,yk

k2 + l2 +
f2

0

N2

(
m2 + 1

4H2

) (1.2)

für quasigeostrophische Rossbywellen. Dabei wurde der WKB-Ansatz verwendet,
mittels dem die räumlichen Ableitungen der Amplitudenfunktion (ψ̂) gegenüber
den Phasen vernachlässigt werden können.

phasen- und gruppengeschwindigkeit:
Ausgehend von der Dispersionsrelation (Gleichung (1.2)) lässt sich die Phasenge-
schwindigkeit durch Teilen mit der jeweiligen Wellenzahl (c(x)p = ω/k) und die
Gruppengeschwindigkeit über die Ableitung der Dispersionsrelation nach der je-
weiligen Wellenzahl (c(x)g = ∂ω/∂k) bestimmen.

Für die Phasengeschwindigkeit ergibt sich demnach

cp
(x) = u0 −

q0,y

k2 + l2 +
f2

0

N2

(
m2 + 1

4H2

) , (1.3)

für die Gruppengeschwindigkeit

cg
(x) = u0 +

q0,y

(
k2 − l2 −

f2
0

N2

(
m2 + 1

4H2

))
(
k2 + l2 +

f2
0

N2

(
m2 + 1

4H2

))2
= cp

(x) +
q0,y 2 k

2(
k2 + l2 +

f2
0

N2

(
m2 + 1

4H2

))2 .

(1.4)

Für den üblichen Fall eines positiven meridionalen Gradienten in der quasigeostro-
phischen Hintergrunds-PV resultiert, dass die Gruppenausbreitung immer größer
ist als die Phasenausbreitung.

1.2 untersuchung von rossbywellenzügen in der li-
teratur

Der stromabwärtsgerichtete Transport von Wellenenergie innerhalb eines Rossby-
wellenzugs erfolgt schneller als der Transport von Energie durch wandernde syn-
optische Systeme (Grazzini und Lucarini, 2010). Für die Wettervorhersage ist das
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Konzept des schnellen Energietransports über Wellenzüge daher besonders relevant.
Der Ursprung des Prozessverständnisses von Rossbywellen in der Atmosphäre geht
auf Rossby (1939) zurück. Einen wichtigen Beitrag zur visuellen Darstellung solcher
Wellen sowie der stromabwärtsgerichteten Entwicklung lieferte Hovmoeller (1949)
mittels der bereits vorgestellten Hovmöllerdiagramme.

Die weiterhin bestehende Bedeutung zur vertieften Untersuchung von Rossby-
wellenzügen kann neben der exponentiellen Zunahme wissenschaftlicher Veröffent-
lichungen8 auch die Aussage des Thorpex9-Mitbegründers Melvyn Shapiro beim
Eröffnungsvortrag an der World Weather Open Science Conference 2014 in Montre-
al angefügt werden: In diesem Eröffnungsvortrag unterstrich Melvyn Shapiro das
mögliche Potential von Rossbywellenzügen für eine verbesserte Wettervorhersage.
Diese Wellenzüge bestehen teilweise deutlich länger als eine Woche und weisen eine
starke Kopplung mit synoptischen Systemen (Tiefdruckgebiete, etc.) auf. Es besteht
daher die Hoffnung, mit Hilfe dieser langlebigen Wellenzügen das zu erwartende
Wetter oder gar sich entwickelnde Extremereignissen deutlich früher zu erkennen,
als das bisher möglich ist.

In den folgenden Unterkapiteln werde ich auf einige wichtige Veröffentlichungen
eingehen, die sich mit der Bedeutung von Rossbywellenzügen für das Wetter, für
die Vorhersage in den mittleren Breiten und Klimatologien von Rossbywellenzügen
befassen.

1.2.1 Bedeutung von Rossbywellenzügen für das Wetter und der Vorhersage in
den mittleren Breiten

Aus der sehr großen Anzahl von Veröffentlichungen zu Rossbywellen, möchte ich
mich hier auf die für diese Arbeit relevantesten Veröffentlichungen beschränken. In
Simmons und Hoskins (1979) wird das Konzept der stromaufwärts- und stromab-
wärtsgerichteten Entwicklung von Rossbywellenzügen vorgestellt und untersucht.
Die Autoren in Orlanski und Chang (1993) behandeln im Detail sowohl die strom-
abwärtsgerichtete (und stromaufwärtsgerichtete) Entwicklung, als auch die zugrun-
deliegenden dynamischen Details. So ist in stark baroklinen Regionen die barokline
Umwandlung zum Anwachsen von Anomalien der Hauptbeitrag, während die Be-
deutung der baroklinen Umwandlung in den Regionen der Zyklonenzugbahnen
außerhalb der stark baroklinen Regionen stark abnimmt. Die Hauptursache für das
stromabwärtsgerichtete Anwachsen von Anomalien liegt wesentlich im sogenannn-
ten ageostrophischen geopotentiellen Fluss (einem Flussanteil in der Gleichung der
Eddiekinetischen Energie). Dieser stellt solange eine Quelle an kinetischer Energie
zur Verfügung bis die anwachsende Anomalie die Stärke der stromaufwärtsgelege-
nen Anomalie erreicht, von der diese ausgebildet wurde. Für lange Zeiträume nach
Anwachsen der Anomalien nimmt die Bedeutung der baroklinen Umwandlung als
Beitrag zur Ausbildung der Anomalie zu, steht dann aber bereits nicht mehr im
Zusammenhang mit der Wachstumsphase der Störung.

8 Eine einfache Inhaltssuche nach dem Begriff Rossby wave für den Bereich Meteorologie und At-
mosphärenwissenschaften unter http://apps.webofknowledge.com ergibt für folgende Jahrzehntes-
zeiträume die angegebene Anzahl an Veröffentlichungen: 1960-1969: 8, 1970-79: 34, 1980-89: 87, 1990-
99: 566, 2000-09: 1078, 2010-14 (Stand 29.9.2014): 741.

9 Thorpex steht für „The Observing system Research and Predictability Experiment“. Dabei handelt es
sich um ein internationales Forschungsprogramm zur Verbesserung der Vorhersage von Extremwette-
rereignissen im Zeitraum von einem Tag bis hin zu zwei Wochen.
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Von besonderer Relevanz ist der Zusammenhang zwischen Rossbywellenzügen
in der oberen Troposphäre und der Ausbildung von Tiefdrucksystemen in der un-
teren Troposphäre. Sanders (1986) zeigt die Bedeutung der Präsenz eines Troges in
der oberen Troposphäre für die Ausbildung einer starken Bodenzyklone. Für die
Intensität der Zyklogenese ist die räumliche Beziehung von Bodentiefdrucksystem
und Trog in der oberen Troposphäre von besonderer Bedeutung. Bekanntermaßen
kommt es trogvorderseitig zu einer unterstützten vertikalen Hebung, wodurch Zy-
klogenese unterstützt wird. In Sanders (1986) wurden speziell Zyklonen im west-
lichen und mittleren Bereich des Nordatlantiks untersucht. Zum Teil sind die not-
wendigen Tröge über Nordamerika zur Unterstützung der westatlantischen Zyklo-
genese Teil eines vom Pazifik her propagierenden Rossbywellenzugs. Das verleiht
der Untersuchung von Rossbywellenzügen besondere Bedeutung. In Chang und
Yu (1999) und Chang (1999) werden grundlegende Eigenschaften von Rossbywel-
lenzügen untersucht, unter anderem die Abschätzung von Gruppengeschwindig-
keiten, Rossbywellenzug-Zugbahnen oder typische Wellenzahlen und Lebenszeiten
von Rossbywellenzügen. In Chang und Yu (1999) wird speziell der nordhemisphä-
rische Winter untersucht, in Chang (1999) werden Unterschiede in den Jahreszeiten
und zwischen Nord- und Südhemisphäre betrachtet.

Ein statistischer Zusammenhang zwischen starken Bodenzyklonen und Rossby-
wellenzügen in der oberen Troposphäre in den Wintermonaten wird in Chang (2005)
und Wirth und Eichhorn (2014) gezeigt. In Chang (2005) wird der Zusammenhang
von Rossbywellenzügen mit Bodenzyklonen über dem Pazifik untersucht, während
in Wirth und Eichhorn (2014) der Fokus auf Bodenzyklonen über Europa liegt.
Beide Veröffentlichungen zeigen, dass einer starken Bodenzyklone über dem un-
tersuchten Gebiet auch im statistischen Sinne ein Rossbywellenzug stromaufwärts
vorausgeht. Darüber hinaus zeigen sowohl Chang (2005) als auch Wirth und Eich-
horn (2014), dass die Existenz eines starken Rossbywellenzugs die Häufigkeit von
starken Bodenzyklonen im stromabwärtsgerichteten Bereich des Rossbywellenzugs
in den darauf folgenden Tagen stark erhöht. Dieser umgekehrte Zusammenhang
(Rossbywellenzug als Ausgangspunkt der Untersuchung) ist für die Vorhersagbar-
keit von Extremwetterereignissen noch relevanter. Bodenzyklonen mit tiefen Boden-
druckwerten sind jedoch noch kein gutes Indiz für Extremwetter. Extremwetterrele-
vante meteorologische Variablen wären zum Beispiel Niederschlag oder Starkwind
in bodennahen Schichten, welcher durch einen starken Gradient im Druckfeld gege-
ben ist, aber nicht durch dessen absolute Werte. Der statistische Zusammenhang von
Extremniederschlägen über der Alpensüdseite zu vorauslaufenden Rossbywellenzü-
gen wird in Martius u. a. (2008) gezeigt. Darin wird auch die saisonale Abhängigkeit
von Extremniederschlägen und diesen Ereignissen vorauslaufenden Rossbywellen-
zügen untersucht. Während der Trog stromaufwärts des Extremniederschlagsereig-
nisses in den Sommermonaten scheinbar direkt vor Ort entsteht, ist besonders im
Winter und Herbst ein vorauslaufender Rossbywellenzug bis in den Pazifik zurück-
zuverfolgen. Als möglicher Grund für die Auslösung der Rossbywellenzügen wer-
den große Gebiete mit diabatischem Heizen im Westpazifik vermutet. Eine weitere
Verstärkung im späteren Verlauf des Rossbywellenzug-Lebenszyklus im Bereich des
Atlantiks kann ebenfalls durch überdurchschnittlich starkes diabatisches Heizen ver-
ursacht werden.

Ein weiterer wichtiger Aspekt von Rossbywellenzügen ist der in Shutts (1983) be-
schriebene Mechanismus zur Erhaltung von Blockadehochsituationen. Die zugrun-
deliegende Blockadesituation ist durch eine negative PV Anomalie im Norden einer
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Abbildung 1.8: Mechanismus zur welleninduzierten Verstärkung eines Blokadehochs. Ab-
bildung 1 aus Shutts (1983). Dargestellt ist der Deformationsprozess von PV-
Anomalien, welche in einen sich teilenden Strahlstrom hineinwandern. Die
dicken Pfeile geben den zugehörigen Antrieb in der Wirbelstärke an.

positiven PV Anomalie gekennzeichnet. Ein derartiges Gebilde ist in der Lage die
westliche Hintergrundsströmung zu blockieren und sich durch die eigens induzier-
te Strömung am selben Ort festzusetzen. Um die Stationarität gegenüber Dissipa-
tionsprozessen aufrecht zu erhalten, ist aber eine zusätzliche Verstärkung der PV
Anomalien notwendig. In Shutts (1983) wird beschrieben, wie ein solcher Verstär-
kungsmechanismus über einen, gegen das Blockadegebilde wandernden, Rossby-
wellenzug möglich ist. Der Mechanismus ist in Abbildung 1.8 dargestellt. Trifft der
Rossbywellenzug auf das Blockadegebilde, kommt es zur Streckung der Anomalien
innerhalb der Welle in meridionaler Richtung und zu einer damit einhergehenden
Stauchung in zonaler Richtung. Die Stauchung der Enstrophie in zonaler Richtung
sorgt innerhalb der Anomalien für eine verstärkte Dissipation. Ausgehend von der
Enstrophiegleichung wird gezeigt, dass dies wiederum zu einem Fluss an Enstro-
phie gegen den PV Hintergrundsgradienten führt. Es erfolgt also ein Fluss an ne-
gativer Enstrophieanomalie nach Norden, bzw. positiver Enstrophieanomalie nach
Süden. Dieser Antrieb ist in Abbildung 1.8 durch die dicken Pfeile angegeben. Die-
ser Fluss wird als heuristische Begründung für die Erhaltung des Blockadegebildes
verwendet.

In Nakamura u. a. (1997) wurde in einer Kompositstudie10 der Aufbau von Blo-
ckadehochs untersucht. Im Fall der pazifischen Blockadehochs konnte für eine be-
stimmte geographische Region gezeigt werden, dass deren Aufbau auf die Konver-
genz von wandernden Wellen an der stromaufwärtsgerichteten Seite des Blocka-
dehochs zurückgeführt werden konnte. Dies entspricht dem Mechanismus, der in
Shutts (1983) beschrieben wird. Für die atlantischen Blockadehochs war dies nicht
klar erkennbar. Dort wurde der Aufbau des Blockadehochs hauptsächlich auf eine

10 Bei einem Komposit handelt es sich um eine Mittelung über mehrere Fälle mit einer gemeinsamen
Eigenschaft. So kann es sich bei der gemeinsamen Eigenschaft um ein Blockadehoch über Europa
handeln. Es werden dann alle Tage aus dem verfügbaren Datensatz mit dieser Eigenschaft ausgewählt
und darüber gemittelt. Das Komposit soll dann gemeinsame Eigenschaften dieser Tage offen legen.
Neben dem Blockadehoch könnte eine gemeinsame Eigenschaft ein vorausgehender Rossbywellenzug
über dem Atlantik sein. Dies würde dann zeigen, dass vorauslaufende Rossbywellenzüge relevant für
den Aufbau von Blockadehochs sind.
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quasistationäre planetare Welle zurückgeführt. Im Fall des einleitenden Zerfalls ei-
nes Blockadehochs konnte gezeigt werden, dass dieser durch die Aussendung von
Wellensignalen eingeleitet werden kann. Diese Wellensignale erhalten ihre Energie
aus dem Blockadehoch. Für den Zerfall des Blockadehochs muss aber mehr Energie
durch Wellen aus dem Blockadehoch heraustransportiert werden, als durch Konver-
genz auf der stromaufwärtsgerichteten Seite des Blockadehochs hinzugefügt wird.
Die Aussagen der Aufbauprozesse eines Blockadehochs können allerdings nicht ver-
allgemeinert werden, da die Bedeutung von wandernden Wellensignalen im Gegen-
satz zu den quasistationären planetaren Wellen vom geographischen Ort der Kom-
posituntersuchung abhängen könnte. Es konnte jedoch der nichtvernachlässigbare
Beitrag von konvergierenden wandernden Wellen an der stromaufwärtsgerichteten
Seite des Blockadehochs sowohl für den Atlantik als auch den Pazifik bestätigt wer-
den. Darüber hinaus wurde gezeigt, dass in bestimmten Fällen, wie im Fall des
Komposits für die Pazifikregion, die konvergierenden wandernden Wellen den do-
minanten Mechanismus zum Aufbau des Blockadehochs darstellen können.

Das Brechen von Wellen ist ein weiterer wichtiger Aspekt. Stark anwachsende
Amplituden (meridionale Auslenkung) innerhalb des Rossbywellenzugs erhöhen
die Wahrscheinlichkeit des Wellenbrechens. Das Wellenbrechen ist ein stark nicht-
linearer Prozess und deshalb auch schwer vorherzusagen. In Gabriel und Peters
(2008) werden die möglichen Brechvorgänge eines Rossbywellenzugs vorgestellt
und untersucht. Dabei wird sowohl zwischen der Neigung der Anomalien (west-
wärts oder ostwärts) als auch zwischen der Richtung der anwachsenden instabilen
Anomalien (polwärts oder äquatorwärts) unterschieden. Eine Klimatologie zu Wel-
lenbrechereignissen in der Nordhemisphäre wurde kürzlich eingereicht (Schneide-
reit und Peters, 2015).

1.2.2 Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen

Ein exemplarisches Beispiel eines schlecht vorhergesagten Extremwettereignisses ist
die Elbeflut 2002. Im Nachhinein wurde gezeigt, dass den extremen Niederschlägen
ein langlebiger Rossbywellenzug vorausging. In Shapiro und Thorpe (2004) wur-
de der Fall des Elbeflut-Rossbywellenzugs verwendet, um auf Grund der Lang-
lebigkeit dieses vorauslaufenden Rossbywellenzugs die Möglichkeit zu einer län-
gerfristigen Vorhersagbarkeit solcher Ereignisse zu motivieren. In Glatt und Wirth
(2014) wurde der Elbeflut-Rossbywellenzug genutzt, um die Sensitivität einer au-
tomatisierten Rossbywellenzug Identifikationsmethode zu untersuchen. Mit dieser
automatischen Rossbywellenzug Identifikationsmethode wurde zusätzlich die Vor-
hersagbarkeit des Elbeflut-Rossbywellenzugs im GME-Modell11 in Abhängigkeit
der Vorhersagezeit untersucht. Dabei wurde eine Vorhersagbarkeit dieses speziel-
len Rossbywellenzugs für einem Vorhersagezeitraum von 5 − 6 Tagen angegeben.
Dies liegt deutlich unter den Erwartungen aus Shapiro und Thorpe (2004). Für
eine korrekte Vorhersage des Elbeflut-Rossbywellenzugs wird in Glatt und Wirth
(2014) festgestellt, dass der Rossbywellenzug am Tag der Vorhersage bereits beste-
hen muss, um eine ausreichend lange Vorhersagbarkeit zu erreichen. Das erscheint
plausibel, da der im Theorieteil angegebene Ausbreitungsmechanismusses eines
vorhandenen Wellensignals bereits gut mittels linearer Theorie beschrieben wer-
den kann. Damit sollten die Vorhersagemodelle keine zu großen Schwierigkeiten

11 Das GME ist das ehemals operationelle globale numerische Vorhersagemodell des deutschen Wetter-
dienst, welches mittlerweile durch ICON ersetzt wurde.
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haben. Allerdings wird bei der automatischen Rossbywellenzug Identifikationsme-
thode nach Glatt und Wirth (2014) die Existenz des Rossbywellenzugs über einen
willkürlichen Schwellenwert festgelegt. Es ist in der Realität aber keinesfalls klar, ab
wann ein Rossbywellenzug als existierend angenommen werden kann, um diesen
ausreichend genau vorhersagen zu können.

Die Dynamik des Elbeflut-Rossbywellenzugs wurde in Enomoto u. a. (2007) ge-
nauer untersucht. Darin wird auch ein Grund für die schlechte Niederschlagsvor-
hersage des Elbeflutereignisses gegeben. Die Autoren sehen den Grund in der Wech-
selwirkung eines Tropensturms mit dem Rossbywellenzug. Es ist nicht immer der
Fall, dass die großen Skalen die kleineren beeinflussen oder auslösen, wie das zum
Beispiel im Fall der Zyklogenese im Bereich der Trogvorderseite ist. Umgekehrt
kann auch ein synoptisches System den größerskaligen Rossbywellenzug beeinflus-
sen (Riemer und Jones, 2014). Ein möglicher Mechanismus einer solchen umgekehr-
ten Beeinflussung ist zum Beispiel der indirekte diabatische Effekt des divergenten
Ausströmens auf Tropopausenniveau oberhalb des Bodentiefdrucksystems. Dieses
Ausströmen kann zu einer stärkeren Rückenausbildung innerhalb des Wellenzugs
führen, was im Fall des Elbeflut-Rossbywellenzugs letztenendes für das Brechen
des Rossbywellenzugs mit anschließender Bildung eines abgeschnürten Höhentiefs
verantwortlich gewesen sein könnte (Enomoto u. a., 2007). Das Höhentief war maß-
geblich bestimmend für die Stationarität einer Bodenzyklone über Europa mit an-
haltenden starken Regenfällen.

Wie im Fall des Elbeflut-Rossbywellenzugs ist die Vorhersage von einsetzendem
Wellenbrechen auch im Allgemein äußerst schwierig. Es ist allerdings auch ohne
den erschwerenden Faktor des Wellenbrechens nicht klar, wie gut Rossbywellenzü-
ge an sich vorhergesagt werden. Ein Problem bei der Beantwortung dieser Frage
besteht in den häufig verwendeten zugrundeliegenden Fehlermaßen. Die meisten
Fehlermaße beziehen sich auf einfache Felder meteorologischer Variablen wie dem
Geopotential. Ein typisches Fehlermaß zur Validierung der Vorhersagequalität ist
der ACC („anomaly correlation coefficient“). Bei diesem ist die genaue Phaseninfor-
mation innerhalb des Rossbywellenzugs entscheidend für die berechnete Vorhersa-
gequalität. Um aber generell zu verstehen, ob, wann oder unter welchen Umstän-
den Rossbywellenzüge gut vorhergesagt werden, ergibt es Sinn ein objektbasiertes
Fehlermaß für den Rossbywellenzug einzuführen. Ein solches Fehlermaß könnte
dann darüber Auskunft geben, inwieweit Rossbywellenzüge in Abhängigkeit unter-
schiedlicher Strömungsregime vorhersagbar sind, ohne die genaue Phasenlage zu
berücksichtigen. Die Phasenlage ist jedoch für die Wettervorhersage die relevanteste
Information. Allerdings ist das Konzept unserer Arbeitsgruppe zuerst die objektba-
sierte Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen zu untersuchen, um diesbezüglich
ein grundlegendes Verständnis zu entwickeln, wann das Potential zu einer Vorher-
sageverbesserung möglich ist und wann nicht. An der Universität von Stony Brook
(USA) werden ebenfalls Vorhersagefehler in Verbindung zu Rossbywellenzügen un-
tersucht. Im Unterschied zu unserem Ansatz werden diese jedoch direkt in Verbin-
dung mit dem ACC oder ähnlichen Fehlermaßen untersucht, mit dem Verweis auf
die Bedeutung der Phaseninformation für die wetterrelevante Vorhersage. Wie die
Ergebnisse dieser unterschiedlichen Ansätze in Zukunft miteinander in Einklang
gebracht werden können, bleibt meines Erachtens eine spannende Frage.

In dieser Arbeit wird, wie im letzten Absatz motiviert, ein objektbasiertes Feh-
lermaß verwendet. Diesbezüglich gibt es kaum veröffentlichte Arbeiten. In Pres-
tel (2012) wurden mehrere objektbasierte Fehlermaße eingeführt, basierend auf der
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SAL Methode von Wernli u. a. (2008). Dabei wurden Rossbywellenzügen mittels der
in Unterabschnitt 2.1.1 beschriebenen Methode als Objekte definiert. Ausgehend von
diesen Objekten wurde dann ein Fehler der vorhergesagten Objektfläche zur Objekt-
fläche des Reanalyse-Objekts berechnet, ebenso für die mittlere Amplitude und den
Ort des Schwerpunkts des Rossbywellenzugs. Der betrachtete Zeitraum umfasste
den 1.Dezember 2007 bis 30.November 2008. Dabei konnte gezeigt werden, dass
zumindest für den betrachteten Zeitraum, Rossbywellenzüge in den ECMWF Vor-
hersagen zu schwach und zu klein vorhergesagt werden. Dies bedeutet, dass das
Vorhersagemodell bezüglich der Vorhersage von Rossbywellenzügen also einen sys-
tematischen Fehler aufweist. Die Ausweitung der Fehleranalyse auf die Ensemble-
Vorhersage des gleichen Zeitraumes wurde in der Bachelorarbeit von Stipp (2012)
vorgenommen. Daran anschließend untersucht Vanessa Wehner in ihrer Masterar-
beit im Moment die Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen mittels Ensemble-
Daten für den gesamten ERA-Interim Zeitraum.

1.2.3 Klimatologien von Rossbywellenzügen

Seit Rossby (1939) das Konzept der Rossbywellen eingebracht hat, sind bereits meh-
rere Jahrzehnte vergangen und die Methoden zur Beschreibung dieser Wellen wur-
den weiterentwickelt. Lineare oder schwach nichtlineare Theorien konnten hilfrei-
che Einblicke in das grundlegende theoretische Konzept der Rossbywellenzüge lie-
fern. Auch Fallstudien, die die gesamte nichtlineare Entwicklung von Rossbywellen-
zügen in der realen Atmosphäre berücksichtigten, konnten weiter das Verständnis
über die relevanten Prozesse bei der Entwicklung von Rossbywellenzügen vertiefen.
Dennoch fehlt weiterhin ein detailliertes Verständnis der allgemeinen Dynamik real
auftretender Rossbywellenzüge. So zum Beispiel die Fragen nach den Hauptaus-
lösemechanismen, den Rossbywellenzug-Zugbahnen, den Welle-Grundstrom-Wech-
selwirkungen oder den Rossbywellenzug-Zerfallmechanismen. Um diesbezüglich
voranzukommen, bedarf es einer Klimatologie, die die tiefergehende zugrundelie-
gende Dynamik von Rossbywellenzügen offen legen könnte. Darüber hinaus würde
eine derartige klimatologische Untersuchung von Rossbywellenzügen angewandt
auf aktuelle numerische Wettervorhersagemodelle Aufschluss darüber geben, wie
gut Rossbywellenzüge an sich vorhergesagt werden. Beim WWRP/THROPEX HIW
Workshop in Karlsruhe (März 2013) hat Edmund Chang eine objektive Klimatolo-
gie von Rossbywellenzügen als eine der Herausforderungen hervorgehoben, wel-
che notwendig ist, um ein tiefergehendes Verständnis bezüglich der Dynamik von
Rossbywellenzügen zu erhalten. Um auf spezielle Fragen einzugehen, sind auch
Kompositstudien äußerst hilfreich, wie sie zum Beispiel häufig zur Erklärung der
großskaligen dynamischen Prozessen bei Extremwettereignissen verwendet werden.
Einige Beispiele dafür wurden in Unterabschnitt 1.2.1 aufgeführt.

Vor kurzem wurden meiner Kenntnis nach drei Klimatologien von Rossbywellen-
zügen entwickelt:

• Grazzini und Lucarini (2010)

• Glatt und Wirth (2014)

• Souders u. a. (2014)

Alle drei Klimatologien verwenden den Meridionalwind als zugrundeliegende Grö-
ße, weisen jedoch zum Teil deutliche Unterschiede in den Berechnungen auf. Nach
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der Vorstellung der für diese Klimatologien verwendeten Methoden in Kapitel 2,
werde ich in Abschnitt 7.1 genauer auf die Ergebnisse dieser Klimatologien einge-
hen.
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2 H I L B E R T T R A N S F O R M AT I O N D E S
M E R I D I O N A LW I N D E S

Ziel dieses Kapitels ist es, existierende Rossbywellenzüge mittels des meridionalen
Windes zu erkennen und darzustellen. Dabei wird angenommen, dass der Rossby-
wellenzug als beinahe ebenes Wellenpaket der Form

v(λ) = A(λ) cos(Φ(λ))

vorhanden ist, wobei A(λ) die amplitudenmodulierende Einhüllende der Träger-
welle cos(Φ(λ)) (Φ beschreibt die Phase der Welle) angibt. λ ist wie im vorange-
gangenen Kapitel die Koordinate in Zonalrichtung. Im Folgenden wird A(λ) als das
Einhüllendenfeld des Meridionalwindes bezeichnet, oder kurz als das Einhüllenden-
feld. Beim Einhüllendenfeld handelt es sich um ein kontinuierliches Feld mit Werten
größer als Null. Rossbywellenzüge sind jedoch lokal begrenzte Objekte, die durch
Bereiche mit hohen Werten im Einhüllendenfeld charakterisiert sind. Um aus dem
kontinuierlichen Einhüllendenfeld lokal begrenzte Rossbywellenzüge zu erhalten,
wird ein Schwellenwert vorgegeben. Die zusammenhängenden Gebiete mit Werte
oberhalb des Schwellenwertes werden als Rossbywellenzug definiert.

Das Einhüllendenfeld des Meridionalwindes wird in der Literatur hauptsächlich
mittels der Methode der komplexen Demodulation oder der Hilberttransformation
berechnet. Da ich in dieser Arbeit die Methode der Hilberttransformation verwen-
de, werde ich in diesem Absatz kurz die Funktionsweise der komplexen Demo-
dulation vorstellen, um zu begründen, warum ich diese Methode nicht verwende.
Bei der komplexen Demodulation muss a priori eine Referenzwellenzahl k0 vor-
gegeben werden, welche der Wellenzahl der zu untersuchenden Trägerwelle des
Rossbywellenzugs entsprechen sollte. Das meridionale Windfeld wird dann mit der
Wellenfunktion exp (i k0 λ) multipliziert und anschließend mit einer Hann-Filterung
geglättet. Bei dieser Filterung werden praktisch alle Wellenzahlen größer einer kri-
tischen Wellenzahl kc entfernt. Üblicherweise wird kc = k0 gewählt. Anschließend
wird der zweifache Absolutbetrag der gefilterten Größe als Einhüllendenfeld ver-
wendet. Sowohl die a priori Vorgabe einer Referenzwellenzahl als auch die bein-
haltete Glättung sind zwei Aspekte, die gegen diese Methode sprechen. Die Be-
gründung dafür ist, dass zum einen die Wellenzahl des zu untersuchenden Signals
a priori nicht bekannt ist und zum anderen durch das Glätten voneinander unab-
hängige Rossbywellenzüge zu einem Rossbywellenzug verschmelzen könnten. Aus
diesem Grund haben wir uns in unserer Arbeitsgruppe für die alternative Methode
der Hilberttransformation entschieden. Ein Vergleich beider Methoden angewandt
auf einfache analytisch konstruierte Wellenpakete ist in Kapitel 5 dargestellt. In Ka-
pitel 5 werden die Methoden erneut aufgegriffen, da ich darin eine Modifikation der
Methoden für eine bessere Darstellung von Rossbywellenzügen vorstellen werde. In
der Literatur ist ein Vergleich beider Methoden zum Beispiel in Zimin u. a. (2003)
oder auch Wolf und Wirth (2015) zu finden.

In den folgenden beiden Abschnitten (2.1 und 2.2) werde ich die Methode der
Hilberttransformation vorstellen. Die beiden Abschnitte unterscheiden sich in den
Windfeldern, auf welche die Transformation angewandt wird. In Abschnitt 2.1 er-
folgt die Transformation des meridionalen Windfeldes entlang eines Breitengrades.
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Breitet sich der zu untersuchende Rossbywellenzug nicht nur zonal, sondern zu-
sätzlich in meridionaler Richtung aus, so führt die Transformation entlang eines
Breitengrads manchmal zu einer fehlerhaften Darstellung des Rossbywellenzugs.
Diese Problematik werde ich am Ende des Unterabschnitts 2.1.2 thematisieren. Auf
Grund dieser Problematik wurde eine verfeinerte Version der Methode der Hilbert-
transformation entwickelt, bei der die Transformation entlang der Stromlinien der
Hintergrundströmung erfolgt. Diese verfeinerte Methode wird in Abschnitt 2.2 vor-
gestellt. Obwohl diese eine bessere Darstellung von Rossbywellenzügen liefert, er-
gibt es trotzdem Sinn sich auch mit der einfacheren Methode der Transformation
entlang eines Breitengrades auseinanderzusetzen. Der Vorteil der einfacheren Me-
thode liegt zum einen in dem deutlich geringeren Rechenaufwand, zum anderen
verlangt diese Methode keine Kenntnis über die Hintergrundströmung. Vor allem
bei der Analyse von Vorhersagedaten kann der letztgenannte Grund einen wich-
tigen Vorteil bieten. Aus diesem Grund wird in dieser Arbeit auch die einfachere
Methode der Transformation entlang eines Breitengrades verwendet.

In den folgenden Abschnitten werde ich aus Gründen der Lesbarkeit stets von
der Methode nach Zimin u. a. (2003) (für die Transformation entlang eines Breiten-
grades) oder der Methode nach Zimin u. a. (2006) (für die Transformation entlang
der Hintergrundströmung) sprechen, auch wenn in dieser Arbeit ein anderes Wel-
lenzahlfenster zur Transformation verwendet wird. Für die Methode von Zimin u. a.
(2006) werde ich grundlegende Änderungen der Methode vorstellen und deswe-
gen dann von der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) sprechen. Wenn
nicht anders erwähnt, wird im Folgenden immer das Durckniveau von 300hPa zur
Berechnung und Darstellung der Rossbywellenzüge in der oberen Troposphäre ver-
wendet.

2.1 hilberttransformation entlang eines breitengra-
des

Die Methode der Hilberttransformation entlang eines Breitengrades wurde bereits
in mehreren Veröffentlichungen erfolgreich angewandt, darunter zum Beispiel auch
in den klimatologischen Studien von Glatt und Wirth (2014) und Quinting und Jo-
nes (o.D.). In Unterabschnitt 2.1.1 werde ich die Methodik kurz beschreiben und
zur Veranschaulichung auf den Elbeflut-Rossbywellenzug anwenden. In Unterab-
schnitt 2.1.2 gehe ich zusätzlich auf das Problem der in bestimmten Fällen nicht
korrekten Darstellung von Rossbywellenzügen durch die Berechnung entlang eines
Breitengrades ein. Diese Problematik werde ich sowohl mittels einer künstlich kon-
struierten Testfunktion als auch mittels eines realen Beispielfalls veranschaulichen.

2.1.1 Methodik

In diesem Abschnitt soll die Methodik nur sehr knapp beschrieben werden, da die
Berechnung exakt den angegebenen Formeln in Zimin u. a. (2003) folgt. Bei der
Hilbert-Transformation wird zunächst das meridionale Windfeld für einen festen
Breitengrad (ϕ0) Fourier transformiert. Die Fouriertransformierte wird dann auf
ein positives Wellenzahlfenster eingeschränkt (0 < kmin 6 k 6 kmax) und zurück-
transformiert. Der Betrag der Rücktransformierten gibt dann das Einhüllendenfeld
A(λ,ϕ0) des betrachteten Breitengrads ϕ0 an. Dies wird separat für alle Breitengra-
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Abbildung 2.1: Darstellung eines Rossbywellenzugs mit der Methode der Hilbert-Trans-
formation nach Zimin u. a. (2003). Momentaufnahme vom 07.08.2002

12 UTC. Die Farbschattierung gibt das Einhüllendenfeld der Hilbert-Trans-
formation nach Zimin u. a. (2003) mit dem Wellenzahlfenster [4, 15] an. Die
schwarze Konturlinie gibt das Einhüllendenfeld für einen festen Wert von
23ms−1 an. In rot und blau ist das meridionale Windfeld v (Rot: Südwind
mit 20ms−1 bis 60ms−1, Blau: Nordwind mit −20ms−1 bis −60ms−1,
Konturschrittweite 5ms−1) dargestellt.

de des zu untersuchenden Breitengradbereichs durchgeführt. Dadurch erhält man
für einen Zeitpunkt das komplette zweidimensionale Einhüllendenfeld A(λ,ϕ). Als
Wellenzahlfenster werde ich wie in Glatt und Wirth (2014) den Bereich [4 6 k 6 15]
verwenden.

Angewendet auf das meridionale Windfeld vom 07.08.2002 12 UTC erhält man
das in Abbildung 2.1 angegebene Einhüllendenfeld. Um aus dem kontinuierlichen
Einhüllendenfeld einen lokal begrenzten Rossbywellenzug zu erhalten, muss ein
Schwellenwert τ definiert werden, unterhalb dessen das Einhüllendenfeld auf Null
gesetzt wird:

venv(λ,ϕ) =

{
A(λ,ϕ) , für A(λ,ϕ) > τ

0 , für A(λ,ϕ) < τ
.

Die zusammenhängenden Gebiete, in denen venv ungleich Null ist, werden als Ross-
bywellenzug definiert. In Abbildung 2.1 wurde als Schwellenwert τ ein absoluter
Wert von 23ms−1 gewählt. Die sich daraus ergebenden Rossbywellenzüge sind
mittels der schwarzen Konturlinien dargestellt. Zwischen 135°W und 45°W ist über
Nordamerika ein markanter Rossbywellenzug zu erkennen. Mittels des meridiona-
len Windfeldes (blaue und rote Konturlinien) erkennt man, dass dieses Objekt zwei
Tröge (um 120°W und 70°W) und einen Rücken (um 100°W) umfasst. Der über das
Einhüllendenfeld zu erkennende Rossbywellenzug erreichte über mehrere Tage hin-
weg Werte oberhalb des Schwellenwertes, und zog vom Pazifik ostwärts bis Europa.
Bei diesem Objekt handelt es sich um den bereits gezeigten Elbeflut-Rossbywellen-
zug.

Für eine automatisierte Trajektorienberechnung von Rossbywellenzügen muss die
Definition eines Rossbywellenzugs weiter verfeinert werden. Dies betrifft vor allem
die Wahl des Schwellenwertes. Darauf werde ich in Kapitel 6 bei der Vorstellung
der Trajektorienberechnung im Detail eingehen. Für die in Teil II vorgestellten Me-
thoden spielt die Wahl des Schwellenwertes allerdings eine untergeordnete Rolle.
Es reicht hier völlig aus zu wissen, dass die Anwendung eines Schwellenwertes
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notwendig ist, um aus den kontinuierlichen Einhüllendenfeldern lokal begrenzte
Rossbywellenzug-Objekte zu erhalten.

Der freie Parameter in dieser Methodik liegt in der Wahl des Wellenzahlfensters.
Der Bereich des Wellenzahlfensters ist für einen Rossbywellenzug in der Literatur
nicht einheitlich definiert. Zimin u. a. (2003) haben für einen Beispielfall das Wel-
lenzahlfenster [4 6 k 6 9] angegeben, in ihrem veröffentlichten Programm-Code
das Wellenzahlfenster [4 6 k 6 10] (allerdings für die Methode nach Zimin u. a.
(2006)). Grazzini und Lucarini (2010) benutzen das Wellenzahlfenster [4 6 k 6 6],
Souders u. a. (2014)1 das Wellenzahlfenster [3 6 k 6 11], Glatt und Wirth (2014) das
Wellenzahlfenster [4 6 k 6 15], Quinting und Jones (o.D.) das Wellenzahlfenster
[5 6 k 6 15], und in den aktuellen Untersuchungen von Julian Quinting über den
Zusammenhang zwischen der Madden-Julian-Oszillation und Rossbywellenzügen
wird das Wellenzahlfenster [5 6 k 6 20] verwendet. In meiner Arbeit werde ich die
Variation des freien Parameters nicht untersuchen, sondern das Wellenzahlfenster
wie in der klimatologischen Untersuchung von Glatt und Wirth (2014) wählen.

2.1.2 Problematik der Methode

Wie in Abbildung 2.1 zu erkennen ist, konnte der Elbeflut-Rossbywellenzug zwi-
schen 135°W und 45°W mittels der vorgestellten Einhüllendenberechnung als zu-
sammenhängendes Objekt erfolgreich erkannt werden2. Allerdings ist die Methode
nach Zimin u. a. (2003) im Wesentlichen nur für zonal ausgerichtete Rossbywellen-
züge konzipiert. Für den bei Abbildung 2.1 angegebenen Zeitpunkt war der Elbe-
flut-Rossbywellenzug auch nahezu zonal ausgerichtet. Dadurch hatte der Algorith-
mus keine Schwierigkeit diesen Rossbywellenzug als zusammenhängendes Objekt
zu erkennen. Für den Fall eines stärker meridional ausgerichteten Rossbywellen-
zugs kommt es allerdings zu Problemen in der Rossbywellenzug-Erkennung. Diese
Problematik werde ich im folgenden Unterabschnitt 2.1.2 mittels einer künstlich
konstruierten Testfunktion und in Unterabschnitt 2.1.2 für einen realen Beispielfall
veranschaulichen.

Veranschaulichung mittels Testfunktion

Um die Problematik der Methode nach Zimin u. a. (2003) für die Darstellung me-
ridional propagierender Rossbywellenzüge zu veranschaulichen, betrachten wir zu-
nächst einen künstlich konstruierten Rossbywellenzug. Diesen definiere ich über
eine Stromfunktion Ψ, über die man mittels Gradientenbildung

(u, v)T =

(
−
1

a

∂Ψ

∂ϕ
,

1

a cos (ϕℵ)

∂Ψ

∂x

)T
unter Verwendung des Erdradiusses a = 6371 km das zugehörige Windfeld (u, v)T

erhält. Für das Hintergrundsfeld der Stromfunktion Ψbg überlagere ich einen ne-
gativen meridionalen Gradienten (um eine Westströmung zu erhalten) mit einer in

1 Souders u. a. (2014) verwenden allerdings nicht die Einhüllendenberechnung nach Zimin u. a. (2003),
sondern die verfeinerte Version nach Zimin u. a. (2006), welche in Abschnitt 2.2 beschrieben ist.

2 Diese Aussage kann kritisch hinterfragt werden. Es ist zwar offensichtlich, dass die Methode in der
Lage war, die beiden Tröge über Nordamerika als Teil eines Rossbywellenzugs zu erkennen, aller-
dings bricht das Objekt im Bereich des Rückens bei etwa 100°W fast auseinander. Dieses beinahe
Auseinanderbrechen kann aber behoben werden. Die Methode dazu wird in Kapitel 5 vorgestellt.
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Meridionalrichtung gedämpften Sinusschwingung der Wellenzahl 1 (Schwingung
in Zonalrichtung):

Ψbg = Ψ0 +Ψ1ϕ+Ψ2 sin (λℵ) exp
(
−(d (ϕ−ϕ0))

2
)

, (2.1)

wobei ϕ ∈ [0°, 80°], λ ∈ [0°, 360°] und ℵ = 2 π/360° den Umrechnungsfaktor von
Grad in Radian beschreibt3. Die Größen Ψ0 = 7 a, Ψ1 = 0.2 a und Ψ2 = 10 a wur-
den so gewählt, dass realistische Windgeschwindigkeiten auftreten. Für ϕ0 wurde
ein Wert von 40° gewählt. Um diesen Breitengrad befindet sich damit das markante
Wellenzahl 1-Signal, welches zu südlichen und nördlichen Breiten mit dem Dämp-
fungsfaktor d = 1/30° abfällt. Diesem Hintergrundsignal habe ich anschließend eine
Störung in der Stromfunktion (Ψ ′) mit der Wellenzahl k = 6 überlagert. Die Störung

Ψ ′ = Ψ ′
1

sin (k (−λ+ϕ)ℵ+ c)

exp
(
−(d (λ− λref))

2 − (b (ϕ−ϕref(λ)))
2
)

, (2.2)

ist demnach über eine Sinusschwingung mit der Amplitude Ψ ′
1
= 8 a gegeben, die

in Zonalrichtung über den Faktor d und in Meridionalrichtung über den Faktor
b = 1/9° gedämpft ist. Die Phasenverschiebung ist auf c = π/2 gesetzt. Für λref habe
ich einen Wert von 80° gewählt, damit das Wellensignal im Gebiet maximaler negati-
ver meridionaler Hintergrundströmung liegt. Die Dämpfung in Meridionalrichtung
muss vom jeweiligen Längengrad abhängig sein, da der konstruierte Wellenleiter
ebenfalls von der Zonalrichtung abhängt. Der Referenzbreitengrad ist durch

ϕref(λ) = 35° − 4Ψ2 sin ((λ− λref)ℵ)

gegeben. Das komplette Feld der Stromfunktion (Ψbg + Ψ ′) ist in Abbildung 2.2
dargestellt. Darin erkennt man, dass der künstlich erzeugte Rossbywellenzug eine
starke meridionale Ausrichtung aufweist. Berechnet man nun die Einhüllende wie
in Unterabschnitt 2.1.1 angegeben, so ergibt sich das in Abbildung 2.3 dargestellte
Einhüllendenfeld. Man erkennt, dass die hohen Werte des resultierenden Einhül-
lendenfeldes (dunkelgrünen Farbschattierungen) mit der Methode nach Zimin u. a.
(2003) eher zonal ausgerichtet sind und nicht entlang der Hintergrundströmung und
der tatsächlichen Einhüllenden (schwarz gestrichelte Linie) orientiert sind. Es treten
zwei Maxima in unterschiedlichen geographischen Breiten (bei etwa (165°W, 45°N)
und (185°W, 35°N)) auf, genauso wie zusätzliche zonale Nebenmaxima mit etwa 45°
Abstand in zonaler Richtung. Diese Nebenmaxima suggerieren ein Wellensignal wo
keines vorhanden ist. Je stärker die meridionale Neigung des Rossbywellenzugs ist,
desto schlechter funktioniert die in Unterabschnitt 2.1.1 angegebene Methode zur
Bestimmung des Einhüllendenfeldes.

Veranschaulichung mittels realem Beispielfall

Neben der künstlich konstruierten Testfunktion aus dem letzten Abschnitt soll zu-
sätzlich ein realer Rossbywellenzug betrachtet werden, welcher einen meridionalen
Anteil in seiner Ausbreitungsrichtung aufweist. Sowohl die zeitliche Entwicklung
des Rossbywellenzugs als auch die berechnete Einhüllende nach Zimin u. a. (2003)
ist in Abbildung 2.4 zu sehen. Die Hintergrundströmung (schwarze Pfeile) kann als

3 Da für die realen Beispielfälle die Darstellung üblicherweise in Grad erfolgt, werde ich in dieser
Arbeit durchweg die Koordinaten λ und ϕ in Grad angeben und in den Formeln deshalb den Um-
rechnungsfaktor ℵ einfügen.
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Abbildung 2.2: Summe der Testfunktionen aus Gleichung (2.1) und (2.2) zur Darstellung
eines künstlich erzeugten, stärker meridional ausgerichteten Rossbywel-
lenzugs. In Farbschattierung ist ein Ausschnitt der künstlich konstruierten
Stromfunktion Ψbg + Ψ ′ (Summe aus Gleichung (2.1) und Gleichung (2.2))
dargestellt. Das a bei der Einheitenangabe der Farbskala (eckige Klammer)
steht für den Erdradius. Mit den schwarzen Pfeilen ist das zugehörige Wind-
feld angegeben, welches sich durch die Ableitungen der Stromfunktion in
zonaler und meridionaler Richtung ergibt.
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Abbildung 2.3: Probleme bei der Darstellung eines stärker meridional ausgerichteten
Rossbywellenzugs (Testfunktion) bei Verwendung der Methode nach Zi-
min u. a. (2003). In Farbschattierung ist die Einhüllende dargestellt, wie
man sie nach dem in Unterabschnitt 2.1.1 angegebenem Vorgehen erhält.
Die gestrichelten schwarzen Linien geben die tatsächliche Einhüllende(

exp
(
−(d (λ− λref))

2 − (b (ϕ−ϕref(λ)))
2
))

an, wie sie in Gleichung (2.2)
verwendet wurde.

zugehöriger Wellenleiter interpretiert werden. Mittels der zeitlichen Entwicklung
der grünen Konturlinie (Abbildung 2.4 (a) bis (c)) erkennt man, wie sich ein Ross-
bywellenzug von Nordamerika nach Europa entlang des Wellenleiters ausbreitet. In
Abbildung 2.4 (a) befindet sich dieser Rossbywellenzug zwischen 110°W und 20°W.
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Abbildung 2.4: Problematische Darstellung eines Rossbywellenzugs durch die Methode
nach Zimin u. a. (2003). Momentaufnahmen eines Rossbywellenzugs zum
01.01.1995 00 UTC (a), 02.01.1995 00 UTC (b) und 03.01.1995 00 UTC (c).
In Rot und Blau ist der Meridionalwind (Rot positive Werte, Blau negati-
ve Werte) dargestellt, die dicke grüne Konturlinie gibt das Geopotential bei
8.75× 104m2s−2 an, die grauen Konturlinien geben ausgehend von der grü-
nen Linie, im Abstand von jeweils 0.15× 104m2s−2 weitere Geopotentialli-
nien an. Die Pfeile geben die Hintergrundströmung oberhalb von 10ms−1

an. In Abbildung (d) ist für den 02.01.1995 12 UTC als Grünschattierung das
Einhüllendenfeld des Meridionalwindes nach Zimin u. a. (2003) dargestellt.

In den folgenden zwei Tagen verschieben sich die Phasen nordostwärts (siehe Abbil-
dung 2.4 (b) und (c)). Zusätzlich wird ein stärkerer Rücken zwischen 30°W und 0°W
aufgebaut. Anschließend wird stromabwärts zwischen 0°O und 20°O ein Trog auf-
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gebaut, während sich der Rossbywellenzug über Europa hauptsächlich nach Süden
ausbreitet (siehe Abbildung 2.4 (c)).

In Abbildung 2.4 (d) ist das Einhüllendenfeld des Meridionalwindes nach Zimin
u. a. (2003) für den 02.01.1995 12 UTC dargestellt. Es ist also um 12 Stunden zeitlich
versetzt zwischen Abbildung (b) und (c) einzuordnen. Darin erkennt man, dass das
Einhüllendenfeld wie im Fall der Testfunktion tendenziell West-Ost orientiert ist,
obwohl der Wellenleiter eine Nord-Süd-Komponente über dem Atlantik aufweist.
Durch die Betrachtung der Abbildungen (a) bis (c) kann man auch davon ausgehen,
dass sich der angesprochene Rossbywellenzug entlang des Wellenleiters ausbreitet.
Im Gegensatz dazu suggeriert das Einhüllendenfeld, dass sich ein Rossbywellenzug
entlang des 60. Breitengrades von Nordamerika bis nach Europa erstreckt.

Auf Grund dieser Problematik wurde die Methode von Zimin u. a. (2003) so mo-
difiziert, dass auch meridional ausgerichtete Rossbywellenzüge richtig dargestellt
werden können. Diese verbesserte Methode werde ich im folgenden Abschnitt 2.2
vorstellen.

2.2 hilberttransformation entlang des stromlinien-
feldes

Wie in Unterabschnitt 2.1.2 gezeigt wurde, hat die Einhüllendenberechnung nach Zi-
min u. a. (2003) Schwierigkeiten, Rossbywellenzüge, die nicht entlang eines Breiten-
grades ausgerichtet sind, korrekt darzustellen. Zusammenhängende Wellensignale
auf unterschiedlichen geographischen Breiten werden nicht notwendigerweise als
zusammenhängend erkannt, demnach wird auch die berechnete Ausrichtung der
Rossbywellenzüge tendenziell eher zonal sein. Aus diesem Grund wurde in Zimin
u. a. (2006) eine verbesserte Version der Einhüllendenberechnung angegeben. Da die
Wellenausbreitung entlang des Wellenleiters erfolgt, wird in Zimin u. a. (2006) vorge-
schlagen die Berechnung nach Zimin u. a. (2003) nicht entlang eines Breitengrades,
sondern entlang der Stromlinien der Hintergrundströmung zu berechnen.

In Unterabschnitt 2.2.1 werde ich die Berechnung der Methode nach Zimin u. a.
(2006) vorstellen. Anschließend werde ich die Methode in Unterabschnitt 2.2.2 auf
die künstliche Testfunktion aus Unterabschnitt 2.1.2 und den realen Rossbywel-
lenzug aus Unterabschnitt 2.1.2 anwenden. Zum Abschluss werde ich in Unterab-
schnitt 2.2.3 noch auf die Einschränkungen dieser Methode eingehen und eine leicht
modifizierte Version von Zimin u. a. (2006) vorschlagen.

2.2.1 Methodik

Für die Methode nach Zimin u. a. (2006) ist eine Hintergrundströmung notwendig,
entlang derer die Hilberttransformation wie in Zimin u. a. (2003) angegeben an-
gewendet werden kann. Die Hintergrundströmung wird in Zimin u. a. (2006) mit
einem gleitenden zeitlichen Mittel von 20 Tagen angegeben. In dieser Arbeit wer-
de ich einen Tiefpassfilter von 30 Tagen verwenden, was in etwa einem gleitenden
Mittel von 15 Tagen entspricht. Auf die Aufspaltung der Strömung in Anomalien
und Hintergrund werde ich im Detail in Kapitel 4 eingehen. Mit der Kenntnis der
Hintergrundströmung (vbg = (ubg, vbg)

T ) werden dann wie in Zimin u. a. (2006) für
jeden Gitterpunkt einzeln die zugehörigen Stromlinien berechnet. Diese erhält man
durch Vorwärts- und Rückwärtsintegration der Hintergrundströmung. Die Schritt-
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Abbildung 2.5: Beispielhafte Darstellung einiger Stromlinien nach der wie in Zimin u. a.
(2006) angegebenen Stromlinienberechnung. In Magenta sind ein paar ex-
emplarische Stromlinien für den 02.01.1995 12 UTC dargestellt. Die dicken
magenta Punkten zeigen ausgewählte Gitterpunkte, von denen aus durch
Vorwärts- und Rückwärtsintegration (mit N = 90 und δ = 1.75°) die Strom-
linien berechnet wurden. Die schwarzen Kreise geben die Endpunkte der
Rückwärtsintegration an, die schwarzen Dreicke die Endpunkte der Vor-
wärtsintegration.

weite der Integration ist durch eine feste Schrittweite in Grad (δ) vorgegeben, wel-
che in Zonalrichtung noch mit dem Kosinus des jeweiligen Breitengrades normiert
wird. Die zugehörigen Formeln sind in Zimin u. a. (2006) angegeben. Die beiden
Stromlinienanteile der Vorwärts- und Rückwärtsintegration werden zu einer Strom-
linie zusammengefasst. Die Aufspaltung der Stromlinienberechnung in Vorwärts
und Rückwärtsintegration ist notwendig, da die Stromlinien auf Grund der ange-
gebenen Berechnung nicht immer geschlossen werden. Dies ist unproblematisch,
da das Windfeld zur Einhüllendenberechnung entlang der Stromlinien mit zuneh-
mender Entfernung vom Ausgangsgitterpunkt gedämpft wird. Die Dämpfung wird
vorgenommen, da man am Wellensignal am untersuchten Gitterpunkt interessiert
ist und der Rossbywellenzug als lokal begrenztes Wellenpaket sich nur über einen
Teil der Hemisphäre erstreckt. Die Längen der Stromlinien sollten in zonaler Rich-
tung etwa einem Globusumfang der jeweiligen geographischen Breite entsprechen.
In Zimin u. a. (2006) wird für die Stromlinienberechnung δ = 1.75° bei N = 90 In-
tegrationsschritten gewählt. Bei einer rein zonaler Hintergrundströmung bei einem
Breitengrad von 45° N entspricht das einer Stromlinienlänge von knapp 445 Län-
gengraden. Im Fall einer nicht rein zonalen Hintergrundströmung reduziert sich
die Stromlinienlänge in zonaler Richtung.

Um die nach den in Zimin u. a. (2006) angegeben Formeln berechneten Strom-
linie zu visualisieren, benutze ich den realen Beispiel-Rossbywellenzug aus Unter-
abschnitt 2.1.2. In Abbildung 2.5 sind sechs exemplarische Stromlinien für diesen
Fall dargestellt. Betrachtet man die Stromlinien aus Abbildung 2.5, so erkennt man
über Asien und östlich der Datumsgrenze, dass die berechneten Stromlinien nach
einer Globusumrundung nicht geschlossen werden. In einer dreidimensionalen Strö-
mung müssen die Stromlinien zwar nicht zwangsläufig geschlossen sein, der Grund
für die Abweichung der berechneten Stromlinien von einer geschlossenen Linie um
den Globus geht jedoch wesentlich auf die gewählte Schrittweite δ in dem ange-
gebenem Algorithmus zurück. Eine Reduktion der Schrittweite auf δ = 1.25° mit
gleichzeitiger Anhebung von N auf 126 (um das Produkt δN konstant zu halten)
zeigt, dass sich die Stromlinien in den angegebenen Gebieten näher kommen und
teilweise vollständig geschlossen werden (hier nicht dargestellt). Eine Anhebung
der Schrittweite auf δ = 2.5° mit einer Reduktion von N auf 63 führt entsprechend
zu einer Verschlechterung der Stromliniendarstellung. Für unsere Untersuchungen
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Abbildung 2.6: Schemazeichnung zum senkrechten Anteil des Windfeldes v⊥. Die Senk-
rechte wird bei der Bestimmung des senkrechten Windanteils v⊥ (blauer
Pfeil) relativ zur Hintergrundströmung (schwarzer dicker Pfeil) definiert.
Das gesamte Windfeld ist als roter kräftiger Pfeil dargestellt, der zonale An-
teil u und meridionale Anteil v als rote dünne Pfeile. γ gibt den Winkel
zwischen der Hintergrundströmung und dem aktuellen Windfeld an.

werde ich, wenn nicht anders angegeben, eine Schrittweite von δ = 1.5° mit N = 105

verwenden.
Auf die Werte des meridionalen Windfelds entlang der Stromlinie wird abschlie-

ßend ein um den betrachteten Gitterpunkt zentrierter Gaußscher Filter angewandt.
Bei dieser Filterung muss die ungefähre Ausdehnung des zu untersuchenden Ross-
bywellenzugs als Bruchteil des kompletten Erdumfangs angegeben werden. Wie in
Zimin u. a. (2006) habe ich diesen Wert auf 1/4 gesetzt. Durch diese Filterung wird
der Fokus auf ein vorhandenes Wellensignal in der Nähe des betrachteten Gitter-
punktes gelegt. Weit entfernte Signale werden durch die Filterung kaum berück-
sichtigt.

Anstelle des meridionalen Windfeldes benutze ich in dieser Arbeit den Anteil
des Windes, welcher senkrecht zur Hintergrundströmung und damit senkrecht zur
Stromlinie steht. Mit der Annahme, dass die Hintergrundströmung als Wellenleiter
fungiert, nehmen wir auch an, dass die Phasen senkrecht zum Wellenleiter orien-
tiert sind. Es erscheint daraus schlussfolgernd eigentlich plausibler, den senkrech-
ten Anteil des Windfeldes anstelle des Meridionalwindes oder des meridionalen
Störwindes zu verwenden.

Der senkrechte Anteil v⊥ des Windfeldes (u, v)T relativ zur Hintergrundströmung
(ubg, vbg)

T ergibt sich über

v⊥ = sin(γ)
√
u2 + v2 ,

wobei γ den Winkel zwischen dem tatsächlichen Windfeld und der Hintergrundströ-
mung angibt. In Abbildung 2.6 habe ich eine schematische Skizze zum senkrech-
ten Anteil des Windfeldes eingefügt. Die Schemazeichnung soll die unterschied-
lichen Möglichkeiten zur Aufspaltung des Windfeldes veranschaulichen. Anstelle
den Wind wie üblich in seinen zonalen und meridionalen Anteil aufzuspalten (dar-
gestellt durch die roten dünnen Pfeile), kann man das Windfeld auch auf das varia-
ble Koordinatensystem projezieren, was an jedem Gitterpunkt durch die Richtung
des Hintergrundwindes und der dazu Senkrechten aufgespannt wird. In diesem
Koordinatensystem kann man das Windfeld in einen parallelen und senkrechten
Anteil relativ zum Windvektor der Hintergrundströmung aufspalten (u‖ und v⊥,
dargestellt durch blaue Pfeile). Der Betrag des Windfeldes bleibt dabei unverändert.
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Mit Kenntnis des Winkels γ kann man über die Sinusbeziehung in einem rechtwink-
ligen Dreieck den Betrag von v⊥ bestimmen.

Der Winkel γ lässt sich über die bekannten Windfelder v und vbg bestimmen. Die
zur Berechnung von v⊥ notwendige Größe sin(γ) erhält man zum Beispiel über die
Auflösung der Gleichung für die Drehmatrix, welche die Drehung des Hintergrund-
windfeldes auf die Richtung des aktuellen Windfeldes beschreibt:

1√
u2 + v2

(
u

v

)
=

(
cos(γ) − sin(γ)
sin(γ) cos(γ)

)
1√

u2bg + v
2
bg

(
ubg

vbg

)
.

Löst man diese Gleichung nach sin(γ) auf und setzt dies in die Gleichung für den
senkrechten Windanteil

v⊥ = sin(γ) |v|

ein, so erhält man

v⊥ =
vubg − uvbg√
u2bg + v

2
bg

.

Damit erhält man den für den Rossbywellenzug relevanten Windanteil senkrecht
zur Hintergrundströmung. Für die künstlich konstruierte Testfunktion aus Unter-
abschnitt 2.1.2 ergeben sich für v und v⊥ die in Abbildung 2.7 (a) (v) und Abbil-
dung 2.7 (b) (v⊥) dargestellten Felder. Darin erkennt man, dass die Maxima und
Minima des meridionalen Windes (Abbildung 2.7 (a)) nicht entlang der maxima-
len Störamplitude in der Stromfunktion (schwarze Konturlinien) ausgerichtet sind.
Dies erschwert das korrekte Erkennen von Wellenstrukturen entlang der Hinter-
grundstromlinien, da in manchen Bereichen das Wellensignal schwächer/stärker
erscheint, als es im dynamischen Verständnis der Wellenausbreitung entlang eines
Wellenleiters sein sollte. Ein Vergleich der Windfelder in Abbildung 2.7 (a) und
2.7 (b) zeigt, dass der senkrechte Windanteil deutlich besser zu dem durch die
schwarzen Konturlinien vorgegebenen Einhüllendenfeld des Wellensignals passt.

Benutzen wir den senkrechten Anteil des Windfeldes relativ zur Hintergrundströ-
mung in Kombination mit der Methode der Einhüllendenberechnung entlang der
Stromlinien, so ergibt sich das in Abbildung 2.8 (b) dargestellte Einhüllendenfeld. In
Abbildung 2.8 (a) ist zum Vergleich das Einhüllendenfeld dargestellt, welches man
bei Verwendung des meridionalen Windfeldes erhält. Beide Einhüllendenfelder wei-
sen große Ähnlichkeit auf, jedoch entspricht das mit dem senkrechten Windanteil
eher der schmalen Struktur der tatsächlichen Einhüllenden (schwarze gestrichelte
Linien in Abbildung 2.8). Eine noch bessere Übereinstimmung im nördlichen Be-
reich der Abbildungen würde man bei einer Anhebung der oberen Schwelle des
Wellenzahlfensters erhalten, wodurch das Einhüllendenfeld allerdings insgesamt et-
was verrauschter wird. Um die Unterschiede zwischen der Wahl des zugrundelie-
genden Windfeldes darzustellen, reicht diese Darstellung jedoch aus.

2.2.2 Realer Beispielfall

Im letzten Abschnitt habe ich die Methode nach Zimin u. a. (2006) zur Berechnung
von Rossbywellenzügen entlang von Stromlinien vorgestellt und auf die Testfunkti-
on aus Unterabschnitt 2.1.2 mit Erfolg angewendet. In diesem Abschnitt werde ich
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Abbildung 2.7: Vergleich des Meridionalwindes und des senkrechten Windanteils inner-
halb des künstlich erzeugten Rossbywellenzugs aus Abbildung 2.2. In Rot
und Blau ist das zur Einhüllendenberechnung verwendete Windfeld der Test-
funktion aus Abbildung 2.2 dargestellt. In Abbildung (a) ist das meridionale
Störwindfeld (das komplette meriodionale Windfeld minus das meridionale
Hintergrundwindfeld) dargestellt, in Abbildung (b) der auf die Hintergrund-
strömung senkrechte Anteil des Windfeldes.

die Methode nach Zimin u. a. (2006) zusätzlich auf zwei reale Beispielfälle anwen-
den, darunter auf den Rossbywellenzug aus Unterabschnitt 2.1.2 (Abbildung 2.4 (d))
und einen Rossbywellenzug aus dem Dezember 2008.

In Abbildung 2.9 (a) ist für den ersten Beispielfall die Einhüllendenberechnung
mit der Methode nach Zimin u. a. (2006) unter Verwendung des meridionalen Win-
des zu sehen, in Abbildung 2.9 (b) unter Verwendung des Windes senkrecht zur
Hintergrundströmung. Ein Vergleich mit dem Einhüllendenfeld der Methode nach
Zimin u. a. (2003) (Abbildung 2.4 (d)) zeigt, dass der sich über dem Atlantik nach
Nordosten ausbreitende Rossbywellenzug mittels der verbesserten Methode nach
Zimin u. a. (2006) tatsächlich deutlich besser dargestellt werden kann. Die nord-
östliche Ausbreitung des Rossbywellenzugs über dem Atlantik wurde in Abbil-
dung 2.4 (a) bis (c) mittels zeitlich aufeinanderfolgenden Momentaufnahmen des
Meridionalwindes und des Geopotentials gezeigt.
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Abbildung 2.8: Vergleich der nach der Methode in Zimin u. a. (2006) berechneten Einhül-
lendenfelder unter Verwendung des Meridionalwindes und des senkrech-
ten Windanteils. In Farbschattierung ist die nach Zimin u. a. (2006) berech-
nete Einhüllende dargestellt. In Abbildung (b) wird für die Hilberttransfor-
mation der senkrechten Anteil des Windfeldes relativ zur Hintergrundströ-
mung verwendet, wohingegen in Abbildung (a) das komplette meridionale
Windfeld verwendet wird. Beide Windfelder werden dabei auf das Wellen-
zahlfenster [4− 15] eingeschränkt. Die gestrichelten schwarzen Linien geben

die tatsächliche Einhüllende
(

exp
(
−(a (λ− λref))

2 − (b (ϕ−ϕref(λ)))
2
))

an, wie sie in Gleichung (2.2) verwendet wurde.

Auch bei der Methode nach Zimin u. a. (2006) zeigen sich für die verwendeten un-
terschiedlichen Windfelder Unterschiede im Einhüllendenfeld des atlantischen Ross-
bywellenzugs (vgl. Abbildung 2.9 (a) und (b)). Bei Verwendung des meridionalen
Windfeldes in Abbildung (a) ergibt sich ein lokales Minimum im Rossbywellenzug
bei etwa 45°W. Wie bereits erwähnt, sollte der senkrechte Anteil des Windfeldes v⊥
den Rossbywellenzug besser wiedergeben als der Meridionalwind. Verwendet man
v⊥ im Fall des atlantischen Rossbywellenzugs, so erkennt man in Abbildung 2.9 (b)
auch, dass der Rossbywellenzug sogar ohne das Minimum bei 45°W dargestellt wer-
den kann.
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Abbildung 2.9: Vergleich der nach Zimin u. a. (2006) berechneten Einhüllendenfelder un-
ter Verwendung des Meridionalwindes und des senkrechten Windanteils
für einen realen Rossbywellenzug. Momentaufnahmen vom 02.01.1995

12 UTC. Als Farbschattierung ist das Einhüllendenfeld dargestellt, welches
man mit der Methode nach Zimin u. a. (2006) erhält. Für die Hilberttransfor-
mation wurde in Abbildung (a) das meridionale Windfeld, in Abbildung (b)
der Anteil des Windfeldes senkrecht zur Hintergrundströmung verwendet.
In beiden Fällen ist das Windfeld eingeschränkt auf den Wellenzahlbereich
[4, 15]. Die grauen Konturlinien geben das Geopotential an (Konturlinien al-
le 0.15× 104m2s−2 von 8.15× 104m2s−2 bis 9.35× 104m2s−2). Die Vektor-
pfeile geben die Richtung des Hintergrundwindfeldes oberhalb von 15ms−1

an.

Zusammenfassend kann gesagt werden, dass im Verlgeich zur Methode nach Zi-
min u. a. (2003) die Methode nach Zimin u. a. (2006) eine bessere Darstellung des at-
lantischen Rossbywellenzugs um den 02.01.1995 liefert, unabhängig davon welcher
Windanteil genau verwendet wurde. Im Fall eines sich nahezu zonal ausbreiten-
den Rossbywellenzugs sollten die beiden Methoden annähernd gleiche Ergebnisse
liefern. Für den Elbeflut-Rossbywellenzug über Nordamerika (bei zonaler Hinter-
grundströmung) liefert die Methode nach Zimin u. a. (2006) jedoch bessere Ergeb-
nisse im Sinne eines kohärenteren Rossbywellenzugs (hier nicht gezeigt). Dies er-
scheint jedoch mit der vorangegangenen Beschreibung im Widerspruch zu stehen.
In Unterabschnitt 2.2.3 werde ich diesen scheinbaren Widerspruch erklären und
zeigen, dass die vermeintlich bessere Wiedergabe des Elbeflut-Rossbywellenzugs
mit der Methode nach Zimin u. a. (2006) zu anderen Problemen führen kann. Die
bessere Wiedergabe bei diesem speziellen Fall wird über eine durch die Methode
verursachte Veränderung der betrachteten Wellenzahlen erreicht. In der Tat kann
die Methode nach Zimin u. a. (2006) bei zonaler Hintergrundströmung und festem
Wellenzahlfenster keine besseren Ergebnisse liefern.
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2.2.3 Problematik und Modifikation der Methode nach Zimin u. a. (2006)

Die Methode der Einhüllendenberechnung entlang der Hintergrundstromlinien aus
Zimin u. a. (2006) kann als verbesserte Version der Methode nach Zimin u. a. (2003)
gesehen werden. Aber auch diese Methode ist nicht frei von kritischen Aspekten,
über welche man sich bewusst sein sollte. Zum einen gilt die Methode nach Zi-
min u. a. (2006) eigentlich nur für einen Breitengradbereich zwischen 35°N bis 65°N
(persönliche Kommunikation mit A. Zimin). Wie aus der Stromlinienberechnung
gefolgert werden kann, sind die Stromlinien nicht auf eine bestimmte zonale Län-
ge beschränkt. Das bedeutet, die Methode verwendet Stromlinien, welche mehr als
nur einmal um den Globus gehen. Dies konnte bereits Abbildung 2.5 entnommen
werden. Dadurch wird nicht mehr das vorgegebene Wellenzahlfenster zur Einhül-
lendenbestimmung verwendet, sondern ein durch die Methode selbst modifiziertes
Wellenzahlfenster. Möchte man zum Beispiel Wellenzahl 10 entlang einer Stromlinie
betrachten, welche 1.25 Mal in zonaler Richtung um den Globus geht, würde man
effektiv Wellenzahl 8 betrachten. Das Wellenzahlfenster [4, 15] wäre dann bei 1.25-
facher zonaler Länge effektiv durch die Wellenzahlen [3.2, 12] gegeben.

Die Verkleinerung der betrachteten Wellenzahlen für höhere Breitengrade ist nicht
unbedingt ein Nachteil, da man argumentieren kann, dass durch diese Verkleine-
rung die betrachteten physikalisch relevanten Längenskalen eher konstant gehalten
werden. Ein weit nach Norden ziehender Rossbywellenzug würde dadurch auch
dann noch erkannt werden, wenn die tatsächliche Wellenzahl des ihn beschreiben-
den Windfeldes unter die vorher fest vorgegebene untere Wellenzahlschranke fällt.
In den mittleren Breiten hingegen würde die Stromlinienlänge weiterhin etwa einem
Globusumfang entsprechen. Allerdings sind dann die vorgegebenen Wellenzahlen
schwer zu kontrollieren. Dadurch könnten meines Erachtens auch häufiger der uner-
wünschte Fall eintreten, dass großskalige Rücken als Rossbywellenzug interpretiert
werden.

Der Grund, warum der Elbeflut-Rossbywellenzug mit der Methode nach Zimin
u. a. (2006) besser dargestellt wird, liegt in der effektiven Verkleinerung der betrach-
teten Wellenzahlen. Durch diese Verkleinerung werden die markanten Signale der
sehr schmalen Tröge (siehe Abbildung 2.1) auf Grund ihrer relativ hohen Wellen-
zahl abgeschnitten, wodurch der Rossbywellenzug als einheitlicheres Objekt zwi-
schen 135°W und 45°W ohne dem ausgebildeten Minimum bei 100°W erkannt wird.
In diesem Speziallfall ist dieser Effekt vorteilhaft, allerdings werden bei der Ver-
wendung geringerer Wellenzahlen unabhängige Rossbywellenzüge eher als zusam-
mengehörig interpretiert. Ein Beispiel dafür ist in Abbildung 2.10 (a) und (b) zu
sehen. In Abbildung 2.10 (a) kann man über den Stromlinienverlauf im Bereich des
Atlantiks/Europa (45°W bis 30°O) einen stationären Rücken ausmachen. Zum an-
gegebenen Zeitpunkt existiert ein Rossbywellenzug, der sich vom Pazifik bis in den
Atlantik erstreckt. Dieser Rossbywellenzug propagiert in den folgenden Tagen wei-
ter südlich nach Nordafrika und dann weiter ostwärts nach Asien. Bei einem Ross-
bywellenzug an der stromaufwärtsgerichteten Seite eines stationären Rückens ist
zu erwarten, dass der Rossbywellenzug mit dem Rücken wechselwirkt oder zumin-
dest leicht dessen Struktur stört und somit unter Umständen ein anomales Windfeld
an dessen Flanken erzeugt. Betrachtet man die anomale Länge der Stromlinien in
Abbildung 2.10 (b), so lässt sich für den Rossbywellenzug an der Nordflanke des at-
lantischen Rückens durch die erhöhte Trajektorienlänge (rote Farbschattierung) ein
tatsächlich verwendetes Wellenzahlfenster im Bereich von [3, 12] ableiten. Dadurch
könnte erklärt werden, warum die Rückenstruktur des Hintergrundes über dem
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Abbildung 2.10: Berechnete Stromlinienlängen und deren Auswirkung auf die modifizier-
te Methode nach Zimin u. a. (2006). In Abbildung (a) sind in Magenta die
Hintergrundstromlinien ausgehend von den Gitterpunkten mit den magen-
ta Punkten angegeben (alle bei 90°W). Die schwarzen Kreise geben die End-
punkte der Rückwärtsintegration an, die schwarzen Dreicke die Endpunkte
der Vorwärtsintegration. In Abbildung (b) und (c) sind in Farbe die zonalen
Stromlinienlängen abweichend von 360° (einem Globusumfang) angegeben.
Die schwarz-weiß-gestrichelten Linien geben die Rossbywellenzüge bei ei-
nem Schwellenwert von 28ms−1 an. Alle Abbildungen zeigen die Moment-
aufnahme vom 28.12.2008 12 UTC. In Abbildung (b) ist die ursprüngliche
Berechnung der Rossbywellenzüge entlang der Stromlinien zu sehen. In
Abbildung (c) die modifizierte Berechnung mit Dämpfung und Wellenzahl-
anpassung.

Atlantik/Europa doch als Teil des Rossbywellenzugs erkannt wird. Der Effekt der
Wellenzahlverkleinerung ist in diesem Beispielfall unerwünscht. Aus diesem Grund
werde ich die Methode von Zimin u. a. (2006) modifizieren. Zu jedem Gitterpunkt
habe ich neben der Hintergrundstromlinie auch die Stromlinienlänge berechnet. In
der Methode nach Zimin u. a. (2006) werden bei der Rücktransformation aus dem
Wellenzahlraum die Beiträge der Wellenzahlen k > kmax = 15 und k < kmin = 4 auf
Null gesetzt. Stattdessen werde ich im Folgenden die Wellenzahlen mittels

[k̃min, k̃max] = [kmin,kmax]
Lλ
360°

anpassen, wobei Lλ die zurückgelegte zonale Distanz der Hintergrundstromlinie in
Längengraden (aufsummiert über alle Schrittweiten) beschreibt. Nicht ganze Wel-
lenzahlen werden gerundet. Hauptsächlich interessieren wir uns für Rossbywellen-
züge, die entlang des Strahlstroms in den mittleren Breiten propagieren. Durch die
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Abbildung 2.11: Vergleich der mittels der modifizierten und unmodifizierten Methode
nach Zimin u. a. (2006) berechneten Einhüllendenfelder. Momentaufnah-
men vom 28.12.2008 12 UTC. Als Farbschattierung ist in Abbildung (a)
das Einhüllendenfeld dargestellt, welches man nach der Methode von Zi-
min u. a. (2006) erhält. In Abbildung (b) ist die modifizierte Berechnung
der Methode nach Zimin u. a. (2006) mit Wellenzahlanpassung dargestellt.
Die grauen Konturlinien geben das Geopotential an (Konturlinien alle
0.1× 104m2s−2 von 8× 104m2s−2 bis 9.5× 104m2s−2). Für beide Metho-
den ((a) und (b)) wird das Einhüllendenfeld (Wellenzahlfenster [4, 15]) zu-
sätzlich oberhalb einer zugehörigen Stromlinienlänge von 540° mittels einer
Cosinus-Quadrat-Gewichtung gedämpft.

Stromlinienmethode erlauben wir auch Signale als Rossbywellenzüge zu erkennen,
welche in hohen geographischen Breiten propagieren. Allerdings handelt es sich bei
diesen Rossbywellenzügen im Allgemeinen nicht um die uns interessierenden Wel-
lenzüge entlang des Strahlstroms in den mittleren Breiten. Dies ist nicht der Fall,
wenn die Rossbywellenzüge nur zeitweise vom Süden nach Norden propagieren.
Diese Rossbywellenzüge können teilweise durch die Auslenkung des Wellenleiters
für begrenzte Längengradbereiche in hohe Breitengraden vordringen. Solche Ross-
bywellenzüge sollen weiterhin wiedergegeben werden können. Aus diesem Grund
dämpfen wir zusätzlich das Einhüllendenfeld, welches auf Stromlinien liegt, die ei-
ne Länge von mehr als 540 Längengraden aufweisen. Dabei handelt es sich um die
Stromlinien, die durchweg in hohen nördlichen Breiten liegen. Die Dämpfungsfunk-
tion ist über einen Cosinus-Quadrat-Abfall zwischen den Stromlinienlängen von 540
und 900 Längengraden gegeben:

Dämpfunksfunktion =
1+ cos ((Lλ − 540°)/2ℵ)

2
,

mit Lλ ∈ [540°, 900°]. Alle Werte mit Lλ < 540° werden mit 1 gewichtet, alle Werte
mit Lλ > 900° werden mit 0 gewichtet. Das Ergebnis der Einhüllendenberechnung
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Abbildung 2.12: Berechnete Stromlinienlängen und deren Auswirkung auf die modifizier-
te Methode nach Zimin u. a. (2006) für einen zweiten realen Rossbywel-
lenzug. Momentaufnahmen vom 02.01.1995 12 UTC. Farbschattierung gibt
die Stromlinienlänge in Zonalrichtung abweichend von 360° (einem Glo-
busumfang). Die schwarz-weiß-gestrichelte Linien geben die Rossbywel-
lenzüge bei einem Schwellenwert von 25ms−1 an. In Abbildung (a) ist
die ursprüngliche Berechnung nach Zimin u. a. (2006) dargestellt, in Abbil-
dung (b) die modifizierte Berechnung mit Dämpfung und Wellenzahlan-
passung.

für den Beispielfall aus Abbildung 2.10 ist in Abbildung 2.11 (a) ohne und in Ab-
bildung 2.11 (b) mit Wellenzahlmodifikation dargestellt. Ein Vergleich der Abbil-
dungen (a) und (b) zeigt ein qualitativ ähnliches Bild in den berechneten Einhül-
lendenfeldern. Im Bereich des ostatlantischen Rückens zwischen 45°W und 45°O
sind die Werte des Einhüllendenfeldes mit zusätzlicher Wellenzahlanpassung (Ab-
bildung (b)) etwas reduziert. Der Unterschied fällt für diesen Beispielfall zwar ge-
ring aus, modifiziert das Einhüllendenfeld aber in die gewünschte Richtung. Da-
durch kann besser garantiert werden, dass stationäre blockierende Rücken im statis-
tischen Sinne weniger häufiger als Teil des Rossbywellenzugs interpretiert werden.
Außerdem ist wie bereits erwähnt damit das betrachtete Wellenzahlfenster kontrol-
lierbar und von der Zeit und Region unabhängig.

Neben dem Rossbywellenzug aus Dezember 2008 soll die modifizierte Methode
nach Zimin u. a. (2006) auf den anderen Beispiel-Rossbywellenzug aus Januar 1995

angewendet werden. Das Resultat ist in Abbildung 2.12 zu sehen. Für diesen Fall ist
bei den Rossbywellenzügen zwischen den beiden Methoden kaum ein Unterschied
auszumachen, obwohl auch hier wahrscheinlich eine nicht unerhebliche Wellenzahl-
anpassung stattfindet. Dass eine Wellenzahlanpassung stattfindet erkennt man dar-
an, dass sich der Rossbywellenzug in Abbildung 2.12 zum Teil in den roten Farb-
bereichen befindet. Die geringen Unterschiede zwischen den Rossbywellenzügen in
Abbildung 2.12 (a) und (b) deuten demnach an, dass die hauptsächlich zum Ross-
bywellenzug beitragenden zonalen Wellenzahlen nicht durch die Randwerte des
verwendeten Wellenzahlfensters [4, 15] gegeben sind. In solchen Fällen verursacht
die Modifikation in der Methode nach Zimin u. a. (2006) nur geringe Unterschiede.

Eine weitere Abhängigkeit der Methode zur Einhüllendenberechnung entlang
der Hintergrundstromlinien besteht in der Aufspaltung des Signals in Anomalie
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und Hintergrund. Diese Aufspaltung ist nötig, um das Hintergrundstromlinienfeld
berechnen zu können. Dadurch verwendet man aber nicht nur eine räumliche Fil-
terung des Windfeldes im vorgegebenen Wellenzahlbereich (wie bei Methode von
Zimin u. a. (2003)), sondern es fließt auch eine zeitliche Filterung mit ein. Die zeit-
liche Filterung hat neben dem Verlauf der Hintergrundstromlinien zusätzliche Aus-
wirkungen auf das verwendete Windfeld zur Einhüllendenberechnung (v⊥). Bisher
wurde das Hintergrundwindfeld durch einen Tiefpassfilter von 30 Tagen angenom-
men. Die Auswirkungen einer Variation des Zeitfilters auf den Rossbywellenzug
werde ich in Kapitel 4 behandeln.

2.2.4 Bedeutung des senkrechten Windanteils

Ich habe mittels Abbildung 2.9 bereits ein Beispiel gezeigt, in dem der senkrechte
Anteil des Meridionalwindes relativ zur Hintergrundströmung ein einheitlicheres
Bild des Rossbywellenzugs zeigen konnte. Nach der Beschreibung der modifizier-
ten Methode nach Zimin u. a. (2006) soll dieser Aspekt erneut aufgegriffen werden,
um die Bedeutung und Auswirkungen bei Verwendung des vertikalen Windanteils
auch im klimatologischen Sinn besser zu verstehen. Darüber hinaus werde ich eine
zusätzliche Überlegung zu diesem Thema präsentieren.

Die Bedeutung des senkrechten Windanteils kann mittels des Beispielfalls vom
15.01.2004 in Abbildung 2.13 veranschaulicht werden. Obwohl sich die beiden Ross-
bywellenzüge in Abbildung (a) und (b) nur durch die Verwendung der unterschied-
lichen Windfelder unterscheiden, ist die Interpretation des Rossbywellenzug-Zug-
verhaltens grundlegend verschieden. Wie bereits erwähnt, ist die Verwendung des
senkrechten Windanteils dem meridionalen Wind vorzuziehen. Im Fall einfacher
Wellenausbreitung entlang eines Wellenleiters wird davon ausgegangen, dass die
Schwingungen senkrecht zum Wellenleiter erfolgen. Weist der Wellenleiter keine
rein zonale Orientierung auf, dann ist nicht mehr der meridionale Windanteil die
entscheidende charakteristische Größe der Welle, sondern der senkrechte Anteil des
Windes auf den Wellenleiter. Für den Beispielfall aus Abbildung 2.13 kommt es
bei 135°W zu einer Teilung der Hintergrundströmung (schwarze Pfeile) in einen
nach Norden und einen nach Süden geneigten Anteil. Es wird angenommen, dass
der 30 Tage tiefpassgefilterte Hintergrund den Wellenleiter darstellt. Während das
Wellensignal bei Verwendung des meridionalen Windes westlich von 135°W über
den südlichen Strahlstrom verläuft (Abbildung (a)), verläuft das Wellensignal bei
Verwendung des senkrechten Windanteils über den nördlichen Strahlstrom (Abbil-
dung (b)).

Um zu zeigen, dass es sich bei Abbildung 2.13 (b) um die korrektere Darstellung
des Wellensignals handelt, stelle ich in Abbildung 2.14 im Bereich der Rossbywel-
lenzüge zusätzlich die zeitliche Entwicklung des Geopotentials dar. Die zeitliche
Entwicklung des Geopotentials ist von den Methoden unabhängig und sollte des-
halb anzeigen, wie die Wellenausbreitung tatsächlich erfolgt. Betrachtet man die
zeitliche Entwicklung der Geopotentiallinien in Abbildung 2.14 (von Schwarz über
Blau nach Rot entspricht vorwärts in der Zeit), so erkennt man eine rasche Wel-
lenausbreitung über den nördlichen Strahlstrom, während die Geopotentiallinien
entlang des südlichen Strahlstroms nahezu stationär sind. Das dominanteste Wel-
lensignal verläuft also über den nördlichen Strahlstrom. Demnach sollte auch in den
angewandten Methoden vor allem entlang des nördlichen Strahlstroms die maxima-
len Werte im Einhüllendenfeld verlaufen. Bei Verwendung des Meridionalwindes v
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Abbildung 2.13: Deutlich unterschiedliche Rossbywellenzug-Darstellung bei Verwen-
dung des Meridionalwindes und des Windanteils senkrecht zur Hin-
tergrundströmung. Momentaufnahme vom 15.01.2004 00 UTC. Die Farb-
schattierung gibt in Abbildung (a) das Einhüllendenfeld der modifizier-
ten Methode nach Zimin u. a. (2006) unter Verwendung des Meridional-
windes und in Abbildung (b) unter Verwendung des senkrechten Windan-
teils an. Die grauen Konturlinien geben das Geopotential an (Konturlinien
alle 0.15× 104m2s−2 von 8.15× 104m2s−2 bis 9.5× 104m2s−2). In Rot
und Blau ist in Abbildung (a) der Meridionalwind und in Abbildung (b)
der senkrechte Windanteil v⊥ dargestellt (Rot: Südwind mit 25ms−1 bis
60ms−1, Blau: Nordwind mit −25ms−1 bis −60ms−1, Konturschrittwei-
te 5ms−1). Die schwarzen Pfeile geben die Hintergrundströmung oberhalb
von 10ms−1 an.

ist diese Wellenentwicklung nicht, oder zumindest nur schwach ersichtlich (Abbil-
dung (a)). Der Verlauf der höchsten Werte im Einhüllendenfeld ist darin bei etwa
135°W nach Süden geneigt, also in Richtung des südlichen Strahlstroms. Dies steht
im Widerspruch mit der zu beobachtenden stärksten Wellenentwicklung. Ich möch-
te damit nicht sagen, dass über den südlichen Strahlstrom durch den angrenzenden
Rossbywellenzug kein Wellensignal induziert wird, sondern dass offensichtlich die
stärkste Wellenentwicklung entlang des nördlichen Strahlstroms erfolgt. Dies sollte
im Einhüllendenfeld auch zu erkennen sein.

Betrachtet man erneut das meridionale Windfeld in Abbildung 2.13 (a), so wird
auch die Ursache für die anscheinend fehlerhafte Interpretation des Wellensignals
ersichtlich. Bei etwa (30°N, 130°W) ist ein negativer Meridionalwind v (blaue Kon-
turlinien) zu erkennen, welcher eine gute Übereinstimmung mit der Hintergrund-
strömung (Pfeile) aufweist. Das bedeutet, dass im Bezugssystem des Hintergrund-
windfeldes keine Störung erkennbar ist, sondern dass die Störung der Hintergrund
selber ist. Der Hintergrund verändert sich aber per Konstruktion kaum, also ist dort
auch kaum eine Wellenausbreitung zu erkennen (südliche drei Konturlinien in Ab-
bildung 2.14). Im Gegensatz dazu weist der Meridionalwind v in Abbildung 2.13 (a)
bei etwa (45°N, 135°W) nur geringe Werte auf, obwohl dort eine starke Wellenstruk-
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Abbildung 2.14: Beispielfall in dem die Einhüllendenberechnung unter Verwendung des
Windanteils senkrecht zur Hintergrundsströmung im Vergleich zum Me-
ridionalwind zu einer besseren Rossbywellenzug-Darstellung führt. Mo-
mentaufnahme vom 15.01.2004 00 UTC. Die Farbschattierung gibt das Ein-
hüllendenfeld der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) an. In
Abbildung (a) wurde für die Berechnung der Meridionalwind verwendet,
in Abbildung (b) der Windanteil senkrecht zur Hintergrundströmung. Die
schwarzen Pfeile geben die Hintergrundströmung oberhalb von 10ms−1

an. Die schwarzen Konturlinien geben zwei Geopotentiallinien für die Wer-
te 9× 104m2s−2 und 9.35× 104m2s−2 für den 14.01.2004 12 UTC, die
blauen für den 15.01.2004 00 UTC und die schwarzen für den 15.01.2004

12 UTC an.

tur im Geopotential zu erkennen ist (nördliche drei Konturlinien in Abbildung 2.14).
Der Grund hierfür ist die Überlagerung des starken positiven meridionalen Hinter-
grundwindes mit dem starken negativen Wellensignal im meridionalen Windfeld.
Diese partielle Auslöschung kann auch durch die Wellenzahlfilterung bei der Hil-
berttransformation auf Grund der relativ kleinen Skala des Hintergrundrückens
nicht entfernt werden. Die Anhebung der unteren Grenze im Wellenzahlbereich
auf [6, 15] kann die Auslöschung entfernen. In diesem Fall erhält man auch bei
Verwendung des meridionalen Windes den Rossbywellenzug entlang des nördli-
chen Strahlstroms (hier nicht gezeigt). Der Rossbywellenzug entlang des südlichen
Strahlstroms bleibt aber weiterhin bestehen. Eine generelle Anhebung der unteren
Wellenzahlgrenze halte ich jedoch für keinen guten Schritt zur Beseitigung dieses
Problems, da in vielen Fällen auch die Wellenzahlen 4 und 5 wichtig sind, um den
Rossbywellenzug als zusammenhängendes Signal darstellen zu können.

Wenn der senkrechte Windanteil v⊥ relevanter für die Darstellung des Rossby-
wellenzugs ist, könnte man im Prinzip überlegen auch diesen für die Methode nach
Zimin u. a. (2003) zu verwenden. Das Resultat ist in Abbildung 2.15 zu sehen, das
recht ähnlich zu der für die Methode nach Zimin u. a. (2006) ist (Abbildung 2.13).
Auch hier wird der Rossbywellenzug unter Verwendung des senkrechten Windan-
teils besser wiedergegeben.



46 hilberttransformation des meridionalwindes

 135
°
 E  180

°
 W  135

°
 W   90

°
 W   45

°
 W 

 20
°
 N 

 40
°
 N 

 60
°
 N 

(a)

 135
°
 E  180

°
 W  135

°
 W   90

°
 W   45

°
 W 

 20
°
 N 

 40
°
 N 

 60
°
 N 

 

 

10 13 16 19 22 25 28 31 34 [m/s]

(b)

Abbildung 2.15: Vergleich der Einhüllendenfelder nach der Methode in Zimin u. a.
(2003) unter Verwendung des Meridionalwindes und des senkrechten
Windanteils zur Hintergrundströmung. Momentaufnahme vom 15.01.2004

00 UTC. Die Farbschattierung gibt in Abbildung (a) das Einhüllenden-
feld der Methode nach Zimin u. a. (2003) an. In Abbildung (b) ist statt
des meridionalen Windfeldes der senkrechten Windanteil zur Hintergrund-
strömung verwendet. Die grünen Konturlinien geben das Geopotential
für 9.05× 104m2s−2 an, alle angrenzenden grauen Konturlinien stellen
das Geopotential im Abstand von jeweils 0.15× 104m2s−2 dar. In Rot
und Blau ist in Abbildung (a) der Meridionalwind und in Abbildung (b)
der senkrechte Windanteil v⊥ dargestellt (Rot: Südwind mit 25ms−1 bis
60ms−1, Blau: Nordwind mit −25ms−1 bis −60ms−1, Konturschrittwei-
te 5ms−1). Die schwarzen Pfeile geben die Hintergrundströmung oberhalb
von 10ms−1 an.

Die Verwendung des senkrechten Windanteils in Kombination mit der Methode
nach Zimin u. a. (2003) ist darüber hinaus in der Lage langlebige, stationäre Rossby-
wellenzüge im Einhüllendenfeld zu eliminieren. Diese Elimination ist zu erwarten,
da die stationären Wellensignale den Hintergrund mitbestimmen und somit nicht
mehr oder nur noch sehr schwach im senkrechten Windanteil repräsentiert sind.
Auf diese Weise kann der Fokus wie gewünscht auf die sich ausbreitenden Wel-
lenzüge gelegt werden und stationäre ausgedehnte Rücken oder Tröge der Hinter-
grundsströmung zugewiesen werden. Dies kann mittels der Hovmöllerdiagramme
in Abbildung 2.16 veranschaulicht werden. In Abbildung (a) ist das gemittelte Ein-
hüllendenfeld der Methode nach Zimin u. a. (2003) bei Verwendung des meridiona-
len Windfeldes und in Abbildung (b) bei Verwendung des Windanteils senkrecht
zur Hintergrundströmung dargestellt. Auffällig ist in Abbildung (a) das langlebige
Signal zwischen 0°O und 25°O, sowie das recht persistente Signal bei etwa 135°W. In
beiden Regionen trat in diesem Zeitraum ein Blokadehoch auf. Das Signal über Eu-
ropa kann auf ein stromabwärts vom Blokadehoch ausgebildeten persistenten Trog
zurückgeführt werden. Durch seine Persistenz definiert dieser Trog gleichzeitig die
Hintergrundströmung. Ein solches Signal soll hier eigentlich nicht als Rossbywel-
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Abbildung 2.16: Rückführung stationärer Rossbywellenzüge im Hovmöllerdiagramm auf
die Verwendung des Meridionalwindes bei der Methode nach Zimin u. a.
(2003). Bei Verwendung des senkrechten Windanteils zur Hintergrund-
strömung verschwinden diese. Hovmöllerdiagramm (unten) mit zeitlich
gemitteltem Breitengrad-Längengrad-Feldern über den kompletten Zeit-
raum des Hovmöllerdiagramms (oben). Die Farbschattierung gibt das Ein-
hüllendenfeld des Meridionalwindes mit der Methode nach Zimin u. a.
(2003) an, in Abbildung (a) unter Verwendung des kompletten Meridio-
nalwindes, in Abbildung (b) unter Verwendung des Windanteils senkrecht
zur Hintergrundströmung. Das Hovmöllersignal wird durch eine Mitte-
lung des Einhüllendenfeldes oberhalb von 25ms−1 zwischen 20°N und
75°N erhalten (angedeutet bei den schwarz gestrichelten Linien in der Brei-
tengrad-Längengrad-Darstellung).

lenzug identifiziert werden. Bei Verwendung der Methode nach Zimin u. a. (2003)
konnten derartig persistente Signale jedoch häufig beobachtet werden. Die Ursache
dafür liegt in der Verwendung des Meridionalwindes bei dem trotz Wellenzahlein-
schränkung sehr lang andauernde Signale an einem festen Ort nicht ausgeschlossen
werden können. In Abbildung 2.16 (b) ist im Vergleich dazu das Signal der Methode
nach Zimin u. a. (2003) unter Verwendung des senkrechten Windanteils zur Hinter-
grundströmung dargestellt. Man erkennt darin, dass die persistenten Signale über
dem Ostpazifik und Europa vollständig verschwunden sind.

Besonders im Fall der Trajektorienberechnung von Rossbywellenzügen führen
derartige langlebige Signale durch häufiges Verschmelzen und erneutes Ausein-
anderbrechen mit von Westen heranziehenden Rossbywellenzügen zu Problemen.
Um diese zu veranschaulichen, sind in Abbildung 2.17 explizit drei Zeitpunkte aus
dem Hovmöllerdiagramm angefügt. Besonderes Augenmerk soll hier auf das Signal
zwischen 0°O und 45°O bei 60°N gelegt werden. Die Rossbywellenzüge (schwarze
Konturlinien) direkt westlich des Nullmeridians in Abbildung (a) und (b) sind Über-
bleibsel von aus dem Westen herangezogenen Rossbywellenzügen. Auch der Ross-
bywellenzug direkt westlich des Nullmeridians bei 60°N in Abbildung (c) kann
auf den sich über Nordamerika befindenden Rossbywellenzug bei 40°N in Abbil-
dung (b) zurückgeführt werden. All diese Rossbywellenzüge propagieren von West
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Abbildung 2.17: Veranschaulichung der Problematik stationärer Rossbywellenzüge zur
Trajektorienberechnung. Momentaufnahmen vom 04.01.1985 00 UTC (Ab-
bildung (a)), 07.01.1985 12 UTC (Abbildung (b)) und 11.01.1985 12 UTC (Ab-
bildung (c)) . Die Farbschattierung gibt das Einhüllendenfeld der Methode
nach Zimin u. a. (2003) an, die schwarze Konturlinie den Einhüllendenwert
von 29ms−1. Die schwarzen Pfeile geben die Hintergrundströmung ober-
halb von 10ms−1 an. Die grauen Konturlinien stellen das Geopotential
im Abstand von jeweils 0.15× 104m2s−2 zwischen 8.15× 104m2s−2 und
9.35× 104m2s−2 dar. In Rot und Blau ist der Meridionalwind dargestellt
(Rot: Südwind mit 25ms−1 bis 60ms−1, Blau: Nordwind mit −25ms−1

bis −60ms−1, Konturschrittweite 5ms−1).

nach Ost. Einzig der Rossbywellenzug zwischen 0°O und 45°O bei 60°N bleibt kon-
stant an derselben Position. Dieses persistente Signal kann, wie in Abbildung 2.16 (a)
zu erkennen ist, bis zum 03.01. 00 UTC zurückgeführt werden. Auf Grund der
Langlebigkeit des Signals entspricht das zugehörige Windfeld ziemlich gut der
in Abbildung 2.17 durch die schwarzen Pfeile angegebenen Hintergrundströmung.
Ein solches Signal würde man nicht als klassischen Rossbywellenzug interpretie-
ren. Besonders problematisch wird dies im Fall der Trajektorienberechnung von
Rossbywellenzügen durch das wiederholte Verschmelzen von unabhängigen Ross-
bywellenzügen (wie in Abbildung 2.17 (a) und (c) zu erkennen). Da die räumliche
Skala dieses langlebigen Trogs nicht groß genug ist, wird es mittels der räumli-
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chen Wellenzahlfilterung nicht als Hintergrund erkannt, auch wenn es im Fall der
über den Zeitfilter bestimmten Hintergrundströmung als solches identifiziert wird.
Dies erklärt auch, warum im Fall der Verwendung des senkrechten Windanteils im
Hovmöllerdiagramm dieser Trog überhaupt nicht als Wellensignal zu erkennen ist
(Abbildung 2.16 (b)).

Die Ergebnisse deuten an, dass die Methode nach Zimin u. a. (2003) unter Verwen-
dung des senkrechten Windanteils bessere Ergebnisse liefert als unter Verwendung
des Meridionalwindes. Ich habe gezeigt, dass die Problematik Welle und Hinter-
grund in manchen Fällen nicht unterscheiden zu können dadurch relativ einfach
gelöst werden kann und diese Modifikation eventuell eine Alternative zu der Me-
thode nach Zimin u. a. (2006) darstellt. Eine Alternative zu der Methode nach Zi-
min u. a. (2006) erscheint mir dann plausibel, wenn die Hintergrundbestimmung
über die zeitliche Filterung nicht mehr ohne Weiteres möglich ist. Dies ist der Fall
bei Verwendung von Vorhersagedaten, bei denen ein zentriertes gleitendes zeitli-
ches Mittel um den Vorhersagetag nicht möglich ist. In diesem Fall könnte man die
Methode nach Zimin u. a. (2003) verwenden und als Hintergrundströmung das Si-
gnal der kleinen Wellenzahlen verwenden. Dennoch möchte ich die Methode nach
Zimin u. a. (2003) unter Verwendung des senkrechten Windanteils hier nicht als
Empfehlung geben, da ich im Rahmen dieser Doktorarbeit diese Kombination nicht
ausreichend getestet habe. Da bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) die Berech-
nung nicht entlang der Hintergrundströmung, sondern entlang eines Breitengrads
erfolgt, ist nicht klar inwieweit es Sinn ergibt, die Information der Hintergrundströ-
mung über den vertikalen Windanteil mit in die Berechnung aufzunehmen. Darüber
hinaus erscheint es sinnvoller, wenn möglich, direkt die Methode nach Zimin u. a.
(2006) zu verwenden. Ist dies nicht möglich, wie weiter oben beschrieben zum Bei-
spiel im Fall von Vorhersagedaten, könnte man in der Tat überlegen die Methode
nach Zimin u. a. (2003) unter Verwendung des senkrechten Windanteils anzuwen-
den.





3 W E L L E N A K T I V I TÄT S F L U S S -
D I A G N O S T I K

Eine Möglichkeit zur Darstellung von Rossbywellenzügen habe ich bereits in Ka-
pitel 2 vorgestellt. Dabei wurde mittels Hilberttransformation des Meridionalwin-
des (bzw. des Windanteils senkrecht zur Hintergrundströmung) die Einhüllende
dieser Größe berechnet, womit nach der Anwendung eines Schwellenwertes ein
Rossbywellenzug dargestellt werden konnte. Das ist eine Möglichkeit um Rossby-
wellenzüge darzustellen, aber natürlich nicht die einzige. Neben der Verwendung
des Geopotentials, der Eddy kinetischen Energie oder der potentiellen Wirbelstärke
gibt es weitere Größen, welche zur Identifikation von Rossbywellenzügen verwen-
det werden können. Eine konzeptionell vielversprechende Größe ist der Wellenakti-
vitätsfluss (WAF). Neben der eher traditionelleren Methode des Meridionalwindes
sollen in dieser Arbeit auch die Vorteile der Diagnostik des WAF vorgestellt und
auf ihre Umsetzbarkeit in realen Daten untersucht werden. Die Gleichungen und
Beschreibungen in diesem Kapitel beruhen auf quasigeostrophischer Theorie. Zu-
sätzlich wird bei den in diesen Kapiteln vorgestellten Flussformulierungen immer
von der Annahme kleiner Amplituden ausgegangen. Diese Annahme erlaubt die
Verwendung linearer Wellentheorie. In der Realität können die Anomalien jedoch
sehr große Amplituden erreichen. Nichtsdestotrotz hat sich die Anwendung der li-
nearen Wellentheorie als äußerst hilfreich herausgestellt. Trotz der Komplexität der
Atmosphäre können damit dynamische Konzepte wie die Ausbreitung von Ross-
bywellenzügen erfolgreich beschrieben und verstanden werden. In Abschnitt 3.1
werde ich die Verwendung der WAF-Diagnostik motivieren und einen kurzen Über-
blick über die für diese Arbeit wichtigsten Veröffentlichungen bezüglich der WAF-
Diagnostik vorstellen. In Abschnitt 3.2 werde ich die hier verwendete Formulierung
des Wellenaktivitätsflusses vorstellen und in Abschnitt 3.3 auf die Berechnung des
Flusses im Detail eingehen. Abschließend werde ich den WAF auf reale Rossbywel-
lenzüge anwenden, in Abschnitt 3.4 zunächst nur für die horizontalen Komponen-
ten des Flusses, in Abschnitt 3.5 für den gesamten dreidimensionalen Fluss.

3.1 motivation und literatur zur wellenaktivitäts-
diagnostik

Das Konzept der Wellenaktivität und den zugehörigen Flüssen wurde von Eliassen
und Palm (1960) eingeführt. Die Autoren haben auf die wichtige Erhaltungseigen-
schaft der Wellenaktivität hingewiesen, welche im Vergleich zur Wellenenergie eine
direkte Interpretation der Ergebnisse erlaubt. Breitet sich eine Welle in einer Scher-
strömung aus, so wird die Welle allein durch die Präsenz eines Gradienten in der
Hintergrundströmung ihre Wellenenergie ändern. Für den externen Beobachter er-
scheint das wie eine zusätzliche Quelle oder Senke an Wellenenergie, selbst wenn
sich an der Intensität der Welle im Prinzip nichts ändert. Die Wellenaktivität hin-
gegen wird sich selbst im Fall einer Scherströmung bei sonst konservativen Bedin-
gungen nicht ändern. Dieser Unterschied erleichtert die Interpretation der Wellen-
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dynamik im Wellenaktivitätsbild. Die Wellenaktivität und die zugehörigen Flüsse
werden in Eliassen und Palm (1960) durch ein zonales Mittel erhalten. In der Li-
teratur hat sich der zugehörige Fluss als der Eliassen-Palm Fluss manifestiert. Die
meridionale Komponente beschreibt den meridionalen Transport an Zonalimpuls
(~F(y) ∝ u ′v ′) und die vertikale Komponente den meridionalen Wärmetransport
(~F(z) ∝ v ′T ′). Wie zu Beginn dieses Kapitels erwähnt, handelt es sich hierbei um die
Beschreibungen unter quasigeostrophischer Annahme.

In Edmon u. a. (1980) wird die Bedeutung des Eliassen-Palm Flusses hervorgeho-
ben und die zugehörigen Vertikalschnitte gezeigt. Darin gehen die Autoren auf die
Bedeutung des Gruppengeschwindigkeitkonzepts ein:

F = cgA ,

das besagt, dass der WAF F in Richtung der Gruppenausbreitung der Welle cg zeigt.
A gibt die Wellenaktivität an. Darüber hinaus ist die Divergenz des Wellenaktivitäts-
flusses ein Maß für die Eddie-Auswirkung auf die Hintergrundströmung. Dies kann
leicht über die Verwendung der transformierten eulersch gemittelten Gleichungen
gesehen werden. Mit diesem Konzept beinhalten die Vertikalschnitte die Netto-Wel-
lenausbreitung F und ein Maß an Welle-Grundstrom-Wechselwirkung (über ∇ · F).

Der Nachteil der Formulierung nach Eliassen und Palm (1960) besteht darin, dass
diese durch die zonale Mittelung keine Information über die zonale Ausbreitung
von Rossbywellenzügen besitzt. Plumb (1985) hat die Flussformulierung auf eine Zo-
nalkomponente erweitert, um die vollständige dreidimensionale Ausbreitung von
Rossbywellenzügen beschreiben zu können. Die zusätzliche zonale Komponente im
Wellenaktivitätsfluss ist ein Maß für den meridionalen Transport an meridionalem
Impuls (~F(x) ∝ v ′v ′), während die meridionale und vertikale Komponente wie zuvor
bei Eliassen und Palm (1960) ein Maß für den meridionalen Transport von Zonalim-
puls und meridionalem Wärmetransport darstellen. Der WAF sollte phasenunab-
hängig sein. Die Größe v ′2 allein erfüllt diese Vorgabe nicht. Im geostrophischen
Gleichgewicht lässt sich der Wind auch über den Gradienten der Stromfunktion
darstellen, also v ′ = 1/(a cos(ϕ))∂Ψ ′/∂λ. Die Größe v ′2 ist demnach maximal an
den Flanken der Anomalien Ψ ′. Dort ist die Krümmung der Stromfunktion minimal,
während die Krümmung maximal innerhalb der Anomalien ist. Eine Kombination
des Gradienten und der Krümmung ermöglicht die Phasenunabhängigkeit des Flus-
ses. Das heißt, ein zusätzlicher Term über die Krümmung des Geopotentials kann
zur Herstellung der Phasenunabhängigkeit des WAF verwendet werden. Dies lässt
sich für alle Komponenten des Flusses umsetzen.

Die Einschränkung der Flussformulierung nach Plumb (1985) besteht darin, dass
diese nur für stationäre Wellen in zonaler Hintergrundströmung gültig ist. Um
Rossbywellenzüge zu untersuchen, welche sich entlang einer planetaren Wellen aus-
breiten, ist die zonale Hintergrundströmung keine gute Annahme. Takaya und Na-
kamura (2001) haben die Flussformulierung von Plumb (1985) auf zonal variable
Hintergrundströmungen erweitert, welche auch auf wandernde Rossbywellenzüge
angewandt werden kann. Da genau diese Form von Rossbywellenzügen in dieser
Arbeit untersucht werden soll, werde ich die Formulierung von Takaya und Naka-
mura (2001) verwenden.

Darüber hinaus werde ich hier noch auf eine kleine Auswahl an Literatur einge-
hen, in welcher das Konzept des WAF erfolgreich angewandt wurde und auch ein
Bezug zu dieser Arbeit hat. In Nakamura u. a. (1997) wurde der Einfluss von hoher
und tieffrequenter Dynamik auf den Entstehungsprozess von Blockadehochs unter-
sucht. Mit der Frequenzaufteilung soll die Dynamik langsamer planetarer Wellen
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und kurzlebigeren Rossbywellenzügen gesondert untersucht werden. Als Wellenak-
tivitätsfluss wurde darin der erweiterte EP-Fluss verwendet, der ebenfalls auf die
zonale Komponente erweitert ist und somit einen kompletten dreidimensionalen
Fluss darstellt. Die Autoren haben mittels der Konvergenz1 des WAF die Bedeu-
tung von Rossbywellenzügen auf den Entstehungsprozess und die Erhaltung von
Blockadehochs untersucht. Ein konvergenter WAF wird darin als Ursache für eine
Reduktion der Stärke der Westwindströmung gesehen. Eine reduzierte Westwind-
strömung hat einen positiven Effekt auf die Entstehung oder Erhaltung von Blo-
ckadehochs. Danielson u. a. (2006) haben den Wellenaktivitätsfluss von Takaya und
Nakamura (2001) untersucht und gezeigt, dass dieser nützlich ist, um stromabwärts-
gerichtete Entwicklung zu identifizieren. Sie haben diese Formulierung mit der Dia-
gnostik der Eddy kinetischen Energie verglichen und gezeigt, dass zwischen den
beiden Methoden hinsichtlich der abgeschätzten Gruppengeschwindigkeiten eine
gute Übereinstimmung besteht. Ein leichter Unterschied konnte im Übergang zur
nichtlinearen Phase vor Einsetzen des Wellenbrechens festgestellt werden. Der größ-
te Vorteil der Wellenaktivitätsformulierung wird in der Phasenunabhängigkeit des
WAF gesehen. In Enomoto u. a. (2007) wurde ebenfalls die Wellenaktivitätsformu-
lierung von Takaya und Nakamura (2001) verwendet, um ein tieferes Verständnis
der dynamischen Prozesse bei der Ausbreitung des Elbeflut-Rossbywellenzugs zu
erhalten. Darüber hinaus haben die Autoren die Bedeutung eines Sturmsystems her-
vorgehoben, welches mit dem Rossbywellenzug interagierte. Sie haben die schlechte
Vorhersage dieses Sturmsystems in Bezug zu der geringen Vorhersagbarkeit über
Europa im Zeitraum der Elbeflut gesetzt. Diese Wechselwirkung zwischen der klei-
neren Skala des Sturmsystems und der großen Skalen des Rossbywellenzugs zeigt
erneut die Schwierigkeiten für eine korrekte Vorhersage und hebt die Bedeutung
hervor, das Verständnis über Rossbywellenzug-Verhalten und die Wechselwirkung
zwischen den unterschiedlichen Skalen genauer zu verstehen. Schließlich wurde
der WAF nach Plumb (1985) bereits benutzt, um Wellenbrechen zu untersuchen. In
Gabriel und Peters (2008) wurde die meridionale Komponente des WAF benutzt,
um Wellenbrechereignisse in verschiedene Klassen zu unterteilen.

3.2 der wellenaktivitätsfluss nach Takaya und Na-
kamura (2001) (FTN01 )

Wie in Abschnitt 3.1 dargelegt, habe ich mich in dieser Arbeit für die WAF Formu-
lierung von Takaya und Nakamura (2001) (FTN01) entschieden.

FTN01 = F(TN01,stat) + F(TN01,Phase) (3.1)

Der erste Term in Gleichung (3.1) beschreibt die Gruppenausbreitung stationärer
Rossbywellenzüge, während der zweite Term zusätzlich die Ausbreitung von Wel-
lenaktivität mit den propagierenden Anomalien beschreibt.

Um die beiden Terme möglichst anschaulich zu erklären, betrachten wir einen
einzelnen Trog, der Bestandteil eines Rossbywellenzugs ist. Dieser Trog besitzt ei-
ne gewisse Menge an Wellenaktivität. Als Bestandteil eines Rossbywellenzugs ist
der Trog, selbst wenn er stationär ist, durch Signale in FTN01 gekennzeichnet. Diese

1 Mit der Konvergenz eines Flusses F ist der Term −∇· F und mit der Divergenz der Term ∇· F gemeint.
Ein konvergenter Fluss ist über ∇ · F < 0 und ein divergenter Fluss über ∇ · F > 0 definiert.
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zeigen den Effekt der stromabwärtsgerichteten Entwicklung an. Auf der stromab-
wärtsgerichteten Seite des Troges kann mittels der Übertragung an Wellenaktivität
vom Trog ausgehend ein Rücken initialisiert oder falls dieser schon vorhanden ist,
verstärkt werden. Ob eine Verstärkung des stromabwärtsgerichteten Rückens statt-
findet, ist vom Nettofluss an Wellenaktivität in diesen Rücken abhängig. Solange
mehr Wellenaktivität in den Rücken hinein gerichtet ist als hinaus, verstärkt sich
dieser. Andernfalls erfolgt eine Abschwächung. Dieser Effekt wird durch den ers-
ten Term F(TN01,stat) beschrieben. Bewegt sich zusätzlich der Trog selber, so wird
mit ihm Wellenaktivität verschoben. Die Verschiebung an Wellenaktivität mit der
Phase des Wellenzugs (in dem Fall hier den Trog) wird durch den zweiten Term
F(TN01,Phase) beschrieben. Dieser Anteil wird im Folgendem als der Phasenausbrei-
tungsterm bezeichnet.

Die beiden Terme des FTN01 lassen sich über

F(TN01 ,stat) =
p cos(ϕ)
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und

F(TN01 ,Phase) = Cu M = Cu
pn

2
(A + E) cos(ϕ) (3.3)

berechnen, wobei Φ das Geopotential, T die Temperatur, f = 2Ω sin(ϕ) der Co-
riolisparameter und Ω die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation ist. Der Druck
wird mit p bezeichnet und pn der mit p0 = 1000hPa normierte Druck. Der Erdra-
dius ist über a gegeben. R = 287.17 Jkg−1K−1 gibt die spezifische Gaskonstante für
trockene Luft und H = 7400m die Skalenhöhe für die Atmosphärenschicht an. Der
Stabilitätsparameter N2 ist über

N2 =
Rpκn
H

∂Θ

∂z

gegeben, wobei Θ die potentielle Temperatur beschreibt und κ die spezifische Gas-
konstante für trockene Luft dividiert durch die spezifische Wärmekapazität tro-
ckener Luft bei konstantem Druck (cp = 1004.67 Jkg−1K−1). Die vertikale Ableitung
ist in logp-Koordinaten, mit z = −H logpn gegeben. Umgeschrieben auf Druckko-
ordinaten ergibt sich damit

∂Θ

∂z
= −

p

H

∂Θ

∂p
.

Der Wellenaktivitäts-Pseudoimpuls M ist über eine Kombination aus einem Enstro-
phieterm A und Wellenenergieterm E gegeben. Die Beiträge des Phasenausbreitung-
terms werde ich detailliert in Abschnitt 3.3 untersuchen.
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3.3 berechnung von FTN01

In diesem Abschnitt werde ich auf die Berechnung von FTN01 eingehen. Dabei werde
ich mich hauptsächlich auf den Phasenausbreitungsterm beschränken. Der Anteil
zur Beschreibung stationärer Rossbywellenzüge (F(TN01,stat)) wird über zentrierte
Differenzen im Gebietsinneren berechnet (siehe Gleichung (3.2)). Das Gebiet ist pe-
riodisch in Zonalrichtung, aber begrenzt in meridionaler und vertikaler Richtung.
An den Rändern werden deshalb einfache finite Differenzen verwendet.

Zur Berechnung des Phasenausbreitungsterms muss die Phasenausbreitungsge-
schwindigkeit Cu sowie der Wellenaktivitäts-Pseudoimpuls M berechnet werden.
In Unterabschnitt 3.3.1 werde ich die Berechnung der Phasenausbreitungsgeschwin-
digkeit angeben, in Unterabschnitt 3.3.2 anschließend die Berechnung des Wellen-
aktivitäts-Pseudoimpulses.

3.3.1 Die Phasenausbreitungsgeschwindigkeit

Der Phasenausbreitungsterm F(TN01,Phase) beschreibt die Ausbreitung von Wellen-
aktivität-Pseudoimpuls durch die räumliche Verschiebung der Phasen in Richtung
des Grundstroms. Diese Verschiebung wird durch den Vektor Cu beschrieben. Die
Wellenausbreitung erfolgt entlang des Grundstroms. Der Betrag der Phasenausbrei-
tungsgeschwindigkeit |Cp| wird deshalb noch auf die Hintergrundströmung vbg

über

Cu = |Cp|
vbg

|vbg|
(3.4)

projiziert.
Die Frage ist nun, wie man die Phasenausbreitungsgeschwindigkeit bestimmen

kann. Die Beschreibung dazu soll für eine bessere Anschauung mit Hilfe einer
Schemazeichnung in Abbildung 3.1 für einen festen Gitterpunkt (λi,ϕi) und einen
festen Zeitpunkt tk erfolgen. Zur Berechnung der Phasenausbreitungsgeschwin-

Abbildung 3.1: Schemazeichnung zur Bestimmung der Phasenausbreitungsgeschwindig-
keit. Die Bestimmung der Phasenausbreitungsgeschwindigkeit ist hier bei-
spielhaft für den Gitterpunkt (λi,ϕi) (blauer Punkt) dargestellt. Die zugehö-
rige blaue Kurve zeigt die Zeitreihe der Geopotentialanomalien an diesem
Gitterpunkt vom Tag −10 bis Tag 11 relativ zu dem betrachteten Zeitpunkt
tk. Der schwarze Kasten zeigt den Suchbereich an, in dem die Korrelationen
der blauen Kurve mit den roten zeitversetzten Geopotentialanomliekurven
vom Tag −11 bis Tag 10 berechnet werden.

digkeit möchte man wissen, woher die aktuelle Geopotentialanomalie des Gitter-
punkts (λi,ϕi) stammt. Der Gitterpunkt (λi,ϕi) ist in der Schemazeichnung als
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blauer Punkt dargestellt. Um die Herkunft der Geopotentialanomalie zu bestimmen
braucht man die zeitliche Entwicklung dieser Größe. Die zeitliche Entwicklung der
GeopotentialanomalieΦ ′(tk + t̃) an diesem Gitterpunkt ist in der Schemazeichnung
mit der blauen Kurve dargestellt. Der Zeitraum der Geopotentialanomalien umfasst
den Bereich t̃ ∈ [−10, 11] Tage. Die Herkunft der Anomalie wird über eine Korrelati-
on dieser Zeitreihe mit den zeitversetzten Zeitreihen (t̃ ∈ [−11, 10] Tage) der Geopo-
tentialanomalien Φ ′(tk + t̃) aus der Umgebung bestimmt. Um den Rechenaufwand
minimal zu halten, berechne ich die Korrelationen nur mit zeitversetzten Zeitreihen
aus der Umgebung des Gitterpunktes (λi,ϕi), dargestellt über das schwarze Recht-
eck in der Schemazeichnung. Die Umgebung wird über physikalisch maximal zu
erwartende Geschwindigkeiten räumlich beschränkt. So ergibt es zum Beispiel kei-
nen Sinn, die Zeitreihe am Gitterpunkt (λi,ϕi) mit den Zeitreihen auf der anderen
Seite des Globus zu korrelieren, wenn diese Distanzen nicht in vorgegebenen Zeiten
bei maximal anzunehmenden Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten zurückgelegt
werden können. Der in dieser Arbeit verwendete Suchbereich erstreckt sich bei ei-
ner Gitterauflösung von 1.5° vom Ausgangsgitterpunkt 13 Gitterpunkte jeweils nach
Osten und nach Westen, sowie 6 Gitterpunkte jeweils nach Norden und nach Süden.
Die Phasenausbreitungsgeschwindigkeit in Zonalrichtung wird nach der Formel

v
(x)
phase = a cos(ϕ)

∆λ

∆t
ℵ

berechnet, wobei ∆λ der zonalen Distanz in Grad zwischen dem Gitterpunkt λ i

und dem Gitterpunkt mit maximaler Korrelation entspricht. ℵ gibt, wie in dem Ka-
pitel zuvor, den Umrechnungsfaktor von Grad in Radian an. Bei einem Zeitversatz
(∆t) der zu korrelierenden Geopotentialanomalien von einem Tag und einer geogra-
phischen Breite von 50°N entspricht dies einer maximalen zonalen Phasenausbrei-
tungsgeschwindigkeit von v(x)

phase ≈ 16.1ms−1. Nach Chang (1999) (Abbildung 4a
darin) treten die höchsten Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten (im Mittel mit et-
was über 12ms−1) in der Eingangsregion des pazifischen Strahlstroms auf. Dieser
liegt bei 40°N, wo das hier angegebene Suchkriterium Phasenausbreitungsgeschwin-
digkeiten von v(x)

phase ≈ 19.2ms
−1 erlaubt. In der Atlantikregion werden nach Chang

(1999) Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten von nur etwa 8m/s erreicht. Der hier
gewählte Suchbereich sollte demnach groß genug sein.

Mit dem Konzept beinahe ebener Wellen erwarten wir ein relativ glattes Feld an
Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten innerhalb des Rossbywellenzugs. Die vorge-
stellte Berechnung liefert allerdings, auf kurzer räumlicher Distanz, teilweise mar-
kante Unterschiede in den Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten. Ich wende des-
halb noch eine zonale Fouriertransformation mit Einschränkung der Phasenausbrei-
tungsgeschwindigkeit auf den Wellenzahlbereich [0, 10] an. Dadurch werden sehr
kleinräumige Schwankungen in den Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten heraus-
gefiltert und nur die grobe Struktur im Längenskalenbereich der Phasen innerhalb
eines Rossbywellenzugs bleibt erhalten. Eine Glättung des Phasenausbreitungterms
ist sinnvoll und wurde auch von einem der Autoren von Takaya und Nakamura
(2001) vorgeschlagen (persönliche Kommunikation). Es ließ sich noch darüber dis-
kutieren, welche Art der Mittelung am sinnvollsten ist, jedoch ist zu berücksichti-
gen, dass es sich hierbei lediglich um den zweiten zusätzlichen Term (nach Glei-
chung (3.1)) handelt. Die eigentliche Ausbreitung und vor allem die Richtung des
Wellensignals wird im Allgemeinen hauptsächlich durch den ersten Term der Glei-
chung (3.1) beschrieben. Dieser Term berücksichtigt die Neigung der Phasenlinien,
welche maßgeblich die Richtung der zukünftigen Gruppenausbreitung vorgeben.



3.3 berechnung von FTN01 57

Der zweite Term gibt wie erwähnt die Verschiebung der Wellenaktivität mit den
Phasen an. Durch diesen Term erfolgt eine Modifikation der Richtung von FTN01

in Richtung der Hintergrundsströmung. In Abschnitt 3.4 werde ich für zwei rea-
le Beispielfälle die Beiträge der einzelnen Terme miteinander vergleichen. Durch
die Betrachtung vieler Einzelfälle habe ich den Eindruck gewonnen, dass der erste
Term in den meisten Fällen dominiert. Für einzelne Fälle oder bestimmte Bereiche
innerhalb eines Rossbywellenzugs kann der zweite Term jedoch von gleicher Be-
deutung wie der erste sein. Laut Nakamura (persönliche Kommunikation) könnte
zur Betrachtung der Gruppenausbreitung des Rossbywellenzugs der zweite Term
vernachlässigt werden, unter Berücksichtigung, dass ein zusätzlicher Beitrag zum
WAF durch die Verschiebung der Phasen hinzukommen würde. Da der Phasen-
ausbreitungsterm aber nicht nur den Absolutbetrag des WAF modifiziert, sondern
auch eine Auswirkung auf die Richtung des WAF hat, werde ich den zweiten Term
einbeziehen und untersuchen.

Um die Funktionsweise meiner Berechnung der Phasenausbreitungsgeschwindig-
keit zu untersuchen, habe ich drei zufällige Zeitpunkte aus den Wintermonaten
gewählt und zu diesen die berechnete Phasenverschiebung mit der tatsächlichen
verglichen. Das Ergebnis ist in Abbildung 3.2 zu sehen. Der Abbildung ist zu ent-
nehmen, dass die Orte der berechneten advehierten Phasenlinien gut mit denen
der tatsächlichen Phasenlinien übereinstimmen. Relevant sind vor allem die Gebie-
te in denen sich auch ein Wellenzug befindet, weshalb in Abbildung 3.2 nur starke
Anomalien dargestellt sind. Betrachtet man zum Beispiel den Rossbywellenzug in
Abbildung 3.2 (b) zwischen 110°O und 160°W um 40°N, erkennt man eine gute
Übereinstimmung zwischen den Orten advehierten Phasenlinien vom Vortag (rote
Linien) und den tatsächlichen Phasenlinien (blaue Linien). Eine genaue Überein-
stimmung ist nicht zu erwarten, da sich die Phasenlinien der folgenden Zeitschritte
nicht nur über eine Verschiebung bestimmen lassen, sondern in Realität gleichzeitig
zusätzliche Verstärkungs- und Abschwächungsprozesse stattfinden. Ein derartiger
Verstärkungsprozess ist unter anderem in Abbildung 3.2 (c) bei etwa 170°O durch
die erhöhte Anzahl an blauen Konturlinien zu erkennen.

Wie weiter oben angedeutet, wurden in Chang (1999) Phasenausbreitungsgeschwin-
digkeiten berechnet. Darin wurden diese über eine zeitversetzte Korrelationen der
Maxima der positiven Anomalien durchgeführt. Ich habe zum Vergleich meinen Al-
gorithmus über die ERA-Interim-Daten des gleichen Zeitraums (Juni 1980 bis Januar
1993) laufen lassen, um die Ergebnisse auf ihre Vergleichbarkeit mit den Ergebnis-
sen aus Chang (1999) zu überprüfen. Die Ergebnisse sind in Abbildung 3.3 (a) für
die Wintermonate und in Abbildung 3.3 (b) für die Sommermonate dargestellt.

Ein Vergleich der Ergebnisse aus Chang (1999) in Abbildung 3.3 (c) mit meinen
berechneten zonalen Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten aus Abbildung 3.3 (a)
und (b) über den gleichen Zeitraum zeigen ein sehr ähnliches Bild. Im Winter wer-
den auch bei meinen Berechnungen Werte unterhalb von −2ms−1 nördlich von
Kamtschatka erreicht. Über dem West- und Mittelatlantik treten in Chang (1999)
Werte knapp über 10ms−1 auf, über dem Wetpazifik Werte leicht über 12ms−1.
Bei meinen Berechnung werden Werte von maximal 10.1ms−1 über dem West- und
Mittelatlantik und 11.9ms−1 über dem Westpazifik erreicht. Der Subtropenjet ist in
Chang (1999) mit mittleren Werten knapp über 8ms−1 und bei meinen Berechnun-
gen mit Werten von 7ms−1 bis 9ms−1 vertreten. Im Sommer zeigen sowohl die
Berechnungen aus Chang (1999) als auch meine Berechnungen in den Subtropen
Werte kleiner als −4ms−1 an. Über den kompletten Bereich der mittleren Breiten
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Abbildung 3.2: Validierung der berechneten Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten über
einen Vergleich der zeitlichen Entwicklung und der berechneten Ver-
schiebung von Geopotentialanomalien. Zufällig ausgewählte Zeitpunkte
aus den Wintermonaten zur Demonstration der berechneten Phasenausbrei-
tungsgeschwindigkeit. Die verwendeten Zeitpunkte sind der 01.01.1985 (Ab-
bildung (a)), 15.01.1996 (Abbildung (b)) und der 29.02.2012 (Abbildung (c)).
Pfeile geben die Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten an. Die Konturlinien
geben Geopotentialanomalien an, beginnend von ±1500m2/s2 in Schrittwei-
ten von 750m2/s2 in positiver und negativer Richtung. Schwarze Konturen
zeigen die Geopotentialanomalien für die angegebenen Zeitpunkte, blaue
Konturen die Geopotentialanomalien für 24 Stunden nach den angegebenen
Zeitpunkten und rote Konturen stellen die Geopotentialanomalien dar, wel-
che man über Advektion der schwarzen Geopotentiallinien mit der berech-
neten Phasengeschwindigkeit über einen Zeitraum von 24 Stunden erhält.

zieht sich ein Band von Werten über 4ms−1 mit einem Maximum über Nordame-
rika/Atlantik bis nach Europa mit über 6ms−1. In meinen Berechnungen ergibt
sich in den Sommermonaten über dem Westatlantik ein Maximum von 7.4ms−1.
Ein qualitativer Unterschied zwischen den beiden klimatologischen Phasenausbrei-
tungsgeschwindigkeiten kann in Asien/Pazifik ausgemacht werden. Während bei
mir das zweite Maximum über dem mittleren Pazifik mit über 6ms−1 liegt, befin-
det sich der Schwerpunkt des zweiten Maximums in Chang (1999) mit ebenfalls
6ms−1 über Asien, welches sich bis in den Westpazifik erstreckt.

Der Vergleich zwischen berechneter und tatsächlicher Phasenverschiebung (Ab-
bildung 3.2) sowie der Vergleich der berechneten Phasenausbreitungsgeschwindig-
keiten mit den klimatologischen Ergebnissen aus Chang (1999) (Abbildung 3.3) un-
terstützen die richtige Funktionsweise meiner Berechnung der Phasenausbreitungs-
geschwindigkeiten. Dieser Beitrag ist notwendig, um den Phasenausbreitungsterm
im Wellenaktivitätsfluss berechnen zu können und ist deshalb in diesem Unterab-
schnitt verifiziert worden.
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Abbildung 3.3: Validierung der berechneten Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten über
einen Vergleich mit den Ergebnissen aus Chang (1999). Pfeile geben die
komplette zweidimensionale Phasenausbreitungsgeschwindigkeit ab einem
Betragswert von 4ms−1 an. Die Farbschattierung zeigt den Wert der zona-
len Phasenausbreitungsgeschwindigkeit. Der verwendete Zeitraum ist von
Juni 1980 bis Januar 1993. In Abbildung (a) ist das Wintermittel und in Ab-
bildung (b) das Sommermittel für den angegebenen Zeitraum dargestellt.
In Abbildung (c) sind die Ergebnisse aus Chang (1999) für beide Jahreszei-
ten des gleichen Zeitraums zu sehen. In Abbildung (a) werden außerhalb der
tropischen Regionen noch nördlich von Kamtschatka Werte knapp unterhalb
von −2ms−1 erreicht (hier nur positive Werte zu sehen).

3.3.2 Der Wellenaktivitäts-Pseudoimpuls

Um den Phasenausbreitungsterm des Wellenaktivitätsflusses nach Gleichung (3.3)
zu bestimmen, bedarf es neben der Phasenausbreitungsgeschwindigkeit (beschrie-
ben in Unterabschnitt 3.3.1) noch des Wellenaktivität-Pseudoimpulses (Gleichung (26)
in Takaya und Nakamura (2001))

M =
pn

2
(A + E) cos(ϕ)

mit

A =
q ′2

2 |∇hqbg |
und E =

e

|ubg | − |vphase |
,



60 wellenaktivitätsfluss (waf)-diagnostik

wobei der Betrag des horizontalen Gradienten der Hintergrunds-PV qbg zusätzlich
über fünf Längen- und fünf Breitengrade gemittelt wird. Der kinetische Wellenener-
gieterm

e =
1

2

(
u ′2 + v ′2 +

(
R T ′

H N

)2)

entspricht Gleichung (7) in Takaya und Nakamura (2001).
Ein Problem der angegebenen Gleichungen besteht darin, dass ein Teilen durch

null an den kritischen Linien möglich ist. Die kritischen Linien sind die Linien,
an denen die Phasenausbreitungsgeschwindigkeit der Geschwindigkeit der Hinter-
grundströmung entspricht. In diesem Fall nimmt der Nenner im Wellenenergie-
term E also den Wert null an. Analog zu Takaya und Nakamura (2001) werden
die Bereiche zur Berechnung des Phasenausbreitungterms ausgeschlossen, in de-
nen die Differenz zwischen Phasenausbreitungsgeschwindigkeit und Hintergrund-
strömung kleiner als 2ms−1 ist. In diesen ausgeschlossenen Bereichen wird M auf
Null gesetzt. Das ist insofern gerechtfertigt, da die lineare Wellentheorie an den kri-
tischen Linien ohnehin nicht anwendbar ist. Abgesehen davon erwartet man jedoch
auch den stärksten Beitrag des Phasenausbreitungterms im Bereich starker Hinter-
grundströmung. In diesen Bereichen hoher Gradienten im Hintergrundgeopotenti-
al sorgt eine Nord- oder Südauslenkung der Luftmassen zu starken Anomalien in
M. Darüber hinaus ist in diesen Bereichen die Phasengeschwindigkeit besonders
hoch (siehe Gleichung (1.3)). Da das Produkt von M und der Phasenausbreitungs-
geschwindigkeit die Stärke des zweiten Terms angibt, sollte dieser hauptsächlich
innerhalb der kritischen Linien hohe Beiträge liefern. Innerhalb meint dabei ausge-
hend vom Strahlstrom nördlich von der südlichen kritischen Linie und südlich von
der nördlichen krisitschen Linie. Diese Argumentation über die Stärke des zweiten
Terms habe ich angefügt, da meiner Meinung nach im Allgemeinen die Vernachläs-
sigung des zweiten Terms in der Nähe der kritischen Linien in den meisten Fällen
unproblematisch ist. In der Realität kann in Einzelfällen der zweite Term jedoch
auch in der Nähe der kritischen Linien hohe Werte aufweisen.

Zur Veranschaulichung, in welchen Bereichen der Phasenausbreitungsterm von
FTN01 berechnet wird, habe ich in Abbildung 3.4 die Bereiche mit einer Differenz
zwischen Phasenausbreitungsgeschwindigkeit und Hintergrundströmung größer als
2ms−1 für die drei bereits untersuchten Rossbywellenzüge (Januar 1995, August
2002, Dezember 2008) angegeben. Es ist erkennbar, dass zumindest für die Rossby-
wellenzüge im Winter (Abbildung 3.4 (a) und (c)) der Bereich des Polarfront- und
Subtropenstrahlstroms größtenteils innerhalb der kritischen Linien liegt. Damit spie-
len die kritischen Linien für die Berechnung des Phasenausbreitungsterms für diese
beiden Rossbywellenzüge eine untergeordnetere Rolle. Im Fall des Elbeflut-Rossby-
wellenzugs in Abbildung 3.4 (b) ist der Strahlstrom, wie für die Sommermonate
üblich, weniger stark ausgeprägt. Der Bereich innerhalb der kritischen Linien ist da-
durch im Bereich des Elbeflut-Rossbywellenzugs (zwischen etwa 135°W und 45°W)
relativ schmal. Der Beitrag des Phasenausbreitungsterms im FTN01 wird also auch
nur in diesem schmalen Bereich einen Beitrag leisten können.

Der Nenner im Wellenaktivitätsterm A wird über fünf Längen- und fünf Brei-
tengrade gemittelt. Darüber hinaus wird M, wie im letzten Absatz beschrieben, nur
in den Bereichen berechnet, in denen die Differenz zwischen Phasenausbreitungsge-
schwindigkeit und Hintergrundströmung größer als 2ms−1 beträgt. Dadurch sollte
im Fall der Berechnung von M der Nenner in A stets Werte größer als Null aufwei-
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Abbildung 3.4: Veranschaulichung der Bereiche dreier Beispielfälle in denen der Phasen-
ausbreitungsterm von FTN01 berechnet wird. Die dicke grüne Konturlinie
gibt die Bereiche an, in denen die Differenz zwischen Phasenausbreitungs-
geschwindigkeit und Hintergrundströmung 2ms−1 beträgt. Nur innerhalb
der Bereiche oberhalb von 2ms−1 wird der Meridionalwind (Farbschattie-
rung) und der Hintergrundwind (schwarzen Pfeile) bei Werten oberhalb von
10ms−1 für Abbildung (b) und oberhalb von 20ms−1 für Abbildung (a)
und (c) angegeben. Die grauen Konturlinien geben das Geopotential im Ab-
stand von 0.15× 104m2s−2 zwischen 8× 104m2s−2 und 9.5× 104m2s−2
an. Die verwendeten Zeitpunkte sind der 02.01.1995 12 UTC (Abbildung (a)),
07.08.2002 12 UTC (Abbildung (b)) und der 28.12.2008 12 UTC (Abbil-
dung (c)).

sen. Da es bei den Berechnungen zu keinen Problemen kam, scheint die Annahme,
dass der Nenner von A stets größer als Null ist, erfüllt zu sein.

Wie in den obigen Gleichungen angegeben, setzt sich der Wellenaktivitäts-Pseu-
doimpuls M aus dem Wellenenergieterm E und dem Enstrophieterm A zusammen.
Die Enstrophie ist in den Regionen maximal, in denen die Anomalien (q ′2) maximal
sind, während die Wellenenergie an den Flanken der Anomalien maximal ist, also
dort, wo die Enstrophie üblicherweise minimal ist. Durch eine geeignete Kombinati-
on dieser beiden Größen kann demnach eine phasenunabhängige Größe M erhalten
werden. Analog zum Vorgehen beim Phasenausbreitungterm wird auch für M ei-
ne räumliche Filterung vorgenommen. Mittels Fouriertransformation werden nur
die Wellenzahlen 0 bis 14 berücksichtigt. Für ein vergleichbares Bild wird in den
Abbildungen 3.5 und 3.6 dieser räumliche Filter auch auf A und E angewandt.

Im Folgenden werde ich die Einzelbeiträge sowie deren Summe betrachten um
Rückschlüsse darüber ziehen zu können inwieweit sich die beiden Größen zu einer
phasenunabhängigen Größe kombinieren lassen. Für einen ausgebildeten Winter-
Rossbywellenzug sind die einzelnen Beiträge in Abbildung 3.5 dargestellt. In Abbil-
dung 3.5 (a) ist zu erkennen, dass der Wellenenergieterm und der Enstrophieterm
jeweils dort Maxima aufweisen, wo die andere Größe innerhalb des Rossbywellen-
zugs ihr Minimum birgt. Die kombinierte Größe des Wellenaktivit-Pseudoimpuls in
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Abbildung 3.5: Validierung der Phasenunabhängigkeit der Wellenaktivität. Rossbywellen-
züge über dem Atlantikbereich am 15.12.1982 12 UTC. In Abbildung (a) sind
der Wellenenergie- (in Blau) und Enstrophieterm (in Rot) dargestellt (mit
Konturwerten von {20, 30, 40, ..., 100}m2 s−1). In Abbildung (b) ist der Wel-
lenaktivität-Pseudoimpuls M wiedergegeben. Die Pfeile geben FTN01 an. Die
grauen Konturlinien zeigen das Geopotential an.

Abbildung 3.5 (b) zeigt ein relativ phasenunabhängiges Signal über den kompletten
Bereich der Rossbywellenzüge.

Neben dem Winter-Rossbywellenzug ist der Wellenaktivität-Pseudoimpuls und
dessen Aufteilung in den Wellenenergieterm und den Wellenenstrophieterm auch
für den Elbeflut-Rossbywellenzug in Abbildung 3.6 gezeigt. Bei diesem Rossbywel-
lenzug ist der Wellenaktivität-Pseudoimpuls stärker phasenabhängig, als im Fall des
Winter-Rossbywellenzugs aus Abbildung 3.5. Man erhält zwar Werte des Wellenak-
tivität-Pseudoimpuls über den kompletten Rossbywellenzug, allerdings dominieren
die Maxima des Enstrophieterms (bei 45°N und etwa 120°W sowie 70°W). Der plötz-
liche Abfall der Wellenenergie bei etwa 55°N und 120°W bis 80°W hängt mit den
kritischen Linien zusammen, unterhalb derer die dargestellten Terme auf Null ge-
setzt werden. Der zugehörige Verlauf der kritischen Linie ist in Abbildung 3.4 (b)
dargestellt.

3.4 anwendung des wellenaktivitätsflusses auf rea-
le fälle

In Unterabschnitt 3.3.1 habe ich das Vorgehen zur Berechnung des Phasenausbrei-
tungsterms F(TN01,phase) vorgestellt. In diesem Abschnitt werde ich nun sowohl den
stationären Beitrag F(TN01,stat) als auch den Phasenausbreitungsterm F(TN01,phase) für
zwei reale Beispielfälle zeigen. Dies erlaubt gleichzeitig ein Verständnis davon, wel-
che Bedeutung der Phasenausbreitungsterm bezüglich des kompletten Wellenakti-
vitätsflusses einnimmt. Der Fluss wird darüber hinaus über fünf Längengrade und
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Abbildung 3.6: Validierung der Phasenunabhängigkeit der Wellenaktivität. Elbeflut-Ross-
bywellenzug am 07.08.2002 12 UTC. In Abbildung (a) sind der Wellenener-
gie- (in Blau) und Enstrophieterm (in Rot) dargestellt (mit Konturwerten
von {20, 30, 40, ..., 100}m2 s−1). In Abbildung (b) ist der Wellenaktivität-Pseu-
doimpuls M wiedergegeben. Die Pfeile geben FTN01 an. Die grauen Kontur-
linien zeigen das Geopotential.

drei Breitengrade gemittelt. In diesem Abschnitt werde ich nur die horizontalen
Komponenten des WAF darstellen. Der gesamte dreidimensionale WAF wird in Ab-
schnitt 3.5 veranschaulicht.

Zunächst verwende ich erneut den Winter-Rossbywellenzug aus dem Dezember
1982. Der vollständige (horizontale) Fluss FTN01 sowie die Einzelanteile des statio-
nären Beitrags F(TN01,stat) und des Phasenbeitrags F(TN01,phase) sind für diesen Ross-
bywellenzug in Abbildung 3.7 dargestellt. Ein Vergleich des stationären Flussanteils
F(TN01,stat) (Abbildung 3.7 (b)) mit dem vollständigen Fluss FTN01 (Abbildung 3.7 (c))
zeigt ein relativ ähnliches Bild des Rossbywellenzugs. Der stationäre Anteil des
Flusses macht demnach den Hauptteil des Gesamtflusses aus. Betrachtet man aus-
schließlich den Phasenausbreitungsanteil des Flusses (Abbildung 3.7 (a)), so erkennt
man im Allgemeinen deutlich geringere Werte. In manchen Regionen erreicht der
Phasenausbreitungsanteil jedoch Werte im Größenbereich des stationären Anteils.
Der Anteil des Phasenausbreitungsterms ist also kleiner, aber nicht vernachlässig-
bar.

Des Weiteren erkennt man vor allem im Westatlantik (bei etwa 60°W bis 70°W)
eine Modifikation der Flussrichtung in Richtung des Grundstroms, welcher im Gro-
ben entlang des starken Geopotentialgradienten über dem Atlantik verläuft. Dieser
Effekt der Richtungskorrektur der Flussvektoren in Richtung der Hintergrundströ-
mung ist außerdem aus den Gleichungen (3.3) und (3.4) zu erwarten. Als Interpreta-
tion könnte gelten, dass zwar die stationäre Wellenausbreitung bei etwa 70°W in den
südlichen Teil des Nordatlantiks gerichtet ist (Richtung der Pfeile in Abbildung (b)),
die Phasenverschiebung des Rückens jedoch entlang des Grundstromes in minimal
nördlicher Richtung erfolgt (Richtung der Pfeile in Abbildung (a)). Dadurch wird
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Abbildung 3.7: Veranschaulichung der Bedeutung des Phasenausbreitungsterms relativ
zum Term des stationären Anteils im Wellenaktivitätsfluss FTN01. Rossby-
wellenzug am 15.12.1982 12 UTC über dem Atlantik und Europa. Die Vek-
torpfeile geben die Richtung des jeweiligen Wellenaktivitätsflusses an, die
Schattierung den Betrag des Flusses. In Abbildung (a) ist der Phasenbeitrag
des Wellenaktivitätsflusses F(TN01,phase) dargestellt, in Abbildung (b) der sta-
tionäre Anteil des Wellenaktivitätsflusses F(TN01,stat) und in Abbildung (c)
die Summe aus beiden Anteilen. Die grauen Konturlinien geben das Geo-
potential im Bereich von 8.15× 104m2s−2 bis 9.35× 104m2s−2 im Abstand
von 0.15× 104m2s−2 an.

Wellenaktivität entlang des Grundstroms verschoben. Das Ergebnis ist eine durch
den Phasenausbreitungsterm leicht nach Norden korrigierte Ausbreitungsrichtung
des Rossbywellenzugs (Abbildung (c)).

Neben dem angegebenen Beispielfall aus Abbildung 3.7 ist die Aufspaltung der
einzelnen Flussterme auch für den Elbeflut-Rossbywellenzug in Abbildung 3.8 dar-
gestellt. Wie der Abbildung 3.3 entnommen werden kann, treten im Sommer sehr
viel geringere Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten als im Winter auf. Dadurch
weist der Phasenausbreitungsterm für den Rossbywellenzug im Sommer auch viel
geringere Werte auf. Es ist demnach zu vermuten, dass der Beitrag des Phasenaus-
breitungsterms am Wellenaktivitätsfluss im Sommer vernachlässigbar ist.

In diesem Abschnitt hab ich gezeigt, dass FTN01 für die angegebenen realen Bei-
spielfälle, sinnvolle Ergebnisse liefert. Der stationäre Anteil des Wellenaktivitätsflus-
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Abbildung 3.8: Veranschaulichung der Bedeutung des Phasenausbreitungsterms relativ
zum Term des stationären Anteils im Wellenaktivitätsfluss FTN01. Elbeflut-
Rossbywellenzug zum 07.08.2002 12 UTC über Nordamerika. Die Vektorpfei-
le geben die Richtung des jeweiligen Wellenaktivitätsflusses an, die Schattie-
rung den Betrag des Flusses. In Abbildung (a) ist der Phasenbeitrag des
Wellenaktivitätsflusses F(TN01,phase), in Abbildung (b) der stationäre Anteil
des Wellenaktivitätsflusses F(TN01,stat) und in Abbildung (c) die Summe aus
beiden Anteilen dargestellt. Die grauen Konturlinien geben das Geopotential
im Bereich 9× 104m2s−2 bis 9.5× 104m2s−2 alle 0.1× 104m2s−2 an.

ses F(TN01,stat) ist numerisch einfach umzusetzen. Der Phasenausbreitungsterm hat
sich als der problematischere Term in der Berechnung herausgestellt, was zusätz-
liche Glättungen erfordert. Dies könnte der Grund sein, warum Nakamura vorge-
schlagen hat, den Term zu vernachlässigen und den zusätzlichen Beitrag durch den
Phasentransport an Wellenaktivität sich dazuzudenken. In den angegebenen realen
Beispielfällen wurden jedoch auch für den Phasenausbreitungsterm plausible, annä-
hernd phasenunabhängige Ergebnisse erhalten. Daher werde ich diesen Beitrag im
Folgenden beibehalten.
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3.5 kompletter dreidimensionaler wellenaktivitäts-
fluss nach Takaya und Nakamura (2001)

In den bisherigen Ausführungen habe ich mich auf die Horizontalkomponenten von
FTN01 beschränkt. Dieser Vorgehen beruht auf der Annahme, dass sich die Rossby-
wellenzüge hauptsächlich rein horizontal ausbreiten. Damit schließe ich einen Wech-
sel des Rossbywellenzugs während seiner Entwicklung in ein anderes Druckniveau
aus, beziehungsweise interpretiere ich diesen Wechsel als Quelle oder Senke des
Rossbywellenzugs. In der Literatur ist es üblich, dass der Fluss, und somit auch die
Wellenausbreitung auf einem Druckniveau untersucht wird (Enomoto u. a., 2007),
oder die horizontalen Flusskomponenten für die Wellendarstellung über mehrere
Druckniveaus gemittelt werden (Danielson u. a., 2006).

In diesem Abschnitt möchte ich jedoch einmal explizit den vollen dreidimensio-
nalen Fluss FTN01 für die komplette Troposphäre der mittleren Breiten betrachten.
Da mir die YOTC-Daten2 bereits für mehrere Druckniveaus und die ERA-Interim-
Daten nur für ein Druckniveau vorliegen, werde ich für diesen Abschnitt auf den
YOTC-Datensatz zurückgreifen. Der YOTC Datensatz umfasst den Zeitraum von
Mai 2008 bis April 2010, die Auflösung beträgt 1°. Zuerst werde ich die Bedeutung
der Vertikalkomponente auf einem Druckniveau untersuchen, mit Augenmerk auf
die Konvergenzgebiete, untersuchen. Im besonderen untersuche ich die Frage, ob
es einen markanten Unterschied zwischen der vertikalen und der horizontalen Kon-
vergenz gibt. Diese Fragestellung ist von Bedeutung, da ich FTN01 üblicherweise
auf einem einzigen Höhenniveau betrachte. Bei einer zeitlich persistenten positiven
Konvergenz des Flusses gehe ich dann davon aus, dass der Wellenzug mit dem Hin-
tergrund wechselwirkt. Es könnte aber auch der Fall sein, dass dieser Wellenzug
sich vertikal ausbreitet und lediglich das Höhenlevel wechselt.

Als Beispiel-Rossbywellenzug werde ich den bereits gezeigten Rossbywellenzug
am 28.Dezember 2008 12 UTC untersuchen, da sich dieser in dem YOTC-Zeitraum
befindet. In Abbildung 3.9 ist neben den Horizontalkomponenten des Flusses auch
die Vertikalkomponente dargestellt. Wie in dem angegebenem Beispiel von Abbil-
dung 3.9 ist diese Komponente meinstens nach oben gerichtet. Die positive vertikale
Komponente des WAF entspricht wie in Abschnitt 3.1 beschrieben einem positiven
meridionalen Wärmetransport.

Die vertikale und horizontale Divergenz von FTN01 ist in Abbildung 3.10 darge-
stellt. Darin ist erkennbar, dass der Betrag der horizontalen Konvergenz relativ zu
dem der vertikalen Konvergenz (zumindest in diesem Beispielfall) deutlich größere
Werte aufweist. Diese Aussage gilt nur für die stromabwärtsgerichteten und strom-
aufwärtsgerichteten Randbereiche des Rossbywellenzugs, da im Inneren des Rossby-
wellenzugs die Konvergenz im theoretischen Idealfall eines sich ungestört ausbrei-
tenden Rossbywellenzugs verschwindend klein sein sollte. Da ich mich vor allem für
die Konvergenz von Rossbywellenzügen im Fall starker Wechselwirkung mit dem
Hintergrund interessiere sind die nichtverschwindenden schwachen Werte der Di-
vergenz im Inneren eines sich ausbreitenden Rossbywellenzugs jedoch nicht so rele-
vant. In Abbildung 3.10 ist ein Beispiel dafür angegeben. Zu diesem Zeitpunkt trifft
der Rossbywellenzug im Atlantik auf einen großskaligen Rücken. Im Fall eines sta-

2 YOTC steht für „Year of tropical convection“. Das Besondere an diesen Daten ist die realistische-
re Repräsentation von tropischer Konvektion. Für meine Berechnungen ist diese nicht von Bedeu-
tung, da ich nur die Standardgrößen verwende. Für mehr Informationen über das YOTC-Projekt siehe
www.ucar.edu/yotc.
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Abbildung 3.9: Darstellung der vertikalen Komponente im Wellenaktivitätsfluss FTN01.
Wellenaktivitätsfluss vom 28.12.2008 12 UTC. Schattierung gibt den Betrag
von FTN01 an, die Pfeile die zugehörige Richtung der Horizonatalkomponen-
te von FTN01. Die roten (positive Werte) und blauen (negative Werte) Kontur-
linien geben die Vertikalkomponente von FTN01 im Bereich von −2m2s−2 bis
2m2s−2 alle 0.2m2s−2 ohne die Nullkontur an (gemittelt über 5 Längengra-
de und 3 Breitengrade). Die grauen Konturlinien geben das Geopotential an
(Konturlinien alle 0.15× 104m2s−2 von 8× 104m2s−2 bis 9.2× 104m2s−2).
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Abbildung 3.10: Größenvergleich der vertikalen und der horizontalen Divergenz des Wel-
lenaktivitätsflusses FTN01. Wellenaktivitätsfluss vom 28.12.2008 12 UTC.
Schattierung gibt den Betrag von FTN01 an, die Pfeile die zugehörige
Richtung der Horizonatalkomponente von FTN01. Die roten (positive Wer-
te) und blauen (negative Werte) Konturlinien geben die Divergenz des
Flusses (∇ · FTN01) auf 300hPa an, im Bereich von −3× 10−4ms−2 bis
3× 10−4ms−2 alle 0.3× 10−4ms−2 ohne die Nullkontur, gemittelt über
15 Längengrade und 10 Breitengrade. In Abbildung (a) ist die vertikale Di-
vergenz des Flusses (∂FTN01/∂z) dargestellt, in Abbildung (b) die horizon-
tale Divergenz des Flusses (∇h · FTN01). Die grauen Konturlinien geben das
Geopotential an (Konturlinien alle 0.15× 104m2s−2 von 8× 104m2s−2 bis
9.2× 104m2s−2).

tionären Rossbywellenzugs in Verbindung mit einem solchen großskaligen Rücken
kann die Konvergenz des WAF Aufschlüsse über die Verstärkung und Erhaltung
des großskaligen Rückens bieten (Takaya und Nakamura, 2001). Demnach sollte die
zeitlich persistente positive Konvergenz von FTN01 an einem Ort ein Maß für die
Wechselwirkung des Rossbywellenzugs mit dem Rücken darstellen. Die Einschrän-
kung der zeitlichen Persistenz für einen festen Ort im Fall eines nichtstationären
Wellenzugs ist notwendig, da es sich andernfalls auch um einen propagierenden
Rossbywellenzug handeln könnte. Ein idealer propagierender Rossbywellenzug ist
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Abbildung 3.11: Längengrad-Höhen-Vertikalschnitt zur Veranschaulichung der vertika-
len Struktur eines Rossbywellenzugs für eine Momentaufnahme. Mo-
mentaufnahme des Längengrad-Höhen-Vertikalschnitts vom 28.12.2008

12 UTC. In Abbildung (a) ist der stationären Anteil des Wellenaktivitätsflus-
ses F(TN01,stat) dargestellt, meridional gemittelt zwischen 20°N und 80°N.
Pfeile geben den Wellenaktivitätsfluss F(TN01,stat) an, die Farbschattierung
den Betrag des Flusses. In Abbildung (b) ist die zugehörige Divergenz von
F(TN01,stat) als Farbschattierung dargestellt.

an seiner stromabwärtsgerichteten Seite durch einen stark konvergenten, und an
seiner stromaufwärtsgerichteten Seite durch einen stark divergenten WAF gekenn-
zeichnet. Ein zeitliches Mittel an einem Ort des komplett durchziehenden, idealen
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Rossbywellenzugs würde einen Wert von Null ergeben. Erst die nichtverschwinden-
de Nettokonvergenz eines Rossbywellenzugs, gemittelt über einen gewissen Zeit-
raum, zeigt eine Wechselwirkung des Rossbywellenzugs mit der Hintergrundströ-
mung an.

Die Längengrad-Vertikalschnitte sowie die Breitengrad-Vertikalschnitte in Abbil-
dung 3.11 und 3.12 geben einen Eindruck von der dreidimensionalen Struktur des
Rossbywellenzugs. In Abbildung 3.11 (a) und 3.12 (a) ist die Stärke des Rossbywel-
lenzugs als Betrag von FTN01 dargestellt. Der Rossbywellenzug hat bei 250hPa bis
400hPa sein Stärkemaximum. Im Bereich des Atlantiks kommt es zu einem starken
vertikalen WAF aus den unteren Schichten und einer starken Konvergenz auf der
stromaufwärtsgerichteten Seite des großskaligen Rückens. Diese Konvergenz ist so-
wohl für die horizontalen, als auch für die vertikalen Komponenten zu beobachten.
Die horizontale Konvergenz ist demnach nicht mit einer Auslenkung der Wellenak-
tivität in andere vertikale Schichten verbunden. Der Rücken wird demnach durch
die zeitliche Persistenz des konvergenten WAF auf dessen stromaufwärtsgerichte-
ten Seite zusätzlich verstärkt. Der Rücken wird demnach durch die zeitliche Persis-
tenz der auf dessen stromaufwärtsgerichteten Seite konvergierenden Wellensignale
zusätzlich verstärkt. In den Breitengrad-Vertikalschnitten ist das zu erwartende ver-
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Abbildung 3.12: Breitengrad-Höhen-Vertikalschnitt zur Veranschaulichung der vertikalen
Struktur eines Rossbywellenzugs für eine Momentaufnahme. Moment-
aufnahme des Breitengrad-Höhen-Vertikalschnitts vom 28.12.2008 12 UTC.
In Abbildung (a) ist der stationäre Anteil des Wellenaktivitätsflusses
F(TN01,stat) dargestellt, zonal gemittelt über den kompletten Längengradbe-
reich. Pfeile geben den Wellenaktivitätsfluss F(TN01,stat) an, die Farbschattie-
rung den Betrag des Flusses. In Abbildung (b) ist die zugehörige Divergenz
von F(TN01,stat) in Farbschattierung dargestellt.

tikale Aufsteigen des Flusses mit positiver Konvergenz (negative Divergenz) auf der
äquatorwärtigen Seite zu erkennen. Darüber hinaus erkennt man auch eine positive
Konvergenz des Flusses in höheren Schichten zur polwärtigen Seite oberhalb des Be-
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reichs mit positiven vertikalen WAF. Dieser könnte in Verbindung mit dem starken
Rücken über Europa und dem an dessen Westflanke brechenden Rossbywellenzug
stehen.
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Abbildung 3.13: Zeitlich gemittelte vertikale Verteilung des stationären Wellenaktivitäts-
flusses F(TN01,stat) für einem Zeitraum hoher Aktivität an tropischen Zy-
klonen, welche sich in außertropische Systeme umgewandelt haben. Be-
schreibung wie in Abbildung 3.11 (a), hier ist jedoch in Abbildung (a) das
zeitliche Mittel des Zeitraums September 2008 bis Ende Oktober 2008 und
in Abbildung (b) der reduzierte Zeitraum vom 10.09.2008 00 UTC bis zum
14.09.2008 12 UTC dargestellt.



3.5 vollständiger dreidimensionaler FTN01 71

Neben diesem Speziallfall werde ich noch die Vertikalschnitte im Zeitraum von
September bis Oktober 2008 zeigen. Dieser Zeitraum wurde gewählt, da er, wie
in Glatt u. a. (2011) gezeigt wurde, durch hohe Rossbywellenzug-Aktivität geprägt
war. Zudem traten in diesem Zeitraum zehn tropische Zyklonen im Atlantik auf,
von denen sechs eine Umwandlung in außertropische Systeme in den mittleren
Breiten vollzogen. Solche Systeme können einen starken Einfluss auf die Dynamik
in der oberen Troposphäre und somit auch auf die betrachteten Rossbywellenzüge
nehmen. Der zugehörige Längengrad-Vertikalschnitt ist in Abbildung 3.13 (a) zu
sehen. Wie in der Abbildung erkennbar, wird verstärkt in der Atlantikregion Wel-
lenaktivität von den unteren Schichten in die obere Troposphäre gebracht. Dies steht
wahrscheinlich im Zusammenhang mit den tropischen Zyklonen, die in der Atlan-
tikregion in die mittleren Breiten propagieren und zusätzlich Wellenaktivität in die
obere Troposphäre einbringen. Diese Behauptung wird von Abbildung 3.13 (b) un-
termauert. Sie gibt den Zeitraum an, in dem Hurrikan Ike von 85°W nach 95°W zog,
von dort eine nordöstliche Zugbahn einschlug und sich dabei in eine außertropische
Zyklone umwandelte. In Abbildung 3.13 (b) sind die hohen Werte in der vertikalen
Konvergenz von F(TN01,stat) oberhalb von Ike zu erkennen.

Dieser letzte Abschnitt sollte die Verwendung des gesamten dreidimensionalen
WAF motivieren, welcher über die gezeigten Beispiele veranschaulicht, dass auch
die unteren Schichten einen Einfluss auf die Wellenaktivität in der oberen Tropo-
sphäre haben. Im Allgemeinen ist die Hauptaktikivtät jedoch durch die horizonate-
len Komponenten im Wellenaktivitätsfluss gegeben. In dieser Arbeit werde ich mich
deshalb auf den horizontalen Anteil des WAF beschränken.





4 Z E I T L I C H E F I LT E R U N G D E S S I G N A L S

Wie in den Methodenbeschreibungen der Einhüllendenberechnungen nach Zimin
u. a. (2006) (Abschnitt 2.2), sowie dem WAF FTN01 nach Takaya und Nakamura
(2001) (Kapitel 3) zu entnehmen, ist für deren Berechnungen eine zeitliche Filte-
rung der verwendeten meteorologischen Größen notwendig. Bei der Methode nach
Zimin u. a. (2006) wurde das Stromlinienfeld der Hintergrundströmung mit einem
zeitlichen Tiefpassfilter von 30 Tagen erhalten. Für die Berechnung von FTN01 in
Kapitel 3 wurde neben der Berechnung der Hintergrundgrößen eine zeitliche Band-
passfilterung mit 3 bis 20 Tagen zur Bestimmung des Wellensignals durchgeführt. In
diesem Kapitel werde ich auf die bereits zuvor verwendete zeitliche Filterung ein-
gehen. Den verwendeten Zeitfilter mit einem Bloomfield-Konvergenzfenster habe
ich aus Doblas-Reyes und Deque (1998) entnommen. Die Funktionsweise des Filters
werde ich in Abschnitt 4.1 vorstellen, wobei ich den Beschreibungen in Doblas-Reyes
und Deque (1998) nahe folge. Zur Verifikation der implementierten Filterfunktion
werde ich diese in Abschnitt 4.2 auf drei Zeitreihen anwenden. Die Auswirkungen
einer Variation der Filterbreite, angewandt auf reale Rossbywellenzüge, werde ich
in Abschnitt 4.3 untersuchen.

4.1 methodik der bandpassfilterung

Wir möchten zu einem festen Zeitpunkt k an einem festen Gitterpunkt (λ0,ϕ0)
T für

die Größe χk das zeitlich gefilterte Signal χ(ZF,k) bestimmen. Dazu benötigen wir an
diesem Gitterpunkt die Zeitreihe der betrachteten meteorologischen Größe

χ(k+j)(λ0,ϕ0) , mit j ∈ {−N,−N+ 1, ...,N} .

Die Zeitfilterung der Zeitreihe der Länge 2N + 1 erfolgt über die Multiplikation
der Zeitreihe χ(k+j) mit einer geeigneter Wichtungsfunktion wj. Für das zeitlich
gefilterte Signal ergibt sich damit

χ(ZF,k)(λ0,ϕ0) =

j=N∑
j=−N

wj χ(k+j) .

Für die Konstruktion eines Tiefpassfilters werden alle Beiträge zum Signal durch
Frequenzen oberhalb eines Frequenzschwellenwertes fc auf Null gesetzt und alle
Frequenzen darunter weiter berücksichtigt. Die Filtergewichte

wj =


fc
π j = 0
sin(j fc)
jπ 0 < |j| 6 N

0 |j| > N

.

lassen sich über eine diskretisierte Fouriertransformation berechnen.

73
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Um unrealistische Überschwinger im Zeitfilter durch das scharfe Frequenzab-
schneiden zu dämpfen (Gibbsches Phänomen), wird darüber hinaus ein Konver-
genzfenster angewandt. Bei dem in dieser Arbeit verwendeten Konvergenzfenster
handelt es sich um das Bloomfield Konvergenzfenster

dj =
sin
(
fj
)

fj
,

wobei fj = 2 π j/(2N+ 1). Damit ergibt sich für das zeitlich tiefpassgefilterte Signal

χ(TPF,k)(λ0,ϕ0) =

j=N∑
j=−N

djwj χ(k+j) .

Möchte man nicht nur einen Tiefpassfilter, sondern einen Bandpassfilter mit einer
oberen Frequenzschwelle fo

c und einer unteren Frequenzschwelle fu
c verwenden, so

lässt sich dies über die Kombination zweier Tiefpassfilter erreichen. Für die Gewich-
tungsfunktion des Bandpassfilters wird von den Gewichten des Tiefpassfilters mit
der höheren Frequenzschwelle das Gewicht des Tiefpassfilters mit der niedrigeren
Frequenzschwelle abgezogen und normiert. Für das zeitlich bandpassgefilterte Si-
gnal ergibt sich damit

χ(BPF,k)(λ0,ϕ0) =

j=N∑
j=−N

wBPF
j χ(k+j) ,

mit

wBPF
j =

{
d0

Bfo
c−Af

u
c

ABπ j = 0
dj

ABπj
(B sin(j fo

c ) −A sin(j fu
c )) 0 < |j| 6 N ,

wobei A und B die für die Kombination der Tiefpassfilter notwendigen Normalisie-
rungsfaktoren darstellen. Diese sind gegeben durch

A =
d0 f

o
c

π
+ 2

N∑
j=1

dj sin(j fo
c )

π j

B =
d0 f

u
c

π
+ 2

N∑
j=1

dj sin(j fu
c )

π j
.

Der Tiefpassfilter sowie der Bandpassfilter werden in dieser Arbeit wie oben ange-
geben verwendet.

4.2 untersuchung der filterbreite für einzelne zeitrei-
hen

Zuerst teste ich den Zeitfilter, indem ich ihn auf zwei Testfunktionen anwende. An-
schließend werde ich den Zeitfilter auf eine reale Zeitreihe aus dem ERA-Interim-
Datensatz anwenden, um dessen Funktionsweise auch für reale Daten zu veran-
schaulichen.
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Die erste Testfunktion setzt sich aus zwei Frequenzen zusammen

Ψ(t) = sin(2 π t/10) + sin(2 π t/50) , (4.1)

wobei die Zeit t in Tagen angegeben wird. Bei den beiden Frequenzen handelt es
sich um eine 10-Tagesschwingung als Anomalie und einer 50-Tagesschwingung als
Hintergrund. Die Testfunktion ist in Abbildung 4.1 (a) als schwarze Linie darge-
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Abbildung 4.1: Validierung der verwendeten Filtermethode mittels der Testfunktion aus
Gleichung (4.1). Mit der schwarzen Linie ist die Testfunktion aus Gleichung
(4.1) dargestellt. Die rote Linie gibt das Signal des Tiefpassfilters (Abbil-
dung (a)) und des Bandpassfilters (Abbildung (b)) wieder. Die blauen Linien
geben das gleitende zeitliche Mittel (Abbildung (a)) und die Abweichung des
Signals vom gleitenden zeitlichen Mittel (Abbildung (b)) wieder. Die Zah-
len in der Legende geben die Schwingungsfrequenzen bei der Testfunktion,
dem Tief- und Bandpassfilter, sowie die Länge der zeitlichen Mittelung beim
gleitenden Mittel an. Abbildung (a) zeigt das komplette Signal sowie die Re-
präsentation des Hintergrundes an, während in Abbildung (b) die Anomalie
und deren Repräsentation dargestellt ist.

stellt, zusammen mit dem berechneten Hintergrundsignalen einer Tiefpassfilterung
(rote Linie) und einem gleitenden zeitlichen Mittel (blaue Linien). Die Anomalie so-
wie deren Realisierung mittels Bandpassfilterung und mittels gleitendem zeitlichen
Mittel ist ist in Abbildung 4.1 (b) dargestellt.

Bei der Hintergrundberechnung zeigt sich ein wesentlicher Vorteil des angewand-
ten Tiefpassfilters gegenüber der Verwendung eines gleitenden zeitlichen Mittels.
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Das gleitende Mittel reagiert sensitiv auf die genaue Wahl des Mittelungsberei-
ches. Wählt man ein Vielfaches der Schwingungsfrequenz der Anomalie, so ist der
Verlauf des Hintergrundsignals wie erwünscht relativ glatt. Im Fall der angegebe-
nen Testfunktion lässt sich dieser Fall über das gleitende Mittel über den Bereich
von 10 Tagen in Abbildung 4.1 (a) erkennen. Wählt man jedoch einen Mittelungs-
bereich das kein ganzzahliges Vielfaches der Schwingungsfrequenz ist, so haben
einzelne Anomaliewerte einen Einfluss auf den Wert des Hintergrundsignals. Dies
kann man über den Mittelungsbereich von 15 Tagen für das gleitende Mittel in Ab-
bildung 4.1 (a) erkennen, bei dem das Hintergrundsignal eine Schwingung in der
Frequenz der Anomalie aufweist. Der Tiefpassfilter ist von den höherfrequenten
Anomalien unabhängig und ändert sich kaum sichtbar, wenn man anstelle von 30
Tagen bis auf 12 Tage als Schwingungsfrequenz reduziert. Erst ab einem Wert von
11 Tagen als Hintergrundfrequenz verändert sich das tiefpassgefilterte Hintergrund-
signal erkennbar.

Für die Anomalien in Abbildung 4.1 (b) ergibt sich ein ähnliches Bild.
Für die zweite Testfunktion

Ψ(t) =

7∑
i=1

wi sin(2 π t/Ti)

mit w = [1, 1, 1, 0.5, 0.5, 2, 2], T = [4, 6, 7, 8, 12, 40, 50] (4.2)

habe ich ein breiteres Band an Frequenzen gewählt. Das Signal ist in Abbildung 4.2
dargestellt. Solange der Bandpassfilter die Schwingungsfrequenzen der Anomalien
umfasst, wird die Anomalie vollständig wiedergegeben (Abbildung 4.2 (b)). Selbst
ein Bandpassfilter mit 3 bis 13 Tagen kann das Anomaliesignal fast identisch re-
produzieren (hier nicht gezeigt). Bei Verwendung des gleitenden zeitlichen Mittels
wird das Anomaliesignal teilweise nicht zufriedenstellend wiedergegeben.

Die entscheidende Frage ist, wie der Zeitfilter im Fall eines kontinuierlichen Spek-
trums funktioniert. Um das zu testen, betrachten wir in Abbildung 4.3 den gesamten
und den zeitlich gefilterten Meridionalwind der Monate Juni und Juli im Jahr 1979.
Anfang Juni entstand ein sehr langlebiger Rossbywellenzug, welcher über mehr
als zwei Wochen existierte. Insgesamt gab es einige längerlebige Rossbywellenzüge
im Juni, während der Juli durch eine geringere Aktivität geprägt war. Aus diesem
Grund soll das Zeitsignal aus diesen beiden recht unterschiedlichen Monaten dar-
gestellt werden. Das Hintergrundsignal über das gleitende Mittel von 15 Tagen und
das des Tiefpassfilters mit einer Schwingungsfrequenz von 30 Tagen liefern recht
ähnliche Ergebnisse (Abbildung 4.3 (a)). Für die Anomalien (Abbildung 4.3 (b)) ist
nicht wie im Fall der Testfunktionen klar, was das tatsächliche Anomaliesignal ist.
Aus diesem Grund ist ein direkter Vergleich zwischen dem gleitenden zeitlichen
Mittel und dem Bandpassfilter nicht möglich. Hier wurde als Anomalie die Diffe-
renz zwischen Datensignal und tiefpassgefiltertem Hintergrund verwendet. Sowohl
das gleitende zeitliche Mittel, als auch der Bandpassfilter, filtern wie gewünscht die
sehr schnellen Schwingungsanteile im Anomaliesignal heraus. Betrachtung des zeit-
lichen Abschnitts zwischen dem 15.07.1979 und 23.07.1979 beispielsweise lässt im
bandpassgefilterten Signal erkennen, dass dort fast keine Schwingung, sondern nur
ein leicht negatives Anomaliesignal, identifiziert wird. Das Anomaliesignal mittels
gleitenden zeitlichen Mittels zeigt ein ähnliches Bild zum Signal der Bandpassfil-
terung. Allerdings wird ersteres durch einzelne Anomalien beeinflusst und zeigt
dadurch einen etwas zackigeren Verlauf an. Dies kann als Vorteil der Bandpassfilte-
rung gesehen werden.
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Abbildung 4.2: Validierung der verwendeten Filtermethode mittels der Testfunktion aus
Gleichung (4.2). Die hier verwendete Testfunktion ist in Gleichung 4.2 ange-
geben. Ansonsten ist die Beschreibung identisch zu der in Abbildung 4.1.

Zusammenfassend kann für diesen Abschnitt gesagt werden, dass die vorgestell-
ten Tief- und Bandpassfilter für unsere Bedürfnisse ausreichend gute Ergebnisse
liefern. In Doblas-Reyes und Deque (1998) wird zusätzlich ein komplexeres Kon-
vergenzfenster vorgestellt, welches man über Tschebyscheff-Polynome erhält, und
was die Problematik des Frequenzabschneidens noch besser umsetzt. Für unsere
Anforderungen reicht das Bloomfield Konvergenzfenster jedoch aus.

4.3 variation der filterbreite bei anwendung auf ross-
bywellenzüge

In Abschnitt 4.1 habe ich die Filterfunktion aus Doblas-Reyes und Deque (1998)
vorgestellt und in Abschnitt 4.2 auf zwei künstliche Testfunktionen und eine reale
Datenreihe angewendet. Dadurch konnte ich die richtige Funktionsweise des Filters
bestätigen. Durch die Anwendung des Bandpassfilters von 3 bis 20 Tagen auf eine
reale Zeitreihe des Meridionalwindes konnte zusätzlich gezeigt werden, dass zu-
mindest für diese Zeitreihe die Filterbreite plausible Ergebnisse lieferte. In diesem
Abschnitt werde ich nun untersuchen, welche Auswirkung die Variation der Fil-
tergrenzen auf die Darstellung von Rossbywellenzügen hat. In Unterabschnitt 4.3.1
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Abbildung 4.3: Validierung der verwendeten Filtermethode mittels realer Datenreihe. In
Abbildung (a) ist der der zeitliche Verlauf des Meridionalwindes (schwarze
Linie) am Gitterpunkt (90°W, 45°N) dargestellt. Rot stellt den Hintergrund-
wert mittels Tiefpassfilterung dar. Die blaue Linie gibt den Hintergrundwert
eines entsprechenden gleitenden zeitlichen Mittels über 15 Tage an. In Abbil-
dung (b) ist der zeitliche Verlauf der Anomalien des Meridionalwindes dar-
gestellt. Als schwarze Linie ist die Differenz des Meridionalwindes mit dem
Tiefpassfilter aus Abbildung (a) dargestellt. Die rote gestrichelte Kurve gibt
die Anomalie über eine Bandpassfilterung von 3 bis 20 Tagen an, die blaue
Linie die Anomalie, welche man als Differenz zwischen dem gleitenden zeit-
lichen Mittel des Meridionalwindes über 1.5 Tage und dem gleitenden Mittel
über 15 Tage erhält.

werde ich zunächst die Auswirkungen einer Variation der Tiefpassfiltergrenzen zur
Darstellung des Hintergrundes untersuchen. Diese Variation betrifft neben der Dar-
stellung von FTN01 auch die Methode nach Zimin u. a. (2006). Daran anschließend
werde ich in Unterabschnitt 4.3.2 die Auswirkungen einer Variation der Bandpass-
filterbreite untersuchen.

4.3.1 Variation des Tiefpassfilters (Hintergrund)

Um die Auswirkung einer Variation des Tiefpassfilters zu untersuchen, werde ich
in diesem Unterabschnitt einen Tiefpassfilter von 20, 30 und 40 Tagen bei sonst glei-
chen Einstellungen verwenden. Als reale Beispielfälle betrachte ich hierzu wieder
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Abbildung 4.4: Sensitivität des Einhüllendenfeldes, berechnet nach der modifizierten Me-
thode nach Zimin u. a. (2006), bei Variation der Tiefpassfiltergrenzen. Mo-
mentaufnahmen vom 07.08.2002 12 UTC. Als Grünschattierung ist das Ein-
hüllendenfeld dargestellt, welches man mit der modifizierten Methode nach
Zimin u. a. (2006) erhält. Die Abbildungen unterscheiden sich in der Wahl
des Hintergrundes. In Abbildung (a) ist als Hintergrund ein 20 Tage-, in Ab-
bildung (b) ein 30 Tage- und in Abbildung (c) ein 40 Tage-Tiefpassfilter ge-
wählt. Das Windfeld entlang der Hintergrundstromlinien ist eingeschränkt
auf den Wellenzahlbereich [4, 15]. Die gestrichelte magenta Linie gibt das
Hintergrundgeopotential bei 9.2× 104m2s−2 an, die grauen Konturlinien
weitere Hintergrundgeopotentiallinien im Abstand von 0.1× 104m2s−2. Die
kräftige schwarze Konturlinie gibt das über zwei Längen- und zwei Breiten-
grade gemittelte Einhüllendenfeld bei 23ms−1 an.

den Elbeflut-Rossbywellenzug (Abbildung 4.4 und 4.5) sowie den Rossbywellenzug
am 02.01.1995 (Abbildung 4.6 und 4.7).

Der Elbeflut-Rossbywellenzug gibt den Nachteil einer zu gering gewählten Tief-
passfiltergrenze zu erkennen. Bei einer Tiefpassfilterfiltergrenze von 30 Tagen (Ab-
bildung 4.4 (b)) oder 40 Tagen (Abbildung 4.4 (c)) wird evident, dass der Rossby-
wellenzug über Nordamerika sich im Bereich einer zonal verlaufenden Hintergrund-
strömung befindet (magenta Linie). Unter Verwendung eines Tiefpassfilters von 20
Tagen (Abbildung 4.4 (a)) bricht der Rossbywellenzug auseinander und die Hinter-
grundströmung weist einen wellenförmigen Verlauf auf. Der wellenförmige Verlauf
beruht auf der Tatsache, dass die einzelnen Phasen des Rossbywellenzugs zwischen
135°W und 45°W eine fast verschwindende Phasengeschwindigkeit aufweisen und
damit den Hintergrund signifikant mitbestimmen. Die geringe Phasenausbreitungs-
geschwindigkeit bei diesem Rossbywellenzug war bereits dem Hovmöllerdiagramm
des Meridionalwindes in Abbildung 1.6 zu entnehmen.

Da die Welle bei dem verwendeten Tiefpassfilter von 20 Tagen den Hintergrund
mit vorgibt, ist konsequenterweise die Stärke des Rossbywellenzugs reduziert (der
senkrechte Anteil des Windfeldes fällt dadurch deutlich schwächer aus). Um das
Auseinanderbrechen des Rossbywellenzugs zu verhindern, könnte man den Schwel-
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Abbildung 4.5: Sensitivität des Wellenaktivitätsflusses FTN01 bei Variation der Tiefpassfil-
tergrenzen. Beschreibung wie in Abbildung 4.4, anstelle der modifizierten
Methode nach Zimin u. a. (2006) ist hier die Richtung von FTN01 mittels der
schwarzen Pfeile und dessen Betrag in Farbschattierung angegeben. Die kräf-
tige schwarze Konturlinie gibt das über zwei Längen- und zwei Breitengrade
gemittelte Betragsfeld von FTN01 bei 80m2s−2 an.

lenwert herabsetzen. Dies ändert jedoch nichts daran, dass das Hintergrundsignal
durch die Welle selbst modifiziert wird. Eine Herabsenkung des Schwellenwertes
ist darüber hinaus nicht erstrebenswert, da durch die dann geringere Absetzung
des Schwellenwertes vom mittleren Einhüllendenfeld, eine automatisierte objektba-
sierte Erkennung von Rossbywellenzügen erschwert wird. Die höheren Grenzen im
Tiefpassfilter zeigen ein qualitativ ähnliches Bild des Rossbywellenzugs über Nord-
amerika auf (Abbildung 4.4 (b) und (c)).

Zur Vollständigkeit ist in Abbildung 4.5 die identische Hintergrundunterschei-
dung für FTN01 dargestellt. Allerdings ist bei Variation der Tiefpassfiltergrenzen
kaum ein Unterschied in den Abbildungen auszumachen. Dies ist allerdings auch
nicht unerwartet, da bei annähernd zonaler Hintergrundströmung der FTN01 haupt-
sächlich durch die bandpassgefilterten Größen bestimmt wird (Gleichung (3.2)).

Ausgehend von Abbildung 4.4 könnte man demnach zu dem Schluss kommen,
dass eine höhere Tiefpassfiltergrenze besser geeignet ist, um das Wellensignal dar-
zustellen. In Fällen von Rossbywellenzügen mit geringer Phasengeschwindigkeit ist
diese Schlussfolgerung sicherlich auch zutreffend. Bei komplizierteren Hintergrund-
strömungen wie im Fall eines blockierenden Rückens wäre jedoch der umgekehrte
Effekt zu erwarten. Sollte dabei die Tiefpassfiltergrenze zu hoch angesetzt werden,
könnten die Phasen des Rückenaufbaus und dessen Zerfall falsch wiedergegeben
werden. Die berechnete Hintergrundströmung reagiert in solchem Fall langsamer,
als die sich rascher ändernde tatsächliche Hintergrundströmung. Durch die falsche
Wiedergabe der Hintergrundströmung könnte fälschlicherweise ein Wellensignal an
den Flanken des blockierenden Rückens erkannt werden. Für eine bessere Veran-
schaulichung habe ich diesbezüglich ein Beispiel für eine solche Situation in Abbil-
dung 4.6 (für die Methode nach Zimin u. a. (2006)) und Abbildung 4.7 (für FTN01)
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Abbildung 4.6: Sensitivität des Einhüllendenfeldes, berechnet nach der modifizierten
Methode nach Zimin u. a. (2006), bei Variation der Tiefpassfiltergrenzen
im Fall eines blockierenden Rückens. Momentaufnahmen vom 02.01.1995

12 UTC. Als Grünschattierung ist das Einhüllendenfeld dargestellt, welches
man mit der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) erhält. Die
Abbildungen unterscheiden sich in der Wahl des Hintergrundes. In Abbil-
dung (a) ist als Hintergrund ein 20 Tage-, in Abbildung (b) ein 30 Tage-
und in Abbildung (c) ein 40 Tage-Tiefpassfilter gewählt. Das Windfeld ent-
lang der Hintergrundstromlinien ist eingeschränkt auf den Wellenzahlbe-
reich [4, 15]. Die gestrichelte magenta Linie gibt das Hintergrundgeopoten-
tial bei 8.75× 104m2s−2 an, die grauen Konturlinien weitere Hintergrund-
geopotentiallinien im Abstand von 0.15× 104m2s−2. Die kräftige schwarze
Konturlinie gibt das über zwei Längen- und zwei Breitengrade gemittelte
Einhüllendenfeld bei 25ms−1 an.

dargestellt. Im Bereich des Atlantiks handelt es sich um den bereits untersuchten
Rossbywellenzug aus dem Januar 1995. Auf Grund der persistenten Hintergrund-
strömung über dem Atlantik, erkennt man in diesem Bereich bei den unterschied-
lichen Grenzen im Tiefpassfilter kaum Unterschiede in der Darstellung des Rossby-
wellenzugs.

Deutlich sensitiver auf die Wahl der Tiefpassfiltergrenzen zeigt sich in Abbil-
dung 4.7 das Hintergrundgeopotential (magenta Linie) zwischen etwa 160°W und
100°W. In diesem Bereich kam es zur Ausbildung eines Blockadehochs. Da dieses
Hoch aber nicht persistent genug war, wird es von den verschiedenen Tiefpassfil-
tergrenzen als unterschiedlich intensiv dargestellt. Gut erkennbar ist dies durch die
unterschiedliche Norderstreckung der magenta Linie. Die unterschiedliche Darstel-
lung der Hintergrundströmung hat wiederum eine Auswirkung auf die Darstellung
des Wellensignals in dieser Region. Während es für den Tiefpassfilter von 20 Tagen
keine deutliche Verbindung eines Wellensignals zwischen dem Pazifik und Nord-
amerika gibt (Abbildung 4.6 (a)), ist in den beiden anderen Fällen (30 und 40 Tage -
Tiefpassfiltergrenze in Abbildung 4.6 (b) und (c)) ein Wellensignal entlang der nörd-
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Abbildung 4.7: Sensitivität des Wellenaktivitätsflusses FTN01 bei Variation der Tiefpass-
filtergrenzen im Fall eines blockierenden Rückens. Momentaufnahmen
vom 02.01.1995 12 UTC. Schattierung gibt den Betrag von FTN01 an. Die
Abbildungen unterscheiden sich in der Wahl des Hintergrundes. In Abbil-
dung (a) ist als Hintergrund ein 20 Tage-Tiefpassfilter gewählt, in Abbil-
dung (b) 30 Tage- und Abbildung (c) 40 Tage-Tiefpassfilter. Die gestrichel-
te magenta Linie gibt das Hintergrundgeopotential bei 8.75× 104m2s−2
an, die grauen Konturlinien weitere Hintergrundgeopotentiallinien im Ab-
stand von 0.15× 104m2s−2. Die kräftige schwarze Konturlinie gibt das über
zwei Längen- und zwei Breitengrade gemittelte Betragsfeld von FTN01 bei
80m2s−2 an.

lichen Flanke des Rückens zu erkennen. Im Folgenden stelle ich meine Vermutung
für den Grund dieser Unterschiede dar. Im Fall stärkerer Blockadehochs kommt es
häufiger dazu, dass an deren stromaufwärtsgerichteten Seite Rossbywellenzüge in
den Rückenbereich konvergieren. Dies scheint auch hier bei etwa 40°N und zwi-
schen 150°W und 130°W der Fall zu sein. Konvergiert ein solcher Rossbywellenzug
in den Bereich des Blockadehochs, so kann es zu einer Wechselwirkung zwischen
diesen beiden kommen. Durch eine solche Wechselwirkung wird die Störung des
Blockadehochs an dessen Flanken als Wellensignal interpretiert werden. Dieser Ef-
fekt ist unerwünscht, da das Wellensignal vom Hintergrund klar getrennt sein sollte.
Vielmehr ist es wünschenswert, dass solche Störungen nicht als Wellensignal identi-
fiziert werden. Der Effekt der Wellenidentifikation bei einer Störung eines Blokade-
hochs (Hintergrund) könnte auch in Abbildung 4.6 der Fall sein, da erst bei höheren
Tiefpassfiltergrenzen an der nördlichen Flanke des Blockadehochs ein Rossbywellen-
zug erkannt wird (Abbildung 4.6 (b) und (c)). Andererseits kann sich die Störung
eines konvergierenden Rossbywellenzugs bis auf die stromabwärtsgerichtete Sei-
te des Blockadehochs fortsetzen, wodurch ein durchgängiger Rossbywellenzug die
korrekte Darstellung wäre. Welche Darstellung in diesem Fall die Richtige ist, ist in
Abbildung 4.6 nicht erkennbar. Letztlich geht diese Problematik auch zum Teil auf
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die Schwierigkeit der Unterteilung in Welle und Grundstrom zurück. Eine definiti-
ve Antwort, welche Filtergrenze besser ist, ist dadurch nicht möglich. Generell ist
meiner Meinung nach eine kürzere Zeitskala des Tiefpassfilters für eine derartige Si-
tuation besser geeignet, da dadurch der Auf- und Abbau von Blockadehochs besser
wiedergegeben werden kann. Auf der anderen Seite ist, wie ich aus Abbildung 4.4
geschlussfolgert habe, eine höhere Filtergrenze bei sehr langsam ziehenden Pha-
sen innerhalb des Rossbywellenzugs vorteilhafter, da andernfalls das Wellensignal
selbst die Hintergrundströmung definiert. Darüber hinaus wird in der WAF-Dia-
gnostik davon ausgegangen, dass der Hintergrund sich zeitlich nur sehr langsam
ändert. Eine höhere Grenze im Tiefpassfilter entspricht eher dieser Annahme. Aus
diesen Gründen, habe ich mich schließlich für einen Hintergrund via Tiefpassfilter
mit 30 Tagen Filtergrenze entschieden.

Ein Vergleich des Einhüllendenfeldes des meridionalen Windes nach der modifi-
zierten Methode von Zimin u. a. (2006) (Abbildung 4.6) mit FTN01 (Abbildung 4.7)
zeigt eine gute Übereinstimmung im Bereich des Atlantiks. Im Bereich des pazifi-
schen/nordamerikanischen Rückens zeigt FTN01 keine Verbindung der Wellensigna-
le auf beiden Flanken des Rückens. Dies scheint anzudeuten, dass kein Wellensignal
direkt über das Rückengebiet hinweg propagiert. Allerdings geht das Signal auf der
Ostflanke auf eine kurz vorher vorhandene Störung an der Westflanke zurück. Dies
könnte andeuten, dass ein in das Rückengebiet konvergierender Rossbywellenzug
den starken Rücken stört und dieser durch diese Störung, Wellenaktivität in Form
eines ausgesandten Rossbywellenzugs an der Ostflanke wieder abgibt. Dieser Pro-
zess soll hier aber als Mutmaßung ohne weitere Untersuchungen stehen gelassen
werden.

Die hohen Werte von FTN01 über den kompletten Pazifik bei etwa 40°N schei-
nen zunächst im Widerspruch mit dem Einhüllendenfeld nach der modifizierten
Methode von Zimin u. a. (2006) zu stehen. Allerdings zeigen die vorausgehenden
Zeitpunkte auch bei der Methode nach Zimin u. a. (2006) erhöhte Aktivität, wel-
che jedoch am dargestellten Zeitpunkt von Abbildung 4.6 von Minima bei 140°O
und 160°O unterbrochen ist. Der Grund für die Unterschiede liegt meiner Meinung
nach in der Funktionsweise des Bandpassfilters. Durch die Bandpassfilterung wer-
den Anomalien teilweise in ihrer zeitlichen Dauer verlängert. Dieser Effekt der zeit-
lich künstlichen Ausdehnung ist bekannt und wird im Fall der Rossbywellenzug-
Darstellung in Chang (1993) hervorgehoben. Darin wird kritisiert, dass durch diese
zeitliche Ausdehnung der Anomalien unter Verwendung eines Bandpassfilters eine
stromabwärtsgerichtete Entwicklung schwieriger zu erkennen ist. Dies wurde mit-
tels Hovmöllerdiagrammen veranschaulicht. Um herauszufinden, inwieweit dieser
Effekt auch hier entscheidend ist, wird analog zu Abbildung 4.3 (b) für einen Git-
terpunkt aus dem Pazifik die zeitliche Entwicklung des Meridionalwindes und der
gefilterten Größen in Abbildung 4.8 dargestellt. Darin ist zu erkennen, dass die auf
den 02.01.1995 12 UTC (Zeitpunkt aus Abbildung 4.6 und 4.7) folgende negative
Anomalie zeitlich ausgedehnt wurde und das Maximum der positiven Anomalie
zu Beginn von Januar 1995 zeitlich nach hinten verschoben wurde. Dadurch wird
vermutlich mittels FTN01 in Abbildung 4.7 im Pazifik gerade noch ein Rossbywellen-
zug identifiziert, während bei Verwendung des Einhüllendenfeldes vom Meridional-
wind in Abbildung 4.6 kein Rossbywellenzug identifiziert wird. Diesen Effekt der
Bandpassfilterung sollte man bei Verwendung des FTN01 stets mit berücksichtigen.

Im folgenden Unterabschnitt werde ich die Auswirkungen einer Variation des
Bandpassfilters untersuchen.
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Abbildung 4.8: Veranschaulichung der möglichen zeitlichen Ausdehnung des Anomalie-
signals bei Anwendung einer Bandpassfilterung. Beschreibung wie in Ab-
bildung 4.3 (b), hier jedoch für den Zeitraum vom 20.12.1994 00 UTC bis
19.01.1995 12 UTC am Gitterpunkt (180°W, 40°N).

4.3.2 Variation des Bandpassfilters (Anomalie)

In den vorherigen Abschnitten habe ich die Auswirkungen einer Variation der Tief-
passfiltergrenzen auf FTN01 und das Einhüllendenfeld des Windes unter Verwen-
dung der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) untersucht. Dabei hat sich
ein Tiefpassfilter von 30 Tagen als sinnvoll herausgestellt. Dies entspricht in etwa
der Wahl eines gleitenden zeitlichen Mittels von 14 Tagen wie dieser in der Rossby-
wellenzug-Klimatologie von Souders u. a. (2014) verwendet wird. In diesem Unter-
abschnitt werde ich die Bandpassfiltergrenzen zur Bestimmung der Anomalien va-
riieren, während der Hintergrund durch die Wahl eines Tiefpassfilters mit 30 Tagen
unverändert bleibt. Da sich die Tiefpassfiltergrenze von der oberen Grenze des Band-
passfilters unterscheidet, wird ein bestimmter Frequenzbereich weder der Anomalie
noch dem Hintergrund zugeordnet. Dadurch erhält man eine etwas bessere Sepa-
ration zwischen Anomalie und Hintergrund. Die Unterschiede zwischen den so
erhaltenen Anomalien und den Anomalien, die bei einem nahtlosen Übergang zwi-
schen Tiefpassfiltergrenze und oberer Bandpassfiltergrenze erhalten werden sind
jedoch gering. Der geringe Unterschied geht darauf zurück, dass der Hauptbeitrag
der Anomalien generell von den niedrigen Frequenzen her stammt. Der Bandpass-
filter wird in der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) nicht verwendet
und deswegen werden hier nur Beispielfälle für die FTN01-Diagnostik gezeigt.

In Abbildung 4.9 (b) ist die bereits gezeigte Momentaufnahme von FTN01 unter
Verwendung eines Bandpassfilters von 3− 20 Tagen dargestellt. Eine Reduzierung
der oberen Schranke von 20 Tagen auf 10 Tage lässt den Rossbywellenzug nicht
mehr als zusammengehöriges Signal, sondern über zwei auseinandergebrochene
Anteile bei etwa 90°W bis 100°W erkennen (Abbildung 4.9 (a)). Die schmalen Tröge
bei 120°W und 70°W besitzen hingegen eine ausreichend rasche zeitliche Variation
in ihrer Lage, wodurch diese als Maximum innerhalb des Rossbywellenzugs weiter-
hin erkannt werden. Der dazwischenliegende Rücken wird nicht mehr als Teil des
Rossbywellenzugs erkannt. Aus diesem Grund ist die relativ hohe Grenze von 20 Ta-
gen im Bandpassfilter gerechtfertigt. Ich vermute, dass eine ausreichend hohe obere
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Abbildung 4.9: Sensitivität des Wellenaktivitätsflusses FTN01 bei Variation der Bandpass-
filtergrenzen. Momentaufnahmen vom 07.08.2002 12 UTC. Schattierung gibt
den Betrag von FTN01 an. Die Abbildungen unterscheiden sich in der Wahl
des Bandpassfilters. In Abbildung (a) ist ein Bandpassfilter von 3− 10 Tagen,
in Abbildung (b) von 3 − 20 Tagen (wie in Abbildung 4.5 bereits gezeigt)
und in Abbildung (c) von 1 − 20 Tagen gewählt. Die gestrichelte magenta
Linie gibt das Hintergrunds-Geopotential bei 9.2× 104m2s−2 an, die grau-
en Konturlinien weitere Hintergrunds-Geopotentiallinien im Abstand von
0.1× 104m2s−2. Die kräftige schwarze Konturlinie gibt das über 2 Längen-
und 2 Breitengrade gemittelte Betragsfeld des FTN01 bei 50m2s−2 in Abbil-
dung (a) und bei 80m2s−2 in Abbildung (b) und (c) an.

Grenze im Bandpassfilter besonders relevant für die Sommermonate ist. Der Grund
dafür liegt in der geringeren Hintergrundströmung und den somit vermutlich lang-
sameren Phasenausbreitungsgeschwindigkeiten. Im Fall sich rasch entwickelnder
und schnell propagierender Rossbywellenzüge in den Wintermonaten sollte dies
jedoch kein Problem sein, da die schnellen Anteile vermehrt durch höhere Werte
gekennzeichnet sind und das Signal damit dominieren.

Die untere Grenze von drei Tagen habe ich gewählt, um Anomalien mit Zeit-
spannen von etwa einer halben Tageslänge auszuschließen. Diese beschreiben eher
kleinräumige kurzlebige Störungen und keine Rossbywellenzug-Anteile. Da diese
kurzlebigen Störungen gleichzeitig zu einem stärkeren Rauschen in FTN01 führen
und wie gesagt nicht relevant für die Entwicklung des Rossbywellenzugs seien soll-
ten, werden diese herausgefiltert. In Abbildung 4.9 (c) ist FTN01 unter Verwendung
eines Bandpassfilters von 1 − 20 Tagen dargestellt. Dabei sind zusätzliche, räum-
lich nur gering ausgedehnte Signale auf der Nordhemisphäre zu erkennen. Im Ver-
gleich zum Bandpassfilter mit der unteren Grenze von drei Tagen, sind die Tröge
nun wieder stärker repräsentiert, der Rossbywellenzug als Objekt dadurch weniger
einheitlich. Würde man die untere Bandpassfiltergrenze immer weiter anheben, so
würden die Objekte immer mehr zusammenhängend erscheinen. Ein sich rasch ent-
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Abbildung 4.10: Sensitivität des Wellenaktivitätsflusses FTN01 bei Variation der Bandpass-
filtergrenzen. Momentaufnahmen vom 02.01.1995 12 UTC. Schattierung
gibt den Betrag von FTN01 an. Die Abbildungen unterscheiden sich in der
Wahl des Bandpassfilters. In Abbildung (a) ist ein Bandpassfilter von 3− 10
Tagen, in Abbildung (b) von 3 − 20 Tagen (wie in Abbildung 4.5 bereits
gezeigt) und in Abbildung (c) von 1 − 20 Tagen gewählt. Die gestriche-
ne magenta Linie gibt das Hintergrundgeopotential bei 8.75× 104m2s−2
an, die grauen Konturlinien weitere Hintergrundgeopotentiallinien im Ab-
stand von 0.15× 104m2s−2. Die kräftige schwarze Konturlinie gibt das
über zwei Längen- und zwei Breitengrade gemittelte Betragsfeld von FTN01

bei 80m2s−2 in Abbildung (a) und (b) und 150m2s−2 in Abbildung (c) an.

wickelnder oder verändernder Rossbywellenzug würde dann allerdings nicht mehr
gut wiedergegeben werden können. Aus dem oben genannten Grund habe ich mich
für den Kompromiss von drei Tagen entschieden, welcher kurzlebige Störungen im
Zeitraum von weniger als einem Tag ausschliesst.

In Abbildung 4.10 sind die gleichen Bandpassfiltervariationen wie zuvor, dies-
mal jedoch für die Momentaufnahme des 02.01.1995 12 UTC, dargestellt. Man er-
kennt auch hier, dass die Absenkung der Filteruntergrenze auf einen Tag zu ei-
ner verrauschteren Darstellung des Pazifik- und Atlantik-Rossbywellenzugs führt
(siehe Abbildung 4.10 (c)). Die kurzlebigen Störungen innerhalb des Rossbywellen-
zugs werden besonders hervorgehoben, der Rossbywellenzug als ganzes ist dadurch
jedoch weniger klar erkennbar. Eine Absenkung der oberen Bandpassfiltergren-
ze in Abbildung (a) zeigt keine starken Änderungen im Vergleich des ursprüng-
lichen Bandpassfilters (Abbildung (b)). Beim Pazifik-Rossbywellenzug zeigen sich
zwischen diesen Abbildungen kaum Unterschiede. Der WAF FTN01 von Nordostsi-
birien in den Pazifik erscheint bei Verwendung des Bandpassfilters mit 3− 10 Tagen
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(Abbildung (a)) deutlich stärker. Allerdings sollte man die unterschiedliche Farbska-
la hier mit berücksichtigen. Ansonsten kann man auch einige kleinere Unterschiede
erkennen, die Struktur von FTN01 ist jedoch relativ ähnlich. Der Hauptunterschied
besteht darin, welche Bereiche stärker hervorgehoben sind als andere.

In diesem Unterabschnitt habe ich die Funktionsfähigkeit des implementierten
Filters anhand von künstlichen Testfunktionen sowie einer realen Datenreihe ge-
zeigt. Ich habe darüber hinaus eine Wahl zur Filtereinstellung getroffen und die-
se mit der Zeitskala atmosphärisch relevanter Prozesse sowie mit in der Literatur
verwendeten Werten gestützt. Anschließend habe ich sowohl die Tiefpassfiltergren-
ze als auch die Bandpassfiltergrenzen variiert und die Auswirkungen davon an-
hand zweier realer Beispiel-Rossbywellenzüge gezeigt. Damit konnte ich die Wahl
der von mir verwendeten Filtergrenzen zur Untersuchung von Rossbywellenzügen
rechtfertigen. Gleichzeitig habe ich auf den Effekt der Bandpassfilterung aufmerk-
sam gemacht, welcher zu einer teilweise zeitlich ausgedehnteren Darstellung von
Anomalien führt. Dieser Effekt kann zu Unterschieden mit Methoden ohne Band-
passfilterung führen. Im Folgenden werde ich, wenn nicht explizit anders erwähnt,
für FTN01 einen Tiefpassfilter von 30 Tagen zur Bestimmung des Hintergrundes und
einen Bandpassfilter von 3− 20 Tagen zur Bestimmung der Anomalien verwenden.





Teil III

N E U E M E T H O D E N Z U R DA R S T E L L U N G V O N
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5 S E M I G E O S T R O P H I S C H E
KO O R D I N AT E N T R A N S F O R M AT I O N

In Teil II wurden bereits drei in der Literatur gebräuchliche Methoden zur Unter-
suchung von Rossbywellenzügen behandelt, darunter die komplexe Demodulation
des Windfeldes, die Hilberttransformation des Windfeldes nach Zimin u. a. (2003)
und Zimin u. a. (2006) und der Wellenaktivitätsfluss nach Takaya und Nakamura
(2001). Abgesehen von der angegebenen Modifikation der Methode nach Zimin u. a.
(2006) in Unterabschnitt 2.2.3 habe ich bisher nur bereits bekannte Methoden vorge-
stellt. Da ein detaillierter Vergleich der Methoden der Hilberttransformation nach
Zimin u. a. (2003) und Zimin u. a. (2006) noch nicht veröffentlicht worden ist, konn-
te ich dadurch einige wichtige Unterschiede und Begrenzungen in den Methoden
herausarbeiten, die vorher vielleicht nicht wirklich klar waren.

In diesem Kapitel stelle ich eine neue Überlegung vor, die zu einer verbesser-
ten Darstellung von Rossbywellenzügen führt. Die oben genannten gebräuchlichen
Methoden gehen von der Annahme aus, dass Rossbywellenzüge durch beinahe ebe-
ne Wellenpakete beschrieben werden können. Diese Annahme wird in der Realität
jedoch häufig verletzt, wodurch es bei der Hilberttransformation und dem Wellen-
aktivitätsfluss zu Problemen in der Darstellung von Rossbywellenzügen kommen
kann. Die komplexe Demodulation des Windfeldes hingegen ist weniger anfällig
bei Verletzung dieser Annahme. Aus diesem Grunde werde ich im Folgenden auch
auf die komplexe Demodulation eingehen, um die Gründe für ihr gutes Abschnei-
den hinsichtlich dieser Problematik herauszuarbeiten. In diesem Kapitel werde ich
die semigeostrophische Koordinatentransformation vorstellen, mit deren Hilfe die
Gültigkeit der Annahme eines beinahe ebenen Wellenpakets wiederhergestellt wer-
den kann. Die oben genannten Methoden werden auf die so transformierten me-
teorologischen Daten angewandt. Durch die vorausgehende Wiederherstellung der
Annahme eines ebenen Wellenpakets liefern die Methoden eine bessere Darstellung
der Rossbywellenzüge. Bei den Beschreibungen und Testfällen werde ich mich an
unseren Ergebnissen in Wolf und Wirth (2015) orientieren.

Zunächst werde ich in Abschnitt 5.1 die Idee zur semigeostrophischen Theorie
vorstellen und die Problematik bei der Verletzung der Annahme eines beinahe ebe-
nen Wellenpakets mittels Beispielfällen veranschaulichen. In Abschnitt 5.2 werde ich
die Methodik der semigeostrophischen Koordinatentransformation zur Behebung
dieser Problematik vorstellen. Abschließend werde ich in Abschnitt 5.3 den Nut-
zen der Koordinatentransformation durch die Anwendung auf reale Beispielfälle
zeigen.

5.1 motivation und hintergründe

Die bisher vorgestellten Methoden gehen von der Annahme aus, dass sich Rossby-
wellenzüge durch beinahe ebene Wellenpakete beschreiben lassen. In der Realität
sind jedoch Tröge tendenziell schmäler als Rücken. Durch diese Asymmetrie in der
räumlichen Ausdehnung von Trögen und Rücken wird die Annahme des beinahe
ebenen Wellenpakets verletzt. Zur Veranschaulichung dieser Asymmetrie illustriert
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Abbildung 5.1: Darstellung eines Rossbywellenzugs, welcher die Annahme eines beina-
he ebenen Wellenpakets nicht erfüllt. Momentaufnahme vom 07.08.2002

12 UTC. Rote und blaue Konturlinien stellen das meridionale Windfeld v

dar (Rot: Südwind ab 30ms−1, Blau: Nordwind ab −30ms−1, jede weitere
Konturlinie im Abstand von 5ms−1). Die grauen Konturlinien geben das
Geopotential an (Konturlinien alle 0.1× 104m2s−2 von 9× 104m2s−2 bis
9.5× 104m2s−2).

Abbildung 5.1 das meridionale Windfeld und das Geopotential des Elbeflut-Rossby-
wellenzugs zum 07.08.2002 12 UTC.

Die verwendeten Methoden basieren auf der Annahme quasigeostrophischer Theo-
rie. Dabei tritt keine Asymmetrie zwischen Trögen und Rücken auf. Wie in Unterab-
schnitt 1.1.6 angegeben, wird für die quasigeostrophische Theorie, in der asympto-
tischen Reihenentwicklung nach der Rossby-Zahl, die erste Ordnung in der Ross-
by-Zahl noch mit verwendet. Diese beschreibt die geostrophische Advektion des
geostrophischen Impulses und damit die zeitlich langsam veränderliche balancierte
Strömung. In Hoskins (1975) wurden die semigeostrophischen Gleichungen einge-
führt. Neben den Termen der quasigeostrophischen Gleichungen beinhalten die-
se zusätzlich die Advektion des geostrophischen Impulses durch den ageostrophi-
schen Wind und die Erzeugung von relativer Wirbelstärke durch den Kipp- und
Streckmechanismus. Die in den semigeostrophischen Gleichungen mit berücksich-
tigten ageostrophischen Komponenten sind in der Lage die Asymmetrie zwischen
den Trögen und Rücken (siehe Abbildung 5.1) zu beschreiben. Die ageostrophische
Strömung sorgt dafür, dass die Annahme beinahe ebener Wellenpaketen in der Rea-
lität häufig nicht erfüllt werden kann. Die Genauigkeit der semigeostrophischen
Gleichungen in Bezug auf die Ordnung in der Rossby-Zahl ist jedoch die gleiche
wie für die quasigeostrophischen Gleichungen. Der Grund hierfür ist, dass nicht al-
le zusätzlichen Terme der nächsthöheren Ordnung in der Rossby-Zahl in den Glei-
chungen beinhaltet sind. Ein Überblick über die Unterschiede zwischen den vollen
primitiven Gleichungen, den semigeostrophischen Gleichungen und den Gleichun-
gen bei asymptotischer Entwicklung kleiner Rossby-Zahlen (bis zur Ordnung zwei)
ist in Snyder u. a. (1991) gegeben.

Die Auswirkung einer Asymmetrie in der horizontalen Ausdehnung von Trögen
und Rücken auf die Methoden der Hilberttransformation und der komplexen De-
modulation des meridionalen Windfeldes wird zunächst mittels einfacher Testfunk-
tionen veranschaulicht werden. Zu Beginn verwenden wir ein beinahe ebenes Wel-
lenpaket der Form

v(λ) = sin (λℵ)3 cos (6 λℵ) ,

mit λ ∈ [0°, 360°] und ℵ = 2 π/360° (der Umrechnungsfaktor von Grad in Radian).
Das Wellensignal in v(λ) ist über die amplitudenmodulierte Trägerwelle der Wel-
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lenzahl sechs definiert. Sowohl die Methode der Hilberttransformation als auch die
der komplexen Demodulation haben keine Schwierigkeiten, das Wellenpaket richtig
wiederzugeben (Abbildung 5.2 (a)). Ein Nachteil der komplexen Demodulation liegt
in der notwendigen a priori Kenntnis der Referenzwellenzahl, die der Trägerwelle
des Rossbywellenzugs entsprechen sollte. Bei der Testfunktion aus Abbildung 5.2 (a)
wurde nur ein Wellenpaket mit einer Trägerwelle untersucht. Die Referenzwellen-
zahl der komplexen Demodulation wurde gleich der Wellenzahl der Trägerwelle ge-
setzt. Aus diesem Grund liefert die komplexe Demodulation ein so gutes Ergebnis.
Im Fall zweier gleichzeitig auftretender Wellenpakete mit unterschiedlichen Wellen-
zahlen der zugehörigen Trägerwellen weist die komplexe Demodulation Schwächen
auf. Um dies zu veranschaulichen ist die Testfunktion

v(λ) = exp
(
−((λ− 90°)ℵ)2

)
cos (6 λℵ) + exp

(
−((λ− 270°)ℵ)2

)
cos (11 λℵ)

mit λ ∈ [0°, 360°] gegeben, welche zwei Wellenpakete mit den jeweiligen Trägerwel-
len der Wellenzahlen 6 und 11 beinhaltet. Sowohl das Wellensignal als auch die
Einhüllendenrekonstruktionen sind in Abbildung 5.2 (c) zu sehen. Die Hilberttrans-
formation (schwarze Linie) ist in der Lage die beiden Wellenpakete zu rekonstruie-
ren. Die komplexe Demodulation ist dazu nicht in der Lage. Der Grund dafür ist
die in Abbildung 5.2 (d) dargestellte bimodale Verteilung des zugehörigen Wellen-
zahlspektrums. Da ich als Referenzwellenzahl den Wert 6 vorgegeben habe, wird
das Wellenpaket mit dieser Wellenzahl in der Trägerwelle gut wiedergegeben, das
Wellenpaket mit der Wellenzahl 11 der Trägerwelle jedoch schlecht. Würde als Re-
ferenzwellenzahl der Wert 11 gewählt werden, wäre das, dieser Wellenzahl entspre-
chende, Wellenpaket gut wiedergegeben, während das andere schlecht repäsentiert
wäre. Ein mittlerer Wert für die Referenzwellenzahl würde beide Wellenpakete wie-
dergeben, allerdings mit deutlich reduzierter Amplitude. Diese Tatsache ist vermut-
lich dafür verantwortlich, warum in der Literatur hauptsächlich die Hilberttrans-
formation verwendet wird, um Wellenpakete aus dem meridionalen Windfeld zu
rekonstruieren.

Allerdings gibt es auch Fälle, in denen die Hilberttransformation, wie ich sie
bisher vorgestellt habe, schlechtere Ergebnisse als die komplexe Demodulation lie-
fert. Für die letzte Testfunktion soll das Windfeld des ersten Wellenpakets (Abbil-
dung 5.2 (a)) so transformiert werden, dass die Tröge innerhalb des Wellenpakets
schmäler als die Rücken sind. Tröge sind dabei durch negativen Meridionalwind
auf der linken Flanke und positiven Meridionalwind auf der rechten Flanke gege-
ben. Rücken sind analog durch positiven Meridionalwind auf der linken Flanke
und negativen Meridionalwind auf der rechten Flanke gegeben. Die verwendete
Koordinatentransformation

λ̂ = λ−αv

mit positivem kleinen α (wir wählen α = 0.12) definiert das neue Windfeld

v̂(λ̂) = sin
(
λ̂ℵ
)3

cos
(
6 λ̂ℵ

)
, λ̂ ∈ [0°, 360°] .

Wird dieses Windfeld zurück in den physikalischen Raum (der Koordinate λ) trans-
formiert, erhält man das in Abbildung 5.2 (e) dargestellte Windfeld (blaue Kontur-
linie). Das ursprüngliche Windfeld aus Abbildung 5.2 (a) ist noch als gestrichelte
blaue Linie eingezeichnet. Bei der Berechnung des Einhüllendenfeldes erkennt man,
dass das rekonstruierte Wellenpaket mittels Hilberttransformation (schwarze Linie)
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Abbildung 5.2: Validierung der Methoden der Hilberttransformation und der komple-
xen Demodulation des Meridionalwindes bei der Anwendung auf unter-
schiedliche, speziell ausgewählte Testfunktionen. In der linken Spalte sind
Beispiele von Wellenpaketen (zugehöriges meridionales Windfeld als blaue
Linien) und deren Einhüllendenrekonstruktion mittels Hilberttransformati-
on eingeschränkt auf den Wellenzahlbereich 4 − 15 (schwarze Linie) und
mittels komplexer Demodulation mit Referenzwellenzahl 6 (rote Linie) dar-
gestellt. Die schwarze gepunktete Linie stellt die Nulllinie dar. Die Abbildun-
gen in der rechten Spalte zeigen das zugehörige zonale Wellenzahlspektrum.
Abbildung (a) und (b) zeigen ein einfaches Wellenpaket mit Trägerwelle der
Wellenzahl 6, Abbildung (c) und (d) zeigen ein doppeltes Wellenpaket mit
den Wellenzahlen 6 und 11 und Abbildung (e) und (f) zeigen das Wellenpa-
ket von Abbildung (a) und (b) mit zusätzlicher Asymmetrie zwischen Trögen
und Rücken durch eine semigeostrophische Koordinatentransformation. Der
zugehörige Meridionalwind ohne Transformation ist zur Veranschaulichung
der vorhandenen Trog-Rücken-Asymmetrie durch die blaue gestrichpunkte-
te Linie gegeben.
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Abbildung 5.3: Veranschaulichung der problematischen Darstellung eines asymmetri-
schen Rossbywellenzugs bei Anwendung der Methode der Hilberttrans-
formation. Momentaufnahme vom 07.08.2002 12 UTC. Schattierung gibt
das Einhüllendenfeld nach Zimin u. a. (2003) unter Verwendung des Wel-
lenzahlfensters [4, 15] an. Die schwarze Konturlinie gibt den Schwellenwert
von 25ms−1 an, welcher zur Definition des Rossbywellenzugs verwendet
wird. Rote und blaue Konturlinien stellen das meridionale Windfeld v (Rot:
Südwind ab 30ms−1, Blau: Nordwind ab −30ms−1, jede weitere Kon-
turlinie im Abstand von 5ms−1) dar. Die grauen Konturlinien geben das
Geopotential an (Konturlinien alle 0.1× 104m2s−2 von 9× 104m2s−2 bis
9.5× 104m2s−2).

durch stärkere Über- und Unterschwinger gekennzeichnet ist. Die Erklärung dafür
kann aus dem zugehörigen Wellenzahlspektrum in Abbildung 5.2 (f) entnommen
werden. Durch die Asymmetrie zwischen den Trögen und Rücken werden neben
dem Maximum im Spektrum bei der Wellenzahl 6, höhere Oberschwingungen mit
einem ganzzahligen Vielfachen der Wellenzahl 6 angeregt. Durch die Verwendung
des Wellenzahlbereichs 4 − 15 bei der Hilberttransformation wird die erste Ober-
schwingung mit berücksichtigt. Dadurch kommt es zu den Oberschwingungen im
rekonstruierten Einhüllendenfeld. Die komplexe Demodulation hingegen liefert ein
zufriedenstellendes Ergebnis bei der Rekonstruktion der Einhüllenden. Grund da-
für ist die der Methode zu Grunde liegende Glättung. Durch diese Glättung können
die Oberschwingungen effektiv entfernt werden und fallen dadurch bei der Rekon-
struktion der Einhüllenden kaum noch ins Gewicht.

Rossbywellenzüge werden als die Bereiche des Einhüllendenfeldes definiert, wel-
che oberhalb eines vorgegebenen Schwellenwertes liegen. Durch die Existenz der
oben beschriebenen Oberschwingungen im Einhüllendenfeld kann es durch den
sogenannten Kameleffekt (Wernli u. a., 2008) zum Auseinanderbrechen eigentlich
zusammengehöriger Rossbywellenzug-Bereiche kommen. Zur Veranschaulichung
ist in Abbildung 5.3 das Einhüllendenfeld des Elbeflut-Rossbywellenzugs mittels
der Methode nach Zimin u. a. (2003) unter Verwendung eines Schwellenwertes von
25ms−1 dargestellt. Durch die beiden starken Maxima des Einhüllendenfeldes im
Bereich der Tröge (70°W und 120°W) und dem lokalen Minimum im Rückenbereich
(90°O bis 100°O) bricht der Rossbywellenzug über Nordamerika bei ungünstig ge-
wähltem Schwellenwert in zwei separate Rossbywellenzüge auseinander. Ein der-
artiges Auseinanderbrechen kann durch die Notwendigkeit eines Schwellenwertes
zur Rossbywellenzug-Erkennung in komplexeren atmosphärischen Fällen selbst bei
ausgezeichneter Einhüllendenrekonstruktion nicht immer verhindert werden. Al-
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lerdings nimmt durch den Effekt der unerwünschten Oberschwingungen in der
Einhüllendenrekonstruktion die Wahrscheinlichkeit für ein derartiges Auseinander-
brechen zu.

Die komplexe Demodulation ist hinsichtlich dieser Problematik zur Berechnung
der Einhüllenden besser geeignet. Auf Grund der Schwäche dieser Methode bei
der Darstellung von Rossbywellenzügen mit unterschiedlichen Wellenzahlen (Ab-
bildung 5.2 (c)) und der notwendigen a priori Kenntnis der richtigen Referenzwel-
lenzahl, möchte ich nicht auf diese Methode zurückgreifen. Ein möglicher Weg aus
diesem Dilemma liegt in der Anwendung eines räumlichen Filters, welcher bei der
Methode der komplexen Demodulation in der Lage war die Oberschwingungen
stark zu reduzieren. Dies würde auch im Fall der Hilberttransformation zu einer
deutlichen Verbesserung der Darstellung des Elbeflut-Rossbywellenzugs führen. Al-
lerdings ist eine Glättung nicht erwünscht, da diese nicht nur das Maximum der Ein-
hüllenden reduziert, sondern auch die kleineren Werte in der direkten Umgebung
des Rossbywellenzugs erhöht. Bei der Rossbywellenzug- Identifikation über das Ein-
hüllendenfeld mittels Schwellenwert kann es dadurch zu Schwierigkeiten kommen.
Durch eine Glättung können voneinander getrennte Rossbywellenzüge manchmal
fälschlicherweise als zusammenhängende Rossbywellenzüge interpretiert werden.
Insgesamt ist es meiner Meinung nach auf jeden Fall schwieriger und weniger er-
strebenswert ein zu stark geglättetes Signal zu interpretieren.

Anstelle eine Glättung vorzunehmen. könnte man die Annahme des beinahe ebe-
nen Wellenpakets durch eine Koordinatentransformation wiederherstellen und erst
danach die Methode der Einhüllendenberechnung anwenden. Dieser Ansatz der
Problembehebung basiert auf theoretischen Überlegungen, welche darauf abzielen
die nichterfüllte Annahme eines beinahe ebenen Wellenpakets wiederherzustellen.
Dadurch erhalten die verwendeten Methoden erneut ihre Gültigkeit. Dies erscheint
mir erstrebenswerter als Methoden, die auf einer falschen Annahme basieren, zu
verwenden und im Nachhinein durch eine Glättung die unerwünschten Signale,
welche durch die Verletzung dieser Annahme hervorgerufen wurden, zu beseiti-
gen. Bei der angesprochenen Koordinatentransformation handelt es sich um die se-
migeostrophische Koordinatentransformation, die im folgenden Abschnitt erläutert
wird.

5.2 methodik

Die semigeostrophische Koordinatentransformation geht auf Hoskins (1975) zurück.
In der Literatur wurde diese Transformation noch nicht zur Untersuchung von Ross-
bywellenzügen verwendet. Obwohl die Ursachen der Asymmetrie zwischen Trögen
und Rücken bekannt ist, wurde bisher die Rossbywellenzug-Erkennung über die
Anwendung einer Glättungsfunktion gelöst. Unser Ziel war es, die Ursache des
Problems (die Asymmetrie) zu beheben, um die Notwendigkeit einer Glättung zu
umgehen. Für die Anwendung der Koordinatentransformation von Hoskins (1975)
auf reale Daten haben wir einige Modifikationen vorgenommen.

Die Transformation auf die semigeostrophischen Koordinaten (λsg,ϕsg) sieht wie
folgt aus:

ϕsg = ϕ+
ug

f

1

aℵ
, λsg = λ−

vg

f

1

a cos(ϕ)ℵ
, (5.1)
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wobei ϕsg, ϕ, λsg, λ alle in Grad angegeben werden. Bei a handelt es sich wie bereits
erwähnt um den Erdradius. Der anomale geostrophische Wind (ug, vg) ergibt sich
aus den Gradienten des Geopotentials

ug = −
1

a f

∂(Φ−Φ)

∂ϕ
, vg =

1

a cos(ϕ) f
∂Φ

∂λ
, (5.2)

wobei Φ das zonale Mittel des Geopotentials darstellt, welches in Gleichung (5.2)
vom gesamten Geopotential abgezogen wird. Würde man dieses Referenzprofil Φ
gleich Null wählen, würde sich der geostrophische Wind ergeben. Ich habe dieses
Referenzprofil zusätzlich eingefügt, da andernfalls eine durchgängige Südverschie-
bung bei der semigeostrophischen Anpassung erfolgen würde.

Gleichung (5.1) stellt die ursprüngliche Form der semigeostrophischen Koordi-
natentransformation (ohne Abzug des Referenzprofils Φ) aus Hoskins (1975) dar.
Jedoch ist diese Transformation nicht konsistent mit meiner Definition eines Ross-
bywellenzugs. Die von mir untersuchten Rossbywellenzüge sind auf das Wellen-
zahlfenster [4, 15] eingeschränkt. Die planetaren Wellen im Wellenzahlbereich [0, 3]
werden als Hintergrund angenommen. Nach unserem Verständnis der Separation
des Gesamtsignals in Wellensignal und Hintergrund, kann der Hintergrund als Wel-
lenleiter interpretiert werden. Der Wellenleiter gibt nur die Zugbahn der Rossby-
wellenzüge an und sollte deshalb nicht für die Koordinatentransformation mitbe-
rücksichtigt werden. Die Transformation wird also nur auf den Rossbywellenzug
und nicht auf die planetare Welle des Hintergrunds angewandt. Andernfalls wür-
den statistisch gesehen die Rossbywellenzüge im Trogbereich der planetaren Wel-
len häufiger auseinanderbrechen, als in deren Rückenbereich. Um den Hintergrund
von der Transformation auszuschließen wird die Transformation auf einen gewissen
Wellenzahlbereich [k1,k2] eingeschränkt.

Die modifizierte semigeostrophische Koordinatentransformation

ϕsg = ϕ+
ug([k1,k2])

f

1

aℵ

λsg = λ−
vg([k1,k2])

f

1

a cos(ϕ)ℵ

(5.3)

wird also auf ein noch zu bestimmendes Wellenzahlfenster [k1,k2] eingeschränkt.
Den modifizierten geostrophischen Wind erhält man aus den Ableitungen des auf
den Wellenzahlbereich [k1,k2] eingeschränkten Geopotentials:

ug([k1,k2]) = −
1

a f

∂(Φ([k1,k2]) −Φ([k1,k2]))
∂ϕ

vg([k1,k2]) =
1

a cos(ϕ) f
∂Φ([k1,k2])

∂λ

, (5.4)

wobei k1 und k2 das Wellenzahlfenster angeben, auf welches die Variablen einge-
schränkt werden. Das Wellenzahlfenster für die Koordinatentransformation sollte
in etwa dem Wellenzahlfenster der untersuchten Rossbywellenzüge entsprechen.
Ich habe mich für das Wellenzahlfenster [k1,k2] = [4, 17] entschieden. Die Wahl
der etwas höheren Wellenzahl k2 = 17 liegt darin begründet, dass relativ schmale
aber windintensive Tröge, welche nach der Transformation im Wellenzahlbereich
[4, 15] liegen, mit berücksichtigt werden sollen. Würde man das Wellenzahlfenster
der Transformation im vornherein auf den Bereich [k1,k2] = [4, 15] festlegen, könnte
nach der Transformation die Wellenzahl 15 nicht mehr vertreten sein und deshalb
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bei der folgenden Hilberttransformation nicht mehr berücksichtigt werden. Aus die-
sem Grund verwende ich die leicht erhöhte obere Wellenzahlschranke.

Nach der angewandten semigeostrophischen Koordinatentransformation steht das
auf das Wellenzahlfenster [4, 17] eingeschränkte Windfeld v(λsg,ϕsg) auf dem trans-
formierten Gitter zur Verfügung. Dies muss anschließend wieder auf das reguläre
Gitter (λ,ϕ) zurücktransformiert werden. In Wolf und Wirth (2015) haben wir dazu
eine lineare Interpolation der nächstgelegenen 4 Gitterpunkte vorgeschlagen (De-
tails dazu dort im Anhang). Diese Interpolation führt gleichzeitig zu einer Regulari-
sierung der Transformation. In dieser Arbeit habe ich aus Gründen der Rechenzeit
die matlabinterne Funktion „griddata“verwendet, welche ebenfalls auf linearer In-
terpolation basiert und Koordinatensingularitäten ebenfalls zu unterbinden scheint.
Das zurücktransformierte meridionale Windfeld wird anschließend zur Einhüllen-
denberechnung mittels Hilberttransformation verwendet. Durch die Anwendung
der semigeostrophischen Koordinatentransformation erhält man zum Teil eine deut-
liche Verbesserung in der Darstellung von Rossbywellenzügen (siehe Abschnitt 5.3
oder Wolf und Wirth (2015)).

Die vorgestellte semigeostrophische Koordinatentransformation (sgKT) mit Ein-
schränkung auf das Wellenzahlfenster [k1,k2] kann wie angegeben direkt auf die
Methode nach Zimin u. a. (2003) angewendet werden. Das sinnvollste Vorgehen der
sgKT bei der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) ist allerdings nicht
ganz klar. Die Frage ist, welche Geopotentialgröße in Gleichung (5.4) die sgKT be-
stimmen soll: Das räumlich gefilterte Geopotential wie bei der Methode nach Zimin
u. a. (2003) oder das zeitlich gefilterte Geopotential auf Grund der Wahl des zeit-
lich gefilterten Hintergrunds. Bei der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006)
wird das Einhüllendenfeld über die räumliche Filterung der Anomalien bestimmt.
Aus diesem Grund werde ich für die modifizierte Methode nach Zimin u. a. (2006)
bei der sgKT ebenfalls die räumliche Filterung anwenden. Gleichungen (5.3) und
(5.4) werden also genauso angewandt. Danach stellt sich jedoch die Frage, welche
Größe zurück auf das reguläre Gitter transformiert werden soll, da bei der modifi-
zierten Methode nach Zimin u. a. (2006) der senkrechte Windanteil zur Hintergrund-
strömung nach Anwendung der sgKT benötigt wird. Deshalb werden die Größen
u− u([0,k1 − 1]) und v− v([0,k1 − 1]) zurück auf das reguläre Gitter transformiert
und daraufhin zur Hintergrundströmung (u([0,k1 − 1]), v([0,k1 − 1])) wieder hin-
zuaddiert. Damit erhält man den semigeostrophisch transformierten Gesamtwind.
Davon berechnen wir anschließend den senkrechten Anteil zur Hintergrundströ-
mung, welcher für die modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) verwendet
wird.

Neben der Methode der Hilberttransformation werden wir zeigen, dass die se-
migeostrophische Koordinatentransformation auch erfolgreich für die Berechnung
von FTN01 verwendet werden kann. Dazu sollen hier die Modifikationen der Ko-
ordinatentransformation für die Anwendung auf FTN01 angefügt werden. Bei der
vorgestellten Hilberttransformation erfolgte die Aufspaltung des Datensignals in
Welle und Hintergrund mittels räumlicher Wellenzahlzerlegung. Bei FTN01 erfolgt
die Aufspaltung mittels zeitlicher Filterung. Aus diesem Grund wird bei der modi-
fizierten sgKT für FTN01 anstelle der Einschränkung des Datensignals auf den Wel-
lenzahlbereich [k1,k2] das bandpassgefilterte Signal zur Transformation verwendet.
Dadurch hat auch bei FTN01 der Hintergrund keinen Einfluss auf die Transformati-
on. Die sgKT erfolgt wie in Gleichung (5.3) und (5.4) angegeben, anstelle des wellen-
zahleingeschränkten Geopotentials (Φ([k1,k2])) wird jedoch das bandpassgefilterte
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Geopotential (Φ ′) verwendet. Diese Transformation wird dann auf alle Anomalie-
größen (Φ ′, u ′, v ′, und T ′) angewendet. Das verwendete transformierte FTN01 lässt
sich schreiben als

FTN01 =
p cos(ϕ)
2 |vbg|


ubg

(
v ′2sg −

Φ ′sg
fa cos(ϕ)

∂v ′sg
∂λ

)
+

−ubg

(
u ′sg v

′
sg +

Φ ′sg
af

∂v ′sg
∂ϕ

)
+

fR
HN2

[
ubg

(
2 v ′sg T

′
sg −

1
fa cos(φ)

∂(T ′sgΦ
′
sg)

∂λ

)
−

vbg

(
−u ′sg v

′
sg +

Φ ′sg
af

∂u ′sg
∂ϕ

)
vbg

(
u ′2sg +

Φ ′sg
af

∂u ′sg
∂ϕ

)
vbg

(
2u ′sg T

′
sg +

1
af

∂(T ′sgΦ
′
sg)

∂φ

)]
+ CuMsg , (5.5)

wobei auf die sg-indizierten Größen wie zuvor beschrieben die sgKT angewendet
wird. In Msg wird ebenfalls auf alle Anomaliegrößen eine semigeostrophische Ko-
ordinatentransformation angewendet. Die restlichen Größen in Gleichung (5.5) sind
wie in der ursprünglichen Gleichung zum FTN01 definiert (siehe Gleichung (3.2)).
Die Ergebnisse sind in Abschnitt 5.3 dargestellt.

5.3 anwendung der transformation auf reale fälle

In Abschnitt 5.1 wurde die sgKT und die Ursache für ihre Notwendigkeit kurz er-
klärt. In Abschnitt 5.2 wurden dann die Gleichungen und die technischen Details
für die Transformation angegeben. Diese lassen sich in leicht unterschiedlicher Form
sowohl auf die beiden Methoden der Hilberttransformation des Meridionalwindes
(nach Zimin u. a. (2006) und Zimin u. a. (2003)) als auch auf FTN01 anwenden. In
diesem Abschnitt werde ich zwei reale Rossbywellenzüge verwenden um die Nütz-
lichkeit der vorgestellten Koordinatentransformation zu untersuchen.

Wie in Abbildung 5.1 illustriert, ist der Elbeflut-Rossbywellenzug durch eine star-
ke Trog-Rücken-Asymmetrie charakterisiert. In Abbildung 5.4 (a) ist das Ergebnis
der Hilberttransformation nach Zimin u. a. (2003) ohne und in Abbildung 5.4 (b)
mit semigeostrophischer Koordinatentransformation dargestellt. Ein Vergleich der
Abbildungen 5.4 (a) und (b) zeigt die Auswirkung der sgKT. Die Transformation
konnte die Asymmetrie zwischen den Trögen (bei etwa 120°W und 70°W) und dem
Rücken (bei etwa 90°W) nahezu vollständig beheben. Das Resultat ist ein deutlich
kohärenterer Rossbywellenzug.

In unserer Arbeitsgruppe hatte sich bereits Ilona Glatt im Detail mit dem El-
beflut-Rossbywellenzug auseinandergesetzt. In Glatt und Wirth (2014) wurde die
Problematik des Kameleffekts bei der Identifikation des Elbeflut-Rossbywellenzugs
explizit hervorgehoben. Die unerwünschte Sensitivität der Rossbywellenzug- Iden-
tifikation durch den Kameleffekt ist häufig das Resultat der Trog-Rücken-Asymme-
trie. Wir haben in Abbildung 5.4 für eine Momentaufnahme gezeigt, dass mittels
der vorgestellten sgKT die Problematik des Kameleffektes stark reduziert werden
kann. Um zu zeigen, dass die Transformation nicht nur für diese Momentaufname
sondern über die gesamte Lebenszeit des Rossbywellenzugs zu einer Verbesserung
führt, habe ich diesen Rossbywellenzug einmal ohne und einmal mit sgKT in ei-
nem Hovmöllerdiagramm in Abbildung 5.5 dargestellt. Der Elbeflut-Rossbywellen-
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Abbildung 5.4: Verbesserte Darstellung des Elbeflut-Rossbywellenzug bei Anwendung
der semigeostrophischen Koordinatentransformation. Momentaufnahme
vom 07.08.2002 12 UTC. Die Frabschattiereung gibt das Einhüllendenfeld
der Hilberttransformation nach Zimin u. a. (2003) mit dem Wellenzahlfens-
ter [4, 15] an. In Abbildung (a) ist das Einhüllendenfeld ohne und in Ab-
bildung (b) mit Verwendung der semigeostrophischen Koordinatentrans-
formation dargestellt. Die schwarze Konturlinie gibt das Einhüllendenfeld
für einen festen Wert von 25ms−1 an. Die grauen Konturlinien geben das
Geopotential an (Konturlinien alle 0.1× 104m2s−2 von 9.0× 104m2s−2 bis
9.5× 104m2s−2). In Abbildung (b) ist das über die sgKT transformierte Geo-
potential dargestellt. In Rot und Blau ist das meridionale Störwindfeld v ′

(Rot: Südwind mit 20ms−1 bis 60ms−1, Blau: Nordwind mit −20ms−1 bis
−60ms−1, Konturschrittweite 5ms−1) dargestellt (eingeschränkt auf den
Wellenzahlbereich [4, 15]). In Abbildung (b) ist das meridionale Störwindfeld
nach Anwendung der sgKT dargestellt.

zug befindet sich ungefähr in der Mitte der Hovmöllerdiagramme zwischen dem
03.08.2002 bei etwa 135°W und dem 12.08.2002 bei etwa 0°W. Ein Vergleich der
beiden Hovmöllerdiagramme zeigt die verbesserte Darstellung des Elbeflut-Ross-
bywellenzugs über den gesamten Lebenszyklus bei Verwendung der sgKT. Durch
die sgKT (Abbildung 5.5 (b)) sind die Tröge weniger deutlich ausgeprägt als im
Hovmöllerdiagramm ohne Verwendung der sgKT (Abbildung 5.5 (a)). Damit wäre
die Abhängigkeit der Rossbywellenzug-Erkennung vom Schwellenwert bei Verwen-
dung dieser Transformation in der Sensitivitätsuntersuchung in Glatt und Wirth
(2014) geringer ausgefallen. Dies würde bedeuten, dass die angegebene Methode
dadurch robuster wäre.

Ebenso kann die sgKT auch auf die Störgrößen zur Berechnung von FTN01 ange-
wendet werden. In Abbildung 5.6 (a) ist das FTN01 ohne und in Abbildung 5.6 (b)
mit der sgKT dargestellt. Der Abbildung ist zu entnehmen, dass auch für FTN01 die
sgKT zu einer Verbesserung der Rossbywellenzug-Darstellung führt. Das ist inso-
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Abbildung 5.5: Verbesserte Darstellung des Elbeflut-Rossbywellenzug im Hovmöllerdia-
gramm bei Anwendung der semigeostrophischen Koordinatentransforma-
tion. Hovmöllerdiagramm des Elbeflut-Rossbywellenzugs. In Farbschattie-
rung ist der Betrag des Einhüllendenfeldes nach Zimin u. a. (2003) darge-
stellt, in Abbildung (a) ohne und in Abbildung (b) mit semigeostrophischer
Koordinatentransformation. Dieser wurde über eine meridionale Mittelung
der Einhüllenden oberhalb von 25ms−1 zwischen 30°N und 75°N für je-
den Zeitschritt erhalten. Der meridionale Mittelungsbereich ist durch die di-
cken schwarzgestrichelten Linien oberhalb des Hovmöllerdiagramms in den
Breitengrad-Längengrad-Abbildungen angezeigt. In diesen ist das über den
kompletten dargestellten Zeitraum (30.07.2002-15.08.2002) zeitlich gemittelte
Einhüllendenfeld oberhalb des Schwellenwertes von 25ms−1 eingefügt. Der
Zeitpunkt der Momentaufnahme des Elbeflut-Rossbywellenzugs aus Abbil-
dung 5.4 ist durch die dicke gestrichelte schwarze Linie im Hovmöllerdia-
gramm angezeigt. Zusätzlich ist im Hovmöllerdiagramm die Nullkonturli-
nie als schwarze gepunktete Linie und die 4.5ms−1-Konturlinie als dünne
schwarze Linie eingezeichnet.

fern nicht überraschend, als FTN01 aus der Krümmung und dem Gradienten des
Geopotentials bestimmt wird. Beide Anteile, Krümmung und Gradient, sind im Be-
reich der Tröge betragsmäßig größer, wodurch auch FTN01 im Bereich der Tröge
sein Maximum aufweist. Die Funktionsweise der sgKT besteht darin, die Krüm-
mung und den Gradient des Geopotentials im Trogbereich zu reduzieren und im
Rückenbereich zu erhöhen. Dadurch wird die Asymmetrie zwischen den Trögen
und Rücken reduziert.

In dem behandelten Beispielfall des Elbeflut-Rossbywellenzugs konnte die Ver-
besserung der Rossbywellenzug-Erkennung mittels sgKT verdeutlicht werden. Al-
lerdings gibt es auch Fälle, in denen die sgKT genau den gegenteiligen Effekt be-
wirkt. Ich werde dazu den Beispielfall aus Wolf und Wirth (2015) aus dem Januar
2004 verwenden. Unter Anwendung der Methode nach Zimin u. a. (2003) haben wir
gezeigt, dass die sgKT zu einer verschlechterten Darstellung des Rossbywellenzugs
führt. In Wolf und Wirth (2015) haben wir das schlechte Abschneiden der sgKT
in diesem Fall damit begründet, dass der Rossbywellenzug ein eher untypisches
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Abbildung 5.6: Verbesserte Darstellung des Elbeflut-Rossbywellenzug bei Anwendung
der semigeostrophischen Koordinatentransformation auch im Fall des
Wellenaktivitätsflusses FTN01. Momentaufnahme vom 07.08.2002 12 UTC.
In Abbildung (a) ist der Betrag von FTN01 (Farbschattierung) und dessen
Richtungsinformation (Vektorpfeile) ohne und in Abbildung (b) mit Verwen-
dung der semigeostrophischen Koordinatentransformation dargestellt. Die
schwarze Konturlinie gibt den Betrag von FTN01 für einen festen Wert von
75m2s−2 an. Die grauen Konturlinien geben das Geopotential an (Konturli-
nien alle 0.1× 104m2s−2 von 9.0× 104m2s−2 bis 9.5× 104m2s−2). In Ab-
bildung (b) ist das Geopotential nach Anwendung der sgKT dargestellt.

Verhalten aufweist und nicht unbedingt als solcher erkannt werden kann. Nach ei-
ner tiefergehenden Untersuchung von diesem speziellen Rossbywellenzug denke
ich, dass die sgKT bei diesem Rossbywellenzug nicht wie in Wolf und Wirth (2015)
behauptet, zu einem schlechteren Ergebnis führt. Betrachten wir den Zeitpunkt 12
Stunden nach dem in Wolf und Wirth (2015) dargestellten Zeitpunkt, so ergibt sich
im Fall der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) der in Abbildung 5.7
dargestellte Rossbywellenzug. Der Vergleich von dem Rossbywellenzug ohne sgKT
in Abbildung (a) und dem Rossbywellenzug mit sgKT in Abbildung (b) zeigt, dass
der Rossbywellenzug mit sgKT als sehr viel zusammenhängender dargestellt wer-
den kann. Dies gilt auch im Fall der Methode nach Zimin u. a. (2003). Ich denke
mittlerweile, dass das Problem des etwas schlechteren Abschneidens der sgKT 12
Stunden vorher nicht der Transformation zugeschrieben werden kann, sondern an
der Entwicklung des Rossbywellenzugs liegt. Um diese Behauptung zu unterstüt-
zen, werde ich im Folgenden auf den Lebenszyklus des Rossbywellenzugs explizit
eingehen.

Je nachdem welche Zimin-Methode man verwendet, ergibt sich für den angegebe-
nen Rossbywellenzug ein anderer Lebensyklus. Die Methode nach Zimin u. a. (2003)
gibt einen sich chaotisch verhaltenden Rossbywellenzug an, der in seiner früheren
Entwicklung seine Zugehörigkeit zu einem nördlichen oder südlichen Rossbywel-
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Abbildung 5.7: Anwendung der semigeostrophischen Koordinatentransformation auf den
Rossbywellenzug aus Wolf und Wirth (2015) bei Verwendung der modifi-
zierten Methode nach Zimin u. a. (2006). Momentaufnahme vom 18.01.2004

12 UTC. Die Farbschattiereung gibt das Einhüllendenfeld bei Verwendung
der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) mit dem Wellenzahlfens-
ter [4, 15] an. In Abbildung (a) ist das Einhüllendenfeld ohne und in Ab-
bildung (b) mit Verwendung der sgKT dargestellt. Die schwarze Konturlinie
gibt das Einhüllendenfeld bei einem festen Wert von 25ms−1 an. Die grauen
Konturlinien geben das Geopotential an (Konturlinien alle 0.15× 104m2s−2
von 8.3× 104m2s−2 bis 9.35× 104m2s−2). In Abbildung (b) ist das Geo-
potential nach Anwendung der sgKT dargestellt. In Rot und Blau ist das
zugehörige auf die Hintergrundströmung senkrecht stehende meridionale
Störwindfeld v ′⊥ (Rot: Südwind mit 30ms−1 bis 60ms−1, Blau: Nordwind
mit −30ms−1 bis −60ms−1, Konturschrittweite 5ms−1) dargestellt. Die
Pfeile geben die Hintergrundströmung oberhalb eines Wertes von 10ms−1

an.

lenzugs über Nordamerika sprunghaft wechselt und sich dann weiter ostwärts über
dem Atlantik verstärkt, sobald sich der südliche Rossbywellenzug im Westatlantik
intensiviert. Aus diesem Grund haben wir in Wolf und Wirth (2015) diesen Ross-
bywellenzug als keinen typischen Rossbywellenzug bezeichnet, und das Versagen
der sgKT auf die komplexen Verhältnisse zurückgeführt. Unter Betrachtung der
modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006), ergibt sich allerdings ein anderes
Bild, welches ein angebliches Versagen der sgKT in Frage stellt. Mit dieser Methode
ist ein vom Westpazifik her kommender Rossbywellenzug zu beobachten, welcher
an einem starken Rücken über Nordamerika in zwei Anteile zerbricht. Der östli-
che Teil des Rossbywellenzugs propagiert über die nördliche Flanke des Rückens
über Nordamerika bis Europa. Der westliche Teil des pazifischen Rossbywellenzugs
wechselwirkt mit dem Rücken und propagiert zeitverzögert über die nördliche und
südliche Flanke des Rückens Richtung Atlantik. Dieser Rossbywellenzug trifft um
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Abbildung 5.8: Beispielfall eines Rossbywellenzugs, bei dem die semigeostrophische Ko-
ordinatentransformation zu einer verschlechterten Darstellung führt. Mo-
mentaufnahme vom 14.01.2004 12 UTC. Ansonsten Beschreibung wie in Ab-
bildung 5.7.

den 18.01.2004 auf den sich bereits über dem Atlantik befindenden Rossbywellen-
zug. Der Rossbywellenzug intensiviert sich und zieht anschließend an der nördli-
chen Flanke des atlantischen Rückens nach Südeuropa (wie in Abbildung 5.7 zu
erkennen). Ausgehend von diesem Lebenszyklus treffen zum 18.01.2004 zwei Ross-
bywellenzüge über dem Atlantik zusammen. Demnach existierte zuvor kein zusam-
menhängender Rossbywellenzug über dem Atlantik. Deshalb sollte auch keine Me-
thode das beobachtete Signal als zusammengehörend identifizieren. Nach der de-
taillierteren Untersuchung der Rossbywellenzug-Lebenszyklen in diesem Zeitraum
komme ich nun zu dem Entschluss, dass der 18.01.2004 00 UTC (wie in Wolf und
Wirth (2015) verwendet) kein gutes Beispiel ist um die Funktionsfähigkeit der sgKT
zu untersuchen.

Nichtsdestotrotz möchte ich hier zeigen, dass es tatsächlich Fälle gibt, in denen
die Asymmetrie zwischen Trögen und Rücken innerhalb des Rossbywellenzugs
durch die sgKT erhöht wird. Als Beispielfall kann der in Wolf und Wirth (2015)
gezeigte Rossbywellenzug in seiner Enstehungsphase über dem Pazifik verwendet
werden. Die Ergebnisse sind in Abbildung 5.8 zu sehen. Darin ist zu erkennen, dass
die sgKT in der Tat zu einer verschlechterten Rossbywellenzug-Darstellung führen
kann.

Der Effekt der Verbesserung durch die sgKT sollte jedoch überwiegen. Dies erwar-
tet man auf Grund der bekannten Asymmetrie zwischen Rücken und Trögen. Im
Fall der Abbildung 5.8 (a) handelt es sich um einen ziemlich symmetrischen Ross-
bywellenzug (einen Rossbywellenzug, bei dem Tröge und Rücken eine annähernd
gleiche räumliche Ausdehnung aufweisen). Durch Anwendung der sgKT wird, wie
in Abbildung 5.8 (b) zu erkennen, eine Trog-Rücken-Asymmetrie durch die Transfor-
mation erzeugt. In den stark entwickelten schmalen Trögen werden statistisch gese-
hen am häufigsten große Windgeschwindigkeiten auftreten. Das bedeutet, dass die
sgKT vor allem in Fällen sehr schmaler, kräftiger Tröge die Koordinaten stark trans-
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formiert. Tendenziell werden durch schmale Tröge auseinandergebrochene Rossby-
wellenzüge also auf Grund der starken Koordinatentransformation wieder als zu-
sammengehörend erkannt, während symmetrische Rossbywellenzüge nicht so stark
transformiert werden, dass sie nach der sgKT nicht mehr als zusammengehörend
erkannt werden können. Dieser Aspekt bekräftigt die Anwendung der sgKT im kli-
matologischen Sinn.

Zusammengefasst konnte in diesem Abschnitt der Nutzen der semigeostrophi-
schen Koordinatentransformation bezüglich der Darstellbarkeit von Rossbywellen-
zügen gezeigt werden. Falls nicht anders erwähnt wird deshalb im Folgenden genau
diese Koordinatentransformation auf die Darstellungen angewandt.

Bei der Entwicklung der sgKT hatte ich begonnen eine Schrittweitensteuerung der
Transformation zu testen. Aus Zeitgründen konnte ich diese Erweiterung der modi-
fizierten sgKT nicht vollenden. Da diese Erweiterung meiner Meinung nach aber in
der Lage sein könnte den beschriebenen negativen Effekt in der sgKT zu reduzieren,
möchte ich im Folgenden die Idee dahinter kurz skizzieren. In den Transformations-
gleichungen habe ich zusätzlich einen Parameter γ ∈ [0, 1] eingeführt.

ϕsg = ϕ+ γ
ug([k1,k2])

f

1

aℵ

λsg = λ− γ
vg([k1,k2])

f

1

a cos(ϕ)ℵ

(5.6)

Setzt man in Gleichung (5.6) γ = 1, erhält man die ursprüngliche Transformation.
Ich habe dann versucht, eine einfache Eigenschaft der Rossbywellenzüge zu finden,
die angibt wie stark die Asymmetrie zwischen Trögen und Rücken innerhalb des
Rossbywellenzugs ausgebildet ist. Dazu habe ich die Rossbywellenzüge einmal mit
und einmal ohne sgKT berechnet. Von den beiden Rossbywellenzug-Realisierungen
habe ich die Varianz des Einhüllendenfeldes aller Gitterpunkte innerhalb des Ross-
bywellenzugs berechnet. Die Idee dahinter ist, dass durch die Oberschwingungen in
dem Einhüllendenfeld in einem asymmetrischen Rossbywellenzug die Varianz im
Einhüllendenfeld erhöht wird. Ausgehend von der Stärke der Differenz der Varian-
zen wird γ anschließend zwischen null und eins gewählt und die modifizierte sgKT
nach Gleichung (5.6) berechnet. Ist der Rossbywellenzug ursprünglich symmetrisch,
so führt die sgKT zu einer Erhöhung der Varianz. Erhält man unter Anwendung
der sgKT eine höhere Varianz als im Vergleich zu der Berechnung ohne sgKT, wird
γ auf Null gesetzt. Diese Modifikation habe ich aus Zeitgründen nicht ausreichend
testen können, was vor allem für ungewöhnlich strukturierte Rossbywellenzüge von
Bedeutung sein könnte, da man mit der Modifikation über γ keine Verschlechterung
im Vergleich zur reinen sgKT verursachen möchte. Ob die Unterschiede in den Va-
rianzen der Einhüllendenfelder der Wellenzüge mit und ohne sgKT ausreichend
sind, um darüber einen sinnvollen Wert von γ zu bestimmen, ist für mich nicht
klar und müsste deswegen noch eingehend getestet werden. Zusätzlich könnten an-
dere Eigenschaften der Rossbywellenzüge verwendet werden, um den Wert von γ
zu bestimmen. Dies möchte ich hier als einen möglichen weiteren Gedanken zur
Verbesserung der sgKT festhalten.





6 T R A J E K TO R I E N B E R E C H N U N G V O N
R O S S B Y W E L L E N Z Ü G E N

Neben der semigeostrophischen Koordinatentransformation handelt es sich bei der
im Folgenden vorgestellten Trajektorienberechnung um eine weitere neue Methode
zur Darstellung von Rossbywellenzügen. Allerdings geht es bei der Trajektorienbe-
rechnung um die Darstellung der zeitlichen Entwicklung von Rossbywellenzügen,
während die Methode der semigeostrophischen Koordinatentransformation für die
Darstellung eines Rossbywellenzugs für einen einzelnen Zeitpunkt verwendet wird.
Wie in Kapitel 5 gezeigt, konnte durch die Kombination aus semigeostrophischer
Koordinatentransformation mit den Methoden aus Teil II eine verbesserte Darstel-
lung von Rossbywellenzügen zu einzelnen Zeitpunkten erreicht werden. Die Trajek-
torienberechnung erfasst die raumzeitliche Entwicklung dieser Rossbywellenzüge.
Vor Abschluss wurde eine zweite Methode zur Trajektorienberechnung von Ross-
bywellenzügen entwickelt (Souders u. a., 2014). Deren Methodik unterscheidet sich
jedoch zu der hier entwickelten. Der Ansatz meiner Trajektorienberechnung beruht
auf dem Verzicht von zusätzlichen Glättungsmethoden1 und einer möglichst einfa-
chen Berechnung. Ein wesentlicher Bestandteil ist neben der semigeostrophischen
Koordinatentransformation auch ein neues Schwellenwertkonzept zum Umgang
mit Rossbywellenzügen. Durch diese beiden Bestandteile ist eine simple Trajektori-
enberechnung möglich. Die Entscheidung auf zusätzliche Glättungen zu verzichten
geht darauf zurück, dass durch eine Glättung, voneinander unabhängige Rossby-
wellenzüge durch Verschmelzung als zusammengehörend erkannt werden könnten.
Dies erschwert die Untersuchungen zur Dynamik von Rossbywellenzügen.

6.1 allgemeines vorgehen zur trajektorienberechnung

In den vorangegangenen Kapiteln habe ich bereits die notwendigen Methodiken
vorgestellt um einen Rossbywellenzug zu definieren und gegebenenfalls seine Dar-
stellung durch eine Koordinatentransformation zu optimieren. Die allgemeine Funk-
tionsweise der Trajektorienberechnung sieht wie folgt aus:

(i) Datenaufbereitung

• Semigeostrophische Koordinatentransformation (sgKT)

• Berechnung des Einhüllendenfeldes (über die modifizierte Methode nach
Zimin u. a. (2006))

(ii) Rossbywellenzug-Bestimmung

• Anwendung eines Schwellenwerts

• Berechnung der Rossbywellenzug-Eigenschaften

(iii) Eigentliche Trajektorienberechnung

• Propagierende ungestörte Rossbywellenzüge

1 Durch die Wellenzahleinschränkung des Meridionalwindes findet effektiv eine Glättung statt. Davon
abgesehen soll aber keine weitere Glättung erfolgen.
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• Verschmelzung/Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen

• Zusätzliche Rossbywellenzug-Kriterien

Der Punkt der Datenaufbereitung (i) wurde bereits in Kapitel 2 und Kapitel 5 be-
schrieben. Damit wird ein phasenunabhängiges Einhüllendenfeld konstruiert. Aus-
gehend davon wird unter dem Punkt der Rossbywellenzug-Bestimmung (ii) ein
Schwellenwert berechnet, der das Rossbywellenzug-Gebiet definiert, für welches
die zugehörigen Eigenschaften der Rossbywellenzüge (wie Schwerpunkt, Fläche,
etc.) berechnet werden. Die Ergebnisse hängen bei der Wahl eines einfachen Schwel-
lenwertes recht sensitiv vom genauen Schwellenwert ab, insbesonders im Fall der
Trajektorienberechnung. In Abschnitt 6.2 wird das von mir entwickelte 2-Schwellen-
wertkonzept vorgestellt. Das 2-Schwellenwertkonzept bildet die Grundlage für die
Berechnung der Rossbywellenzug-Trajektorien. Die Trajektorienberechnung stellt
den abschließenden Punkt (iii) dar. Der Fall der ungestört propagierenden Ross-
bywellenzugs ist über das 2-Schwellenwertkonzept unmittelbar vorgegeben. Die
Details dazu werde ich in Abschnitt 6.3 aufzeigen. Neben dem Fall des ungestört
propagierenden Rossbywellenzugs kann es auch zu einem Auseinanderbrechen, ei-
nem Verschmelzen oder einem Verschmelzen nach einem Auseinanderbrechen von
Rossbywellenzügen kommen. Diese Fälle werden ebenfalls in Abschnitt 6.3 behan-
delt wie auch die zusätzlichen notwendigen Kriterien beim Umgang mit verschmel-
zenden Trajektorien. Welche Eigenschaften unter dem Punkt (ii) zur Charakteri-
sierung eines Rossbywellenzugs ausgewählt werden, ist für die Trajektorienberech-
nung nicht von Bedeutung. Aus diesem Grund, wird die Auswahl der Eigenschaf-
ten, deren Berechnungen und die Idee hinter deren Einführung, erst am Ende in
Abschnitt 6.4 angefügt.

6.2 rossbywellenzug-definition über doppelten schwel-
lenwert

6.2.1 Schwellenwertproblematik

Unter Anwendung der sgKT und der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006)
ergibt sich das Einhüllendenfeld des verwendeten Windfelds senkrecht zur Hinter-
grundströmung. Aus diesem Einhüllendenfeld soll der Rossbywellenzug bestimmt
werden. In der Literatur wird dazu ein Schwellenwert des Einhüllendenfeldes defi-
niert. Die zusammenhängenden Regionen des Einhüllendenfeldes mit Werten ober-
halb dieses Schwellenwerts definieren einen Rossbywellenzug (Glatt und Wirth,
2014; Souders u. a., 2014). Bisher wurde in der Literatur dabei entweder ein abso-
luter Schwellenwert oder ein relativer Schwellenwert (relativ zum mittleren Wert
des Einhüllendenfeldes) verwendet. In der Klimatologie von Glatt und Wirth (2014)
wurden die Ergebnisse teilweise auch für beide Schwellenwerte dargestellt und mit-
einander verglichen.

Die Methode eines absoluten Schwellenwerts ist ein einfaches Mittel um Ross-
bywellenzüge aus dem Einhüllendenfeld zu bestimmen, aber gleichzeitig auch mit
Schwierigkeiten behaftet. Wählt man den Schwellenwert zu niedrig, erstrecken sich
die daraus resultierenden Rossbywellenzüge über weite Regionen, was zu einem Zu-
sammenschluss voneinander unabhängiger Rossbywellenzüge führen kann. Damit
ist eine sinnvolle Beschreibung der Dynamik von Rossbywellenzügen nicht möglich.
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Wählt man den Schwellenwert hingegen zu hoch, kommt es zu häufigem Auseinan-
derbrechen eigentlich zusammenhängender Rossbywellenzüge. Zusätzlich können
Rossbywellenzüge in deren Entstehungs- und Zerfallsstadien auf Grund zu gerin-
ger Einhüllendenwerte nicht mehr erkannt und untersucht werden. Zudem muss
bei Anwendung eines absoluten Schwellenwerts dieser je nach Jahreszeit variiert
werden, da die Werte des Einhüllendenfeldes im Sommer weitaus niedriger sind
als im Winter. Um diese Problematik zu umgehen, wurde in Souders u. a. (2014)
neben dem absoluten Schwellenwert zusätzlich die Verteilung der Maxima im Ein-
hüllendenfeld berücksichtigt, um darüber zu entscheiden, ob der Rossbywellenzug
als zusammengehörend oder vielmehr als separierter Rossbywellenzug interpretiert
werden sollte.

Eine Möglichkeit manchen Problemen eines absoluten Schwellenwerts entgegen-
zuwirken, ist die Wahl eines relativen Schwellenwerts. Der Wert des relativen Schwel-
lenwerts wird über ein konstantes Vielfaches des mittleren Einhüllendenwertes be-
rechnet. Dadurch wird der Schwellenwert im Sommer weitaus geringer ausfallen
als im Winter. Je geringer die Rossbywellenzug-Aktivität zu einem bestimmten Zeit-
punkt, desto geringer der zugehörige Schwellenwert. Statistisch gesehen wird dar-
aus folgernd bei den Entstehungs- und Zerfallsstadien eines Rossbywellenzugs der
Schwellenwert niedriger ausfallen als im Stadium seiner maximalen Intensität. So-
mit kann der Rossbywellenzug über einen längeren Zeitraum verfolgt werden. Ne-
ben diesen Vorteilen besitzt der relative Schwellenwert jedoch auch Nachteile ge-
genüber einem absoluten Schwellenwert. Im Fall sehr geringer Rossbywellenzug-
Aktivität wird auch der relative Schwellenwert stark abgesenkt, wodurch künstlich
Rossbywellenzüge erkannt werden können, obwohl zu diesem Zeitpunkt keine Ross-
bywellenzüge vorhanden sind. Im Sommer können auf diese Weise Rossbywellenzü-
ge über Schwellenwerte von unter 20ms−1 identifiziert werden. Hier ist fraglich, ob
man so ein Gebiet mit derart niedrigen Werten im Einhüllendenfeld als Rossbywel-
lenzug definieren möchte. Zusätzlich sind viele kurzlebige Störungen im Windfeld
als Rossbywellenzüge präsent. Im Winter hingegen, bei enorm hoher Rossbywellen-
zug-Aktivität, fällt der Schwellenwert in manchen Fällen sehr hoch aus. Dies hat für
vorhandene Rossbywellenzüge zur Folge, dass sie leichter auseinander brechen und
ihre Flächen durch den hohen Schwellenwert sehr klein ausfallen. Im Sommer hin-
gegen können die Flächen der Rossbywellenzüge durch den sehr viel niedrigeren
relativen Schwellenwert, selbst bei geringer Rossbywellenzug-Aktivität, sehr groß
ausfallen. Bei Verwendung des relativen Schwellenwerts werden demnach die Ei-
genschaften der Rossbywellenzüge in Abhängigkeit der Rossbywellenzug-Aktivität
stark verzerrt dargestellt.

Die Probleme von absolutem und relativem Schwellenwert sind bekannt. Teil-
weise lassen sich diese Probleme umgehen, wenn die Berechnungen sowohl mit
absolutem als auch mit relativem Schwellenwert durchgeführt werden. Aus einem
Vergleich der Ergebnisse beider Schwellenwerte können zusätzliche Erkenntnisse
gewonnen, und ein Eindruck über die Auswirkung des jeweiligen Schwellenwerts
erhalten werden. Dieses Vorgehen wollte ich in dieser Arbeit jedoch nicht verfolgen.
Ich habe in dieser Arbeit versucht ein Schwellenwertkonzept zu entwickeln, das die
folgenden zwei einfachen Kriterien erfüllen sollte:

• Ein Schwellenwert für alle Jahreszeiten, der die Vorteile des absoluten und
relativen Schwellenwerts kombiniert

• Die Abhängigkeit der berechneten Trajektorien vom exakten Wert des Schwel-
lenwerts soll möglichst gering sein
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Zur Umsetzung dieser Anforderungen gibt es sicherlich zahlreiche Möglichkeiten.
Als eine mögliche Umsetzung dieser Anforderungen habe ich das 2-Schwellenwert-
konzept entwickelt, welches im Folgenden vorgestellt werden soll.

6.2.2 Das 2-Schwellenwertkonzept

Beim 2-Schwellenwertkonzept werden zu jedem Zeitpunkt zwei Schwellenwerte be-
rechnet. Einer der Schwellenwerte wird relativ hoch angesetzt, der andere relativ
niedrig. Jeder Schwellenwert für sich betrachtet beinhaltet gewisse Nachteile bei der
Darstellung von Rossbywellenzügen. Das überraschende an diesem 2-Schwellen-
wertkonzept ist, dass durch die Kombination beider Schwellenwerte die jeweiligen
Nachteile der einzelnen Schwellenwerte reduziert, während die jeweiligen Vorteile
kombiniert werden können. Bevor ich auf die Idee hinter der Verwendung von zwei
Schwellenwerten eingehe, stelle ich zunächst die Berechnung der Schwellenwerte
vor.

Die Anforderung an den Schwellenwert ist zum einen eine mögliche Anwendung
auf alle Jahreszeiten, zum anderen soll dieser die Vorteile von absolutem und relati-
vem Schwellenwert kombinieren. Zur Umsetzung wähle ich einen relativen Schwel-
lenwert, der für hohe und niedrige Werte in Sättigung übergeht. Durch die erlaubte
Variation des Schwellenwerts können, wie bei der Wahl des relativen Schwellen-
werts, Rossbywellenzüge sowohl im Sommer als auch im Winter mit den gleichen
Schwellenwertvorgaben berechnet werden. Darüber hinaus können sowohl im Win-
ter als auch im Sommer die Entstehungs- und Zerfallsstadien von Rossbywellenzü-
gen früher erkannt werden, als dies bei der Wahl eines absoluten Schwellenwerts
der Fall ist. Gleichzeitig kann durch den Sättigungscharakter des Schwellenwerts
bei niedrigen Werten verhindert werden, dass bei ausbleibender Rossbywellenzug-
Aktivität schwache Wellensignale als Rossbywellenzüge erkannt werden. Zusätzlich
werden starke Rossbywellenzüge im Winter nicht so stark reduziert, wie im Fall
des relativen Schwellenwerts, weil der Schwellenwert auch nach oben hin begrenzt
ist. Im Bereich zwischen den begrenzenden Sättigungswerten soll ein annähernd
linearer Verlauf des Schwellenwerts relativ zur Entwicklung des mittleren Einhül-
lendenfeldes erfolgen. Um einen solchen Schwellenwert zu erreichen, muss ich die
Werte der Sättigung festlegen und eine Funktion auswählen, die bei extremen Wer-
ten in Sättigung übergeht und dazwischen einen linearen Verlauf aufweist. Eine
solche Funktion ist zum Beispiel der Arcustangens. Als Sättigungswerte haben sich
erfahrungsgemäß Werte etwas unter 25ms−1 für den Sommer, und um 35ms−1

für den Herbst und Winter bewährt (subjektiv). Die zugehörige Schwellenwertfunk-
tion ist als rote durchgezogene Linie in Abbildung 6.1 dargestellt. Die zugehörige
Arcustangensfunktion des verwendeten Schwellenwerts ist durch

τo = τo
WP +∆τ

2

π
arctan

(
1

∆τ

τ∗A− τo
WP

6/10

)
, (6.1)

gegeben, wobei τo
WP = 30ms−1 den Funktionswert am Wendepunkt (der mittlere

Schwellenwert) und ∆τ = 8ms−1 die halbe Schwankungsbreite der Arcustangens-
funktion vorgibt. Die Schwankungsbreite entspricht der Differenz von Maximum zu
Minimum der Arcustangensfunktion. τ∗ entspricht einem vorgegebenen konstanten
Wert (hier τ∗ = 2.9) und der Wert des mittleren Einhüllendenfeldes ist durch
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Abbildung 6.1: Darstellung des doppelten Schwellenwertes als Funktion des mittleren
Einhüllendenfeldes. Die rote durchgezogene Linie definiert den Schwel-
lenwert des Rossbywellenzug-Objekts (Begriffsdefinition erfolgt in Ab-
schnitt 6.3). Die blaue durchgezogene Linie gibt den Schwellenwert für die
Zugehörigkeit einzelner darin befindlicher Rossbywellenzug-Objekte zu ei-
nem zusammengehörigen Rossbywellenzug an. Die gestrichelten roten und
blauen Linien würden die Schwellenwerte bei Verwendung des relativen
Schwellenwertes angeben.

gegeben, wobei j die Laufvariable über alle nj verwendeten Gitterpunkte (λj,ϕj)
beschreibt. In Zonalrichtung werden alle Gitterpunkte verwendet, in meridionaler
Richtung nur der Bereich ϕ ∈ [15°N, 85.5°N]. Die Wahl der Breitengrade erfolgt
willkürlich mit der einzigen Vorgabe die mittleren Breiten, die für uns von Interesse
sind, zu beinhalten. Die Einhüllende nach der modifizierten Methode nach Zimin
u. a. (2006) ist durch venv(λ,ϕ) gegeben. Für eine andere Wahl von Breitengraden
oder einer anderen Einhüllendenberechnung des Meridionalwindes muss ein ande-
rer mittlerer Schwellenwert als die 30ms−1 und eine andere Schwankungsbreite
der Arcustangensfunktion als die 8ms−1 verwendet werden. Der Schwellenwert τo

ist annähernd linear um den Wert τo
WP und erreicht im Abstand dazu innerhalb von

knapp 6ms−1 annähernde Sättigung. Der Wert 6/10 im Nenner der Arcustangens-
Funktion gibt die Steigung der Funktion bei τo = τo

WP vor. Für den Wert von 6/10
folgt der Schwellenwert zwischen 27ms−1 und 33ms−1 fast der gestrichelten Linie,
also gerade dem zugehörigen relativen Schwellenwert.

Damit haben wir den Schwellenwert gewählt. Für das 2-Schwellenwertkonzept
benötigen wir jedoch noch den zweiten Schwellenwert. Dieser ist in Abbildung 6.1
als blaue Linie dargestellt. Dieser untere Schwellenwert ist durch

τu = τu
WP +∆τ

2

π
arctan

(
1

∆τ

τ∗A− τu
WP

8/10

)
(6.2)

mit τu
WP = 25ms−1 gegeben. Die zugrundeliegende Funktion entspricht der des

oberen Schwellenwerts τo, nur dass der Wendepunkt bei einem Wert von 25ms−1

liegt und die Steigung der Funktion um den Faktor 3/4 reduziert wurde. Die gerin-
gere Steigung sorgt dafür, dass bei hohen Schwellenwerten der Abstand zwischen
τo und τu bei etwa 5.4ms−1 bis 5.75ms−1 liegt und bei niedrigen Schwellenwerten
bei etwa 4.25ms−1 bis 4.6ms−1.

Damit sind die beiden Schwellenwerte τo und τu als Funktion des mittleren Ein-
hüllendenfeldes A festgelegt. Im Folgenden möchte ich die Idee zur Wahl des dop-
pelten Schwellenwerts erklären, bevor ich in Abschnitt 6.3 auf die Trajektorienbe-
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rechnung eingehen werde. Das 2-Schwellenwertkonzept ist jedoch bereits Teil der
Trajektorienmethode. Zur Erläuterung des 2-Schwellenwertkonzepts, stelle ich aus
diesem Grund hier bereits die Trajektorienberechnung grob vor. Die Trajektorien-
berechnung basiert auf einer Überlappung des Rossbywellenzugs zum Zeitpunkt t
mit dem Rossbywellenzug zum Zeitpunkt t− ∆t. Gibt es einen gemeinsamen Git-
terpunkt zwischen dem Rossbywellenzug des aktuellen Zeitschritts und dem des
vorangegangenen Zeitschritts, so gelten diese als zusammengehörig und die Or-
te ihrer Schwerpunkte werden als Teil der Rossbywellenzug-Trajektorie aufgenom-
men. Diese einfache Methode der Trajektorienberechnung führt allerdings bei der
Verwendung nur eines Schwellenwerts recht häufig zu Problemen.

Ein zu niedriger Schwellenwert sorgt dafür, dass teilweise sehr große Gebiete
fälschlicherweise als ein zusammenhängender Rossbywellenzug interpretiert wer-
den. Zudem kommt es zu sehr häufigen Verschmelzungen von Rossbywellenzü-
gen, was zu komplizierten Trajektorienpfaden führen kann. Vor allem zum Ende
der Lebenszeit eines Rossbywellenzugs bleibt dieser bei der Wahl eines zu nied-
rigen Schwellenwerts noch über einige Zeit bestehen bis er schließlich mit einem
neu heranziehenden Rossbywellenzug verschmilzt. Dadurch würde die berechne-
te Trajektorie des bereits zerfallenden Rossbywellenzugs weiter fortgeführt werden.
Um die Dynamik und das Zugverhalten von Rossbywellenzügen zu untersuchen,
scheint dies nicht von Vorteil zu sein. Um solche Effekte zu verhindern muss der
Schwellenwert angehoben werden. Dies wird durch den relativ hoch gewählten obe-
ren Schwellenwert τo realisiert. Der Bereich oberhalb des oberen Schwellenwerts
definiert den eigentlichen Rossbywellenzug. Nun kommt es aber durch den relativ
hohen Schwellenwert dazu, dass Rossbywellenzüge in ihrem Lebenszyklus häufiger
auseinanderbrechen. Die resultierenden Trajektorien der Rossbywellenzüge sind da-
durch deutlich kurzlebiger als im Fall eines niedrigeren Schwellenwerts. Vor allem
die Region Nordamerika wäre davon betroffen: Kräftige, vom Pazifik heranziehende
Rossbywellenzüge nehmen in dieser Region häufig an Intensität ab, die Wellensigna-
le ziehen aber häufig bis in den Atlantik, wo sich die Rossbywellenzüge meist erneut
intensivieren. Ist der Schwellenwert zu hoch gewählt, würden für diesen Beispielfall
fälschlicherweise zwei voneinander getrennte Rossbywellenzüge erkannt werden, ei-
ner im Bereich des Pazifiks und einer im Bereich des Atlantiks. Dieses Auseinander-
brechen von eigentlich zusammengehörenden Rossbywellenzügen ist unerwünscht.
Aus diesem Grund führe ich den zweiten niedrigen Schwellenwert ein, dessen Auf-
gabe es ist die Zusammengehörigkeit von einzelnen auseinandergebrochenen Ross-
bywellenzügen zu erkennen. Dieser niedrige Schwellenwert definiert den sogenann-
ten Suchbereich, in dem alle Bereiche, die den oberen Schwellenwert τo überschrei-
ten als ein Rossbywellenzug identifiziert werden. Dadurch kann trotz des hohen
Schwellenwerts τo der Rossbywellenzug leichter verfolgt werden. Das entspricht im
Prinzip der Wahl eines niedrigen Schwellenwerts, jedoch mit dem wichtigen Unter-
schied, dass die negativen Aspekte des niedrigen Schwellenwerts teilweise beseitigt
werden können. Denn ist gegen Ende der Lebenszeit des Rossbywellenzugs kein
Bereich oberhalb des Schwellenwerts τo innerhalb des Suchbereichs mehr vorhan-
den, so gilt die Trajektorie des Rossbywellenzugs als beendet und wird nicht weiter
fortgeführt. Dadurch kann vermieden werden, dass der noch länger bestehende Be-
reich oberhalb des niedrigen Schwellenwerts τu, des eigentlich bereits zerfallenden
Rossbywellenzugs, seine Trajektorie durch die Verschmelzung mit einem heranzie-
henden neuen Rossbywellenzug fortsetzt. Für eine Trajektorienfortsetzung reicht es
nicht aus, dass sich nur die Suchbereiche der jeweiligen Rossbywellenzüge des ak-
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tuellen und des vorangegangenen Zeitpunkts überschneiden. Entscheidend für die
Fortsetzung der Trajektorie ist die Überschneidung des Suchbereichs mit einem Be-
reich oberhalb des hohen Schwellenwerts τo des vorangegangenen Zeitpunkts. Die
genaue Funktionsweise der Trajektorienberechnung und Beispiele zu diesem dop-
pelten Schwellenwert werden in Abschnitt 6.3 gegeben.

Für das 2-Schwellenwertkonzept habe ich zusätzlich noch ein Trägheitselement
eingeführt. Bei zwei sich sehr schnell verstärkenden Rossbywellenzügen in den mitt-
leren Breiten, werden die Schwellenwerte ebenfalls teilweise sehr schnell über einige
ms−1 ansteigen. Dadurch wird die sehr rasante Entwicklung des Rossbywellenzugs
in der mittleren Amplitude und der Fläche stark gedämpft dargestellt. Um solche
Fälle eines sich schnell verändernden Schwellenwertes zu vermeiden, berücksichti-
ge ich zum aktuellen Zeitpunkt (t) den Schwellenwert des letzten Zeitpunkts (t−∆t)
und erlaube für den neuen Schwellenwert nur eine begrenzte Zu- oder Abnahme.
Diese Begrenzung ist für die verwendete zeitliche Auflösung von 12 Stunden über

τ
χ
diff(t) =

7.5
τ∗ 100

τχ(t−∆t)

gegeben, wobei χ hier für o (für den oberen Schwellenwert) oder u (für den unteren
Schwellenwert) steht. Der sich ergebende resultierende Wert für τdiff ist linear vom
Schwellenwert des letzten Zeitpunkts (τχ(t−∆t)) abhängig und liegt bei 0.6ms−1

für τχ(t−∆t) ≈ 23.2ms−1 und 0.9ms−1 für τχ(t−∆t) ≈ 34.8ms−1. Der verwen-
dete Schwellenwert ist damit über

τχ(t) = τχ(t−∆t) + sgn(τχ(t) − τχ(t−∆t)) min
(
τ
χ
diff(t), |τ

χ(t) − τχ(t−∆t)|
)

gegeben, wobei sgn die Signumfunktion und min die Minimumsfunktion angeben.

6.3 eigentliche trajektorienberechnung

Im letzten Abschnitt habe ich das zur Trajektorienberechnung notwendige 2-Schwel-
lenwertkonzept vorgestellt. Die Trajektorie eines Rossbywellenzugs ist über den zeit-
lichen Verlauf des Schwerpunkts des Rossbywellenzugs gegeben. Bevor wir auf die
zeitliche Verfolgung des Rossbywellenzugs eingehen, werde ich zunächst notwendi-
ge Begriffe für die Trajektorienberechnung einführen und die Schwerpunktsberech-
nung angeben.

6.3.1 Begriffsdefinitionen und Rossbywellenzug-Schwerpunktsberechnung

Für eine verständlichere Beschreibung definieren wir folgende Begriffe:

• Rossbywellenzug-Suchbereich: zusammenhängendes Gebiet des Einhüllenden-
feldes oberhalb des unteren Schwellenwerts τu

• Rossbywellenzug-Objekt: zusammenhängendes Gebiet des Einhüllendenfeldes
oberhalb des oberen Schwellenwerts τo

• RWZtrack: Vereinigung aller Rossbywellenzug-Objekte im Suchbereich

Mit diesen Begriffen lässt sich ein Rossbywellenzug für das Trajektorienprogramm
als Vereinigung aller Rossbywellenzug-Objekte innerhalb eines Rossbywellenzug-
Suchbereiches definieren. Dieser wird mit RWZtrack bezeichnet. Die Eigenschaften
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RWZ-Obj.1

 α
RWZ-Obj.1 RWZ-Obj.2

 β

 α

XSP(tk)

RWZtrack(tk)
 α

RWZtrack(tk-1)
 β

XSP(tk-1)

Abbildung 6.2: Schemazeichnung der einfachen Trajektorienberechnung ohne Verschmel-
zung oder Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen. Dargestellt ist
hier die Suche nach einem Überlappbereich (graue Fläche) zwischen dem
Suchbereichα(tk) und den Rossbywellenzug-Objektenβi (tk−1) des vorange-
gangenen Zeitschritts. xSP gibt die Schwerpunkte der angegebenen Rossby-
wellenzüge an.

des RWZtrack werden über die Rossbywellenzug-Objekte bestimmt. Darunter fällt
auch die Schwerpunktsberechnung. Im Fall von mehreren Rossbywellenzug-Ob-
jekten innerhalb eines Rossbywellenzug-Suchbereichs wird der Schwerpunkt von
RWZtrack als gewichteter Schwerpunkt der Schwerpunkte aller Rossbywellenzug-
Objekte bestimmt. Dieser gewichtete Schwerpunkt wird für die Trajektorie verwen-
det. Die Gewichtung erfolgt über das aufsummierte Einhüllendenfeld innerhalb der
Rossbywellenzug-Objekte. Für das Gewicht des Rossbywellenzug-Objekts i gilt:

wi =

∑nj
j=1 venv(λj,ϕj) cos

(
ϕj
)∑nj

j=1 cos
(
ϕj
) ,

wobei venv das Einhüllendenfeld angibt und die Summe über alle nj Gitterpunkte in-
nerhalb des Rossbywellenzug-Objekts i läuft. Der Schwerpunkt xSP des RWZtrack ist
über die gewichteten Schwerpunkte aller ni Rossbywellenzug-Objektschwerpunkte(
x(SP,i) =

(
λ(SP,i),ϕ(SP,i)

))
im Suchbereich über

xSP =

∑ni
i=1wi x(SP,i)∑ni
i=1wi

(6.3)

gegeben. Die Schwerpunkte der Rossbywellenzug-Objekte lassen sich über

x(SP,i) =

∑nj
j=1 venv(λj,ϕj) cos

(
ϕj
)
(λi,ϕi)∑nj

j=1 venv(λj,ϕj) cos
(
ϕj
) (6.4)

berechnen, wobei nj die jeweilige Anzahl an Gitterpunkten innerhalb des i-ten Ross-
bywellenzug-Objekts angibt.

6.3.2 Trajektorienberechnung (ohne Verschmelzung von Rossbywellenzügen)

Zur besseren Veranschaulichung der folgenden Beschreibungen zur Trajektorienbe-
stimmung habe ich in Abbildung 6.2 eine schematische Skizze eingefügt. Der Ort
und auch die direkten Eigenschaften von RWZαtrack(tk) werden über die Rossby-
wellenzug-Objekteαi (tk) im Suchbereichα(tk) definiert. Der hochgestellte Index α
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Abbildung 6.3: Trajektorienbestimmung unter Verwendung des doppelten Schwellenwer-
tes anhand der Entwicklung eines Rossbywellenzugs über dem Atlantik
aus dem Januar 1983. In Abbildung (a) ist der Zeitpunkt vom 05.01.1983

00 UTC, in Abbildung (b) vom 05.01.1983 12 UTC und in Abbildung (c)
vom 06.01.1983 00 UTC dargestellt. Die Farbschattierung gibt das Einhüllen-
denfeld der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) an. Die durch-
gezogene schwarze Konturlinie gibt den oberen Schwellenwert τo und die
gestrichelte schwarze Linie den unteren Schwellenwert τu an. Der Kreis gibt
den Schwerpunkt des Rossbywellenzugs an, die kräftige Linie unterschied-
licher Farbe die berechnete Trajektorie des zugehörigen Rossbywellenzugs.
Die Farbe der Trajektorie und des Schwerpunktes geben die zum jeweiligen
Zeitraum der Trajektorie bestehende Fläche des Rossbywellenzugs an, dabei
steht grün für bis 2× 106 km2 und gelb für 2 bis 4× 106 km2.

beschreibt die Zugehörigkeit der Rossbywellenzug-Objekte, bzw. des Suchbereichs
zu der aktuellen Rossbywellenzug-Trajektorie von RWZαtrack(tk). Zuständig für die
Zugehörigkeit von RWZαtrack(tk) zu einer bereits existierenden Trajektorie ist der
Suchbereichα(tk). Existiert zwischen diesem Suchbereichα(tk) und den Rossbywel-
lenzug-Objektenβi (tk−1) ein Überlappbereich (mindestens ein gemeinsamer Gitter-
punkt), so handelt es sich um die gleiche Trajektorie und α wird gleich β gesetzt.
Der graue Farbbereich in Abbildung 6.2 gibt den Bereich der beschriebenen Über-
lappung an. Die Schwerpunkte wie auch die Eigenschaften von RWZαtrack(tk) und
RWZβtrack(t) werden dann in eine gemeinsame Trajektorie geschrieben. Auf die Aus-
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wahl der Eigenschaften wird in Abschnitt 6.4 eingegangen. Für die Beschreibung
der Funktionsfähigkeit des Trajektorienprogramms soll hier jedoch bereits vorweg-
genommen werden, dass es sich bei einer der Eigenschaften, um die Fläche des
Rossbywellenzugs handelt. Existiert zwischen dem Suchbereichα(tk) und den Ross-
bywellenzug-Objektenβi (tk−1) kein Überlappbereich, so werden RWZαtrack(tk) und
RWZβtrack(tk−1) als voneinander unabhängige Rossbywellenzüge mit unterschiedli-
chen Trajektorien identifiziert.

In Abbildung 6.3 ist ein realer Beispielfall für eine derartige einfache Trajektori-
enberechnung (einfach da kein Auseinanderbrechen oder Verschmelzen von Ross-
bywellenzügen auftritt) gezeigt. Der Abbildung kann man entnehmen, dass sich
der angegebene Rossbywellenzug von Nordamerika über den Atlantik bis Euro-
pa ausbreitet, was auch über die berechnete Trajektorie zu erkennen ist. Die Aus-
breitung über den Atlantik kann in diesem Fall nur unter Verwendung des unte-
ren Schwellenwerts erreicht werden. Bei ausschließlicher Verwendung des oberen
Schwellenwerts τo hätte zwischen dem Rossbywellenzug aus Abbildung (a) und
(b) kein überlappender Bereich existiert, wodurch die Trajektorie des Rossbywellen-
zugs zum Zeitpunkt der Abbildung (a) als beendet angenommen, und eine neue
Trajektorie am Ort des Rossbywellenzugs in Abbildung (b) gestartet worden wäre.
Betrachtet man allerdings das Einhüllendenfeld in der zeitlichen Abfolge von Abbil-
dung (a) bis Abbildung (c), ist dort eindeutig ein sich von Nordamerika nach Euro-
pa ausbreitender Rossbywellenzug zu erkennen. Dies hätte man allerdings auch bei
ausschließlicher Verwendung des unteren Schwellenwerts τu erhalten.

Einen besseren Überblick über den Nutzen des doppelten Schwellenwerts kann
man bei einer Verfolgung des Wellensignals über einen längeren Zeitraum erhalten.
Diese Möglichkeit bietet ein Hovmöllerdiagramm, in welches wir neben dem meri-
dional gemittelten Einhüllendenfeld zusätzlich die in den Längengrad-Breitengrad-
Feldern berechneten Trajektorien einfügen. Als Beispielfall benutzen wir den Elbe-
flut-Rossbywellenzug. In Abbildung 6.4 (a) ist das Ergebnis unter ausschließlicher
Verwendung des niedrigen Schwellenwerts τu und in Abbildung 6.4 (b) des hohen
Schwellenwerts τo dargestellt. In Abbildung 6.5 ist das Ergebnis unter Verwendung
des doppelten Schwellenwerts abgebildet. Das gemittelte Einhüllendenfeld aus Ab-
bildung 6.4 (a) und 6.5 ist identisch, da für beide über das Einhüllendenfeld ober-
halb des niedrigsten verwendeten Schwellenwerts gemittelt wird. Bei der Fläche
der Rossbywellenzüge (Farbcodierung der Trajektorien) zeigt sich hingegen eine
größere Übereinstimmung zwischen dem Hovmöllerdiagramm unter Verwendung
des hohen Schwellenwerts (Abbildung 6.4 (b)) und dem Hovmöllerdiagramm unter
Verwendung des doppelten Schwellenwerts (Abbildung 6.5). Dies ist zu erwarten,
da die Eigenschaften der Rossbywellenzüge bei Verwendung des doppelten Schwel-
lenwerts über die Rossbywellenzug-Objekte, also über den oberen Schwellenwert
bestimmt werden. Diese beschriebenen allgemeinen Unterschiede und Gemeinsam-
keiten lassen sich demnach über die Methode des doppelten Schwellenwerts erklä-
ren.

Neben den allgemeinen Unterschieden zwischen den Hovmöllerdiagrammen kann
man jedoch bereits konzeptionelle Unterschiede in den berechneten Trajektorien
erkennen. Der Elbeflut-Rossbywellenzug ist das dominante Signal innerhalb des
Hovmöllerdiagramms. Zu erkennen ist dieser über die Trajektorie mit den großen
Flächen des Rossbywellenzugs, gegeben durch die magenta und weißen Farbberei-
che im Verlauf der Trajektorie. Unter Verwendung des einfachen hohen Schwellen-
werts τo bricht der eigentlich zusammengehörende Elbeflut-Rossbywellenzug am
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Abbildung 6.4: Unterschiede in der Hovmöllerdiagramm- und Trajektorien-Darstellung
des Elbeflut-Rossbywellenzugs bei Verwendung von unterem Schwellen-
wert τu und oberem Schwellenwert τo. Im unteren Teil der Abbildung sind
die Hovmöllerdiagramme dargestellt. Im oberen Teil der Abbildung sind zu-
sätzlich noch die zeitlich gemittelten Breitengrad-Längengrad-Feldern über
den kompletten Zeitraum des Hovmöllerdiagramms zu sehen. Die Farb-
schattierung gibt das Einhüllendenfeld des Meridionalwindes mit der modi-
fizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) an. In Abbildung (a) wurde der un-
tere Schwellenwert τu und in Abbildung (b) der obere Schwellenwert τo ver-
wendet. Das Hovmöllersignal wird durch eine Mittelung des Einhüllenden-
feldes der Werte oberhalb des zeitlich variablen Schwellenwerts zwischen
30 °N bis 75 °N erhalten (Mittelungsbereich in der Breitengrad-Längengrad-
Darstellung durch die schwarz gestrichelten Linien gegeben). Die schwar-
ze Konturlinie im Hovmöllerdiagramm gibt das meridional gemittelte Ein-
hüllendenfeld bei 3ms−1 an. Die berechneten Trajektorien sind als bunte
Linien eingefügt. Die Farben geben die Fläche S des Rossbywellenzugs zu
den angegebenen Zeitpunkten an mit {grün;gelb;orange;rot;pink;weiß} für
S ∈ {6 2; ]2, 4]; ]4, 6]; ]6, 8]; ]8, 10];> 10}× 106 km2. Es sind nur Rossbywellen-
züge dargestellt, die mindestens 1.5 Tage bestanden.

09.08.2002 12 UTC bei etwa 60°W auseinander (Abbildung 6.4 (b)). Das Ausein-
anderbrechen gibt zu erkennen, dass dabei die Flächen der beiden neu entstande-
nen Rossbywellenzüge sich deutlich schneller verkleinern als im Fall des doppelten
Schwellenwerts. Das ist zwangsläufig der Fall, da die Summe der Flächen der bei-
den auseinandergebrochenen Rossbywellenzüge der Fläche des Rossbywellenzugs,
der über den doppelten Schwellenwert bestimmt wurde, entsprechen muss. An-
sonsten sind die Hovmöllersignale zwischen doppeltem Schwellenwert und hohem
Schwellenwert τo sehr ähnlich.

Ein Vergleich der Trajektorien des doppelten Schwellenwerts in Abbildung 6.5
mit denen des niedrigen Schwellenwerts in Abbildung 6.4 (a) zeigt deutlich größe-
re Unterschiede. Unter Verwendung des niedrigen Schwellenwerts τu sind deutlich
mehr Trajektorien zu erkennen. Ein Vorteil des niedrigen Schwellenwerts kann in
der frühzeitigeren Erkennung von Trajektorien liegen, wie es in dem hier ange-
gebenen Beispiel der Fall ist. Meiner Meinung nach überwiegt jedoch der Nachteil
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Abbildung 6.5: Hovmöllerdiagramm und Trajektoriendarstellung für den Zeitraum des
Elbeflut-Rossbywellenzugs bei Verwendung des doppelten Schwellenwer-
tes aus τu und τo. Beschreibung wie in Abbildung 6.4, nur dass hier der dop-
pelte Schwellenwert verwendet wurde und das Hovmöllersignal durch eine
Mittelung des Einhüllendenfeldes der Werte oberhalb des niedrigen Schwel-
lenwertes erhalten wird.

des häufigen Verschmelzens von Rossbywellenzügen und der größeren Anzahl eher
untypischer kleiner Rossbywellenzüge. Dies deutet sich bereits bei den Hovmöller-
signalen und Trajektorien westlich von 180°W in Abbildung 6.4 (a) an. Dadurch
ist es schwieriger die Trajektorien einzelner Rossbywellenzüge von den Trajekto-
rien angrenzender Rossbywellenzüge zu unterscheiden, da sich diese durch den
niedrigen Schwellenwert häufig vereinen, um anschließend wieder auseinanderzu-
brechen. Um etwas über die Lebenszyklen und Zugbahnen von Rossbywellenzügen
zu lernen, erscheint mir das als nachteilhaft. Der Effekt des Verschmelzens mit an-
deren Rossbywellenzügen zeigt sich auch für den Elbeflut-Rossbywellenzug nach
dem 13.08.2002 in Abbildung 6.4 (a). Dabei verschmilzt der Elbeflut-Rossbywellen-
zug mit einem sich intensivierendem Rossbywellenzug über dem Atlantik. Obwohl
beim doppelten Schwellenwert sowohl der niedrige als auch der hohe Schwellen-
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Abbildung 6.6: Schemazeichnung des Rossbywellenzug-Auseinanderbrechens bei unter-
schiedlichen Schwellenwerten. Die rot gestrichelte Linie gibt den niedrigen
Schwellenwert an, die zugehörige rote Linie mit den Punkten die Trajektori-
en bei ausschließlicher Verwendung des unteren Schwellenwertes. Blau zeigt
das analoge Bild bei ausschließlicher Verwendung des oberen Schwellenwer-
tes. Die schwarze Linie mit den Punkten zeigt die Trajektorie bei Verwen-
dung beider Schwellenwerte über das 2-Schwellenwertkonzept. Die grauen
Flächen geben die Rossbywellenzug-Bereiche bei Verwendung des doppel-
ten Schwellenwertes an.

wert aus Abbildung 6.4 verwendet werden, konnten die beschriebenen negativen
Effekte beider Schwellenwerte (zu häufiges Verschmelzen und zu häufiges Ausein-
anderbrechen) durch die Kombination dieser beiden beseitigt werden.

Besonders der Effekt des Auseinanderbrechens von Rossbywellenzügen kann durch
die Verwendung des doppelten Schwellenwerts reduziert werden. Zur Veranschauli-
chung habe ich die Schemazeichnung in Abbildung 6.6 eingefügt. Denn würde, wie
beim Übergang vom Zeitpunkt tk−2

zu tk−1
in Abbildung 6.6, der Rossbywellenzug

nur im Sinne des oberen Schwellenwerts (blaue gestrichelte Linien) auseinander-
brechen, würde der Rossbywellenzug mittels des doppelten Schwellenwerts (graue
Fläche) und des niedrigen Schwellenwertes (rote gestrichelte Linie) als zusammen-
hängend erkannt. Würde hingegen, wie beim Übergang vom Zeitpunkt tk−1

zu tk,
der Rossbywellenzug nur im Sinne des unteren Schwellenwerts (rote gestrichelte Li-
nie) auseinanderbrechen, wird der Rossbywellenzug mittels des doppelten Schwel-
lenwerts (graue Fläche) und des oberen Schwellenwerts (blaue gestrichelte Linie)
als zusammenhängend erkannt. Der abgespaltene Bereich oberhalb des niedrigen
Schwellenwertes würde bei Verwendung des doppelten und des oberen Schwellen-
wertes nicht als Rossbywellenzug identifiziert werden. Im Fall des Elbeflut-Rossby-
wellenzugs ist der erste Fall (Auseinanderbrechen des oberen Schwellenwerts) am
08.08.2002 12 UTC und am 09.08.2002 12 UTC zu erkennen (Abbildung 6.4 (b)). Un-
ter Verwendung des doppelten Schwellenwerts wird der Rossbywellenzug durchge-
hend als zusammenhängend erkannt (Abbildung 6.5).
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Abbildung 6.7: Schemazeichnung der einfachen Trajektorienberechnung ohne Verschmel-
zung oder Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen. Die RWZχtrack(tk)

werden in der Abbildung nur durch ihren Index χ gekennzeichnet, in dem
angegeben Beispiel ist χ = α. Die Suchbereiche der Rossbywellenzüge sind
als gestrichelte Ellipsen dargestellt, die Rossbywellenzug-Objekte darin als
durchgezogene Ellipsen. Dargestellt ist hier die Suche nach einem Überlapp-
bereich (graue Fläche) zwischen dem Suchbereichα(tk) und den Rossby-
wellenzug-Objektenβi (tk−1) des vorangegangenen Zeitschritts. Da ein Über-
lappbereich hier vorhanden ist, wurde β = α gesetzt. Im Prinzip ist hier nur
die Suche nach einer Überlappung in zonaler Richtung dargestellt (graue ge-
punktete Linien). Es wird der Einfachheit halber bei diesen Schemaskizzen
davon ausgegangen dass in meridionaler Richtung eine vollständige Über-
lappung stattfindet. Die Schwerpunkte sind als dicke Punkte dargestellt.
Werden die Rossbywellenzüge als zusammengehörig identifiziert, so wer-
den ihre Schwerpunkte durch eine Trajektorie verbunden (kräftige schwarze
Linie).

6.3.3 Trajektorienberechnung (mit Verschmelzung von Rossbywellenzügen)

Im letzten Unterabschnitt habe ich den Fall einfacher Trajektorienberechnung vorge-
stellt. Bei dieser muss in erster Linie entschieden werden, ob ein Rossbywellenzug
des aktuellen Zeitschritts (RWZαtrack(tk)) einem Rossbywellenzug des vorangegan-
genen Zeitschritts (RWZβtrack(tk)) zugeordnet wird und damit Teil einer Trajektorie
darstellt. Ich habe das Vorgehen erklärt und mittels der Schemazeichnung in Ab-
bildung 6.2 veranschaulicht. Da der Trajektorienverlauf verschmelzender und aus-
einanderbrechender Rossbywellenzüge komplizierter werden kann, wähle ich im
Folgenden eine andere Art der schematischen Darstellung. Um die neue Form der
Schemazeichnung einzuführen werde ich die alte Darstellung der Abbildung 6.2
auf die neue Form der Darstellung übertragen. Diese neue Darstellungsform ist
in Abbildung 6.7 zu erkennen. Dabei ist die Zeitskala explizit mit eingefügt. Die
Indizierung des Rossbywellenzugs erfolgt mit der Kenntnis des letzten Zeitschrit-
tes. Während ich in Abbildung 6.2 die beiden RWZtrack zu den Zeiten tk und tk−1

noch mit α und β indiziert habe und auf Grund des Überlappungsbereiches α = β

definiert habe, wird bei der neuen Darstellungsform unmittelbar die Trajektorien-
indizierung durch die Kenntnis der Zugehörigkeiten mittels aller vorangegangener
Zeitschritte verwendet.

Betrachten wir im Folgenden die zunächst einfacheren Fälle des Auseinander-
brechens und der Verschmelzung von Rossbywellenzügen. In Abbildung 6.8 ist
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Abbildung 6.8: Schemazeichnung zum Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen.
Nach dem Auseinanderbrechen werden die Rossbywellenzüge als separate
Rossbywellenzüge behandelt und deswegen mit den unterschiedlichen Indi-
zes α1 und α2 gekennzeichnet. Das α deutet hier an, dass die Trajektorien
auf einen gemeinsamen Ursprung zurückzuführen sind. Ansonsten identi-
sche Beschreibung wie in Abbildung 6.7.
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Abbildung 6.9: Schemazeichnung zur Verschmelzung von Rossbywellenzügen. Die beim
Zeitschritt tk−1

noch voneinander unabhängigen Rossbywellenzügen (ge-
kennzeichnet durch die unterschiedliche Farbe) verschmelzen zum Zeit-
punkt tk zu einem Rossbywellenzug. Rückwirkend sind die Rossbywellen-
züge des vorherigen Zeitschritts also Teil derselben Trajektorie und erhal-
ten dadurch dieselbe Indizierung α. Ansonsten Beschreibung wie in Abbil-
dung 6.7.

der Fall des Auseinanderbrechens dargestellt. Die Wellenzüge RWZα1track(tk) und
RWZα2track(tk) haben beide einen Überlappbereich mit RWZα12track(tk−1), demnach ha-
ben sie denselben Ursprung. Da die Rossbywellenzug-Objekte α1 und α2 nicht den-
selben Suchbereich besitzen, erfolgt eine Aufspaltung der Trajektorie zu diesem Zeit-
punkt.

Im Fall des Verschmelzens (Abbildung 6.9) verhält es sich genau umgekehrt zu
dem Fall des Auseinanderbrechens. Die ehemals getrennten RWZtrack(tk−1

) besit-
zen jeweils Überlappbereiche mit dem RWZαtrack(tk), sind also Teil derselben Tra-
jektorie. Im Fall des Verschmelzens von Rossbywellenzügen hat dies einen zeitlich
rückwirkenden Effekt auf die Schwerpunkte und Eigenschaften der Rossbywellen-
züge. Die Fläche des RWZαtrack zum Zeitpunkt tk−1

setzt sich aus der Summe der
beiden Rossbywellenzüge zusammen mit denen der RWZαtrack(tk) einen Überlappbe-
reich aufweist. Der Schwerpunkt wird ebenfalls als gewichteter Schwerpunkt aller
Rossbywellenzug-Objekte die nun zum Zeitpunkt tk−1

Teil der Trajektorie darstel-
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Abbildung 6.10: Schemazeichnung zum Auseinanderbrechen und anschließendem Ver-
schmelzen von Rossbywellenzügen. Ist die Zeitspanne zwischen ausein-
anderbrechen und erneutem Verschmelzen wie im Fall des α-indizierten
Rossbywellenzugs tk−m − tk−i 6 1 Tag, so werden alle Rossbywellenzug-
Objekteα als Teil desselben Rossbywellenzugs interpretiert. Ist die Zeitspan-
ne wie im Fall des β-indizierten Rossbywellenzugs tk − tk−i > 1Tag dann
werden die Trajektorien, welche mit β1 und β2 indiziert sind, als separate
Rossbywellenzug-Trajektorien (aber mit gleichem Ursprung) abgespeichert.
Ansonsten Beschreibung wie in Abbildung 6.7.

len neu berechnet (wie in Gleichung (6.3) angegeben). Ich habe mich im Verlauf der
Entwicklung des Trajektorienprogramms für diese zeitlich rückwirkende Berech-
nung entschieden, da vor allem in der Entstehungsphase anwachsende Wellenzüge
häufig zunächst separiert auftreten, im weiteren Verlauf jedoch schnell zu einem
Wellenzug verschmelzen. Die rückwirkende Berechnung resultiert in deutlich weni-
ger sprunghaften Trajektorien, die auch zum Zeitpunkt der Verschmelzung häufig
die gleiche Richtung der Wellenzugbahn beibehalten. Die Richtungsbeibehaltung
scheint zu bekräftigen, dass die anfänglich separierten Wellenzüge in der dynami-
schen Entwicklung tatsächlich häufig zusammengehören. Ich möchte hier jedoch
zumindest erwähnen, dass die rückwirkende Berechnung von mir subjektiv mittels
vieler Einzelfälle als sinnvoll erachtet wurde, jedoch nicht zwangsläufig eine Verbes-
serung darstellt und es sicher auch Argumente gegen die rückwirkende Berechnung
gibt. Eine Kritik könnte zum Beispiel die ungleiche Behandlung von auseinander-
brechenden und verschmelzenden Rossbywellenzügen sein.

Der nächste Beispielfall behandelt die Verschmelzung von Rossbywellenzügen,
welche über längere Zeit voneinander getrennt waren. In Abhängigkeit der Zeit-
spanne die die Rossbywellenzüge vor dem Verschmelzen bestanden, wird die Tra-
jektorienbestimmung unterschiedlich gehandhabt. Dargestellt sind die beiden Mög-
lichkeiten in der Schemazeichnung in Abbildung 6.10. Bei dieser Abbildung geht
es eigentlich um auseinanderbrechende und wiederverschmelzende Rossbywellen-
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Abbildung 6.11: Hovmöllerdiagramm und Trajektoriendarstellung des Elbeflut-Rossby-
wellenzugs ohne rückwirkende Neuberechnungen bei Wellenzug-Ver-
schmelzungen. Beschreibung wie in Abbildung 6.5, mit dem Unterschied,
dass auseinanderbrechende und direkt wiederverschmelzende Trajektorien
nicht als ein Rossbywellenzug erkannt werden.

züge, das Konzept ist aber genauso für nur verschmelzende Rossbywellenzüge oh-
ne vorheriges Auseinanderbrechen unverändert übertragbar. Besteht eine der zwei
verschmelzenden Trajektorien vor der Verschmelzung weniger als 1.5 Tage2 , wer-
den rückwirkend für die beiden separierten Trajektorien ein gemeinsamer Schwer-
punkt und gemeinsame Rossbywellenzug-Eigenschaften berechnet. Dieser Fall ist
mit tk−m − tk−j 6 1Tag für RWZαtrack auf der linken Seite in Abbildung 6.10 darge-
stellt. Beträgt die Zeitspanne von zwei Trajektorien vor ihrer Verschmelzung mehr
als einen Tag, werden diese Trajektorien weiterhin als voneinander getrennte Trajek-

2 Die Wahl von 1.5 Tagen ist relativ willkürlich gewählt. Bei auseinanderbrechenden und direkt wie-
der verschmelzenden Wellenzügen (0.5 Tage bei verwendeter zeitlicher Auflösung von 12 Stunden)
erscheint die Zusammengehörigkeit der auseinandergebrochenen Wellenzuganteilen plausibel. Bei
einem Zeitintervall von 3 Tagen würde man eher davon ausgehen, dass hierbei ein tatsächliches Aus-
einanderbrechen stattgefunden hat. Ich hatte ursprünglich 2 Tage gewählt, jedoch wurde dann immer
wieder auch für offensichtlich separierte Wellenzüge rückwirkend eine gemeinsame Trajektorie berech-
net. Aus diesem Grund habe ich dann das entscheidende Zeitintervall auf 1.5 Tage heruntergesetzt.
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torien beibehalten. Dieser Fall ist mit tk − tk−j > 1Tag für RWZβ1track und RWZβ2track
auf der rechten Seite der Abbildung 6.10 dargestellt.

Für den Fall des auseinanderbrechenden und wiederverschmelzenden Rossbywel-
lenzugs innerhalb von weniger als 1.5 Tagen habe ich bereits einen realen Beispiel-
fall angegeben, nämlich den Elbeflut-Rossbywellenzug aus Abbildung 6.5. Da das
Wiederverschmelzen innerhalb weniger als 1.5 Tagen erfolgte, ist das Auseinander-
brechen in dem Hovmöllerdiagramm nicht zu erkennen. Würde man diese rückwir-
kende Neuberechnung der Schwerpunkte und Rossbywellenzug-Eigenschaften im
Fall verschmelzender Trajektorien nicht durchführen, würde sich anstelle von Abbil-
dung 6.5 das Hovmöllerdiagramm aus Abbildung 6.11 ergeben. Ein Vergleich dieser
beiden Abbildungen zeigt die vorteilhafte Trajektoriendarstellung von verschmel-
zenden Rossbywellenzügen unter Anwendung der rückwirkenden Neuberechnung
von Trajektorienschwerpunkten und Eigenschaften. Damit kann nicht nur über die
Berechnung des doppelten Schwellenwerts das Auseinanderbrechen von Rossby-
wellenzügen, sondern auch noch über die Trajektorieninformation selbst, reduziert
werden.

Über die vorgestellten möglichen Fälle lässt sich bereits ein Großteil der auftre-
tenden Rossbywellenzug-Trajektorien berechnen. Der zeitliche Verlauf des Schwer-
punktes definiert, wie erwähnt, den räumlichen Pfad der Trajektorie. Diese räumli-
che Information über die Vergangenheit der Rossbywellenzüge könnte verwendet
werden, um zum Zeitpunkt tk zu entscheiden, wie lange verschmelzende Rossby-
wellenzüge schon voneinander separiert waren. Diese Zeitspanne entscheidet dar-
über ob es zu einer rückwirkenden Neuberechnung der Schwerpunkte und Eigen-
schaften des Rossbywellenzugs kommt (wie im Fall des RWZαtrack in Abbildung 6.10)
oder nicht (wie im Fall der RWZβ1track und RWZβ2track in Abbildung 6.10). Allerdings
ist die räumliche Information der Schwerpunkte über die Vergangenheit der Ross-
bywellenzüge in speziellen Fällen nicht ausreichend. Erfolgt ein mehrfaches Aus-
einanderbrechen und Verschmelzen von Rossbywellenzügen, werden bei jeder Ver-
schmelzung rückwirkend die Schwerpunkte neu berechnet. Wäre nur die Schwer-
punktsinformation der aktuellen Trajektorien im Fall eines erneuten Verschmelzens
vorhanden, könnte ein bestimmtes Rossbywellenzug-Objekt innerhalb einer Ross-
bywellenzug-Trajektorie überproportional stark den Schwerpunkt der kompletten
Trajektorie vorgeben und auch die Eigenschaften der Rossbywellenzug-Trajektorie
verfälschen. Dieser Fall ist in Abbildung 6.12 dargestellt. Bei diesem Rossbywellen-
zug handelt es sich um den komplexesten Fall einer Rossbywellenzug-Trajektorie,
die bei der Betrachtung der Daten auftrat. Auf diesen werde ich dennoch, wie für al-
le anderen Rossbywellenzüge auch, die beschriebene simple Trajektorienzuordnung
anwenden. Ich gehe hier zur Erklärung die einzelnen Zeitschritte beginnend bei tk−3

durch. Dadurch, dass man vorwärts in der Zeit geht, ändern sich fortwährend die In-
dizes der auftretenden Rossbywellenzüge. Zum Zeitpunkt tk−3

existiert ein einziger
Rossbywellenzug welcher in Magenta mit α indiziert wird. Im darauffolgenden Zeit-
punkt tk−2

ist dieser Rossbywellenzug auseinandergebrochen. Die neuen aktuellen
und rückwirkenden Indizierungen sind nun in Rot angegeben. Zum Zeitpunkt tk−2

existieren zwei Rossbywellenzüge α1 und α2, die beide auf den Rossbywellenzug
α12 zurückzuführen sind. Anschließend brechen erneut alle Rossbywellenzüge in
zwei Anteile auseinander während gleichzeitig eine Verschmelzung von den zwei
vorherigen Rossbywellenzüge stattfindet. Die Indizierungen sind nun in Schwarz
angegeben. Zum Zeitpunkt tk−1

existieren also drei Rossbywellenzüge, die alle auf
einen gemeinsamen ursprünglichen Rossbywellenzug zurückzuführen sind. Die ak-
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Abbildung 6.12: Schemazeichnung zu einem komplexen Fall von mehrfach auseinander-
brechenden und wiederverschmelzenden Rossbywellenzügen. Beschrei-
bung wie in Abbildung 6.10 für den α-indizierten Rossbywellenzug. Auch
hier kommt es nach einem Auseinanderbrechen zu einem erneuten Ver-
schmelzen der auftretenden Rossbywellenzüge. Der Unterschied bei dieser
Abbildung ist, dass nach einem Auseinanderbrechen und vor einem erneu-
ten Verschmelzen ein weiteres Auseinanderbrechen erfolgt. In dieser Abbil-
dung sind die Indizierungen zu allen Zeitpunkten in der jeweiligen Farbe
des Zeitpunktes entsprechend der Farbe entlang der Zeitskala dargestellt.

tuellen Rossbywellenzüge werden mit α1, α2 und α3 indiziert. Die Trajektorien von
α1 und α3 können durch simple Auseinanderbrechvorgänge bis auf den Rossbywel-
lenzug α123 zum Zeitpunkt tk−3

zurückgeführt werden. Der Rossbywellenzug α2
geht jedoch aus einer Verschmelzung der vorangegangenen Rossbywellenzüge α1
und α3 hervor, weshalb der Schwerpunkt dieser Trajektorie rückwirkend aus der
Gewichtung der Schwerpunkte von Rossbywellenzügen α1 und α3 bestimmt wird.
Zum Zeitpunkt tk findet eine Verschmelzung der Rossbywellenzüge α2 und α3

statt. Die zugehörigen Indizierungen sind nun in blau angegeben. Da die Zeitspan-
ne zwischen tk−3

und tk kleiner als 1.5 Tage angenommen wird, muss eine erneute
rückwirkende Neuberechnung der Schwerpunkte erfolgen. Durch die bereits erfolg-
te rückwirkende Neuberechnung der Schwerpunkte des Rossbywellenzugs α2, ha-
ben die Rossbywellenzüge α2 und α3 zum Zeitpunkt tk−2

keinen gemeinsamen
Schwerpunkt, obwohl Rossbywellenzug α3 bereits für die Gewichtung des Ross-
bywellenzugs α2 zum Zeitpunkt tk−2

verwendet wurde. Auf diese Weise würde
der Rossbywellenzug α3 zu einem Zeitpunkt zweimal in die Gewichtung eingehen.
Aus diesem Grund ist es notwendig, dass für jede Trajektorie alle Rossbywellenzug-
Objektschwerpunkte zu allen Zeitpunkten abgespeichert werden. Dadurch ist nach
beliebig vielen Auseinanderbrech- und Verschmelzungsvorgängen immer bekannt,
ob die zu verschmelzenden Rossbywellenzüge eine gemeinsame Vergangenheit hat-
ten. Falls dem so ist, erfolgt keine neue Gewichtung der Schwerpunkte und der



126 trajektorienberechnung von rossbywellenzügen

Eigenschaften der Rossbywellenzüge zu den Zeitpunkten ihrer gemeinsamen Ver-
gangenheit.

Zusammenfassend kann gesagt werden, dass das Vorgehen zur Trajektorienbe-
rechnung wie beabsichtigt sehr einfach ist. Die Zusammengehörigkeit von Ross-
bywellenzügen wird über einen Überlappbereich zwischen aktuellem Rossbywel-
lenzug-Suchbereich und den Rossbywellenzug-Objekten des vorangegangen Zeit-
punkts festgelegt. Im Fall einer Verschmelzung wird als einziges zusätzliches Kri-
terium überprüft, wie lange die verschmelzenden Rossbywellenzüge voneinander
separiert waren. Beträgt diese Zeitspanne weniger als 1.5 Tage, erfolgt eine rück-
wirkende Neuberechnung der Rossbywellenzug-Trajektorien und von deren Eigen-
schaften. Ausschlaggebend zur möglichen Entwicklung einer derart simplen Trajek-
torienberechnung war die Verwendung der semigeostrophischen Koordinatentrans-
formation und des 2-Schwellenwertkonzeptes. Da die Berechnung von Rossbywel-
lenzug-Trajektorien nichtsdestotrotz eine komplexe Angelegenheit ist, wird die in
diesem Abschnitt vorgestellte Trajektorienberechnung im folgendem Unterabschnitt
auf einen größeren Datensatz angewendet und getestet.

6.3.4 Anwendung des Trajektorienprogramms auf größere reale Datensätze

Für die Parametereinstellung des Schwellenwerts habe ich zufällig für jede Jahres-
zeit ein Jahr aus dem ERA-Interim Zeitraum ausgewählt. Diese vier Jahreszeiten
(Frühling 2001, Sommer 2011, Herbst 2007 und Winter 2001/2002) habe ich als Test-
zeitraum gewählt. Mit der diesen Jahreszeiten angepassten Parametereinstellung
sind die weiter oben dargestellten Abbildungen entstanden. Nach Abschluss der
Parametereinstellungen habe ich erneut vier zufällige Jahreszeiten des ERA-Interim
Zeitraums gewählt, auf die die Trajektorienberechnung ohne weitere Schwellenwert-
modifikation angewendet werden soll. Bei diesen handelt es sich um den Frühling
2010, Sommer 1983, Herbst 1997 und Winter 2011/2012. Das Hovmöllerdiagramm
vom Frühling 2010 ist in Abbildung 6.13 dargestellt.

Was die Behandlung von auseinanderbrechenden Rossbywellenzug-Anteilen an-
geht, entspricht das Vorgehen in Abbildung 6.13 dem aus der Arbeitsgruppe von
Edmund Chang an der Universität von Stony Brook. Im Fall eines Auseinanderbre-
chens von Rossbywellenzug-Anteilen einer vorangegangenen gemeinsamen Trajek-
torie wird nur die Trajektorie des flächengrößten Rossbywellenzugs nach dem Aus-
einanderbrechen als durchgängig fortgesetzt. Die Rossbywellenzüge mit den kleine-
ren Flächen werden als neue Rossbywellenzüge definiert, beginnend vom Zeitpunkt
des Auseinanderbrechens. Dies steht nicht im Widerspruch zu der in den vorange-
gangenen Kapiteln vorgestellten Trajektorienberechnung, denn anders als von Dr.
Changs Arbeitsgruppe praktiziert, markiere ich nur den Zeitpunkt des Auseinan-
derbrechens in diesen Trajektorien und starte demnach keine neue Trajektorie. Der
Grund dafür liegt darin, dass ich zusätzlich für diese neu entstandenen Rossbywel-
lenzüge auch noch die Ursprungsregion der Haupttrajektorie, von welcher sie sich
abgespaltet haben, diesen zuordnen können möchte. Warum das sinnvoll ist, soll
folgender hypothetischer Rossbywellenzug verdeutlichen. Angenommen der hypo-
thetische Rossbywellenzug entsteht im Westpazifik, propagiert in den Atlantik und
zerfällt dort in zwei Anteile. Der kleinere Anteil liegt weiter im Osten und zieht
noch ein Stück weiter ostwärts bis Europa bevor er sich auflöst, während der grö-
ßere Anteil über dem Atlantik dissipiert. Wird der über Europa sich befindende
Rossbywellenzug nach dem Zerfall über dem Atlantik als neuer Rossbywellenzug
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Abbildung 6.13: Hovmöllerdiagramm zur Darstellung der Flächenentwicklungen von
Rossbywellenzügen entlang der berechneten Trajektorien. Das Hovmöl-
lersingal vom 01.03.2010 bis zum 31.5.2010 wird durch eine Mitte-
lung des Einhüllendenfeldes der Werte oberhalb des zeitlich variablen
Schwellenwerts (untere Grenze) zwischen 20°N und 75°N erhalten (an-
gegeben durch die schwarz gestrichelten Linien in der Breitengrad-
Längengrad-Darstellung). Die schwarze Konturlinie im Hovmöllerdia-
gramm gibt das meridional gemittelte Einhüllendenfeld bei 3.6ms−1

an. Die berechneten Trajektorien sind als bunte Linien eingefügt. Die
Farben geben die Fläche S des Rossbywellenzugs zu den angege-
benen Zeitpunkten an mit {grün;gelb;orange;rot;pink;weiß} für S ∈
{6 2; ]2, 4]; ]4, 6]; ]6, 8]; [8, 10];> 10}× 106 km2. Es sind nur Rossbywellenzü-
ge mit einer minimalen Lebenszeit von zwei Tagen dargestellt. Im oberen
Teil der Abbildung ist für jeden Gitterpunkt die Auftrittswahrscheinlichkeit
des Einhüllendenfeldes oberhalb des unteren Schwellenwerts dargestellt.
Zusätzlich sind darin ebenfalls die Trajektorien mit der Farbinformation
über deren Fläche eingetragen. Die kleineren Anteile des Rossbywellenzugs
nach einer Abspaltung werden als neuer Rossbywellenzug definiert.
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definiert, so liegt der Ursprung von diesem Rossbywellenzug über dem Atlantik.
Die Frage nach der Ursprungsregion ist aber nicht einfach zu beantworten. In der
Arbeitsgruppe von Dr. Chang wird argumentiert, dass ein brechender oder zerfal-
lender Rossbywellenzug die Entstehungsregion für einen sich abspaltenden Anteil
darstellt. Das ist berechtigt, denn auch für das Wellenbrechen muss es einen Grund
geben. Dieser Grund rechtfertigt dann gleichzeitig die Definition, den Rossbywellen-
zug-Ursprung auf den Ort des Wellenbrechens zu legen und nicht auf den Ort der
Herkunft des brechenden Rossbywellenzugs. Ich möchte jedoch beide Information
in die Berechnung aufnehmen. Aus diesem Grund führe ich die abgespaltenen An-
teile des Haupt-Rossbywellenzugs als durchgängige Trajektorie von diesem fort und
markiere die Zeitpunkte der Abspaltung. Dies wird ausführlicher in Abschnitt 6.4
über die Eigenschaften der Rossbywellenzug-Trajektorie behandelt.

Die Betrachtung der zonalen und zeitlichen Ausbreitung der Trajektorien im Hov-
möllerdiagramm in Abbildung 6.13 zeigt überwiegend realistische Rossbywellen-
zug-Trajektorien an. Diese breiten sich von West nach Ost aus und erreichen im
Verlauf ihrer Entwicklung immer größere Flächen, bis sie gegen Ende ihrer Lebens-
zeit erneut kleiner werden. Eine Verifikation des Trajektorienprogramms erlaubt die-
se Art der Darstellung allerdings nicht. Die Problematik bei der Handhabung von
verschmelzenden und wieder auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen ist darin
aber bereits gut zu erkennen. So weist die Trajektorie zwischen dem 10.03.2010 und
24.03.2010 zwischen etwa 160°O und 120°W einen in Ost- und Westrichtung oszillie-
renden Verlauf mit zusätztlichen verschmelzenden Trajektorien auf. Dieser Trajek-
torienverlauf ist vergleichsweise untypisch. Diese Art von Trajektorien könnten auf
die Existenz von blockierenden großskaligen Rücken zurückzuführen sein. Diese
Vermutung wird durch die geringen Einhüllendenwerte stromabwärts dieser Tra-
jektorie bekräftigt. Der blockierende Hintergrundrücken könnte demnach zu einem
annähernd stationären Rossbywellenzug an dessen stromaufwärtsgerichteten Seite
führen, während von Westen heranziehende Rossbywellenzüge mit den Rossbywel-
lenzügen an der Flanke des blockierenden Rückens immer wieder verschmelzen.
Abgesehen davon, scheinen die restlichen Trajektorien aber recht plausible Entwick-
lungen anzudeuten.

In Anhang B sind zur Vollständigkeit die Hovmöllerdiagramme zusammen mit
den zugehörigen Trajektorien für den Sommer 1983 in Abbildung B.1, für den
Herbst 1997 in Abbildung B.2 und für den Winter 2011/12 in Abbildung B.3 darge-
stellt. Darin zeigt sich ein recht ähnliches Bild zu dem aus Abbildung 6.13. Diese Ab-
bildungen zeigen die überwiegend richtige Funktionsweise der Trajektorienberech-
nung. Diese Trajektorienberechnung wird als Grundlage für eine Vielzahl weiterer
Untersuchungen verwendet, wie etwa der klimatologischen Studie in Abschnitt 7.2
oder der Analyse der Vorhersagefehler von Rossbywellenzügen in Abschnitt 9.3.
Im nächsten Abschnitt wird noch die Auswahl an Eigenschaften vorgestellt, wel-
che entlang der Rossbywellenzug-Trajektorien neben der Schwerpunktsinformation
berechnet und abgespeichert werden.

6.4 bestimmung charakteristischer rossbywellenzug-
eigenschaften

Folgende Rossbywellenzug-Eigenschaften werden entlang der Trajektorien berech-
net:
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• Schwerpunkt xSP

• Begrenzungspunkte in zonaler (xw, xo) und meridionaler Richtung (ys,yn)

• Fläche S

• mittlere Amplitude Aτo

• Konturstruktur KS

• mittlerer meridionaler Gradient im Geopotential als Maß des WellenleitersWL

• Datum mit Information zur Abspaltung von Rossbywellenzug-Anteilen

Der Schwerpunkt, die Fläche und die mittlere Amplitude wurden bereits in Pres-
tel (2012) als Rossbywellenzug-Eigenschaften verwendet. Die Verwendung dieser
Größen geht auf die SAL-Methode von Wernli u. a. (2008) zurück. Jede der oben
angeführten Eigenschaften mit Ausnahme des Schwerpunktes werden im Folgen-
den genauer erläutert und die Idee zur Auswahl dieser Eigenschaft vorgestellt. Die
Berechnung des Schwerpunkts als Teil der Trajektorienberechnung, wurde bereits
in Gleichung (6.4) angegeben. Zur Veranschaulichung werden die angegebenen Ei-
genschaften auf den Elbeflut-Rossbywellenzug angewendet.

6.4.1 Begrenzungspunkte (xw, xo,ys,yn)

Der Schwerpunkt hat als einzelner Punkt eine reduzierte Aussagekraft über den
Aufenthaltsort des Rossbywellenzugs. Besonders relevant ist dies im Fall der Entste-
hungs- und Zerfallsregionen. Zur Erläuterung der reduzierten Aussagekraft werde
ich ein hypothetisches Beispiel von zwei unterschiedlichen Rossbywellenzügen ge-
ben: ein Rossbywellenzug (RWZa) zieht vom Westen bis in den Atlantikbereich, wo
er auf ein Blokadehoch trifft. Dort bricht er an dessen stromaufwärtsgerichteten Sei-
te und verschwindet. Dadurch hat dieser Rossbywellenzug keinen direkten Einfluss
auf die großskalige Strömung über Europa. Die Information darüber, wo sich der
Schwerpunkt am Ende der Rossbywellenzug-Lebenszeit befand, gibt lediglich an,
dass dieser über dem Atlantik zerfiel. Beim zweiten hypothetischen Rossbywellen-
zug (RWZb) soll es sich um einen ausgedehnten Rossbywellenzug handeln. Dieser
zieht ebenfalls von Westen bis in den Atlantikbereich, wo er sich soweit intensiviert
hat, dass es über dem Atlantik zum Wellenbrechen kommt und der RWZb dort wie
bereits der RWZa zerfällt. Auf Grund seiner Ausdehnung erstreckt sich der RWZb
über großen Teilen Europas. Damit beeinflusst er das Wetter dort. Ledigliches Be-
trachten des Schwerpunkts könnte die beiden Wellenzüge RWZa und RWZb jedoch
unter Umständen identisch erscheinen lassen. Aus diesem Grund erscheint es vor-
teilhaft, die Information über die zonalen (und meridionalen) Randbereiche des
Rossbywellenzugs mit abzuspeichern. Damit können dann die Entstehungsregio-
nen über den westlichen Rand des Rossbywellenzugs und die Zerfallsregionen über
den östlichen Rand des Rossbywellenzugs definiert werden. Für den Fall des Elbe-
flut-Rossbywellenzugs sind die zonalen Randbereiche in Abbildung 6.14 dargestellt.
In dieser Abbildung sind neben der Schwerpunktstrajektorie noch die beiden zona-
len Randtrajektorien eingetragen. Der Elbeflut-Rossbywellenzug beginnt zunächst
flächenmäßig klein, wächst anschließend stark an und nimmt zum Ende erneut
kontinuierlich an Fläche ab. Daher unterscheiden sich Entstehungs- und Zerfall-
sorte zwischen Schwerpunkt und Randwert des Rossbywellenzugs nicht stark. Im
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Abbildung 6.14: Darstellung der Eigenschaft der zonalen Rossbywellenzug-Randbereiche
am Beispiel des Elbeflut-Rossbywellenzugs. Beschreibung wie in Abbil-
dung 6.5. Die zusätzlichen kräftigen schwarzen Konturlinien geben die zo-
nalen Randbereiche des Rossbywellenzugs an.

Laufe der Rossbywellenzug-Lebenszeit kommt es zwischen diesen beiden Werten
aber zu Unterschieden von über 90 Längengraden.

6.4.2 Fläche S

Die Fläche wurde als einzige Eigenschaft neben der notwendigen Schwerpunktsin-
formation zur Trajektorienberechnung bereits vorweggenommen. Sie gibt die Größe
des Einflussbereichs des Rossbywellenzugs wieder und ist daher eine relevante Grö-
ße. Die Fläche des RWZtrack berechnet sich über

S = (a resℵ)2
nj∑
j=1

cos
(
ϕj
)

,

wobei a wie gewohnt den Erdradius, ℵ den Umrechnungsfaktor von Grad in Radi-
an, res die Gitterauflösung in Grad und nj die Gesamtanzahl aller Gitterpunkte aller
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Abbildung 6.15: Entwicklung der Fläche des Elbeflut-Rossbywellenzugs entlang von des-
sen Trajektorie. Im oberen Teil der Abbildung ist eine Momentaufnah-
me des Einhüllendenfeldes der modifizierten Methode nach Zimin u. a.
(2006)(Farbschattierung) vom 13.08.2002 12 UTC sowie die zu diesem
Zeitpunkt vorhandenen Rossbywellenzug-Schwerpunkte (magenta Punk-
te) und den zugehörigen zurückliegenden Trajektorienpfaden (magenta Li-
nie) dargestellt. Die schwarze durchgezogene Konturlinie zeigt den oberen
Schwellenwert, die gestrichelte den unteren Schwellenwert an. Im unteren
Teil der Abbildung ist der Verlauf der Rossbywellenzug-Fläche als Funkti-
on der zonalen Position des Rossbywellenzug-Schwerpunktes in Blau dar-
gestellt. Die einzelnen Zeitpunkte, im Abstand von jeweils 12 Stunden, sind
als Punkte entlang von dieser Flächenkurve dargestellt. Der obere Teil der
Abbildung entspricht dem Endzeitpunkt der Kurve im unteren Teil der Ab-
bildung.

Rossbywellenzug-Objekte innerhalb des RWZtrack zum aktuellen Zeitpunkt angibt.
Der Summenindex j läuft über alle Gitterpunkte der erwähnten Rossbywellenzug-
Objekte. In Abbildung 6.15 sind die für den 13.08.2002 00 UTC vorhandenen Trajek-
torien sowie die zugehörige Flächeneigenschaft dargestellt. In der Abbildung ist zu
erkennen, dass zunächst die Fläche des Rossbywellenzugs kontinuierlich zunimmt
und anschließend auf einen weiterhin relativ hohen Wert von über 6× 106 km2 ab-
nimmt, bevor die Fläche des Rossbywellenzugs über Europa sich sehr rasch verrin-
gert.

6.4.3 mittlere Amplitude Aτo

Die Fläche gibt die horizontale Ausdehnung des Rossbywellenzugs an, sagt jedoch
nichts über die Stärke des Rossbywellenzugs aus. Es ist zu vermuten, dass größere
Rossbywellenzüge im Vergleich zu kleineren Rossbywellenzügen auch höhere Am-
plituden im Einhüllendenfeld des verwendeten Windfelds aufweisen. Das ist aber
nicht zwangsläufig der Fall. Aus diesem Grund wurde die mittlere Amplitude

A =

∑nj
j=1 venv(λj,ϕj) cos

(
ϕj
)∑nj

j=1 cos
(
ϕj
)

eingeführt, welche die mittlere Stärke des Rossbywellenzugs angibt. Zusätzlich sei
erwähnt, dass diese Größe nach oben hin schneller begrenzt ist als die Fläche. Den
Übergang eines sich verstärkenden Rossbywellenzugs in den Zustand, in dem die
mittlere Amplitude nicht mehr, oder nur noch schwach zunimmt, werde ich als
Sättigung in der mittleren Amplitude bezeichnen. Analog dazu können auch die
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Abbildung 6.16: Entwicklung der mittleren Amplitude des Elbeflut-Rossbywellenzugs
entlang von dessen Trajektorie. Beschreibung wie in Abbildung 6.15, mit
der Ausnahme, dass hier anstelle der Fläche die mittlere Amplitude ober-
halb des oberen Schwellenwerts (in Rot) dargestellt ist.

anderen Eigenschaften in Sättigung übergehen. Die Fläche des Wellenzugs kann
theoretisch sehr lange zunehmen und erst sehr spät in Sättigung übergehen. Die Sät-
tigung erfolgt dann spätestens, wenn der Rossbywellenzug sich gänzlich über die
mitteleren Breiten erstreckt. Die Hoffnung bei der Verwendung der mittleren Ampli-
tude besteht darin, dass durch die unterschiedliche zeitliche Sättigung der beiden
Größen, die mittlere Amplitude unter Berücksichtigung der Fläche, die stromab-
wärtsgerichtete Entwicklung der Wellenzüge anzeigen kann. Die Idee dahinter ist,
dass ein sich rasch intensivierender Rossbywellenzug zwar an Fläche und an mitt-
lerer Amplitude zunimmt, jedoch bald ein gewisser Sättigungswert in der mittleren
Amplitude erreicht wird. Im Folgenden kann der intensive Rossbywellenzug durch
stromabwärtsgerichtete Entwicklung immer weiter an Fläche zunehmen, während
die mittlere Amplitude im Bereich des Sättigungswerts liegt. Die mittlere Amplitu-
de wird bei intensivem Flächenzuwachs in ihrer Stärke begrenzt, da die neu hin-
zukommenden Flächen im Allgemeinen zunächst Werte nur schwach oberhalb des
Schwellenwertes besitzen.

Tatsächlich verwende ich jedoch nicht die mittlere Amplitude, sondern die Diffe-
renz zwischen der mittleren Amplitude und des oberen Schwellenwerts τo:

Aτo = A− τo .

Da ein Rossbywellenzug als zusammenhängendes Gebiet oberhalb eines vorgege-
benen Schwellenwerts definiert ist, ergibt auf Grund des variablen Schwellenwerts
die Verwendung von Aτo im Vergleich zu A mehr Sinn. Dadurch lässt sich das Ver-
halten von Rossbywellenzügen im Winter mit denen im Sommer vergleichen. Im
Folgenden bezeichnet der Begriff der mittleren Amplitude den Wert der mittleren
Amplitude oberhalb des oberen Schwellenwerts.

Die Zeitliche Entwicklung der mittleren Amplitude Aτo ist in Abbildung 6.16 dar-
gestellt. In erster Näherung erwartet man ein ähnliches Verhalten zwischen mittlerer
Amplitude und Fläche des Rossbywellenzugs. Ein Vergleich der Abbildungen 6.15

und 6.16 zeigt zwischen den beiden Eigenschaften einige qualitative Gemeinsam-
keiten, wie die Zunahme am Anfang, den anschließenden Abfall sowie die star-
ke Abnahme zum Ende der Lebenszeit. Allerdings weist die mittlere Amplitude
gegen Ende der Lebenszeit des Rossbywellenzugs in Abbildung 6.16 ein zweites
klares Maximum auf, was im zeitlichen Verlauf der Fläche nicht erkennbar ist (Ab-
bildung 6.15).
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Abbildung 6.17: Darstellung des unterschiedlichen Verhaltens von Fläche und mittlerer
Amplitude im Fall einer einfachen Kosinus-Funktion. In Abbildung (a) ist
die Testfunktion aus Gleichung (6.5) dargestellt. In Abbildung (b) sind die
zugehörige berechnete normierte Fläche und normierte mittlere Amplitude
in Abhängigkeit des Schwellenwerts τo dargestellt. Die Normierung erfolgt
über den jeweiligen Wert bei τo = 0.

Das Verhalten zwischen der Fläche und der mittleren Amplitude ist komplizierter
als zu erwarten war. In einigen Untersuchungen hat dies zu Interpretationsschwie-
rigkeiten geführt. Um das unterschiedliche Verhalten zwischen Fläche und mittlerer
Amplitude zu veranschaulichen habe ich deshalb Testfunktionen definiert, anhand
derer das Verhalten der beiden Größen veranschaulicht werden kann. Bei der ersten
Testfunktion

Ψ(ϕ) = cos(ϕℵ), ϕ ∈ [−90°, 90°] (6.5)

handelt es sich um eine einfache Kosinus-Funktion. In Abbildung 6.17 sind die
berechnete Fläche und mittlere Amplitude als Funktion des Schwellenwerts τo dar-
gestellt. Die beiden Eigenschaften wurden zusätzlich über ihren Wert bei τo = 0

normiert. In der Abbildung ist zu erkennen, dass sowohl S als auch Aτo bei An-
hebung des Schwellenwerts kontinuierlich abnehmen. Je geringer die Steigung der
Testfunktion desto schneller nimmt die Fläche ab. Bei τo > 1 liegt die komplette
Testfunktion unter dem Schwellenwert, demnach müssen beide Eigenschaften ab
diesem Schwellenwert den Wert Null aufweisen.

Deutliche Unterschiede zwischen S und Aτo treten bei komplizierteren Testfunk-
tionen mit plateauähnlichen Bereichen auf. Dabei handelt es sich um Bereiche, bei
denen die Steigung der Testfunktion Werte nahe Null erreicht. Die Testfunktion

Ψ(ϕ) =
(

cos ((2ϕ+ 45°)ℵ)2 + 1
)

cos(ϕℵ), ϕ ∈ [−90°, 90°] (6.6)

realisiert diese Plateaueigenschaft und stellt einen nicht untypisch strukturierten
Rossbywellenzug dar. Die Testfunktion mit der berechneten Fläche und mittlere
Amplitude als Funktion des Schwellenwerts ist in Abbildung 6.18 dargestellt. Darin
erkennt man deutlich das unterschiedliche Verhalten von S und Aτo in den Pla-
teaubereichen (durch die schwarzen gestrichpunkteten Linien angegebn). In diesen
Bereichen nimmt die Fläche bei Anhebung des Schwellenwerts stark ab während
die mittlere Amplitude wieder zunimmt. Die Zunahme in der mittleren Amplitude
kommt daher, dass große Flächenbereiche mit sehr geringen Amplitudenwerten bei
weiterer Anhebung des Schwellenwerts nicht weiter berücksichtigt werden.
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Abbildung 6.18: Darstellung des unterschiedlichen Verhaltens von Fläche und mittlerer
Amplitude im Fall einer komplexen Testfunktion mit zwei Sattelpunk-
ten. In Abbildung (a) ist die Testfunktion aus Gleichung (6.6) dargestellt.
In Abbildung (b) sind die zugehörige berechnete normierte Fläche und
normierte mittlere Amplitude in Abhängigkeit des Schwellenwerts τo dar-
gestellt. Die Normierung erfolgt über den jeweiligen Wert bei τo = 0.

Die Kurvenverläufe der beiden Eigenschaften (S und Aτo) in Abbildung 6.18 (b)
werden nicht gewertet, denn keiner der beiden Kurvenverläufe ist an sich besser
oder schlechter. Vielmehr können aus der gleichzeitigen Betrachtung beider Grö-
ßen zusätzliche Erkenntnisse gewonnen werden. Wenn man zum Beispiel in Abbil-
dung 6.18 (b) den Kurvenverlauf von rechts (hohes τo) nach links (niedriges τo) folgt,
so könnte dies ebenso der Entwicklung eines sich verstärkenden Rossbywellenzugs
bei konstantem Schwellenwert entsprechen (der Abbildung 6.18 (a) von oben nach
unten folgend). Zunächst nimmt der Wellenzug an Stärke und Fläche zu, dann setzt
verstärkt die stromabwärtsgerichtete Entwicklung ein und neue Wellenzugbereiche
entstehen (im Bereich zwischen den beiden vertikalen Linien in Abbildung 6.18 (b)
und der horizontalen Linien in Abbildung 6.18 (a)). Die Fläche nimmt deshalb dann
stark zu, während die mittlere Amplitude Aτo in Sättigung übergeht oder wie in
der Abbildung zu erkennen sogar wieder abnimmt. Vorteilhaft an der Flächenent-
wicklung kann für manche Betrachtungen der monotone Verlauf angesehen werden,
bei dem ein sich verstärkender Wellenzug generell auch durchgehend durch zuneh-
mende Werte in der Fläche charakterisiert ist. Vorteilhaft an der Entwicklung der
mittleren Amplitude Aτo , im Vergleich zur Fläche S, kann die geringere Sensitivi-
tät vom genauen Entwicklungszustand des Wellenzugs angesehen werden. Wenn,
wie im Fall der Testfunktion in Abbildung 6.18, eine stromabwärtsgerichtete Ent-
wicklung einsetzt, kann es zu sprunghaften Änderungen in der Fläche S kommen,
während die mittlere Amplitude Aτo ein gedämpfteres Verhalten aufweist. Noch
extremer zeigt sich dieses unterschiedliche Verhalten zwischen S und Aτo bei aus-
einanderbrechenden oder verschmelzenden Wellenzügen.

6.4.4 Konturstruktur KS

Die Konturstruktur wird nicht als Eigenschaft entlang der Trajektorien abgespei-
chert, da sie sich aus der Fläche S und der Länge der Konturlinie des oberen Schwel-
lenwerts τo (L) berechnen lässt. Abgespeichert wird demnach die Konturlänge L.
Mit der Konturstruktur soll ein Maß zur Wahrscheinlichkeit für das Einsetzen von
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Abbildung 6.19: Erklärung für das Zustandekommen von negativen Werten in KS. Die
schematische Skizze zeigt ein, der Einfachheit halber, kartesisches Koor-
dinatensystem mit äquidistantem Gitterpunktabstand ∆x. Die blauen Git-
terpunkte markieren den Bereich, in den das Einhüllendenfeld den vorge-
gebenen Schwellenwert überschreitet. Die Fläche berechnet sich über die
den Gitterpunkten zugeordneten Flächenelementen (blaue Quadrate) zu
S = 6∆x2. Die Konturlänge beträgt L = 6∆x. Damit ergibt sich für die
Konturstruktur KS = 3/(2 π) − 1 ≈ −0.52.

Wellenbrechen angezeigt werden. Dafür ist die Konturlänge L jedoch nur bedingt
von Nutzen. Aus diesem Grund führe ich hier die neue Größe KS ein.

Die Konturstruktur KS gibt eine Auskunft darüber, wie stark sich die Fläche
des Rossbywellenzugs von der Fläche eines Kreises mit einem Kreisumfang gleich
der Länge der Begrenzungslinie der Rossbywellenzug-Objekte unterscheidet. Die
Idee dahinter ist, dass Rossbywellenzüge mit komplexen Strukturen in der Begren-
zungslinie eher zum Auseinanderbrechen tendieren als kompakte Rossbywellenzü-
ge. Kompakt bedeutet, dass die Masse des Rossbywellenzugs (das Einhüllendenfeld
oberhalb des Schwellenwerts τo) dicht um den Massenschwerpunkt des Rossby-
wellenzugs konzentriert ist. Das kompakteste vorstellbare Objekt ist der Kreis. Bei
einem solchen Objekt erwartet man kein Auseinanderbrechen des RWZ. Im Fall
weit entfernter Massenzentren oder im Fall einzelner separierter Gebiete oberhalb
des Schwellenwerts τo im Suchbereich des Rossbywellenzugs erscheint ein Ausein-
anderbrechen wahrscheinlicher. Dies sollte durch die Konturstruktur KS angezeigt
werden. Die kompakteste mögliche Fläche des Rossbywellenzugs mit der Begren-
zungslinie L kann über eine Kreisfläche mit Radius r unter Ausnutzung der Formel
des Kreisumfangs (L = 2 r π) mittels

SKreis = r
2 π =

L2

4 π

berechnet werden. Die Konturstruktur KS definieren wir als

KS =
SKreis

S
− 1 =

L2

4 π S
− 1 . (6.7)

Durch die Subtraktion von −1 wird der kleinstmöglichen Konturstruktur der Wert
Null zugeordnet. Tatsächlich treten bei sehr kleinen Rossbywellenzügen Kontur-
strukturwerte mit negativen Werten bis etwa −0.5 auf. Dies ist durch die einfache
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Abbildung 6.20: Entwicklung der Konturstruktur des Elbeflut-Rossbywellenzugs entlang
von dessen Trajektorie. Beschreibung wie in Abbildung 6.15, mit der Aus-
nahme, dass hier anstelle der Fläche die Konturstruktur der Rossbywellen-
zug-Objekte (in Grün) dargestellt ist. Die roten Punkte markieren zusätz-
lich die ungefähren Zeitpunkte, bei denen es zu einem Auseinanderbrechen
des Rossbywellenzugs gekommen ist.

numerische Umsetzung der berechneten Konturlänge L und Fläche Smöglich. Wäh-
rend bei der Fläche jedem Gitterpunkt ein Flächenelement zugeordnet wird, berech-
net sich die Konturlänge über den Abstand der Gitterpunkte. In der schematischen
Skizze in Abbildung 6.19 wird erklärt, wie es zu einem negativen Wert in KS kom-
men kann.

Durch die Konturstruktur wird allerdings nur die erhöhte Wahrscheinlichkeit an-
gezeigt, dass die über die Schwellenwerte definierten Rossbywellenzüge auseinan-
derbrechen, nicht notwendigerweise tatsächliches Wellenbrechen. Dies soll explizit
hier einmal erwähnt werden, da ich die Konturstruktur im Folgenden dazu ver-
wenden werde, brechende Rossbywellenzüge zu identifizieren und zu untersuchen.
Viele auseinanderbrechende Rossbywellenzüge sollten auch tatsächlich brechende
Rossbywellenzüge anzeigen, aber das muss nicht für alle auseinanderbrechenden
Rossbywellenzüge gelten. Darüber hinaus sind nicht alle brechenden Rossbywellen-
züge gleichzeitig auseinanderbrechende Rossbywellenzüge. Aus Zeitgründen habe
ich nicht mehr den Zusammenhang zwischen auseinanderbrechenden und brechen-
den Rossbywellenzügen untersuchen können. Um dies zu tun, hätte man meine Da-
ten von auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen mit den Ergebnissen eines Er-
kennungsalgorithmusses von Wellenbrechen vergleichen können (Schneidereit und
Peters, 2015).

Für den Elbeflut-Rossbywellenzug ist die Konturstruktur in Abbildung 6.20 dar-
gestellt. Der Abbildung ist zu entnehmen, dass der Elbeflut-Rossbywellenzug durch
sehr hohe Werte in der Konturstruktur gekennzeichnet ist. Generell weisen relativ
ungestörte propagierende Rossbywellenzüge niedrigere Werte von KS zwischen 0
und ungefähr 2 auf. Ab dem 08.08.2002 12 UTC (zu diesem Zeitpunkt liegt der
Rossbywellenzug-Schwerpunkt bei 90°W) weist der Rossbywellenzug Konturstruk-
turwerte oberhalb von 3 bis zu 6 auf. Wie bereits erwähnt, kommt es im Verlauf
des Elbeflut-Rossbywellenzug zu zweimaligen Auseinanderbrechen mit Wiederver-
schmelzen und zum Ende hin zu einem weiteren Auseinanderbrechen ohne Wie-
derverschmelzen. Die ungefähren Zeitpunkte, in denen der Rossbywellenzug aus-
einanderbricht sind in Abbildung 6.20 mit roten Punkten markiert. Das tatsächliche
Auseinanderbrechen muss in der Zeitspanne zwischen den an den roten Punkten
angrenzenden beiden grünen Punkten im Verlauf der Trajektorie im unteren Abbil-
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(d)

Abbildung 6.21: Darstellung der Konturstruktur im Fall eines zweimalig auseinanderbre-
chenden Wellenzug für die Zeitpunkte direkt vor und direkt nach dem
Ereignis des Auseinanderbrechens. Beschreibung wie in Abbildung 6.15,
hier ist jedoch anstelle der Fläche die Konturstruktur KS (grüne Linien)
aufgetragen. Dargestellt sind die Zeitpunkte am 13.12.1987 00 UTC (Abbil-
dung (a)), 13.12.1987 12 UTC (Abbildung (b)), 18.12.1987 12 UTC (Abbil-
dung (c)) und 19.12.1987 00 UTC (Abbildung (d))
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dungsteil stattgefunden haben. Die in der Abbildung 6.20 dargestellten Ergebnisse
sind mit der Aussage konsistent, dass hohe Konturstrukturwerte mit einer erhöhten
Wahrscheinlichkeit des Auseinanderbrechens des Rossbywellenzugs zusammenhän-
gen.

Um die Funktionsweise der Konturstruktureigenschaft besser zu veranschauli-
chen habe ich in Abbildung 6.21 einen Beispielfall eines langlebigen Rossbywellen-
zugs ausgesucht, in dessen Lebenszeit zweimaliges Auseinanderbrechen des Ross-
bywellenzugs ohne Wiederverschmelzung stattfand. In Abbildung 6.21 (a) und (c)
sind jeweils die Zeitpunkte direkt vor dem Auseinanderbrechen dargestellt, in Ab-
bildung 6.21 (b) und (d) die Zeitpunkte direkt nach dem Auseinanderbrechen. Die
zu den Rossbywellenzug-Objekten in Abbildung 6.21 (a) (über dem Pazifik) und
(c) (über Europa) beitragenden Gitterpunkte sind nicht kompakt um deren Schwer-
punkte herum konzentriert, sondern teils weit von diesen entfernt. Dies erhöht die
Wahrscheinlichkeit des Auseinanderbrechens des Rossbywellenzugs. Es ist zu erken-
nen, dass in diesen Fällen die Konturstruktur KS sehr hohe Werte aufweist. Nach
dem Auseinanderbrechen sind die beitragenden Gitterpunkte der Rossbywellenzug-
Objekte wieder um den Schwerpunkt des Rossbywellenzugs konzentriert und die
Konturstruktur KS fällt auf sehr niedrige Werte zurück, was andeutet, dass zunächst
kein weiteres Wellenbrechen zu erwarten ist.

6.4.5 Maßzahl des Wellenleiters WL

Das Hintergrundfeld ist von großer Relevanz für den Rossbywellenzug. Starke Strahl-
ströme (Wellenleiter) sind günstig für Wellenausbreitung, während in den Strahl-
strombereichen diffluenten Ausströmens eher zu erwarten ist, dass die Rossbywel-
lenzüge gedämpft oder in den Hintergrund absorbiert werden (Grazzini und Vitart,
2015). Außerdem bestimmt der Wellenleiter auch die Ausbreitungsgeschwindigkeit
(siehe Gleichung (1.4)), was wiederum Auswirkungen auf die verschiedenen Eigen-
schaftsentwicklungen der Rossbywellenzüge haben könnte. Aus diesem Grund ha-
be ich es als sinnvoll erachtet, die Information des Wellenleiters als Eigenschaft des
Rossbywellenzugs entlang von dessen Trajektorie abzuspeichern. Als erste simple
Realisierung des Wellenleiters habe ich den meridionalen Gradienten im Hinter-
grundgeopotentialfeld verwendet. Ich habe bewusst den meridionalen Gradienten
benutzt (nicht den horizontalen), da starke Blockadesituationen eine ungünstige Be-
dingung zur Ausbreitung von Rossbywellenzügen darstellen und diese durch einen
besonders schwachen meridionalen, aber dafür stärkeren zonalen Gradienten ge-
kennzeichnet sind. Als Maß des Wellenleiters benutze ich den mittleren Wert des
meridionalen Gradienten des Hintergrundgeopotentialfeldes (∂Φbg/∂ϕ) im Bereich
des Rossbywellenzugs

WL = wWL

nj∑
j=1

1

a

∂Φbg(λj,ϕj)
∂ϕ

,

wobei a wie gewohnt den Erdradius und

wWL = −1× 10−3 s2m−1

eine willkürliche Normierungskonstante darstellt. Diese ist so gewählt, dass man für
WL eine positiv definite Maßzahl im Größenbereich zwischen etwa 0 und 5 erhält.
Angewandt auf den Elbeflut-Rossbywellenzug ergibt sich das in Abbildung 6.22
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Abbildung 6.22: Entwicklung der Maßzahl für die Stärke des Wellenleiters des Elbeflut-
Rossbywellenzugs entlang von dessen Trajektorie. Beschreibung wie in
Abbildung 6.15, mit der Ausnahme, dass hier anstelle der Fläche die Maß-
zahl für die Stärke des Wellenleiters in Schwarz dargestellt ist.

dargestellte Ergebnis. Die Maßzahl des Wellenleiters zeigt bis gegen Ende der Ross-
bywellenzug-Lebenszeit einen Wert um zwei an. Erst zum Ende der Rossbywellen-
zug-Lebenszeit befindet sich der Rossbywellenzug in einen Bereich mit geringem
Gradienten des Hintergrundeopotentials. Dies ist durch einen geringen Wert in der
Wellenleitermaßzahl WL gekennzeichnet. Wie zu erwarten folgt dem geringen Wert
in der Wellenleitermaßzahl WL ein baldiger Zerfall des Rossbywellenzugs.

Eine weitere Motivation zu dieser Maßzahl soll mit dem Hovmöllerdiagramm in
Abbildung 6.23 vom Winterzeitraum 2011/2012 gegeben werden. Darin sind durch
die weißen und magenta Trajektorienabschnitte, die kräftigen Hintergrundgradien-
ten im Bereich des Westpazifiks zu erkennen. Dieser Bereich stellt in der angegebe-
nen Abbildung eine Entstehungsregion zahlreicher Rossbywellenzug-Trajektorien
dar. Die Wellenleitermaßzahl WL nimmt nach Europa deutlich ab und weist zum
Ende der Rossbywellenzug-Lebenszeiten im Allgemeinen geringere Werte auf. Die
Wellenleitermaßzahl WL scheint eine relevante Größe für die Charakterisierung des
Lebenszyklus des Rossbywellenzugs zu sein. Auf die Bedeutung dieser Größe gehe
ich im Detail in Abschnitt 7.2 ein.

6.4.6 Datum mit Information zur Abspaltung von Rossbywellenzug-Anteilen

Das Datum ist eine selbsterklärende Eigenschaft des Rossbywellenzugs. Zu jedem
Zeitpunkt wird das zugehörige Datum in den Trajektoriendaten mit abgespeichert.
Die Abspaltungsinformation wird über das Vorzeichen des Datums geregelt. Eine
Abspaltung wird als Ereignis definiert, bei dem der Rossbywellenzug in zwei oder
mehr Rossbywellenzüge zerfällt. Der Rossbywellenzug mit der größten Fläche wird
als durchgehender Rossbywellenzug identifiziert bei dem keine Abspaltung stattfin-
det. Alle anderen Rossbywellenzug-Anteile mit kleineren Flächen werden als Ross-
bywellenzüge identifiziert, die sich vom Hauptwellenzug abgespaltet haben. Sobald
eine Abspaltung vom Rossbywellenzug erfolgt, wird die Datumsinformation in der
gesamten Trajektorie des sich abspaltenden Rossbywellenzugs mit Minus eins mul-
tipliziert. Dadurch erkennt man jede Abspaltung des Rossbywellenzugs durch den
Vorzeichenwechsel im Datum.

Eine äußerst interessante Frage ist, inwieweit die Fläche als Kriterium geeignet ist,
zu entscheiden, welcher Rossbywellenzug nach einem Auseinanderbrechen einer
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Abbildung 6.23: Hovmöllerdiagramm zur Darstellung der Wellenleitermaßzahl (im Be-
reich der Rossbywellenzüge) entlang der berechneten Trajektorien.
Das Hovmöllerdiagramm wird durch eine Mittelung des Einhüllenden-
feldes der Werte oberhalb des zeitlich variablen Schwellenwerts (un-
tere Grenze) zwischen 30°N und 75°N erhalten (angegeben bei den
schwarz gestrichelten Linien in der Breitengrad-Längengrad-Darstellung).
Die schwarze Konturlinie im Hovmöllerdiagramm gibt das meridional
gemittelte Einhüllendenfeld bei 3ms−1 an. Die berechneten Trajekto-
rien sind als bunte Linien eingefügt. Die Farben geben die Maßzahl
des Wellenleiters WL im Bereich des Rossbywellenzugs zu den ange-
gebenen Zeitpunkten an mit {grün;gelb;orange;rot;pink;weiß} für WL ∈
{6 2; ]2, 2.6]; ]2.6, 3.2]; ]3.2, 3.8]; ]3.8, 4.4],> 5}. Es sind nur Rossbywellenzüge
mit einer minimalen Lebenszeit von zwei Tagen dargestellt. Im oberen Teil
der Abbildung ist für jeden Gitterpunkt die Auftrittswahrscheinlichkeit des
Einhüllendenfeldes oberhalb des unteren Schwellenwerts dargestellt. Zu-
sätzlich sind darin ebenfalls die Trajektorien mit der Farbinformation über
deren Wellenleiter-Maßzahl WL eingetragen.
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Trajektorie als die Haupttrajektorie fortgesetzt werden kann. Neben dem Flächen-
kriterium sind deutlich raffiniertere Kriterien denkbar, über die nach einem Ausein-
anderbreches des Rossbywellenzugs die Hauptfortsetzung von diesem ausgewählt
werden könnte. Prof. Changs Arbeitsgruppe in Stony Brook hat sich bereits intensiv
mit alternativen Kriterien zur Identifikation der Hauptfortsetzung des Rossbywel-
lenzugs nach einem Auseinanderbrechen beschäftigt. Neben dem beschriebenem
Flächenkriterium haben sie auch den Rossbywellenzuganteil als Hauptfortsetzung
verwendet, der nach der Abspaltung in der prognostizierten Zugbahn der Trajekto-
rie liegt. Diese Trajektorie sollte dadurch, die aus dynamischer Sicht sinnvollste Fort-
setzung des ursprünglichen Rossbywellenzugs, kennzeichnen. Allerdings scheint je-
des der der Kriterien sowohl mit Vorteilen als auch Nachteilen behaftet zu sein. Aus
ihren Untersuchungen konnte demnach kein eindeutig vorteilhaftes Kriterium ge-
funden werden. Ich habe diesbezüglich keine Untersuchungen durchgeführt. Mein
Vorschlag wäre, denjenigen Rossbywellenzug als Hauptfortsetzung zu wählen, wel-
cher im Bereich des stärksten Wellenleiters liegt. Der Rossbywellenzug mit dem
höchsten Wert in der Wellenleitermaßzahl WL hat die besten Bedingungen sich zu
entwickeln und auszubreiten. Rossbywellenzüge, die nach einem Auseinanderbre-
chen in Regionen mit sehr schwachem Wellenleiterwerten liegen werden vermutlich
sehr rasch verschwinden. Dies gilt auch für die Rossbywellenzüge, die nach einem
Auseinanderbrechen sich im Fortsetzungsbereich der ursprünglichen Trajektorie be-
finden (dynamisches Auswahlkriterium) Aus diesem Grund würde ich das Aus-
wahlkriterium nach der Wellenleitermaßzahl empfehlen. Diese Empfehlung basiert
hauptsächlich auf theoretischen Überlegung und müsste deshalb vor einer tatsäch-
lichen Anwendung als Kriterium getestet werden.

6.4.7 Überblick über die verschiedenen Rossbywellenzug-Eigenschaften

Mit den in diesem Abschnitt vorgestellten Eigenschaften erhält man einen guten
Einblick in den Lebenszyklus des Elbeflut-Rossbywellenzugs. Zur besseren Veran-
schaulichung lassen sich bei geeigneter Normierung alle Größen gleichzeitig in ei-
ner Abbildung darstellen. Beispielhaft für den Elbeflut-Rossbywellenzug sind alle
normierten Eigenschaften in Abbildung 6.24 (a) dargestellt. Der Verlauf der Eigen-
schaften des Elbeflut-Rossbywellenzugs in Abbildung 6.24 (a) ist wie für die Som-
mermonate typisch durch ein einigermaßen sprunghaftes Verhalten charakterisiert.
Dies könnte durch den geringen Wert im Wellenleiter angedeutet werden, welcher
die Bedingungen zur Wellenausbreitung angibt. Zudem könnte das gehäufte Aus-
einanderbrechen des Elbeflut-Rossbywellenzugs als Indiz für chaotische Verhältnis-
se und geringer Vorhersagbarkeit angesehen werden.

Als Vergleich dazu ist ein weiterer Rossbywellenzug aus dem Winter für hohe
Werte im Wellenleiter dargestellt. In seiner Entstehungsregion im Westpazifik sind
sehr hohe Werte im Wellenleiter mit bis zu WL = 5 zu erkennen. In diesem Bereich
nimmt die Fläche und mittlere Amplitude des Rossbywellenzugs stark zu. Die Am-
plitude geht daraufhin bald in Sättigung über, während die Fläche weiter zunimmt.
Die Konturstruktur weist bis in den Atlantikbereich sehr niedrige Werte auf. In den
Zeitpunkten vor dem Auseinanderbrechen des Rossbywellenzugs nimmt die Kon-
turstruktur stark zu, bis sie direkt vor dem Ereignis des Auseinanderbrechens den
maximalen Wert von KS = 8.7 erreicht. Nach dem Auseinanderbrechen nimmt die
Konturstruktur direkt wieder sehr geringe Werte an. Über Europa geht der Wert der
Wellenleitermaßzahl stark zurück und mit diesem auch die anderen Eigenschaften,
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Abbildung 6.24: Übersicht über die Entwicklung der verschiedenen normierten Wellenzu-
geigenschaften im Fall von zwei realen Beispiel-Wellenzügen. Moment-
aufnahme des Elbeflut-Rossbywellenzugs zum 13.08.2002 12 UTC (Abbil-
dung (a) oben) und des Winter-Rossbywellenzugs zum 15.12.1993 00 UTC
(Abbildung (b) oben). Magenta Linie gibt die Trajektorie der Rossbywellen-
züge an, die Linien in den unteren Teilen der Abbildung geben die nor-
mierten Eigenschaften der Rossbywellenzüge an. Die maximalen und mini-
malen Werte der jeweiligen Eigenschaften sind in der eckigen Klammer in
der Legende (Fläche in km2, mittlere Amplitude in ms−1). Die einzelnen
Zeitpunkte im Abstand von jeweils 12 Stunden sind als Punkte entlang der
Eigenschaftstrajektorien dargestellt. Die roten Punkte markieren zusätzlich
die ungefähren Zeitpunkten, bei denen es zu einem Auseinanderbrechen
des Rossbywellenzugs gekommen ist.

bis der Rossbywellenzug schließlich über Europa verschwindet. Dieses Beispiel ver-
anschaulicht die Zusammenhänge der verschiedenen Rossbywellenzug-Eigenschaf-
ten im Verlauf eines sich entwickelnden Rossbywellenzugs.
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7 E I G E N S C H A F T E N U N D Z U G V E R H A LT E N
V O N R O S S B Y W E L L E N Z Ü G E N

In diesem Kapitel erfolgt eine klimatologische Betrachtung der Rossbywellenzüge.
Wie in der Einführung in Unterabschnitt 1.2.3 angegeben, wurden in den letzten
Jahren bereits drei Rossbywellenzug-Klimatologien erstellt. Auf diese werde ich in
Abschnitt 7.1 eingehen. Da sich die Methodiken zur Erstellung der Klimatologien
teils stark unterscheiden, werde ich die verwendeten Methodiken kurz vorstellen
und die grundlegenden Ergebnisse zusammenfassen. In Abschnitt 7.2 werde ich
anschließend die Ergebnisse vorstellen, welche über das in dieser Arbeit verwendete
Trajektorienprogramm bestimmt wurden.

7.1 rossbywellenzug-klimatologien in der literatur

7.1.1 Bedeutung der Rossbywellenzug-Klimatologien

Seit Rossby (1939) das Konzept der Rossbywellen eingebracht hat, sind bereits meh-
rere Jahrzehnte vergangen und die Methoden zur Beschreibung dieser Wellen sind
weiterentwickelt worden. Lineare oder schwach nichtlineare Theorien konnten sehr
hilfreiche Einblicke in das grundlegende theoretische Konzept der Rossbywellenzü-
ge liefern. Auch Fallstudien, die die gesamte nichtlineare Entwicklung von Ross-
bywellenzügen in der realen Atmosphäre berücksichtigten, konnten weiter das Ver-
ständnis über die relevanten Prozesse vertiefen. Dennoch fehlt weiterhin ein detail-
liertes Verständnis der allgemeinen Dynamik real auftretender Rossbywellenzüge.
Darunter fallen Punkte wie die Frage nach den Hauptauslösemechanismen, den
Zugbahnen, der Welle-Grundstrom-Wechselwirkungen oder den Zerfallmechanis-
men der Rossbywellenzüge. Um diesbezüglich Fortschritte zu erzielen, bedarf es
einer Klimatologie, die die grundlegende Dynamik von Rossbywellenzügen wieder-
zugeben vermag. Darüber hinaus besteht die Hoffnung, dass eine derartige klima-
tologische Untersuchung von Rossbywellenzügen, angewandt auf aktuelle nume-
rische Wettervorhersagemodelle, Aufschluss darüber geben könnte, wie gut Ross-
bywellenzüge vorhergesagt werden. Beim WWRP/THORPEX HIW Workshop in
Karlsruhe (März 2013) hat Edmund Chang eine objektive Klimatologie von Rossby-
wellenzügen als eine der Herausforderungen hervorgehoben, welche notwendig ist,
um ein tiefergehendes Verständnis bezüglich der Dynamik von Rossbywellenzügen
zu erhalten. Um auf spezielle Fragen einzugehen sind natürlich auch Kompositstu-
dien äußerst hilfreich, wie sie zum Beispiel häufig zur Erklärung der großskaligen
dynamischen Prozessen bei Extremwettereignissen verwendet werden. Einige Bei-
spiele diesbezüglich habe ich in Unterabschnitt 1.2.1 angegeben. Dabei wird jedoch
häufig bereits eine bestimmte Klasse an Rossbywellenzüge mit bestimmten dyna-
mischen Eigenschaften herausgegriffen. Dies kann zwar für das Verständnis dieser
Klasse an Rossbywellenzügen oder der zugrundeliegenden Datenvorgabe des Kom-
posits hilfreich sein, bietet aber kein allgemeines Bild der Rossbywellenzüge.
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7.1.2 Bestehende Rossbywellenzug-Klimatologien

Zur Zeit sind mir drei Klimatologien von Rossbywellenzügen bekannt:

• Grazzini und Lucarini (2010)

• Glatt und Wirth (2014)

• Souders u. a. (2014)

Im Folgenden werde ich die methodischen Unterschiede der angegebenen Klimato-
logien vorstellen. Sowohl die grundlegenden Ergebnisse der Klimatologien als auch
die in den Studien aufgeworfenen Fragen werden in den anschließenden beiden
Unterabschnitten zusammengefasst.

Methodische Unterschiede in den Klimatologien

Für einen sinnvollen Vergleich von Klimatologien, basierend auf unterschiedlichen
Methoden, müssen natürlich die Unterschiede in den Methoden berücksichtigt wer-
den. Deshalb werde ich in diesem Unterabschnitt einen Überblick über die Metho-
den dieser Klimatologien geben. Wie bereits erwähnt wird zur Einhüllendenberech-
nung in Souders u. a. (2014) die Methode nach Zimin u. a. (2006) verwendet, wäh-
rend in Grazzini und Lucarini (2010) und Glatt und Wirth (2014) auf die Methode
nach Zimin u. a. (2003) zurückgegriffen wird. Die verwendeten Wellenzahlfenster
sind in Souders u. a. (2014) mit 3− 11, in Grazzini und Lucarini (2010) mit 4− 6 und
in Glatt und Wirth (2014) mit 4− 15 unterschiedlich gewählt. Während in Grazzini
und Lucarini (2010) und Souders u. a. (2014) die Rossbywellenzüge als Objekte in
den Längengrad-Breitengrad-Felder definiert und dann in der Zeit verfolgt werden,
werden in Glatt und Wirth (2014) die Rossbywellenzüge als Objekte in Hovmöller-
diagrammen definiert und daraus ihre Eigenschaften berechnet.

Die Ergebnisse in Glatt und Wirth (2014) und Souders u. a. (2014) spiegeln größ-
tenteils das wieder, was man aus vorhergehenden Untersuchungen und Fallstudi-
en erwarten würde. In Grazzini und Lucarini (2010) hingegen weisen die Rossby-
wellenzüge relativ kurze Lebenszeiten und geringe zurückgelegte Distanzen auf.
Diese Ergebnisse könnten durch die Beschränkung auf starke Rossbywellenzüge
zustande kommen. Durch diese Beschränkung werden die Rossbywellenzüge in ih-
rer Entstehungsphase erst später identifiziert. Vorausgesetzt die Rossbywellenzüge
nehmen nicht schlagartig in ihrer Größe und Stärke zum Ende hin ab, würde ihr
Zerfall früher identifiziert werden. Dies könnte die stark verkürzte Lebenszeit der
Rossbywellenzüge erklären. Zudem können identifizierte Rossbywellenzug-Objek-
te leichter auseinanderbrechen, wodurch ihre Zugbahn und Lebenszeit zusätzlich
deutlich verkürzt erscheint. Die Beschränkung auf starke Rossbywellenzüge könnte
meines Erachtens auf deren relativ einfach gehaltenen Algorithmus zur Trajektori-
enverfolgung zurückzuführen sein. Im Falle von starken Rossbywellenzügen könnte
auch ein einfacher Algorithmus zur Verfolgung der Objekte ausreichen. Würde der
Schwellenwert soweit herunter gesetzt werden, dass auch schwächere Rossbywellen-
züge aufgegriffen werden, könnte es zu gehäuften Problemen bei Verschmelzungen
und Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen kommen. Möglicherweise ist das
ein Grund, warum der Schwerpunkt in Grazzini und Lucarini (2010) auf stärkere
Rossbywellenzüge gelegt wurde.

Generell würde ich die Klimatologien, welche darauf basieren Rossbywellenzüge
im Längengrad-Breitengrad-Raum zu verfolgen als informationswertvoller erachten.
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Der Grund dafür liegt in der zusätzlichen Information über die meridionale Aus-
breitungsrichtung der Rossbywellenzüge. Darüber hinaus sind Rossbywellenzüge,
die zeitgleich am gleichen Längengrad in unterschiedlichen meridionalen Breiten
liegen, über ein Hovmöllerdiagramm nicht zu unterscheiden. Solche Rossbywellen-
züge würden demnach mittels Hovmöllerdiagramm als ein einziger Rossbywellen-
zug interpretiert werden, auch wenn es sich um zwei handelt, von denen der eine
beispielsweise im Süden entsteht und der andere weiter im Norden bricht. Dadurch
kann eine andere Interpretation über die Dynamik (Entstehungs- und Zerfallspro-
zess, Zugbahn, etc.) von Rossbywellenzügen in einer klimatologischen Betrachtung
resultieren. Allerdings kann auch ein Vergleich zwischen den unterschiedlichen An-
sätzen (Hovmöllerdiagramm- oder Längengrad-Breitengrad-basierend) Aufschlüsse
über das Verhalten von Rossbywellenzügen geben.

Verschmelzungen und das Auseinanderbrechen von Rossbywellenzügen ist in der
Hovmöllerdiagramm basierten Klimatologie von Glatt und Wirth (2014) nicht ent-
halten, könnte aber theoretisch aus den Hovmöllerdiagrammdaten noch zusätzlich
extrahiert werden. Bei Nichtbeachtung dieser Ereignisse von Objektverschmelzun-
gen und -auseinanderbrechen, könnte es zu Interpretationsschwierigkeiten kom-
men. Diese Problematik zeigt sich meines Erachtens bereits in der Berechnung der
Gruppengeschwindigkeit. Grazzini und Lucarini (2010) und Souders u. a. (2014) prä-
sentieren in ihren Klimatologien ähnliche Werte. In Glatt und Wirth (2014) wird
erwähnt, dass eine Aussage über die Gruppengeschwindkeit problematisch ist, da
diese stark von der Art der Berechnung abhängig ist. Es werden zwei Möglich-
keiten angegeben, diese zu berechnen: Bei einer Methode werden die zeitlichen
und räumlichen Anfangs- und Enpunkte des Objekts in den Hovmöllerdiagram-
men verwendet. Die Gruppengeschwindigkeit ergibt sich dabei über die Differenz
von räumlichem Anfangs- und Enpunkt, dividiert durch die Lebenszeit des Ross-
bywellenzugs. Bei der zweiten möglichen Berechnungsart wird die Trägheitsachse
des Objekts im Hovmöllerdiagramm berechnet. Im Falle von verschmelzenden und
auseinanderbrechenden Objekten erwartet man deutliche Unterschiede in der be-
rechneten Gruppengeschwindigkeit. Jedoch erbringt keine der Methoden beständig
akuratere Ergebnisse. Aus diesem Grund wird in Glatt und Wirth (2014) auf eine
Aussage über die beobachteten Gruppengeschwindigkeiten verzichtet. Es sei jedoch
erwähnt, dass es auch bei den Längengrad-Breitengrad-basierten Rossbywellenzug-
Trajektorienverfolgungs-Algorithmen zu Schwierigkeiten der Gruppengeschwindig-
keitsbestimmung kommt.

Allgemeine Eigenschaften von Rossbywellenzügen

Alle genannten Klimatologien sind in der Lage grundlegende Aussagen, zum Bei-
spiel über das Zugverhalten von Rossbywellenzügen, zu machen. Damit erhält man
Informationen über die allgemeinen Rossbywellenzug-Ausbreitungsgebiete und die
Entstehungs- und Endregionen von Rossbywellenzügen. In erster Näherung ent-
spricht dies den bereits bekannten Regionen der Zyklonenzugbahnen.

Zudem können den Rossbywellenzügen Eigenschaften zugeschrieben werden und
deren Zusammenhänge untereinander untersucht werden. Für einige Rossbywellen-
zug-Eigenschaften konnte ein in erster Näherung linearer Zusammenhang gefun-
den werden. Darunter zum Beispiel zwischen der Lebenszeit der Rossbywellenzü-
ge und der zurückgelegten Distanz (Abbildung 7.1 (a)), der Lebenszeit und der
maximalen Stärke des Rossbywellenzugs während seiner Lebenszeit wie auch der
mittleren Stärke des Rossbywellenzugs und seiner horizontalen Ausdehnung. Die-
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Abbildung 7.1: Darstellung von Zusammenhängen zwischen verschiedenen Rossbywel-
lenzug-Eigenschaften. Abbildung 13 aus Glatt und Wirth (2014). In Abbil-
dung (a) ist der Zusammenhang von zurückgelegter Rossbywellenzug-Di-
stanz (∆λ) zur Lebenszeit des Rossbywellenzugs (∆t) dargestellt. In Abbil-
dung (b) ist der Zusammenhang zwischen der Lebenszeit des Rossbywellen-
zugs (∆t) zur mittleren Amplitude (A) zu sehen.

se linearen Zusammenhänge sind allerdings nicht sehr unerwartet, da diese Grö-
ßen physikalisch in erster Ordnung voneinander abhängen müssen. Nur langlebi-
ge Rossbywellenzüge können große Distanzen zurücklegen. Rossbywellenzüge mit
starker mittlerer Amplitude können auch nicht wirklich klein sein, weil die Me-
thoden häufig keinen starken räumlichen Amplitudenabfall im Objekt ermöglichen.
Auch wirken sich starke Amplituden auf die Umgebung aus (stromabwärtsgerichte-
te Entwicklung) und können abhängig von ihrer Stärke neue Störungen induzieren,
welche den Rossbywellenzug an sich vergrößern. Der lineare Zusammenhang kann
jedoch dazu genutzt werden die Funktionsweise der Methode zu verifizieren. In-
teressant ist jedoch die Stärke des linearen Zusammenhangs, da dieser zwar im
Mittel zu erwarten ist, aber für Einzelfälle nicht zwangsläufig gelten muss. Dar-
über hinaus kann auch (oder vor allem) die Abweichung vom linearen Zusammen-
hang Aufschlüsse über die Dynamik von Rossbywellenzügen liefern. Zum Beispiel
würde ich erwarten, dass über den Pazifik ziehende Rossbywellenzüge bei zona-
ler Hintergrundsströmung eher diesen linearen Zusammenhängen gehorchen als
Rossbywellenzüge in Regionen wo Wellenbrechen stattfindet. Aus diesem Grund
könnten vielleicht gerade die Abweichungen vom linearen Zusammenhang inter-
essante Einblicke in die ablaufenden Prozesse innerhalb des Lebenszyklusses eines
Rossbywellenzugs liefern.

In Glatt und Wirth (2014) wurde nach einem anfänglichen linearen Zusammen-
hang (für kleine Lebenszeiten) eine Sättigung der mittleren Amplitude bei zuneh-
mender Lebenszeit der Rossbywellenzüge beobachtet. Dies ist in Abbildung 7.1 (b)
dargestellt. Auch hier ist klar, dass rein physikalisch die Amplituden nicht unun-
terbrochen anwachsen können, während eine solche Beschränkung für die Lebens-
zeiten nicht existiert. Die Sättigung haben die Autoren auf einsetzendes Wellenbre-
chen zurückgeführt. Beim Wellenbrechen handelt es sich jedoch um einen nichtli-
nearen Prozess, über dessen Auftreten und Zusammenhang zu anderen Rossbywel-
lenzug-Eigenschaften relativ wenig bekannt ist. Existiert eine einfache, auf lineare
Wellenentwicklung basierende Erklärung für die einsetzende Sättigung, so ist diese
Erklärung den auf nichtlinearen Prozessen basierenden und nicht vollständig ver-
standenen Argumenten vorzuziehen. Ein möglicher Grund für die Sättigung in der
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mittleren Amplitude könnte einfach in der stromabwärtsgerichteten Entwicklung
eines Rossbywellenzugs liegen, was ebenfalls die mittlere Amplitude limitiert. Ein
kräftig ausgebildeter Rossbywellenzug wird in seiner Entstehungsphase zunächst
an Stärke und Fläche kontinuierlich zunehmen, was den anfänglichen linearen Zu-
sammenhang plausibel macht. Erreicht der Rossbywellenzug aber nach einiger Zeit
eine gewisse Mindestgröße und Stärke, so erwartet man, dass eine stromabwärts-
gerichtete Entwicklung einsetzt. Bei dieser stromabwärtsgerichteten Entwicklung
wird Aktivität der bereits entstandenen größeren Anomalien innerhalb des Rossby-
wellenzugs an den auf der stromabwärtsgerichteten Seite neu entstehenden Anoma-
lien übertragen. Damit wird die maximale Intensität einzelner Anomalien begrenzt.
Schon diese, auf linearer Theorie beruhende Annahme, würde zu einer Sättigung in
der Amplitude bei weiter zunehmender Lebenszeit führen. Das Wellenbrechen hat
sicherlich auch einen Einfluss auf die Amplitudenentwicklung, ist meiner Meinung
nach jedoch nicht unbedingt notwendig.

Darüber hinaus konnten auch nicht triviale Zusammenhänge gefunden werden,
wie zum Beispiel die Unabhängigkeit der Gruppengeschwindigkeit von anderen
Rossbywellenzug-Eigenschaften (Souders u. a., 2014). Hauptsächlich wird die Grup-
pengeschwindigkeit auf die Stärke der Hintergrundsströmung zurückgeführt. An-
zeichen dafür sind die höheren Gruppengeschwindigkeiten im Winter, in denen der
Strahlstrom besonders stark ist. Diese Erklärung erscheint plausibel, da nach Glei-
chung (1.4) die Gruppengeschwindigkeit für barotrope Rossbywellen bei konstanten
Wellenzahlen hauptsächlich von der Hintergrundsströmung abhängig ist.

Neben stärkeren Jahr zu Jahr Schwankungen im Auftreten von Rossbywellenzü-
gen konnte in den Klimatologien auch gezeigt werden, dass diese eine starke sai-
sonale Abhängigkeit aufweisen. Auch die Enstehungs- und Zerfallsregionen wei-
sen eine markante saisonale Abhängigkeit auf. So entstehen Rossbywellenzüge im
Winter zum Beispiel deutlich weiter im Ostpazifik als dies im Herbst der Fall ist.
Dies konnte in allen Klimatologien bestätigt werden. Diese Westverschiebung der
Entstehungsregion im Herbst wurde auf die Bedeutung synoptischer Systeme im
Westpazifik zurückgeführt. Damit könnten eventuell vor allem die umkehrenden
tropischen Zyklonen mit außertropischer Umwandlung eine Rolle spielen, welche
hauptsächlich im Herbst auftreten (Archambault, 2011). In Quinting und Jones (o.D.)
konnte in einer Kompositstudie gezeigt werden, dass diese umkehrenden tropi-
schen Zyklonen zu erhöhter Rossbywellenzug-Aktivität führen. Die erhöhte Rossby-
wellenzug-Aktivität tritt auf der stromabwärtsgerichteten Seite des Umkehrpunkts
(Längengrad) der tropischen Zyklonen auf.

Aufgeworfene Fragen und Untersuchungen in den verschiedenen Klimatologien

Neben dem Nutzen einer Klimatologie bezüglich der Darstellung allgemeiner Ei-
genschaften von Rossbywellenzügen ist es jedoch auch sinnvoll, die zugrundelie-
genden Prozesse herauszufinden. Auch dafür können die Klimatologien verwen-
det werden. So wird der Versuch hervorgehoben, die Hauptauslösemechanismen
und Zerfallsprozesse von Rossbywellenzügen zu klären. Wirklich klar werden diese
Punkte meiner Meinung nach jedoch nicht beantwortet. Es wird aber zum Beispiel
auf die Bedeutung von diabatischen Prozessen im Westpazifik hingewiesen, welche
zur Auslösung von Rossbywellenzügen führen können. Diese wiederum können
im Nachlauf zu Extremniederschlägen in der Schweiz führen. Dies geht zwar auf
eine Studie von Martius u. a. (2008) zurück, lässt sich aber durch die klimatologi-
schen Ergebnisse der Rossbywellenzüge bekräftigen. Auch kann über die saisonale
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Variation im Auftreten von Rossbywellenzügen ein Rückschluss auf die Bedeutung
orographischer Effekte zur Auslösung oder zum Zerfall von Rossbywellenzügen ge-
zogen werden. Variiert die Region der größten Häufigkeit für die Entstehung von
Rossbywellenzügen im Jahresverlauf über einen breiten Längengradbereich, kann
den orographische Effekten bezüglich dieser Fragestellung eine untergeordnete Rol-
le zugeschrieben werden. Wäre die Orographie der direkte Hauptauslösemechanis-
mus von Rossbywellenzügen, so würde man für alle Jahreszeiten das Maximum der
Entstehungsregionen etwa am gleichen Ort vorfinden. Auf Grund der weiter oben
beschriebenen saisonalen räumlichen Variation der Entstehungsregionen (vor allem
im Pazifik), scheint die Orographie nur für die planetaren Wellen mit sehr kleinen
Wellenzahlen ein möglicher dominanter Faktor zu sein.

Als Zerfallsprozess für Rossbywellenzüge wird vor allem das diffluente Ausströ-
men der Hintergrundsströmung in den östlichen Bereichen der Weltmeere ange-
nommen. Der niedrige Hintergrundsgradient im Geopotential wird dann daraus
folgernd auch als Begründung für die geringe Rossbywellenzug-Aktivität über Asi-
en verwendet.

Auf die wichtige Frage zur Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen geht vor
allem Glatt und Wirth (2014) ein. Die Autoren untersuchen darin die Vorlaufzeit
im numerischen Wettervorhersagemodell GME für den speziellen Fall des Elbeflut-
Rossbywellenzugs. Darin finden sie eine überraschend kurze Vorhersagezeit von
5 − 6 Tagen. Die Frage nach der Vorhersagbarkeit gilt es nun aber in einem kli-
matologischen Rahmen zu untersuchen. Der kurze Vorhersagezeitraum des Elbel-
fut-Rossbywellenzugs könnte vor allem auf ein kleinskaliges Sturmsystem aus den
unteren troposphärischen Schichten zurückgehen, der den Rossbywellenzug modi-
fiziert hat, was letztenendes zum Brechen des Rossbywellenzugs führte. Grazzini
und Lucarini (2010) spricht von nicht näher spezifizierten empirischen Beweisen,
die vermuten lassen, dass eine bessere Vorhersagequalität durch so langlebige Pro-
zesse wie Rossbywellenzüge möglich ist.

Unsere Arbeitsgruppe (von Prof. V. Wirth) hat sich auf die Vorhersage von Ross-
bywellenzügen als Objekte fokusiert. Neben der erwähnten Veröffentlichung von
Glatt und Wirth (2014) wurden mittlerweile auch in systematischerer Weise Vorher-
sagefehler von Rossbywellenzügen untersucht. Ich werde in Kapitel 9 darauf im
Detail eingehen und die Problematik von üblicherweise verwendeter Fehlermaße
bei Anwendung auf Rossbywellenzüge aufzeigen. Der Ansatz der objektbasierten
Fehlermaße kann sehr hilfreich sein, um zunächst einmal das grundlegende Ver-
ständnis der Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen zu untersuchen. Die objekt-
basierten Fehlermaße können dann eventuell auch eine generelle Aussage über die
Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen in bestimmten Strömungsregimen geben.

Interessant finde ich die zusätzlichen Untersuchungen in Souders u. a. (2014) be-
züglich der Verbindung zwischen Rossbywellenzügen und globalen Strukturindizes.
Diese Indizes charakterisieren globale Strömungsregime. Durch die klimatologische
Information, wie sich Rossbywellenzüge zu den verschiedenen Indizes verhalten,
könnte man bereits vorzeitig wichtige Information über zu erwartende Rossbywel-
lenzug-Zugbahnen oder Intensitäten erhalten. Dies könnte auch relevant für länger-
fristige Vorhersagen sein. In Souders u. a. (2014) wird allerdings erwähnt, dass sehr
aktive oder sehr unaktive globale Rossbywellenzug-Phasen keine Korrelation mit
den globalen Strukturindizes aufweisen. Das liegt jedoch daran, dass die Variabilität
der Rossbywellenzüge vornehmlich räumlich durch die Strukturindizes dominiert
wird. In Souders u. a. (2014) wird gezeigt, welchen Einfluss die wichtigsten Indizes
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wie ENSO1, AO2 oder PNA3 auf die Verteilung von Rossbywellenzügen und deren
Zugbahnen haben. Im Prinzip ist eine Trennung zwischen Rossbywellenzügen und
den globalen Strukturindizes schwierig, da sie gegenseitig voneinander abhängen.
Dennoch könnte deren Betrachtung sinnvoll sein und ich werde im folgenden Ab-
satz explizit auf den möglichen Nutzen dieser Indizes eingehen. In Souders u. a.
(2014) wird gezeigt, dass starke Änderungen im AO-Index mit Vorzeichenwechsel
hauptsächlich durch das Einwirken von sehr intensiven Rossbywellenzügen hervor-
gerufen werden.

Ein Vergleich zwischen dem Verhalten von Rossbywellenzügen und den globa-
len Strukturindizes könnte sehr vielversprechend sein, um ein tiefergehendes Ver-
ständnis über die Dynamik von Rossbywellenzügen zu erhalten. Generell geben die
Strukturindizes jedoch nur an, wie das aktuelle Strömungsregime und somit das
Verhalten von Rossbywellenzügen beschrieben werden kann. Teilweise wird des-
halb argumentiert, dass die Strukturindizes kein sinnvolles Maß darstellen, da sie
nur ein Spiegelbild der Dynamik von Rossbywellenzügen sind. Wenn die Dynamik
der Rossbywellenzüge die Strömungsregime selbst antreibt, könnten die globalen
Strukturindizes nur dazu genutzt werden Klassen von Rossbywellenzügen für ein-
zelne Regime zusammenzufassen. Aber vielleicht kann man doch noch einen Schritt
weiter gehen und durch die Strukturindizes zusätzliche Aussagen über mögliche
zukünftigen Rossbywellenzug-Entwicklungen geben oder auch Regimewechsel in
der großräumigen Strömung durch das Einwirken von Rossbywellenzügen besser
zu verstehen. Die globalen Strukturindizes könnten als Wahrscheinlichkeitsgrößen
für bestimmte zukünftige Wellenentwicklungen interpretieret werden. Das starke
Vorzeichenwechsel im AO-Index könnte darüber hinaus genutzt werden um Rück-
schlüsse über Welle-Grundstrom-Wechselwirkungen und den Auslösemechanismen
planetarer Wellen zu erhalten. Geht man nämlich von der Existenz extremer Ross-
bywellenzüge aus, so weiß man mit Hilfe der Klimatologie von Souders u. a. (2014),
dass diese hauptsächlich im Westpazifik entstehen, anwachsen und bis in den At-
lantikbereich weiterwandern und dort extreme Amplitudenwerte erreichen. Meiner
Meinung nach kann der Wechsel des AO-Index von positiven zu negativen Werten,
durch das Verhalten von Rossbywellenzügen mit einfachen konzeptionellen Überle-
gungen, erklärt werden. In der positiven AO-Phase ist der polare Vortex stärker aus-
gebildet und mit diesem generell die Stärke des Wellenleiters. Durch die höheren
Druckgradienten in der Hintergrundsströmung, sind die Bedingungen für starke

1 ENSO steht für „El Nino Southern Oscillation“. Dieser Index ist durch die äquatorialen Meeresober-
flächentemperaturen im Zentral- und Ostpazifik definiert und schwankt zwischen anomal warmen
Temperaturen (El Nino) und anomal kalten Temperaturen (La Nina). Diese tropischen Anomalien ha-
ben aber auch Auswirkungen auf die mittleren Breiten der Nordhemisphäre. La Nina sorgt für einen
stärkeren pazifischen Strahlstrom und stärkeren Westwinden über den nördlichen Teil der USA mit
daraus folgernden reduzierten Kaltluftvorstößen über Nordamerika und dem Westatlantik. Während
El Nino ist der pazifische Strahlstrom schwächer und teilt sich über dem Ostpazifik in einen nörd-
lichen und einen südlichen Ast auf. Dadurch wird der subtropische Strahlstrom über Nordamerika
verstärkt. Referenz: http://www.nc-climate.ncsu.edu/climate/patterns/ENSO.html

2 AO steht für „Arctic Oscillation“. In der positiven Phase der AO ist der polare Vortex stärker ausgebil-
det. Durch die höheren Druckunterschiede kommt es zu einer stärkeren zonalen Westwindströmung.
Die negative Phase ist hingegen durch höhere Druckwerte über der Polarregion gekennzeichnet. Da-
durch wird die Westwindströmung abgeschwächt, was häufigere Kaltluftvorstöße nach Süden aus
arktischen Regionen ermöglicht.
Referenz: http://www.nc-climate.ncsu.edu/climate/patterns/NAO.html

3 PNA steht für das „Pacific/North American“ Telekonnektionsmuster. Die positive PNA-Phase ist
durch höhere Druckwerte über Westamerika und Westkanada gekennzeichnet wie auch niedrigeren
Druckwerten über dem Osten der USA.
Referenz: http://www.nc-climate.ncsu.edu/climate/patterns/PNA.html
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Wellenentwicklung gegeben, also ist in dieser Überlegung per Definition ein hoher
positiver Wert im AO-Index notwendig. Diese Rossbywellenzüge ziehen wie in Sou-
ders u. a. (2014) beschrieben bis in den Atlantik. Durch ihre starke Ausbildung und
den schlechten Ausbreitungsbedingungen über Europa beginnen diese sehr stark
ausgebildeten Wellen zu brechen. Dabei wird eine große Menge an Wellenaktivität
der Welle über Europa und Asien konvergieren, was die Grundströmung verlang-
samt (Nakamura u. a., 1997). Diese Wechselwirkung mit der Grundströmung be-
günstigt die Ausbildung starker Blokadewetterlagen. Die Ausbildung eines starken
Blokaderückens könnte seinerseits stromabwärts eine planetare Welle auslösen. Die-
se neuen Bedingungen entsprechen aber genau der negativen AO-Phase. Mit der
Kenntnis über die notwendigen Bedingungen zur Ausbildung und zum Brechen
solcher starken Rossbywellenzüge, könnte darüber ein Wechsel der AO-Phase zu
negativen Werten hin prognostiziert werden. Durch den Zusammenhang von AO-
Phase und Rossbywellenzügen könnte demnach aus der Entwicklung von Rossby-
wellenzügen Aussagen über die zukünftigen Bedingungen und Eigenschaften von
Rossbywellenzügen getroffen werden. Die globalen Strukturindizes könnten so ein
sehr hilfreiches Konzept zur allgemeinen Beschreibung und Entwicklung von Ross-
bywellenzug-Phasen darstellen.

Als letztes wurde in Souders u. a. (2014) auch noch der klimatologische Trend
hinsichtlich der Zyklonenzugbahnen untersucht, was vor allem in Hinblick auf ei-
ne Diskussion bezüglich des Klimawandels von Interesse sein könnte. Dazu wurde
keine Intensivierung der Amplituden von Rossbywellenzügen gefunden, dafür aber
eine Nordverschiebung der Zyklonenzugbahn im Pazifik. Im Atlantik ist kein kla-
rer Trend auszumachen. Gleichzeitig wird aber auch hervorgehoben, dass der unter-
suchte Zeitraum von knapp 30 Jahren zu kurz ist, um verlässliche Trends aufzeigen
zu können.

7.2 rossbywellenzug-klimatologie mittels des tra-
jektorienprogramms

Im letzten Abschnitt habe ich die Ergebnisse der Rossbywellenzug-Klimatologien
aus der Literatur zusammengefasst. In diesem Abschnitt werde ich die klimato-
logischen Ergebnisse des Trajektorienprogramms aus dieser Arbeit vorstellen. Die
Hauptaufgabe bei diesen Untersuchungen besteht darin, aus den vielen Informatio-
nen die man nun zur Verfügung hat, solche herauszufinden, die einen hilfreichen
Beitrag zum Verständnis der grundlegenden Dynamik von Rossbywellenzügen leis-
ten können.

Wie ist das weitere Vorgehen? Zunächst werde ich in Unterabschnitt 7.2.1 die ver-
schiedenen Abbildungsdarstellungen für die folgenden Unterabschnitte einführen
und erklären. Dabei werde ich auch auf den Umgang mit den Rossbywellenzug-
Trajektorien eingehen, was notwendig ist, da in der erzeugten Klimatologie (wie in
Abschnitt 6.3 beschrieben) noch redundante Trajektorienabschnitte vorhanden sind.
Eine Validierung des hier verwendeten Trajektorienprogramms und eine damit ver-
bundene Verifikation der Ergebnisse der vorher genannten Klimatologien erfolgt in
Unterabschnitt 7.2.2. Eine Verifikation könnte die Robustheit der Aussagen, unab-
hängig von der verwendeten Methode der unterschiedlichen Klimatologien, zeigen.
Unterschiede in den verschiedenen Klimatologien können verwendet werden, um
die Funktionsweise der Methode zur Erstellung der Klimatologie besser zu verste-
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hen und eventuelle Probleme oder Unsicherheiten in den Ergebnissen anzuzeigen.
Schon allein aus diesem Grund ist die Existenz von mehr als nur einer Klimatolo-
gie hilfreich. In Unterabschnitt 7.2.3 werde ich zusätzliche, in dieser Arbeit erzeugte
Ergebnisse, präsentieren. Dabei soll auch im Speziellen auf die in Abschnitt 6.4
eingeführten Rossbywellenzug-Eigenschaften eingegangen werden. Zum Abschluss
werde ich in Unterabschnitt 7.2.4 noch einmal auf die Bedeutung der globalen Struk-
turindizes eingehen.

7.2.1 Darstellungsmöglichkeiten und Behandlung der Rossbywellenzug-Trajekto-
rien

In diesem Unterabschnitt werde ich den Umgang und die Darstellung der in der Kli-
matologie enthaltenen Daten vorstellen. Dabei werde ich im Folgenden auf die Dar-
stellung der Start und Endpunkte der Trajektorien, den Zusammenhängen zwischen
einzelnen Trajektorieneigenschaften und der Eigenschaftsdarstellung als Funktion
der Lebenszeit der Rossbywellenzüge eingehen. Auf diese Form der Darstellungen
und den dabei erklärten Einstellungen werde ich mich im weiteren Verlauf des Ka-
pitels beziehen.

Start- und Endregionen der Rossbywellenzüge

Bei der Darstellung der Start- und Endregionen müssen zwei Auswahlentscheidun-
gen getroffen werden. Zum einen muss entschieden werden, wie der Start- und
Endpunkt definiert wird. In dem Trajektorienprogramm von Souders u. a. (2014)
werden diese über den Schwerpunkt des Rossbywellenzugs definiert. Dabei geht
meiner Meinung nach jedoch die Information über den Einflussbereich des Rossby-
wellenzugs teilweise verloren. Um dies zu verdeutlichen, kann folgendes Beispiel
gegeben werden: Angenommen man registriert eine Rossbywellenzug-Trajektorie
die im Atlantik endet. Dabei kann es sich um einen sehr kleinen Rossbywellenzug
handeln, der im diffluenten Ausströmbereich des Strahlstroms an Stärke verloren
hat. Alternativ könnte die endende Trajektorie durch einen sehr ausgedehnten bre-
chenden Rossbywellenzug gegeben sein. Im ersten Fall kommt es zu keiner starken
Auswirkung des Rossbywellenzugs auf Europa, im zweiten Fall kann jedoch die
Strömung über Europa durch den Rossbywellenzug dominiert sein. Unabhängig
davon können die Trajektorien der Schwerpunkte der beiden Rossbywellenzüge na-
hezu identisch sein. Um diesen Umstand zu berücksichtigen, wird in dieser Arbeit
stets der östlichste Punkt des Rossbywellenzugs in seiner Zerfallsphase als End-
punkt angenommen sowie der westlichste Punkt des Rossbywellenzugs in seiner
Enstehungsphase als Startpunkt. Die Zerfallsphase wird dabei als das letzte Viertel
der zeitlichen Ausdehnung der Trajektorie definiert, die Entstehungsphase über das
erste Viertel der zeitlichen Ausdehnung der Trajektorie.

Durch die Redundanz in den Daten kann es vorkommen, dass einzelne Start- oder
Endpunkte mehrfach vorkommen. Zur Veranschaulichung, wie es zu dieser Redun-
danz kommt, ist eine Schemazeichnung in Abbildung 7.2 eingefügt. Identische Start-
und Endpunkte, die gleichzeitig noch die identische mittlere Amplitude aufweisen,
werden jeweils nur einmal berücksichtigt. Dadurch wird die Redundanz vollstän-
dig behoben. Diese Redundanzbehebung wird bei den mit β12 und α12 markierten
Punkte in Abbildung 7.2 durchgeführt. Ein Startpunkt kann aber weiterhin mit zwei
oder mehr Endpunkten in Verbindung stehen (wie im Fall der α-indizierten Trajek-
torien in Abbildung 7.2) , ebenso wie ein Endpunkt zwei oder mehr Startpunkte als
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Abbildung 7.2: Schemazeichnung zur Darstellung der Redundanz in den Trajektorien.
Schematische Darstellung von zwei möglichen Fällen von Rossbywellenzug-
Entwicklungen, die zu einer Redundanz in den abgespeicherten Trajektori-
en führen. Bei den an der Zeitachse angegebenen Zeitpunkten wird davon
ausgegangen, dass diese zeitlich so weit auseinanderliegen, dass keine rück-
wirkende Neuberechnung der Trajektorien erfolgt. Die Trajektorien mit dem
Index α1 und α2 besitzen den identischen Ursprung, der in den Trajektori-
endaten demnach zweimal abgespeichert wird. Die Trajektorien β1 und β2

besitzen hingegen denselben Endpunkt, der ebenfalls zweimal in den Trajek-
toriendaten abgespeichert wird.

Ursache haben kann (wie im Fall der β-indizierten Trajektorien in Abbildung 7.2).
Zum Vergleich meiner Darstellungsform und der von Souders u. a. (2014) habe ich
für den ERA-Interim-Zeitraum (01.03.1979 bis 28.02.2013) in Abbildung 7.3 (a) die
Start- und Endpunkte mittels der Definition über die westlichen und östlichen Rand-
punkte und in Abbildung 7.3 (b) die Start- und Endpunkte mittels der Definition
über den Schwerpunkt des Rossbywellenzugs dargestellt.

In Abbildung 7.3 erkennt man deutlich den Unterschied zwischen der Schwer-
punktsdefinition und der Definition über die zonalen Randbereiche der Rossby-
wellenzüge. Unter Verwendung der zonalen Randbereiche (Abbildung (a)) sind
die Einsetzregionen im Vergleich zu den Einsetzregionen unter Verwendung der
Schwerpunkte (Abbildung (b)) weiter westlich gelegen, die Endregionen hingegen
weiter östlich. Durch die Verwendung der zonalen Randbereiche erkennt man in
Abbildung (a), deutlicher besser als in Abbildung (b), den bis weit nach Osten
von Nordamerika reichenden Einflussbereich, der über dem Ostpazifik/Westen von
Nordamerika endenden Rossbywellenzügen. Dieser Vergleich zeigt, dass selbst, die
mit ihrem Schwerpunkt über dem Ostpazifik zerfallenden Rossbywellenzüge, noch
einen großen Einfluss auf das Wetter im Mittleren Westen der USA haben. Die-
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Abbildung 7.3: Ausführliche Beschreibung der im Folgenden häufiger verwendeten Ab-
bildung zur Darstellung von Auftrittshäufigkeiten von Rossbywellenzug-
Trajektorien als auch deren Entstehungs- und Zerfallsorte. Farbschattie-
rung gibt die normierte Häufigkeit der Schwerpunktskoordinaten aller Tra-
jektorienpunkte an, gemittelt über 5 Längengrade und 5 Breitengrade. Die
Normierung erfolgt über 0.98 des maximal aufgetretenen Wertes. Die Kon-
turlinien geben Schrittweiten in 8%-Intervallen an. In Abbildung (a) sind
die Start- (durchgezogene Linien) und Endregionen (gestrichelte Linien) der
Rossbywellenzug-Trajektorien unter Verwendung der zonalen Randbereiche
der Rossbywellenzüge und in Abbildung (b) unter Verwendung der Schwer-
punktskoordinaten, dargestellt. In den Breitengrad-Längengrad Abbildun-
gen ist die über 10 Längengrade und 10 Breitengrade gemittelte Häufigkeits-
verteilung der Start- und Endgebiete dargestellt. Die Werte der vier Konturli-
nien sind über die {10, 7, 4, 2}% höchsten Häufigkeitswerten (der Enstehungs-
werte/Endwerte) des gesamten betrachteten Bereichs (15°N bis 85.5°N) an.
In den Abbildungsteilen darunter ist die meridional aufsummierte Häufig-
keit als Anzahl pro Monat aufgetragen. In den Legenden steht SP für Schwer-
punkt, W für westliche Begrenzung und O für östliche Begrenzung. Die mi-
nimale Lebenszeit der Trajektorien beträgt 2 Tage.

se Schlussfolgerung ist bei Verwendung der Schwerpunktsinformationen (Abbil-
dung (b)) nicht möglich.

Zusammenhang zwischen unterschiedlichen Rossbywellenzug-Eigenschaften

Der Zusammenhang zwischen unterschiedlichen Rossbywellenzug-Eigenschaften
wird, wie in Glatt und Wirth (2014) (siehe Abbildung 7.1) oder Souders u. a. (2014),
über Streudiagramme dargestellt. Ein solches Streudiagramm für die Rossbywellen-
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zug-Fläche S und mittlere Rossbywellenzug-Amplitude Aτo ist in Abbildung 7.4
dargestellt.
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Abbildung 7.4: Ausführliche Beschreibung der im Folgenden häufiger verwendeten Streu-
diagramme. Streudiagramm bei Verwendung der Fläche und mittleren Am-
plitude der Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von 2 Tagen,
gemittelt über die gesamte Lebenszeit des Rossbywellenzugs. Die rote Linie
gibt den Verlauf des mittleren Wertes der Verteilung der auf der Ordinate
aufgetragenen Größe (hier die mittlere Amplitude Aτo ) wieder. Der jeweili-
ge mittlere Wert der Verteilung wird über die Datenpunkte in einem Intervall
entlang der Abszisse (Klasse) mit fester Klassenbreite bestimmt. Die beiden
rot gestrichpunkteten Kurven geben das 20. Perzentil und 80. Perzentil in
der jeweiligen Klasse an, im Abszissenbereich vom 1. Perzentil bis 99. Per-
zentil der Abszisseneigenschaft. Die schwarzen Linien geben die Mediane
aller Datenpunkte der beiden Eigenschaften an. Die schwarz gestrichelte Li-
nie gibt die lineare Regressionsgerade an, der Korrelationskoeffizient r der
beiden Eigenschaften (Berechnung nach Gleichung (7.1)) ist in der oberen
rechten Ecke dargestellt.

Die Wahl der Klassenbreite ∆S in Abbildung 7.4 zur Erzeugung des mittleren
Verlaufs (rote Linie) wird nach der Regel nach Scott (1979) über die Formel

∆S =
3.49 σS
3
√
N

berechnet, wobei σS die Standardabweichung in der Fläche (Größe aufgetragen an
der Abszisse) aller N Punkte im Streudiagramm darstellt. Die genaue Wahl der
Klassenbreite ist hier nicht ausschlaggebend, sollte jedoch auch nicht willkürlich ge-
wählt werden. Die Definition der Klassenbreite nach Scott (1979) ist eigentlich auch
nur bedingt sinnvoll, da diese für normalverteilte Daten bestimmt ist, die Verteilung
der Fläche jedoch eine gewisse Schiefe aufweist.

Der Korrelationskoeffizient der Eigenschaften X1 und X2

r(X1,X2) =

∑ni
i=1(X(1,i) −X(1,i)) (X(2,i) −X(2,i))√∑ni

i=1(X(1,i) −X(1,i))2
∑ni
i=1(X(2,i) −X(2,i))2

(7.1)
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mit ni der Anzahl an Datenpunkten gibt an, wie stark die Datenpunkte linear kor-
reliert sind. Im Fall r = 1 sind alle Punkte entlang einer Gerade ausgerichtet, für
r = 0 sind die Datenpunkte unkorreliert.

Bei dieser Art der Darstellung muss mit den redundanten Trajektoriendaten et-
was anders als im Fall der Start- und Endregionen vorgegangen werden. Hier wird
nach einem Auseinanderbrechen der Trajektorie nur die Trajektorie fortgesetzt, wel-
che nach dem Auseinanderbrechen die größte Fläche besitzt. Für die anderen An-
teile wird eine neue Trajektorie gestartet und der vorhergehende Teil der Trajek-
torie gelöscht. Im Fall von Trajektorien mit identischem Endpunkt wird nur die
zeitlich am längsten bestehende Trajektorie verwendet. Bei den blauen Kreuzen in
Abbildung 7.4 handelt es sich um über den gesamten Lebenszyklus des Rossby-
wellenzugs gemittelte Größen: Ein blaues Kreuz steht demnach für die gemittelten
Rossbywellenzug-Eigenschaften entlang einer Trajektorie. Anstelle der gemittelten
Eigenschaften werde ich zum Teil auch nur die maximalen Werte der betrachteten
Eigenschaft über den gesamten Lebenszyklus eines Rossbywellenzugs verwenden.
Um den Zusammenhang zwischen den Eigenschaften der Rossbywellenzüge für
alle Lebensabschnitte darstellen und untersuchen zu können, werde ich darüber
hinaus in manchen Abbildungen die Eigenschaften der Rossbywellenzüge zu allen
Zeitpunkten einer Trajektorie verwenden: Ein blaues Kreuz steht in diesen Abbil-
dungen dann für einen einzelnen Zeitpunkt einer Trajektorie, wodurch alle Phasen
der Rossbywellenzug-Lebenszyklen vertreten sind.

Rossbywellenzug-Eigenschaften als Funktion der Lebenszeit

Die Darstellung der Rossbywellenzug-Eigenschaft als Funktion der Lebenszeit des
Rossbywellenzugs kann sehr aufschlussreich sein, da die Eigenschaften im Bezug
zum Entwicklungsstadium des Rossbywellenzugs untersucht werden können. Da
die Rossbywellenzüge sehr unterschiedliche Lebenszeiten aufweisen, werde ich alle
auf eine einheitliche Länge normieren und die Eigenschaften zwischen den einzel-
nen Zeitpunkten linear interpolieren.

Für die Flächen aller Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von drei
Tagen ist diese Form der Darstellung in Abbildung 7.5 dargestellt. Diese Art der
Darstellung ist neu. Im Verlauf dieser Arbeit werde ich diese Darstellungsform noch
häufiger verwenden und dabei die zusätzlichen nützlichen Informationen, welche
man aus dieser Darstellungsform gewinnen kann, aufzeigen. In Abbildung (a) er-
kennt man die zu Beginn des Lebenszyklusses (<20%) geringe Fläche im Ross-
bywellenzug, die rasch zunimmt und bei etwa 60% der Lebenszeit ein Maximum
aufweist. Anschließend nimmt die Fläche wieder stark ab bis sie am Ende der Le-
benszeit (100%) Werte leicht niedriger als zu Beginn des Rossbywellenzugs (0%)
aufweist. Ein ähnliches Bild zeigt sich in Abbildung (b) bei der Darstellung der
Fläche als Funktion der normierten Trajektoriendistanz und nicht entlang der nor-
mierten Lebenszeit. Auf die Unterschiede der beiden Darstellungsformen werde ich
später eingehen.

Besonders bei dieser Darstellungsform ist die genaue Trajektorienwahl sehr ent-
scheidend, da hier eine Anordnung der Eigenschaften als Funktion der Lebenszeit
erfolgt. Dies betrifft besonders die Entscheidung wie mit den Rossbywellenzügen
umgegangen werden soll, die sich im Verlauf ihrer Lebenszeit von der Haupttrajek-
torie abgespaltet haben. Nach einem Auseinanderbrechen werden die Trajektorien
des größten Rossbywellenzug-Anteils fortgesetzt (die Haupttrajektorie), die ande-
ren Anteile definieren den Startwert einer neuen Trajektorie. Bei Trajektorien mit
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Abbildung 7.5: Ausführliche Beschreibung der im Folgenden häufiger verwendeten Le-
benszyklusabbildungen. Die Kurve in Abbildung (a) gibt den gemittel-
ten Rossbywellenzug-Verlauf der Fläche als Funktion der normierten Le-
benszeit und in Abbildung (b) als Funktion der normierten Trajektoriendi-
stanz wieder. Für die normierten Lebenszeiten/Trajektoriendistanzen von
{5, 15, 25, ..., 95}% sind die mittleren Fehler der gemittelten Größen als rote
Balken dargestellt. In den unteren beiden Zeilen, gibt # die Anzahl an Ross-
bywellenzügen an, min(LZ) gibt die vorgegebene minimale Lebenszeit in
Tagen an, av(LZ) die mittlere Lebenszeit mitsamt der Standardabweichung,
ebenfalls in Tagen.

übereinstimmenden Trajektorienabschnitten (nach einer Verschmelzung, wie in der
Schemazeichnung in Abbildung 7.2), wird stets die zeitlich längste Trajektorie aus-
gewählt und die anderen gelöscht.

Über den Prozentsatz der auseinandergebrochenen Rossbywellenzüge zu allen
Rossbywellenzügen lässt sich ableiten, wie stark die Gesamtheit aller Rossbywel-
lenzüge durch auseinanderbrechende Rossbywellenzüge beeinflusst werden. Die
absoluten Werte wie auch der Prozentsatz, aufgespaltet in alle Jahreszeiten, sind
in Tabelle 7.1 dargestellt. Der Prozentsatz zeigt zudem die Jahreszeit an, in dem
die Trajektorienmethode am stärksten von den Schwellenwerteinstellungen abhängt.
Die Rossbywellenzüge im Herbst (SON-Spalte in der Tabelle 7.1) weisen den mit Ab-
stand höchsten Prozentsatz auf. In dieser Jahreszeit treten also die meisten Abspalt-
vorgänge bei Rossbywellenzügen auf. Für mich ist diese stärkere Abweichung des
Prozentsatzes im Herbst etwas überraschend gewesen. Die Parameter des Schwel-

Jahreszeit (Monate) MAM JJA SON DJF alle
#1 737 782 737 705 2783

#2 696 734 660 663 2593

100 (#1− #2)/#1 [%] 5.6 6.1 10.4 6.0 6.8

Tabelle 7.1: Anteil der auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge an der Gesamtanzahl
aller Rossbywellenzüge, unterteilt in die verschiedenen Jahreszeiten. #1 ent-
spricht der Anzahl aller mindestens drei Tage bestehenden Rossbywellenzügen
die mindestens zu einem Zeitpunkt im angegebenen Zeitraum (den verschie-
denen Jahreszeiten) existierten. MAM steht dabei für März, April, Mai, JJA für
Juni, Juli, August und SON und DJF analog für die anderen Monate. #2 gibt
die Anzahl der Haupttrajektorien aus der zugehörigen Klasse #1 an, also solche
Rossbywellenzüge die sich zu keinem Zeitpunkt vom Haupt-Rossbywellenzug
abgespaltet haben.
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lenwertkonzeptes habe ich vor allem durch die Jahreszeiten Winter und Sommer
festgelegt. Der Grund dafür lag in den größten Unterschieden der Hintergrundss-
trömung zwischen diesen Jahreszeiten. Der hohe Prozentsatz auseinanderbrechen-
der Wellenzüge im Herbst (Tabelle 7.1) lässt vermuten, dass das Schwellenwert-
konzept vielmehr an den Jahreszeiten Sommer und Herbst hätte ausgerichtet wer-
den sollen. Dieser Vermutung liegt die Annahme zu Grunde, dass der Prozentsatz
an Abspaltvorgängen als Maß für die Sensitivität des Trajektorienprogramms vom
Schwellenwert interpretiert werden kann. Die zunächst vielleicht unerwartete Tat-
sache, dass der Sommer den zweithöchsten Prozentsatz aufweist, ist nicht wirk-
lich überraschend. Die Erklärung liegt wahrscheinlich in dem stark hinabgesetzten
Schwellenwert für den Sommer (trotz vorgegebener Sättigung). Der Schwellenwert
muss im Sommer stark abgesenkt werden, um ziehende Rossbywellenzüge noch als
durchgängig zu erkennen. Da die Werte der mittleren Amplitude im Sommer deut-
lich geringer sind, und gleichzeitig die maximalen Werte der mittleren Amplituden
sich nicht so stark vom Schwellenwert unterscheiden wie in den anderen Jahreszei-
ten, überschreiten im Sommer leichter größere Flächen den Schwellenwert. Da diese
Bereiche in großen Teilen sich nicht so stark vom Schwellenwert abheben, kommt
es leichter zum Auseinanderbrechen der Rossbywellenzüge, der in Tabelle 7.1 ange-
gebene Prozentsatz erreicht also relativ hohe Werte. Da dieser Prozentsatz jedoch
nicht wesentlich von den Jahreszeiten Winter und Frühling abweicht, erscheint die
Verwendung des Schwellenwertes für den Sommer nicht besonders problematisch
zu sein.

7.2.2 Testen auf Robustheit der Ergebnisse bereits bestehender Klimatologien

In diesem Unterabschnitt werde ich zunächst die wesentlichen Ergebnisse der Kli-
matologien von Glatt und Wirth (2014) und Souders u. a. (2014) versuchen zu repro-
duzieren. Bei guter Übereinstimmung unterstützt dies die Ergebnisse der erwähn-
ten Klimatologien und zeigt eine gewisse Robustheit der Ergebnisse auf. Dass es
zu einer Übereinstimmung kommt, ist aber keineswegs klar. Unterschiede müssen
jedoch auch nicht unbedingt als negativ aufgefasst werden, sondern lässt sich aus
diesen ebenfalls einiges über das Verhalten von Rossbywellenzügen oder der Aus-
sagekraft der unterschiedlichen Methoden/Klimatologien lernen.

Eine wichtige Eigenschaft von Rossbywellenzügen ist deren Lebenszeit. Die Häu-
figkeit von Rossbywellenzügen als Funktion der Lebenszeit für die verschiedenen
Jahreszeiten ist in Abbildung 7.6 dargestellt. Bei einem Vergleich dieser Ergebnisse
mit denen aus Glatt und Wirth (2014) muss man die Schwellenwertdefinition mit
berücksichtigen. Bei der Lebenszeitverteilung in Glatt und Wirth (2014) sind für
einen relativen Schwellenwert die meisten langlebige Rossbywellenzüge im Som-
mer und Herbst erkennbar, und die wenigsten für den Winter. Für einen absoluten
Schwellenwert sind hingegen die wenigsten langlebigen Rossbywellenzüge im Som-
mer erkennbar, die anderen Jahreszeiten weisen einen annähernd gleichen Verlauf
auf. Berücksichtigt man, dass es sich bei den hier verwendeten Schwellenwert um
eine Kombination aus relativen und absoluten Schwellenwert handelt, ist die Vertei-
lung in Abbildung 7.6 mit den Verteilungen in Glatt und Wirth (2014) gut erklärbar.
Die meisten Rossbywellenzüge treten im Herbst auf, der sowohl beim absoluten
als auch beim relativen Schwellenwert in Glatt und Wirth (2014) hohe Werte auf-
weist. Der Sommer weist relativ hohe Werte auf, da generell die Bedeutung des
absoluten Schwellenwertes für diese Jahreszeit durch niedrige Sättigungswerte des
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Abbildung 7.6: Häufigkeitsverteilung von Rossbywellenzug-Lebenszeiten für alle vier
Jahreszeiten. Aufgetragen ist die Anzahl an Rossbywellenzügen (Ordinate)
als Funktion der minimalen Lebenszeit (Abszisse). Die Anzahl aller Trajek-
torien mit der Mindestlänge von einem Tag sind, für die verschiedenen Jah-
reszeiten, in der Legende mit angegeben.

Schwellenwertes herabgesetzt wird. Die Auswirkung des relativen Schwellenwer-
tes, mit sehr hohen Werten für den Sommer, ist durch die eingeführte Sättigung
im Schwellenwert hier reduziert. Dadurch werden im Sommer weniger langlebige
Rossbywellenzüge als in Glatt und Wirth (2014) beobachtet. Die Kurven von Früh-
ling und Winter separieren sich hier so, wie man es auf Grund der geringen Werte
im Winter bei Verwendung eines absoluten Schwellenwertes in Glatt und Wirth
(2014) erwarten würde. Der Abbildung 7.6 kann man zusätzlich entnehmen, dass
extrem langlebige Rossbywellenzüge vor allem im Sommer und Herbst auftreten.
Die kürzeren Lebenszeiten im Winter könnten zwei Gründe haben. Zum einen ist
die planetare Welle mit den starken Rücken (im klimatologischen Mittel) über Nord-
amerika und Europa im Winter am stärksten ausgeprägt. Dies kann auf Grund der
starken meridionalen Auslenkung der Hintergrundströmung zu einer leichteren Be-
endigung des Rossbywellenzugs durch Wellenbrechen führen als im Falle einer eher
zonal ausgerichteten Hintergrundströmung. Zum anderen folgen die Rossbywel-
lenzüge besonders im Winter dem Subtropenstrahlstrom über Asien. Hier werden
die Rossbywellenzug-Trajektorien häufig nicht als durchgehend erkannt. Ich denke
der Grund liegt daran, dass die Rossbywellenzüge im Bereich des Subtropenstrahl-
strom ihr Maximum in höheren Druckniveaus bei 200hPa bis 250hPa haben (im
Vergleich zu 300hPa des nördlichen Strahlstroms) (Chang, 2005). Ich vermute darin
den Grund, warum die Anzahl der Rossbywellenzug-Trajektorien entlang des Sub-
tropenstrahlstrom so gering ausfällt. Als Lösung für dieses Problem könnte man
entweder noch höhere Drucklevel berücksichtigen oder den Schwellenwert minimal
regionenabhängig wählen. Die Regionenabhängigkeit des Schwellenwertes könnte
über die unterschiedliche klimatologische Stärke der Rossbywellenzüge in den ver-
schiedenen Regionen erfolgen.

Werden die Rossbywellenzüge nach einer Abspaltung nicht als neu entstandene
Rossbywellenzüge definiert, sondern verwendet man im Fall einer Abspaltung den
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Rossbywellenzug der am längsten lebt als den durchgängigen Rossbywellenzug, so
ergeben sich in der Darstellungsform von Abbildung 7.6 für alle Jahrenszeiten län-
gerlebige Rossbywellenzüge bei gleichzeitig reduzierter Gesamtanzahl (hier nicht
gezeigt).

Neben dem vorgestellten Schwellenwert habe ich die Verteilung aus Abbildung 7.6
auch für einen absoluten doppelten Schwellenwert von 32ms−1/27ms−1 unter-
sucht (hier nicht gezeigt). Die Aufteilung der Jahreszeiten entspricht sehr ähnlich
der Aufteilung nach Glatt und Wirth (2014) unter Verwendung des absoluten Schwel-
lenwertes: Der Sommer weist geringere Häufigkeiten auf während sich die Kurven
der anderen Jahreszeiten kaum voneinander unterscheiden lassen. Im Sommer sind
durchweg niedrigere Häufigkeiten zu beobachten. In Glatt und Wirth (2014) weist
hingegen der Sommer, im Vergleich zu den anderen Jahreszeiten, bei geringen mi-
nimalen Lebenszeiten höhere Häufigkeiten auf.

Als nächstes soll die saisonale Abhängigkeit der Start und Endregionen der Ross-
bywellenzüge in Abbildung 7.7 dargestellt werden. Die minimale Lebenszeit der
darin dargestellten Rossbywellenzüge beträgt vier Tage, wie im Fall der Abbil-
dung 14 und 15 in Glatt und Wirth (2014). In Abbildung 3 in Souders u. a. (2014)
sind ebenfalls die Entstehungs- und Zerfallsregionen dargestellt, allerdings nicht in
die einzelnen Jahreszeiten aufgespaltet. Neben den Zerfalls- und Entstehungsregio-
nen ist in Abbildung 7.7 noch zusätzlich als Farbschattierung die Zugbahnvertei-
lung der Rossbywellenzüge dargestellt. Ich werde hier die Abbildung 7.3 und 7.7
beschreiben und die Unterschiede und Gemeinsamkeiten zu den beiden anderen
Veröffentlichungen erwähnen, ohne die Abbildungen hier mit aufzunehmen.

In Souders u. a. (2014) werden die Entstehungs- und Zerfallsorte über den Schwer-
punkt des Rossbywellenzugs bestimmt. Vergleicht man deshalb Abbildung 7.3 (b)
(Ergebnisse bei der Schwerpunktsbetrachtung) mit der Abbildung 3 in Souders u. a.
(2014) zeigt sich eine weitestgehend gute Übereinstimmung. Die Entstehungsregio-
nen befinden sich bei beiden Abbildungen im West- bis Mittelpazifik und über den
Nordosten der USA, Quebec und Neufundland. Deutlich erhöhte Entstehungsregio-
nen erkennt man in Abbildung 7.3 (b) noch über dem Atlantik, während in Souders
u. a. (2014) nur im Westatlantik noch hohe Werte zu erkennen sind. Das Maximum
im Westpazifik ist in Souders u. a. (2014) auch noch ein Stück weiter westlich ge-
legen. Ein zusätzliches Maximum in der Entstehung von Rossbywellenzügen ist in
Souders u. a. (2014) über Westrussland zu erkennen. Meine erste Vermutung zur
Erklärung dieses überraschenden Entstehungsgebiets lag in dem Brechen von Ross-
bywellenzügen über dem Atlantik, da in Souders u. a. (2014) die Orte von sich abge-
spaltenen Trajektorien nach einem Wellenbrechen als Entstehungsregionen interpre-
tiert werden. Wenn ich diese Definition übernehme und damit die Entstehungsre-
gionen berechne, erhalte ich dennoch dort kein zusätzliches Entstehungsmaximum.
Die Ursache liegt demnach vielleicht in dem verwendeten Wellenzahlbereich. Durch
die niedrigere kleinste Wellenzahl in Souders u. a. (2014) (Wellenzahlfenster dar-
in 3 − 11) werden dort eventuell Blockadehochs teilweise als Wellenzug erkannt.
Demnach wäre interessant zu sehen, ob die dort entstehenden Rossbywellenzüge
weiter propagieren oder nahezu stationär bleiben. Da in der gleichen Region auch
ein Maximum in den Zerfallshäufigkeiten auftaucht, könnte dies ein Indiz dafür
sein, dass diese Rossbywellenzüge an Ort und Stelle entstehen und auch zerfallen.
Dies ist jedoch nur eine Vermutung. Bei den Zerfallsregionen gibt es wie in Ab-
bildung 7.3 (b) auch in der Abbildung 3 in Souders u. a. (2014) zwei bevorzugte
Regionen: Den Ostpazifik/Westen von Nordamerika sowie den Ostatlantik bis nach
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Abbildung 7.7: Saisonale Abhängigkeit der Auftrittshäufigkeit von Rossbywellenzug-Tra-
jektorien sowie deren Entstehungs- und Zerfallsregionen. Beschreibung
wie in Abbildung 7.3, nur dass hier die Trajektoriendaten in die einzelnen
Jahreszeiten unterteilt sind und eine minimale Lebenszeit von 4Tagen auf-
weisen. In Abbildung (a) sind die Frühlingsmonate MAM, in Abbildung (b)
die Sommermonate JJA, in Abbildung ((c) die Herbstmonate SON und in
Abbildung ((d) die Wintermonate DJF dargestellt.
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Europa. In Souders u. a. (2014) überwiegt das atlantische Zerfallsmaximum, welches
auch gleichzeitig deutlich weiter westlich als bei meinen Ergebnissen gelegen ist.

Bei den Jahreszeitenunterschieden vergleichen wir die Abbildung 14 und 15 in
Glatt und Wirth (2014) mit der Abbildung 7.7. Für alle Jahreszeiten erkennt man in
Abbildung 7.7 ein starkes Maximum der Entstehungsregionen westlich der Datums-
grenze und ein weiteres Maximum im Osten von Nordamerika bei etwa 90°W. Im
Sommer (Abbildung (b)) erreicht das Maximum im Osten von Nordamerika Werte
vergleichbar zur Entstehungsregion im Westpazifik. Das pazifische Entstehungsma-
ximum liegt im Winter (Abbildung (d)) im Vergleich zu den anderen Jahreszeiten
weiter östlich. Diese Punkte lassen sich auch der Abbildung 14 in Glatt und Wirth
(2014) entnehmen. Ein deutlicher Unterschied zwischen den Ergebnissen in Glatt
und Wirth (2014) und denen in Abbildung 7.7, ist in der Bedeutung der Entste-
hungsregionen im Frühling und Sommer zu erkennen. In Glatt und Wirth (2014) ist
die Entstehungsregion bei 90°W stärker ausgeprägt. Die Ursache dafür liegt anschei-
nend in der Wahl der Methode nach Zimin u. a. (2003). Um diese Schlussfolgerung
zu erhalten, habe ich mittels des Trajektorienprogramms vier zusätzliche Klimato-
logien miteinander verglichen. Für die anschließenden Einstellungen der Klimato-
logien werden folgende Abkürzungen verwendet: mod. Z06 für die modifizierte
Methode nach Zimin u. a. (2006), Z03 für die Methode nach Zimin u. a. (2003), τ
gibt den doppelten Schwellenwert an, wie er in Abschnitt 6.2 beschrieben wurde4,
τabs = [τu

abs, τ
o
abs] gibt einen doppelten absoluten Schwellenwert mit den Werten von

[τu
abs, τ

o
abs] in ms−1 an und sgKT steht für eine Verwendung der semigeostrophi-

schen Koordinatentransformation.

(i) Einstellung aus Abbildung 7.7: mod. Z06, τ, sgKT

(ii) mod. Z06, τabs = [27, 32]

(iii) mod. Z06, τabs = [27, 32], sgKT

(iv) Z03, τ

(v) Z03, τ, sgKT

Die stärkste Zunahme bei der Entstehungsregion bei 90°W im Frühling und Som-
mer ist unter Verwendung der Klimatologie (iv) erkennbar. Nur bei dieser weist das
Entstehungsmaximum im Sommer im Ostatlantik höhere Werte auf als im Ostpazi-
fik. Im Fall der Klimatologie (ii) erreicht das Entstehungsmaximum im Sommer im
Atlantik fast so hohe Werte wie im Pazifik. Demnach sorgt auch der absolute Schwel-
lenwert für eine stärkere Entstehungsregion im Atlantik. Da bei Verwendung eines
absoluten Schwellenwertes dieser für den Sommer zu hoch ist, können weniger
Rossbywellenzüge vom Pazifik in den Atlantik oder nach Europa als durchgehend
erkannt werden. Was die semigeostrophische Koordinatentransformation angeht,
so nehmen nicht nur die Maxima der Entstehungsregion im Atlantik zu, sondern
auch die Zerfallsregion über Nordamerika. Dies könnte andeuten, dass ohne der Ko-
ordinatentransformation einfach weniger Rossbywellenzüge als durchgängig (vom
Pazifik in den Atlantik) erkannt werden können, da an derselben Stelle sowohl die
Entstehungsregion als auch die Zerfallsregion an Stärke zunimmt. Dadurch kann
die Bedeutung der atlantischen Entstehungsregion im Sommer als stärkste Quelle

4 In Kombination mit der Methode nach Zimin u. a. (2003) wird jedoch ein τ∗ = 2.7 gewählt und einem
mittleren Wert der jeweiligen Arcustangensfunktion (für τo und τu) von 35ms−1 und 30ms−1 bei
gleicher Schwankungsbreite.
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Abbildung 7.8: Darstellung sehr langlebiger Rossbywellenzüge. Beschreibung wie in Ab-
bildung 7.3. Dargestellt sind hier die Rossbywellenzüge aller Jahreszeiten
mit einer minimalen Lebenszeit von 9 Tagen.

für Rossbywellenzüge, wie in Glatt und Wirth (2014) angegeben, etwas in Frage
gestellt werden. Wie in Souders u. a. (2014) erwähnt, sorgt jedoch anscheinend vor
allem die verwendete Methode nach Zimin u. a. (2003) (Klimatologie (iv) und (v))
bei den Ergebnissen von Glatt und Wirth (2014) für diese Unterschiede. Allerdings
ist die Begründung dafür in Souders u. a. (2014) meiner Meinung nach nicht ganz
korrekt. Dort wird gesagt, dass das in Glatt und Wirth (2014) erwähnte Auseinan-
derbrechen der Rossbywellenzüge in den Rückenbereichen des Rossbywellenzugs
durch die Methode nach Zimin u. a. (2006) behoben werden kann. Das ist eigentlich
nicht richtig wenn man beide Methoden so wählt, dass die gleichen Wellenzahlen
untersucht werden. Was die Methode nach Zimin u. a. (2006) besser macht, ist die
Darstellung von Rossbywellenzügen, die entlang eines starken Rückens im Hinter-
grund propagieren. Dies habe ich anhand eines Beispieles bereits in Abbildung 2.9
veranschaulicht. Die zugehörige Abbildung des gleichen Zeitpunktes mit der Me-
thode nach Zimin u. a. (2003) ist in Abbildung 2.4 zu finden. Die Erklärung für die
stärkere Bedeutung der Entstehungsregion bei 90°W in Glatt und Wirth (2014) wür-
de ich demnach darin sehen, dass mittels der Methode nach Zimin u. a. (2003), Ross-
bywellenzüge mit einer meridionalen Ausrichtung auf Grund der Transformation
entlang eines Breitengrades nicht als durchgängig erkannt werden können. Das be-
trifft wahrscheinlich vor allem solche Rossbywellenzüge, die den planetaren Rücken
über dem Ostpazifik/Westen von Nordamerika über eine nördliche oder südliche
Auslenkung umrunden. Solche Rossbywellenzüge werden häufig mittels der Me-
thode nach Zimin u. a. (2003) nicht als durchgängig erkannt. Vielmehr werden bei
dieser Methode in einem solchen Fall (Umrundung eines planetaren Rückens) Ross-
bywellenzüge erkannt, die scheinbar westlich des planetaren Rückens enden und
zusätzliche die scheinbar östlich davon entstehen. Bei den Zerfallsregionen ist zwi-
schen Abbildung 7.7 und den Ergebnissen aus Glatt und Wirth (2014) in Abbil-
dung 15 ein sehr ähnliches Bild zu erkennen. Die dominanteste Zerfallsregion ist
über dem Ostatlantik/Europa, wobei die Zerfallsregion im Frühling weiter westlich
über dem Atlantik liegt.

Eine wichtige Aussage in Glatt und Wirth (2014) bestand darin, dass sehr langle-
bige Rossbywellenzüge (Lebenszeit größer als 9 Tage) hauptsächlich im Westpazifik
entstehen und über Europa zerfallen. Die Ergebnisse mittels des Trajektorienpro-
gramms für Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von 9 Tagen sind
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Abbildung 7.9: Zusammenhang zwischen Lebenszeit und zurückgelegter Trajektoriendi-
stanz. Beschreibung wie in Abbildung 7.4, allerdings für Rossbywellenzüge
mit einer minimalen Lebenszeit von einem Tag. Dargestellt sind hier die
Rossbywellenzug-Lebenszeiten als Funktion der zurückgelegten zonalen Di-
stanz des Rossbywellenzugs im Verlauf von derer gesamter Lebenszeit.

in Abbildung 7.8 dargestellt. Man erkennt, dass die Aussage auch mit dem hier
verwendeten Programm bestätigt werden konnte.

Neben den allgemeinen Eigenschaften der Lebenszeit und den Entstehungs- und
Zerfallsregionen von Rossbywellenzügen wurde in Glatt und Wirth (2014) und Sou-
ders u. a. (2014) auch der Zusammenhang zwischen verschiedenen Rossbywellen-
zug-Eigenschaften mittels Streudiagrammen untersucht. Dabei konnte bei beiden
ein klarer linearer Zusammenhang zwischen der Lebenszeit ∆t und der zurückge-
legten zonalen Distanz ∆λ festgestellt werden. Der lineare Zusammenhang an sich
beinhaltet keine aufschlussreiche Erkenntnis, da ein linearer Zusammenhang in ers-
ter Ordnung physikalisch zu erwarten ist. Nur ein langlebiger Rossbywellenzug
kann große Distanzen zurücklegen. Das zugehörige Streudiagramm für das hier
verwendete Trajektorienprogramm ist in Abbildung 7.9 zu erkennen. Natürlich ist
der Zusammenhang nicht völlig uninteressant, denn zum einen lässt sich damit die
Funktionsweise des Programms testen, zum anderen kann die leichte Abweichung
von dem linearen Zusammenhang einen Einblick in das Verhalten der Rossbywellen-
züge geben. So erkennt man bei allen Abbildungen (Abbildung 7.9, Abbildung 9b in
Souders u. a. (2014) und 13a in Glatt und Wirth (2014)) die qualitativ gleiche Abwei-
chung vom linearen Zusammenhang. Die Punktwolke in diesen Abbildungen weist
zur Achse der zurückgelegten Distanz ∆λ eine schärfere Abgrenzung als im Ver-
gleich zur Achse der Lebenszeit ∆t auf. Dies bedeutet, dass die meisten Ausreißer
vom linearen Zusammenhang zwischen diesen beiden Eigenschaften oberhalb der
linearen Regressionsgeraden liegen. Große Distanzen werden demnach von lang-
lebigen Rossbywellenzügen zurückgelegt, aber langlebige Rossbywellenzüge legen
nicht unbedingt große Distanzen zurück. Diese Asymmetrie zwischen Lebenszeit
und zurückgelegter Distanz ist aber auch zu erwarten, da es teilweise zur Aus-
bildung von quasistationären Wellen kommt, die über eine längere Zeit bestehen
können, dabei aber kaum merkbare Distanzen zurücklegen.
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Abbildung 7.10: Mögliches Anzeichen für stromabwärtsgerichtete Entwicklung. Beschrei-
bung wie in Abbildung 7.4, allerdings sind hier in Abbildung (a) die ma-
ximale mittlere Amplitude im Verlauf der Rossbywellenzug-Lebenszeit als
Funktion der Rossbywellenzug-Lebenszeit und in Abbildung (b) die mitt-
lere Amplitude als Funktion der Fläche für alle Trajektorienpunkte dar-
gestellt. Die minimale Lebenszeit der Rossbywellenzüge in Abbildung (a)
beträgt einen Tag und in Abbildung (b) zwei Tage.

Neben dem Zusammenhang zwischen zurückgelegter zonaler Distanz und Le-
benszeit wurden aber auch noch Eigenschaften mit weniger trivialen Zusammen-
hängen untersucht, wie zum Beispiel der mittleren Amplitude AτO und der Lebens-
zeit ∆t. Anstelle der mittleren Amplitude ist in Abbildung 7.10 (a) die maximale Am-
plitude während der Rossbywellenzug-Trajektorie dargestellt (max (AτO(t))). Das
qualitative Aussehen des Streudiagramms der mittleren Amplitude sieht sehr ähn-
lich aus, die maximale mittlere Amplitude ist meines Erachtens aber besser geeignet
um auf die Interpretationen von Glatt und Wirth (2014) einzugehen. Wie in Glatt
und Wirth (2014) beschrieben, erkennt man in Abbildung 7.10 (a) zunächst einen li-
nearen Zusammenhang zwischen den beiden Größen, der anschließend in Sättigung
übergeht. In Glatt und Wirth (2014) wurde dieses Sättigungsverhalten, wie bereits
in Abschnitt 7.1 beschrieben, auf Wellenbrechen zurückgeführt. Ich habe dort argu-
mentiert, dass Wellenbrechen natürlich mit eine Rolle in der Amplitudenentwick-
lung spielt, das Sättigungsverhalten aber bereits durch das lineare Verhalten der
stromabwärtsgerichteten Entwicklung erklärt werden kann. Ein Anhaltspunkt da-
für, dass die Sättigung der maximalen mittleren Amplitude bereits durch die strom-
abwärtsgerichtete Entwicklung vorgegeben wird, kann man der Abbildung 7.10 (b)
entnehmen. Dort zeigt sich zwischen der Fläche S und mittleren Amplitude AτO für
kleine Flächenwerte ein linearer Zusammenhang. Hin zu größeren Flächen nimmt
die mittlere Steigung der roten Kurve zwischen diesen beiden Größen immer weiter
ab. Dies deutet an, dass ab einer gewissen mittleren Amplitude hauptsächlich die
Fläche weiter anwächst und nicht die Amplitude. Genau dieses Verhalten würde
man bei einer stromabwärtsgerichteten Entwicklung auch erwarten. Dieses Verhal-
ten zeigt sich auch in Abbildung 9a in Souders u. a. (2014) beim Zusammenhang
zwischen der Fläche und mittleren Amplitude aller Trajektorienpunkte.

Da sich die einsetzende Sättigung der maximalen mittleren Amplitude aus Ab-
bildung 7.10 (a) bereits über das lineare Verhalten der stromabwärtsgerichteten
Entwicklung erklären lässt, ist es schwer mittels dieser Abbildung auf Wellenbre-
chen zu schließen. Der Zusammenhang zwischen mittlerer Amplitude AτO und ein-
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Abbildung 7.11: Zusammenhang zwischen der Konturstruktur und der mittleren Ampli-
tude. Beschreibung wie in Abbildung 7.4, allerdings sind hier alle Daten-
punkte aller Trajektorien mit einer minimalen Lebenszeit von zwei Tagen
dargestellt. Aufgetragen ist die Konturstruktur KS (als Maß für die Wahr-
scheinlichkeit zum Wellenbrechen) als Funktion der mittleren Amplitude
Aτo .

setzendem Wellenbrechen (eigentlich auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen)
wird deshalb in Abbildung 7.11 mittels der eingeführten Konturstruktur KS unter-
sucht werden. Der Abbildung 7.11 ist offensichtlich kein linearer Zusammenhang
zwischen der mittleren Amplitude AτO und der Konturstruktur KS zu entnehmen.
Die höchsten Konturstrukturwerte werden bei mittleren Werten der mittleren Am-
plitude erreicht. Eine hohe mittlere Amplitude AτO ist also nicht unbedingt ein gu-
ter Indikator für auseinanderbrechende Rossbywellenzug-Trajektorien. Für die ge-
mittelten Werte existiert allerdings schon ein schwächerer linearer Zusammenhang
zwischen den beiden Größen (hier nicht gezeigt, r = 0.22).

Für die über die Trajektorienlebenszeit gemittelten Flächenwerte S und gemittel-
ten Konturstrukturwerte KS besteht ein noch etwas deutlicherer linearer Zusam-
menhang (hier nicht gezeigt, r = 0.47). Dieser Zusammenhang ist so aber auch
zu erwarten, da Rossbywellenzüge längliche, in Zonalrichtung erstreckte Objekte
darstellen. Diese können am besten durch Ellipsen dargestellt werden, deren Ach-
senverhältnis von Haupt- zu Nebenachse mit zunehmender Fläche des Rossbywel-
lenzugs zunimmt. Berechnet man für solche Ellipsen die Konturstruktur, nimmt
nach der Gleichung (6.7) mit zunehmender Ellipsenfläche auch die Konturstruktur
zu. Der leicht lineare Zusammenhang zwischen Lebenszeit und Konturstruktur des
Rossbywellenzugs besagt demnach, dass durch die Größe des Rossbywellenzugs
eine höhere Wahrscheinlichkeit besteht, dass der Rossbywellenzug irgendwo aus-
einanderbricht.

Bisher habe ich stets nur behauptet, dass die Konturstruktur ein sinnvolles Maß
zum Anzeigen von Wellenbrechen ist. Um dies auch im statistischen Sinne zu mo-
tivieren, vergleichen wir in Abbildung 7.12 (a) die Verteilung aller Konturstruktur-
werte (blau) und die Verteilung der Konturstrukturwerte unmittelbar vor einem
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Abbildung 7.12: Darstellung des engen Zusammenhangs zwischen der Konturstruktur KS
und auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen. Verteilungsfunktion al-
ler Trajektorienpunkte (blau) und nur der Trajektorienpunkte unmittelbar
vor einem Wellenbrechereignis (rot) als Funktion der Konturstrukturwerte
(Abbildung (a)) und der mittleren Amplitude (Abbildung (b)). Die Vertei-
lungen sind auf ihren maximalen Wert normiert, da die Anzahl mit 1679
Wellenbrechereignissen und 45872 Gesamtdatenpunkte sehr unterschied-
lich ausfällt. Die gestrichelte Linie gibt den Prozentsatz der Wellenbrecher-
eignisse an, die einen höheren Wert als den der zugehörigen Histogramm-
box entspricht. Die durchgezogene Linie gibt an, welchen Prozentsatz die
Wellenbrechereignisse in der jeweiligen Histogrammbox zu der Gesamtan-
zahl aller Datenpunkte der zugehörigen Box ausmachen.

Wellenbrechereignis5 (rot). In Abbildung 7.12 ist zu erkennen, dass sich die beiden
Verteilungen stark unterscheiden. Im Falle der Werte unmittelbar vor einem Wellen-
brechereignis ist die Verteilungsfunktion zu deutlich höheren Werten in der Kon-
turstruktur verschoben. Die kräftige durchgezogene Linie weist ab dem sechsten
Balken (KS = 4.25) Werte über 15% auf, was den Anteil der Wellenbrechereignisse
zu den Gesamtdatenpunkten in dem jeweiligen Bereich angibt. Es sei dabei darauf
hingewiesen, dass die Ereignisse des Auseinanderbrechens von Wellenzügen gerade
einmal 3.7% der Gesamtdatenpunkte ausmachen. Zusätzlich nimmt mit der Zunah-
me von KS auch der Anteil der brechenden Rossbywellenzüge zu, was andeutet,
dass die Konturstruktur als lineares Maß zur Wahrscheinlichkeit eines Auseinan-
derbrechens von Rossbywellenzügen geeignet ist.

Vergleichen wir hingegen die Verteilungen der mittleren Amplitude AτO bei Wel-
lenbrechereignissen zu der Gesamtverteilung aller mittleren Amplituden (Abbil-
dung 7.12 (b)), so zeigt sich eine deutlich geringere Unterscheidung zwischen den
Verteilungen. Auch für hohe mittlere Amplituden erreicht die schwarze Linie für
kein Intervall einen Wert oberhalb von 6%. Die mittlere Amplitude scheint also
kein guter Indikator zum Einsetzen von Wellenbrechen zu sein, auch wenn statis-
tisch gesehen vor einem Wellenbrechereignis die Werte der mittleren Amplitude
leicht erhöht sind. Deutlich besser, aber schlechter als beim Wert der Konturstruk-
tur, ist dafür die Fläche des Rossbywellenzugs geeignet. Dies ist aber insofern auch
plausibel, da für sehr große Objekte die Wahrscheinlichkeit höher ist, dass sich ir-

5 Wie in Unterabschnitt 6.4.4 beschrieben und gerechtfertigt, wird bei den Untersuchungen des Tra-
jektorienprogramms der Begriff des Wellenbrechens für auseinanderbrechende Rossbywellenzüge im
Trajektorienprogramm verwendet. Es muss jedoch berücksichtigt werden, dass diese Begriffe in eini-
gen Fällen korrekterweise eigentlich nicht gleichzusetzen sind.
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Abbildung 7.13: Entstehungs-, Zerfalls- und Auftrittsregionen von Rossbywellenzügen
mit extrem hohen mittleren Amplituden. Beschreibung wie in Abbil-
dung 7.3. Dargestellt sind hier die Rossbywellenzüge aller Jahreszeiten mit
einer minimalen Lebenszeit von 2 Tagen, die im Verlauf ihrer Trajektorie
mindestens einen Wert von 11ms−1 in der mittleren Amplitude erreicht
haben.

gendwo ein Teil des Rossbywellenzugs vom Hauptwellenzug abspaltet. Im Fall klei-
ner Rossbywellenzüge kann es sein, dass der gesamte Rossbywellenzug unter den
Schwellenwert fällt und somit ein Wellenbrechen nicht identifiziert wird, was bei
einem kleineren Schwellenwert als solches interpretiert worden wäre.

In Souders u. a. (2014) wurde gesagt, dass die stärksten Rossbywellenzüge im
Atlantik vorkommen und diese im Pazifik entstehen. Die Entstehungs- und Zer-
fallsregionen der Rossbywellenzüge, welche einen extremen Wert in der mittleren
Amplitude AτO von 11ms−1 erreichen, sind in Abbildung 7.13 dargestellt. Darin er-
kennt man, dass die sehr starken Rossbywellenzüge auch in dem hier verwendeten
Trajektorienprogramm hauptsächlich im Westpazifik entstehen und über Europa en-
den.

Bezüglich des Auftretens der stärksten Rossbywellenzüge angeht, zeigt Abbil-
dung 7.14, dass auch mittels dem hier verwendeten Trajektorienprogramms die
stärksten Rossbywellenzüge (mit einer mittleren Amplitude von mindestens 11ms−1)
am häufigsten im Atlantik auftreten. Die Häufigkeitsverteilung ist durch die schwar-
zen Konturlinien in der Längengrad-Breitengrad-Abbildung angegeben. Das Häu-
figkeitsmaximum liegt hier im Atlantikbereich. Für geringere maximale Werte in
der mittleren Amplitude gleichen sich die maximalen Häufigkeiten zwischen Pa-
zifik und Atlantik an. In beiden Bereichen wird unterhalb von 11ms−1 dann die
maximale Konturlinie von 80% erreicht. Bei meinen Ergebnissen scheinen ebenfalls
die stärksten Rossbywellenzüge im Atlantik aufzutreten. Allerdings ist diese Aus-
sage bei leichter Absenkung des Kriteriums eines starken Rossbywellenzugs kaum
noch zutreffend. In Bezug zu meinen Untersuchungen, würde ich dieses Ergebnis
deshalb als nicht robust bezeichnen.

Ein weiterer wichtiger Punkt in der Veröffentlichung von Souders u. a. (2014) be-
steht in der jahreszeitlichen Verteilung der signifikanten und starken Rossbywellen-
zügen. Ich definiere diese hier als Rossbywellenzüge, welche während ihrer Lebens-
zeit mindestens einmal eine mittlere Amplitude von 7ms−1 (signifikanter Rossby-
wellenzug) und 11ms−1 (starker Rossbywellenzug) erreicht haben. Die Verteilung
ist in Abbildung 7.15 (a) dargestellt. Bei mehrfach auftretenden identischen Trajekto-
rienanteilen (gleicher Endpunkt im Falle verschmolzener Rossbywellenzüge) wird



170 eigenschaften und zugverhalten von rossbywellenzügen

 

 

 180
°
 W   90

°
 W    0

°
     90

°
 E 

 20
°
 N 

 40
°
 N 

 60
°
 N 

 80
°
 N 

  25 27.5   30 32.5   35 37.5   40 42.5   45 [0.1 m/s]

3

3.5

4

−

A
τ

o
 [
m

/s
]

Abbildung 7.14: Über den ERA Interim Zeitraum gemittelten Intensitäten (Aτo ) von ex-
trem amplitudenstarken Rossbywellenzügen. Farbschattierung gibt die
über den ERA Interim Zeitraum gemittelten, über die Rossbywellenzug-
Trajektorien bestimmten gitterpunktbasierten Werte der mittleren Amplitu-
de Aτo an. Über die Trajektorien bestimmt und gitterpunktbasiert meint
dabei, dass die Eigenschaft Aτo zu jedem Zeitpunkt entlang einer Trajek-
torie dem nächstgelegenen Gitterpunkt zugeordnet wird und anschließend
über alle Werte an den jeweiligen Gitterpunkten gemittelt wird. Die schwar-
zen Konturlinien beschreiben die Häufigkeitsverteilung extrem intensiver
Rossbywellenzüge. Die Häufigkeit wird über die Anzahl an Trajektorien
in nächster Umgebung um den Gitterpunkt bestimmt, normiert über die
Anzahl des Gitterpunktes mit der höchsten Trajektorienanzahl und über 5
Längen- und 5 Breitengrade gemittelt. Die gezeigten schwarzen Konturlini-
en entsprechen 20% bis 80% (in 20%-Schritten) der maximalen Häufigkeit
für das Auftreten von Rossbywellenzügen mit einer mittleren Amplitude
oberhalb von 11ms−1. Die Linie im unteren Teil der Abbildung gibt den
meridional gemittelten Wert der mittleren Amplitde an.

stets die zeitlich längste Trajektorie verwendet. Im Vergleich zu den Ergebnissen in
Souders u. a. (2014) (Abbildung 4 a) ist die Anzahl der Rossbywellenzüge in Ab-
bildung 7.15 (a) sehr viel geringer. Das liegt daran, dass der Begriff signifikant in
Souders u. a. (2014) alle Rossbywellenzüge umfasst, hier aber eine weitere minima-
le Stärke vorausgesetzt wird. Ohne vorgegebene minimale Stärke erhält man pro
Monat etwa 300 bis 350 Rossbywellenzüge. Der Jahresgang ist dabei weniger stark
ausgeprägt als in Souders u. a. (2014). Der Grund dafür ist der relative Charakter
des Schwellenwertes. In Souders u. a. (2014) wird ein absoluter Schwellenwert ver-
wendet, dadurch entsteht ein sehr klares Minimum im Sommer mit zunehmenden
Werten zum Winter. Wird hier ein doppelter absoluter Schwellenwert von 32ms−1

und 27ms−1 verwendet, so ergibt sich die in Abbildung 7.15 (b) dargestellte Vertei-
lung für alle Rossbywellenzüge (blau) und diejenigen die mindestens eine mittlere
Amplitude von 9ms−1 erreicht haben.

Im Vergleich zu den Ergebnissen von Souders u. a. (2014) ist bei dieser Klimato-
logie anstelle des Winters, der Herbst die Jahreszeit mit den meisten signifikanten
und den meisten starken Rossbywellenzügen. Die Frage ist also, woher dieser Unter-
schied kommen könnte. Der Unterschied sollte durch die unterschiedlichen Metho-
den verursacht sein. Auch ohne semigeostrophischen Koordinatentransformation
ändert sich an dieser Tatsache nichts. Bei Verwendung eines absoluten Schwellen-
wertes zeigt sich, dass der Winter vergleichbare Anzahlen an signifikanten und star-
ken Rossbywellenzügen wie der Herbst aufweist (Abbildung 7.15 (b)). Ein weiterer
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Abbildung 7.15: Jahreszeitliche Häufigkeitsverteilung von signifikanten und starken
Rossbywellenzügen. Jahreszeitliche Häufigkeitsverteilung von signifikan-
ten (blau) und starken Rossbywellenzügen (rot). In Abbildung (a) unter Ver-
wendung des üblichen doppelten Schwellenwertes, in Abbildung (b) unter
Verwendung eines doppelten absoluten Schwellenwertes mit 27ms−1 und
32ms−1. Ein signifikanter Rossbywellenzug (blaue Verteilung) ist in Abbil-
dung (a) über eine maximale mittlere Amplitude von mindestens 7ms−1

definiert und ein starker (rote Verteilung) ist über eine maximale mittle-
re Amplitude von mindestens 11ms−1 definiert. In Abbildung (b) ist ein
signifikanter Rossbywellenzug (blaue Verteilung) über alle Rossbywellen-
züge (mindestens 0ms−1) definiert und ein starker Rossbywellenzug (ro-
te Verteilung) ist über eine maximale mittlere Amplitude von mindestens
9ms−1 definiert.

möglicher Grund neben dem relativen Charakter des Schwellenwertes könnte auch
im verwendeten Windfeld liegen, was bei der Methode in dieser Arbeit als der senk-
rechte Anteil zur Hintergrundsströmung gewählt wurde. Der senkrechte Anteil des
Windfeldes macht sich in den Ergebnissen umso bemerkbarer, je mehr der Trajek-
torienverlauf von einem rein zonalen Verlauf abweicht. Rossbywellenzüge welche
am Rand eines größerskaligen Rückens oder Troges auftreten könnten bei Verwen-
dung des gesamten Windfeldes oder der Abweichung vom Hintergrundswindfeld
mit einer stärkeren Amplitude dargestellt werden. Tritt ein solcher Fall häufiger im
Winter auf, könnte dies erklären warum der Winter bei der in dieser Arbeit ver-
wendeten Methode nicht eine dominante Rolle einnimmt. Diese Hypothese ist recht
spekulativ und wurde nicht weiter verfolgt.

Ein weiteres Ergebnis in Souders u. a. (2014) war die Unabhängigkeit zwischen
mittlerer Amplitude Aτo und zonaler Gruppengeschwindigkeit c(x)

g . Die Mittelwer-
te dieser Eigenschaften über den Zeitraum der Rossbywellenzug-Trajektorien, habe
ich in Abbildung 7.16 eingefügt. Die Unabhängigkeit zwischen Gruppengeschwin-
digkeit und mittlerer Amplitude kann man der Abbildung 7.16 (a) entnehmen. Bei
Verwendung aller Datenpunkte fällt der Korrelationskoeffizient mit r = 0.07 noch
geringer aus. Die mittlere Amplitude Aτo und die zonale Gruppengeschwindigkeit
c
(x)
g scheinen statistisch gesehen demnach in keinem funktionalen Zusammenhang

miteinander zu stehen. Mittels der roten Linie kann man einen minimalen linea-
ren Trend erkennen, allerdings kommt dieser vor allem durch die weniger häufigen
negativen Gruppengeschwindigkeiten bei höheren mittleren Amplituden zustande.
Die Linie des 80.Perzentils ist hingegen weitestgehend unabhängig von der mittle-
ren Amplitude. Der Grund dafür liegt im Zusammenhang der mittleren Amplitude
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Abbildung 7.16: Abhängigkeit der Gruppengeschwindigkeit von der mittleren Amplitu-
de Aτo (Welle) und der Wellenleitermaßzahl WL (Hintergrund). Beschrei-
bung wie in Abbildung 7.4, allerdings sind hier alle Datenpunkte aller Tra-
jektorien mit einer minimalen Lebenszeit von zwei Tagen dargestellt. In
Abbildung (a) ist die über die Trajektorienlebenszeit gemittelte Gruppen-
geschwindigkeit als Funktion der mittleren Amplitude Aτo und in Abbil-
dung (b) als Funktion des Wellenleiters WL aufgetragen.

zur Lebenszeit, längerlebige Rossbywellenzüge weisen höhere mittlere Amplituden
auf. Rossbywellenzüge breiten sich üblicherweise nach Osten aus. Kurzfristig brei-
ten sich manche Rossbywellenzüge aber auch nach Westen aus (also negative zonale
Gruppengeschwindigkeiten). Je längerlebig der Rossbywellenzug ist, desto wahr-
scheinlicher ist es, dass er sich nicht nur nach Westen, sondern über einen gewissen
Zeitraum seiner Lebenszeit nach Osten ausbreitet. Dadurch kommt es seltener zu ne-
gativen, über die Trajektorien gemittelte zonalen Gruppengeschwindigkeiten. Dies
könnte sich durch den linearen Anstieg des 20.Perzentil in Abbildung 7.16 manifes-
tieren. Ohne diesen Effekt sind die beiden Größen jedoch annähernd unabhängig
voneinander. Hauptsächlich sorgt jedoch der Effekt des Auseinanderbrechens oder
der Verschmelzung von Rossbywellenzügen für die negativen zonalen Gruppenge-
schwindigkeiten. Dieser Effekt verursacht vermutlich auch die starken negativen
Gruppengeschwindigkeiten in Souders u. a. (2014).

Von der hergeleiteten Formel der Gruppengeschwindigkeit in Unterabschnitt 1.1.6
ist zu erwarten, dass zwischen der Gruppengeschwindigkeit und der Stärke der
Hintergrundsströmung ein Zusammenhang besteht. Die Stärke der Hintergrund-
strömung ist über die Wellenleitermaßzahl WL in den Trajektorien abgespeichert.
Dieser Zusammenhang ist in Abbildung 7.16 (b) zu sehen. Wie zu erwarten, besteht
zwischen der Wellenleitermaßzahl WL und der zonalen Gruppengeschwindigkeit
c
(x)
g ein, im statistischen Sinne, linearer Zusammenhang. Abgesehen von der zu-

rückgelegten zonalen Distanz kommt es bei den anderen Eigenschaften zu keinem
erkennbaren Zusammenhang mit der Gruppengeschwindigkeit.

In Souders u. a. (2014) wurde darüber hinaus noch die Längengrad-Breitengrad-
Verteilung der Gruppengeschwindigkeit gezeigt. Die Maxima in den gemittelten
Gruppengeschwindigkeiten treten in den Eingangsregionen der Strahlströme auf.
Der Gradient im Hintergrundgeopotential, und damit die Wellenleitermaßzahl WL,
weist in diesen Regionen hohe Werte auf. Wie bereits in Abbildung 7.16 (b) ge-
zeigt, existiert ein linearer Zusammenhang zwischen der Wellenleitermaßzahl WL
und der zonalen Gruppengeschwindigkeit c(x)

g . Demnach entspricht die räumli-
che Übereinstimmung zwischen den hohen Werten in der Gruppengeschwindig-
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Abbildung 7.17: Über den ERA Interim Zeitraum gemittelten zonalen Gruppengeschwin-
digkeiten. Farbschattierung gibt die über den ERA Interim Zeitraum gemit-
telten, über die Rossbywellenzug-Trajektorien bestimmten gitterpunktba-
sierten Werte der zonalen Gruppengeschwindigkeit an. Über die Trajekto-
rien bestimmt und gitterpunktbasiert meint dabei, dass die Eigenschaft der
zonalen Gruppengeschwindigkeit zu jedem Zeitpunkt entlang einer Trajek-
torie dem nächstgelegenen Gitterpunkt zugeordnet wird und anschließend
über alle Werte an den jeweiligen Gitterpunkten gemittelt wird. Die Linie
im unteren Teil der Abbildung gibt das den meridional gemittelten Wert
der Gruppengeschwindigkeit an.

keit und den Strahlstromeingängen unseren Erwartungen. Die Längengrad-Brei-
tengrad-Verteilung der Gruppengeschwindigkeit ist in Abbildung 7.17 dargestellt.
Man erkennt auch hier, wie in Souders u. a. (2014), die hohen Werte im Bereich
der Strahlstromeingänge. Teilweise kommt dies auch daher, dass im Bereich des
diffluenten Ausstömens im Osten der Weltmeere die Rossbywellenzüge teilweise
stationär werden oder langsam an Ort und Stelle vergehen, wodurch die gemittel-
te Gruppengeschwindigkeit recht niedrig ausfällt. Von der Struktur her ähneln die
Werte und die Verteilung der gemittelten Gruppengeschwindigkeiten den Ergebnis-
sen von Souders u. a. (2014) (Abbildung 8a darin), nur ist das pazifische Maximum
darin deutlich ausgeprägter als das atlantische.

Des Weiteren wurde in Souders u. a. (2014) noch versucht eine Aussage über die
zeitlichen Trends der Rossbywellenzug-Eigenschaften im Zeitraum des ERA-Interim
Datensatzes zu treffen. Für die Nordhemisphäre wurden keine klaren Trends gefun-
den. Auch für die hier untersuchten Rossbywellenzug-Amplituden in der Nord-
hemisphäre habe ich keine klaren Trends erkennen können. Allerdings habe ich
bei den anderen Eigenschaften teilweise deutlichere Trends gefunden. Der stärkste
Trend tritt bei der Lebenszeit von Rossbywellenzügen auf. Eine lineare Regression
von Rossbywellenzügen mit einer minimalen Lebenszeit von 4 Tagen ergibt eine
Zunahme von 11% in der Lebenszeit der Rossbywellenzüge (von 1980 bis 2012).
Durch eine detaillierte Untersuchung der anderen Rossbywellenzug-Eigenschaften
kam mir der Verdacht, dass die Ursache in allen Trends auch durch einen negati-
ven Trend in der Stärke des mittleren Einhüllendenfeldes auf der Nordhemisphäre
erklärt werden könnte. Dies hat sich für die ERA-Interim Daten in der Tat bestätigt
(hier nicht gezeigt). Da die verwendete Einhüllendenberechnung eine Dämpfungs-
funktion beinhaltet, habe ich darüber hinaus noch die zeitliche Entwicklung des
über ein Jahr und zwischen 15°N und 85.5°N gemittelten Betragsfelds des Meridio-
nalwindes untersucht. Auch die Stärke des Meridionalwindes weist einen negativen
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Abbildung 7.18: Zeitlicher Trend in der Stärke des Meridionalwindes. Entwicklung des
jeweils über ein Jahr gemittelten Betrags des Meridionalwindes (gewichtet
über cos(ϕ)) zwischen 15°N und 85°N des ERA40 Datensatzes.

Trend auf (hier nicht gezeigt). Um zu testen, ob dieser Trend nur in den ERA-Inte-
rim Daten vorliegt habe ich diese Untersuchung auch für den ERA40 Datensatz
durchgeführt. Die zugehörige zeitliche Entwicklung des über alle Längengrade und
zwischen 15°N und 85°N gemittelten Betrags des Meridionalwindes ist in Abbil-
dung 7.18 zu sehen. Darin zeigt sich, dass dieser negative Trend für den Zeitraum
der ERA-Interim Daten (1980-2012) auch im ERA40 Datensatz vorhanden ist. Bis in
die Mitte der 80er Jahre war jedoch ein entgegengesetzter positiver Trend zu erken-
nen. Es scheinen also längerfristige Trends in dem zugrundeliegendem meridiona-
len Windfeld vorhanden zu sein. Es ist nicht verwunderlich, wenn dies auch einen
Einfluss auf die Rossbywellenzüge hat. Inwieweit diese direkte Kopplung existiert
oder inwieweit der verwendete Schwellenwert durch seinen relativen Charakter ge-
eignet ist, um klimatologische Trends zu untersuchen, ist mir nicht ganz klar. Die
Ergebnisse scheinen jedoch anzudeuten, dass der verwendete Schwellenwert dafür
nicht geeignet ist. Verwendet man einen absoluten doppelten Schwellenwert, so zei-
gen sich deutlich geringe, wahrscheinlich nichtsignifikante Trends (nicht getestet).
Da es sich aber um keinen eigentlichen Bestandteil meiner Arbeit handelt, werde
ich hier nicht weiter darauf eingehen. Dieser Aspekt kann aber wichtig sein, wenn
man den, wie in dieser Arbeit angegebenen, doppelten Schwellenwert für klimato-
logische Trends verwenden möchte. Die Abbildung 7.18 soll auf diese Problematik
hinweisen. Existierenden langzeitlichen Trends in den zugrundeliegenden Windda-
ten sind nämlich keineswegs offensichtlich.

7.2.3 Weitere Ergebnisse

Im letzten Unterabschnitt habe ich die klimatologischen Ergebnisse aus Glatt und
Wirth (2014) und Souders u. a. (2014) mit den in dieser Arbeit erzeugten Ergebnis-
sen verglichen. Einige Punkte konnten bestätigt werden, was die Robustheit dieser
Aussagen zeigt. Bezüglich einiger Ergebnisse habe ich bereits neue Erkenntnisse
gezeigt, insbesondere bei den Aussagen zum Wellenbrechen. Im Vergleich zu den
anderen Klimatologien habe ich bereits die besondere Rolle des Herbstes in dem
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hier verwendeten Trajektorienprogramm hervorgehoben. Dies betrifft besonders die
Langlebigkeit und Stärke der Rossbywellenzüge im Herbst.

Im Folgenden möchte ich auf ein paar weitere Punkte im Speziellen eingehen,
darunter

• der Lebenszyklusdarstellung der Rossbywellenzüge mit Aufteilung in verschie-
dene Jahreszeiten

• der Lebenszyklusdarstellung für Rossbywellenzüge mit und ohne Wellenbre-
chen

• der Abhängigkeit verschiedener Rossbywellenzug-Eigenschaften

• der Regionenabhängigkeit der Rossbywellenzüge

• dem Zusammenhang zwischen Rossbywellenzügen und globalen Strukturin-
dizes

In Abbildung 7.19 sind zunächst einmal die Eigenschaften S, Aτo , KS und WL

für alle Rossbywellenzüge des ERA Interim Zeitraums mit einer minimalen Le-
benszeit von 2 Tagen dargestellt. Diese Art der Darstellung von Rossbywellenzügen
ist neu und erlaubt wichtige Einblicke in die verschiedenen Lebensabschnitte von
Rossbywellenzügen. Je nach Untersuchungsschwerpunkt lassen sich diese Lebens-
zyklusdarstellungen in verschiedene Eigenschaften, wie zum Beispiel in minimale
Lebenszeiten, in unterschiedliche Regionen, in verschiedene Jahreszeiten oder in
vieles mehr aufteilen, wodurch man einiges über die Entwicklung von Rossbywel-
lenzügen lernen kann. Im Folgenden werde ich explizit auf ein paar Besonderheiten
eingehen.

Aus der Abbildung 7.19 lassen sich bereits einige wichtige Erkenntnisse gewinnen.
In erster Ordnung handelt es sich bei den Eigenschaften S, Aτo und KS um symme-
trische Verläufe um die mittlere zurückgelegte Distanz des Rossbywellenzugs. Da-
mit ist gemeint, dass sich nach einem anfänglichen Anstieg des Rossbywellenzugs
bis etwa zur Mitte der zurückgelegten Trajektoriendistanz eine Abnahme bis zum
Ende des Rossbywellenzug-Lebenszyklusses anschließt. Im Gegensatz dazu ist die
Eigenschaft der WellenleitermaßzahlWL streng asymmetrisch6 (Abbildung 7.19 (d)).
Die Rossbywellenzüge beginnen in Regionen mit hohen Werten in WL mit anschlie-
ßender kontinuierlicher Abnahme. Gegen Ende der zurückgelegten Trajektoriendi-
stanz ist ein starker Abfall in WL zu beobachten. Dies bekräftigt die Behauptung
in Souders u. a. (2014), dass die Rossbywellenzüge vornehmlich in den diffluenten
Gebieten in den Ostbereichen der Weltmeere enden. Diese sind durch stark abneh-
mende Werte in WL an den Ausgangspunkten der Strahlströme gekennzeichnet,
wie hier durch den Trajektorienverlauf von WL angedeutet (Abbildung (d)).

Ein Vergleich der Fläche S und der mittleren Amplitude Aτo (Abbildung 7.19 (a)
und (c)) scheint auch eine vorherige Behauptung zu bestätigen, nämlich, dass die
mittlere Amplitude der Rossbywellenzüge schneller in Sättigung übergeht als de-
ren Fläche. Nach schnell einsetzender Sättigung (zumindest stark reduzierte Zu-
nahme) in der mittleren Amplitude kann der Rossbywellenzüge sich stromabwärts
oder stromaufwärts flächenmäßig weiter ausbreiten, was die mittlere Amplitude

6 Bei Symmetrie ist hier stets Achsensymmetrie gemeint mit der Vertikalen Linie in der Mitte der Ab-
szisse als Symmetrieebene. Der Wellenleiter WL könnte andernfalls vielmehr als punktsymmetrisch
anstelle von nicht symmetrisch bezeichnet werden.
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Abbildung 7.19: Darstellung verschiedener gemittelter Rossbywellenzug-Eigenschaften
als Funktion des normierten Rossbywellenzug-Lebenszklusses. Die Ab-
bildungen geben den gemittelten Rossbywellenzug-Verlauf verschiedener
Eigenschaften als Funktion der normierten Trajektoriendistanz wieder. Für
die normierten Trajektoriendistanzen von {5, 15, 25, ..., 95}% sind die mitt-
leren Fehlerbereiche der gemittelten Größen als rote Balken dargestellt. In
Abbildung (a) ist die Fläche, in Abbildung (b) die Konturstruktur, in Ab-
bildung (c) die mittlere Amplitude und in Abbildung (d) die Wellenleiter-
maßzahl dargestellt. In Abbildung (d) ist in den unteren beiden Zeilen mit
# die Anzahl an Rossbywellenzügen, min(LZ) die vorgegebene minimale
Lebenszeit in Tagen, av(LZ) die mittlere Lebenszeit mitsamt der Standard-
abweichung in Tagen angegeben.

aber nicht notwendigerweise verändert. Eine Erhöhung der vorgegebenen minima-
len Lebenszeit verkürzt in der gewählten normierten Darstellung die anfängliche
Verstärkungsphase und die zum Ende einsetzende Abschwächungsphase. Dadurch
werden die Unterschiede in der Fläche und der mittleren Amplitude noch deutlicher.
Für eine minimale Lebenszeit von 6 Tagen ist dies in Abbildung 7.20 dargestellt. Im
Mittel erreicht der Rossbywellenzug also schneller hohe Werte in der mittleren Am-
plitude, während zur Ausbildung großer Flächen mehr Zeit notwendig ist.

Die Konturstruktur weist in der Lebenszyklusdarstellung, wie in Abbildung 7.19 (b)
dargestellt, ein ähnliches Verhalten wie die Fläche auf. Im Streudiagramm zwischen
Fläche und Konturstruktur (hier nicht gezeigt) ist deshalb auch ein linearer Zusam-
menhang zu erkennen, jedoch scheinen andere Effekte diesen linearen Zusammen-
hang zu überlagern und weniger klar erscheinen zu lassen. In der Abbildung 7.11
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Abbildung 7.20: Gemittelter Rossbywellenzug-Verlauf für Rossbywellenzüge mit einer
minimalen Lebenszeit von 6 Tagen. Ansonsten Beschreibung wie in Ab-
bildung 7.19 für den Verlauf der Fläche (Abbildung (a)) und der mittleren
Amplitude (Abbildung (b)) des Rossbywellenzugs.

wurde der Zusammenhang der mittleren Amplitude und der Konturstruktur in der
Streudiagrammdarstellung untersucht. Darin war kein linearer Zusammenhang zu
erkennen. Dies zeigt, dass die Konturstruktureigenschaft mit den anderen Eigen-
schaften keine so einfachen Zusammenhänge aufweist. An und für sich ist das al-
lerdings auch zu erwarten, da die Konturstruktur Wellenbrechen anzeigen soll, was
nicht so einfach von anderen Eigenschaften abzuleiten ist. Auf das Wellenbrechen
werden wir gleich nach der Darstellung der Lebenszyklen in Abhängigkeit der Jah-
reszeit zurückkommen. Ich ziehe die Aufspaltung der Lebenszyklendarstellung der
Jahreszeiten vor, da diese Aufspaltung dann auch für die auseinanderbrechenden
Rossbywellenzüge in Verbindung mit der weiteren Untersuchung der Konturstruk-
tur erfolgen soll.

Eine Unterteilung der Rossbywellenzug-Lebenszyklen aus Abbildung 7.19 in die
einzelnen Jahreszeiten, so erhält man die in Abbildung 7.21 gezeigte Darstellung.
Die Aufteilung beim Wellenleiter in Abbildung 7.21 (d) entspricht der unterschied-
lichen Stärke der Hintergrundsströmung in den verschiedenen Jahreszeiten. Es ist
bekannt, dass der Strahlstrom in den mittleren Breiten im Winter am stärksten und
im Sommer am schwächsten ausgebildet ist. Darüber hinaus erkennt man, dass die
Werte im Wellenleiter (Gradient des Hintergrundgeopotentials) in den Übergangs-
jahreszeiten im Herbst höher sind als im Frühling.

Ein Vergleich der Abbildungen 7.21 (a), (b) und (c) gibt weitere interessante Ein-
blicke der Jahreszeitenabhängigkeit in den Rossbywellenzug-Eigenschaften. Zum
einen erkennt man in der mittleren Amplitude (Abbildung (c)) die herausragen-
de Rolle des Herbstes, während bezüglich der Flächen (Abbildung (a)) der Herbst
und der Winter ähnlich hohe Werte aufweisen. Es sei hier noch einmal darauf ver-
wiesen, dass diese herausragende Rolle relativ zum Schwellenwert, nicht zu den
absoluten Werten gemeint ist. Bei den absoluten Schwellenwerten weist der Winter
nämlich größere Flächen und größere mittlere Amplituden als der Herbst auf. Die
höheren absoluten Werte im Winter gehen aber vermutlich, wie bereits erwähnt,
auf die generell stärkere Strömung durch die höheren Geopotentialgradienten im
Hintergrund zurück. Trotz des relativen Charakters des doppelten Schwellenwertes
weist der Frühling und insbesondere der Sommer deutlich geringere Werte in den
Flächen und mittleren Amplituden der Rossbywellenzüge auf (Abbildung 7.21 (a)
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Abbildung 7.21: Darstellung der in die verschiedenen Jahreszeiten unterteilter gemittelter
Rossbywellenzug-Verlauf. Beschreibung wie in Abbildung 7.19 für Ross-
bywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von 2 Tagen, hier aber noch
zusätzlich in die verschiedenen Jahreszeiten unterteilt (zugehörige Legen-
de in Abbildung ((d)). In Abbildung (a) ist die Fläche, in Abbildung (b)
die Konturstruktur, in Abbildung (c) die mittlere Amplitude und in Abbil-
dung (d) der Wellenleiter als Funktion der normierten Trajektoriendistanz
dargestellt.

und (c)). Anders verhält es sich für die Jahreszeitenaufteilung bei der Konturstruk-
tur (Abbildung 7.21 (c)). Hier weist der Winter die niedrigsten Werte auf, obwohl in
dieser Jahreszeit die größten Rossbywellenzug-Flächen erreicht werden. Dies deutet
an, dass anscheinend im Winter die Rossbywellenzüge deutlich kompaktere Struktu-
ren als in den anderen Jahreszeiten aufweisen. Dieser Zusammenhang könnte auch
erklären, warum der mittels der Abbildung 7.20 beschriebene Unterschied in der
Entwicklung der Fläche und mittleren Amplitude der Rossbywellenzüge im Winter
stärker als im Herbst ausgeprägt ist. Im Fall eines sehr kompakten ungestörten Ross-
bywellenzugs ist das Konzept der stromabwärtsgerichteten Entwicklung mit schnell
einsetzender Sättigung in der Amplitude am einfachsten zu erreichen. Damit ist ein
Erkennungsalgorithmus der Rossbywellenzug-Trajektorien einfacher als im Fall von
Rossbywellenzügen, die bei üblicherweise höheren Konturstrukturwerten auftreten.
Wie bereits erwähnt, war das Vorgehen, die Feinabstimmung des Trajektorienpro-
gramms über den Sommer und Winter als die beiden extremen Jahreszeiten durch-
zuführen, womöglich nicht optimal. Vielmehr hätte ich dies über den Herbst und
den Sommer, den Jahreszeiten mit den höchsten Konturstrukturwerten vornehmen
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sollen. Die hohen Konturstrukturwerte im Sommer kommen vermutlich dadurch
zustande, dass sich die Rossbywellenzüge im Sommer durch die sehr geringen mitt-
leren Amplituden (siehe Abbildung 7.21 (c)) weniger stark vom Einhüllendenfeld
des Hintergrunds absetzen. Durch die geringeren Unterschiede des unteren Schwel-
lenwertes zu dem mittleren Wert des Einhüllendenfeldes des Hintergrunds, ist es
einfacher unkompakte Strukturen und Auseinanderbrechen von Rossbywellenzü-
gen zu erhalten.

Wie bereits weiter oben erwähnt, möchte ich noch einmal auf brechende Rossby-
wellenzüge eingehen. Tatsächlich betrachte ich auch hier wieder eigentlich nur in
der Trajektorienbetrachtung auseinanderbrechende Rossbywellenzüge und nehme
an, dass diese mit tatsächlich brechenden Rossbywellenzügen eine große gemeinsa-
me Schnittmenge aufweisen. Deren Lebenszyklus wird jetzt von Anfang ihrer Enste-
hung bis zu dem Zeitpunkt, an dem sie sich vom Haupt-Rossbywellenzug abspalten,
dargestellt. Der Anteil nach dem Wellenbrechen wird nicht betrachtet. Die Rossby-
wellenzug-Lebenszyklen bis zum Zeitpunkt des Auseinanderbrechens, aufgeteilt in
die verschiedenen Jahreszeiten, sind in der linken Spalte der Abbildung 7.22 darge-
stellt. Der Wert von 100% der normierten Trajektoriendistanz beschreibt also den
Zeitpunkt der Trajektorie an dem es zum Auseinanderbrechen des Rossbywellen-
zugs kommt. Sollte es bei einem Rossbywellenzug zwei oder mehrmals zu einem
Auseinanderbrechen kommen, so wird immer vom Zeitpunkt des letzten Wellenbre-
chereignis bis zum nächsten Wellenbrechereignis der Wellenzug dargestellt.

Die Lebenszyklen der auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge werden mit den
nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen (rechte Spalte in Abbildung 7.22)
verglichen. Da die Werte der Eigenschaften der Rossbywellenzüge stark von deren
Lebenszeit abhängig sind, müssen für einen Vergleich für die nicht auseinanderbre-
chenden Rossbywellenzüge noch ein paar Vorgaben getroffen werden. Da das Wel-
lenbrechen im Allgemeinen bei großen Flächen auftritt werden die nichtbrechenden
Rossbywellenzüge nur bis etwa ihrem Maximum in der mittleren Amplitude und
Fläche dargestellt. Hier wurden die ersten 55% der Lebenszeit der Rossbywellen-
züge gewählt, um die Rossbywellenzüge in einer vergleichbaren Entwicklung zu
zeigen (große Flächen und große mittlere Amplituden). Die mittlere Lebenszeit der
auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von 2
Tagen beträgt 5.6 Tage. Auf Grund der Abhängigkeit der Werte in den verschiedenen
Eigenschaften von der Lebenszeit des Rossbywellenzugs, sollen die nicht auseinan-
derbrechenden Rossbywellenzüge eine vergleichbare mittlere Lebenszeit aufweisen.
Aus diesem Grund wird für die nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge
eine minimale Lebenszeit von 7 Tagen vorgegeben. Damit ergeben sich mittlere Le-
benszeiten der nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge von 5.4 Tagen (der
auf 55% gekürzten Lebenszeit). Die gemittelten und auf 55% der Lebenszeit gekürz-
ten Lebenszyklen der nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge sind in der
rechten Spalte der Abbildung 7.22 zu erkennen. Für eine bessere Vergleichbarkeit
ist die Skala der Achsen der Eigenschaften der auseinanderbrechenden und nicht
auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge identisch gewählt.

In der Fläche S (Abbildung 7.22 (a) und (d)), der mittleren Amplitude Aτo (Abbil-
dung 7.22 (c) und (f)) sowie in der Wellenleitermaßzahl WL (hier nicht dargestellt),
zeigt sich qualitativ ein ähnliches Bild zwischen den auseinanderbrechenden und
den nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen. Bei der mittleren Amplitu-
de und dem Wellenleiter kommt es auch zu recht ähnlichen Werten. Bei der Fläche
weisen die auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge vor allem zum Ende hin für
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Abbildung 7.22: Vergleich der Rossbywellenzug-Lebenszyklen von auseinanderbrechen-
den und nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen. Beschrei-
bung wie in Abbildung 7.19 für die Fläche, der Konturstruktur und der
mittleren Amplitude der Rossbywellenzüge, jedoch zusätzlich unterteilt in
die verschiedenen Jahreszeiten (zugehörige Legende in Abbildung (c) und
(f)). Die linke Spalte zeigt die Rossbywellenzug-Trajektorien mit einer mini-
malen Lebenszeit von 2 Tagen bei denen es bei 100% zum Wellenbrechen
kommt. In der rechten Spalte sind die ersten 55% der Rossbywellenzüge
mit einer minimalen Lebenszeit von 7 Tagen dargestellt, bei denen es zu
keinem Wellenbrechereignis gekommen ist. Die Anzahl der Rossbywellen-
züge im unteren Teil der Abbildungen entspricht der Reihenfolge in der
Legende.
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den Winter, Frühling und Herbst einen kräftigeren Anstieg mit höheren Werten
auf. Qualitativ sehr unterschiedlich ist der Verlauf der Konturstruktur zwischen
auseinanderbrechenden und nicht auseinanderbrechenden Rossbywellenzüge, mit
deutlich höheren Werten bei den auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen. Man
erkennt auch das fast sprunghafte Ansteigen der Konturstrukturwerte kurz vor dem
Zeitpunkt des Wellenbrechens.

Hingegen ist der Verlauf zwischen den brechenden und nichtbrechenden Ross-
bywellenzüge in der mittleren Amplitude gar nicht so verschieden. Es kommt zum
Anstieg mit leichter Sättigung und anschließendem weiteren Anstieg. Das scheint
die Aussage von Edmund Chang zu bekräftigen, dass die längerlebigen Wellenzüge
keine stetigen Entwicklungen aufweisen, sondern eher pulsierende Entwicklungen
haben. Der Verlauf der mittleren Amplitude deutet wie zuvor auch hier an, dass die-
se Größe eher nicht hauptausschlaggebend für das Wellenbrechen ist wie in Glatt
und Wirth (2014) vermutet. Die Abbildung 7.22 zeigt also nochmal im statistischen
Sinne den engen Zusammenhang zwischen hohen Werten in der Konturstruktur
und einem Auseinanderbrechen der Rossbywellenzüge. Die anderen Eigenschaften
zeigen kein derartig unterschiedliches Verhalten zwischen den auseinanderbrechen-
den und nicht auseinanderbrechen Rossbywellenzügen.

Im Folgenden werde ich auf die Abhängigkeit verschiedener Rossbywellenzug-
Eigenschaften eingehen. In Unterabschnitt 7.2.2 wurde bereits auf ein paar Zusam-
menhänge, wie etwa zwischen der mittleren Amplitude und der Fläche, eingegan-
gen. Diese wurden aber einfach wie in den Veröffentlichungen von Glatt und Wirth
(2014) und Souders u. a. (2014) ausgewählt, um eine zusätzliche Aussage zu bekräfti-
gen. Deswegen soll nun ganz systematisch der Zusammenhang aller Eigenschaften
mit allen untersucht werden und die Information soweit reduziert werden, dass nur
noch nützliche Information herausgelesen werden können. Dazu werde ich wie folgt
vorgehen: Ich werde eine Eigenschaft, zum Beispiel die mittleren Amplitude Aτo , in
einem Streudiagramm als Funktion der anderen Eigenschaften auftragen. Das heißt
die mittlere Amplitude wird im Streudiagramm auf der Ordinate aufgetragen und
die anderen Eigenschaften auf der Abzisse. Ergibt sich wie in Abbildung 7.10 (b)
für die Fläche S ein funktionaler Zusammenhang (linearer Anstieg, dann Übergang
in Sättigung) notiere ich dies als Aτo(S). Dadurch wird angezeigt, dass die mittlere
Amplitude im statistischen Sinne eine Funktion der Fläche darstellt. Gleichzeitig be-
trachte ich auch den umgekehrten Zusammenhang zwischen der Fläche S (auf der
Ordinate aufgetragen) und der mittleren Amplitude Aτo (nun auf der Abszisse auf-
getragen). Ergibt sich für diese Darstellung ebenfalls ein funktionaler Zusammen-
hang, kennzeichne ich dies bei der mittleren Amplitude durch Aτo(S(Aτo)). Dies
bezeichne ich als doppelte Abhängigkeit, andernfalls als einfache Abhängigkeit. Ist
der funktionale Zusammenhang bei einer doppelten Abhängigkeit der gleiche (zum
Beispiel beide Male ein linearer Anstieg) wird die doppelte Abhängigkeit mit einer
Tilde versehen. Um tatsächlich die statistischen Zusammenhänge zwischen den ver-
schiedenen Eigenschaften zu erhalten, werden in den Streudiagrammen alle Zeit-
punkte aller Trajektorien dargestellt; Zuvor hatte ein blaues x die über die gesamte
Trajektorie gemittelten Eigenschaften dargestellt. Bei dieser Betrachtungsweise erge-
ben sich für die Eigenschaften Aτo , S, KS, WL, c(x)

g folgende Abhängigkeiten:

Dabei handelt es sich um mögliche Abhängigkeiten. Für die Tilde-Abhängigkei-
ten (in grau) Bedarf es eigentlich keiner Interpretation, da es sich dabei um eine
lineare intrinsische Abhängigkeiten handelt. Intrinsisch meint dabei, dass die Ab-
hängigkeit von der Definition oder der Formel der Eigenschaften abhängt, der Zu-
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c
(x)
g = c

(x)
g (WL)

WL =WL(Aτo(WL),S(WL))
KS = KS(Aτo , S̃,WL)
Aτo = Aτo(S(Aτo),WL(Aτo))

S = S(Aτo(S), K̃S,WL(S))

sammenhang demnach vorgegeben ist. Eine solche intrinsische Abhängigkeit ist bei
der Konturstruktur KS und der Fläche S der Rossbywellenzüge gegeben. Die Kon-
turstruktur KS hängt annähernd linear von der Fläche S ab und die Fläche S hängt
annähernd linear von der Konturstruktur KS ab (hier nicht gezeigt). Dieser beid-
seitige lineare Zusammenhang ergibt sich aus der Gleichung (6.7) für die Kontur-
struktur. Da dieser Zusammenhang bereits durch die Definition von KS gegeben ist,
lässt sich aus diesem Zusammenhang keine hilfreiche Information ableiten. Dieser
intrinsische Zusammenhang zwischen KS und S könnte wahrscheinlich eliminiert
werden, wenn man in der Formel von KS die Rossbywellenzugfläche nicht mit der
über die Konturlänge bestimmte Fläche eines Kreises, sondern der Fläche einer El-
lipse vergleicht. Dadurch könnte die Konturstruktur noch besser das Einsetzen von
Wellenbrechen wiedergeben.

Daran anschließend kann die Frage gestellt werden, warum ich die lineare intrin-
sische Abhängigkeit nicht versucht habe zu eliminieren. Eventuell ist es deshalb
sinnvoll, die intrinsische Abhängigkeit für das Maß zum Anzeigen von Wellen-
brechen zu eliminieren. Dies könnte erreicht werden, indem man in der Formel
der Konturstruktur die Flächen nicht im Vergleich zu der Form eines Kreises ver-
gleicht, sondern zu der Form einer Ellipse bei vorgegebener meridionaler Breite.
Diese Vermutung liegt darin begründet, dass Rossbywellenzüge in Zonalrichtung
langgestreckte Objekte darstellen, die eher durch eine Ellipse als durch einen Kreis
beschrieben werden können. Allerdings nimmt die Wahrscheinlichkeit des Wellen-
brechens mit der zonalen Ausdehnung des Rossbywellenzugs zu, was im Fall eines
Vergleichs der Fläche zu der einer Ellipse nicht wiedergegeben würde. Zusätzlich
ist nicht klar, welche meridionale Breite zur Bestimmung der Halbachsen der Ellip-
sen angenommen werden soll. Aus diesem Grund habe ich die Konturstruktur über
den Flächenvergleich mit einem Kreis definiert.

Mit Vernachlässigung der Tilde-Abhängigkeiten erhält man letztendlich eine stark
reduzierte Liste von statistischen Zusammenhängen zwischen den verschiedenen
Rossbywellenzug-Eigenschaften. Im Folgenden werde ich für alle übriggebliebenen
Abhängigkeiten eine Begründung liefern. Ein einfacher funktionaler Zusammen-
hang (einfach im Sinne der Abhängigkeit) ist mit der zonalen Gruppengeschwindig-
keit als Funktion des Wellenleiters gegeben (c(x)

g = c
(x)
g (WL), Abbildung 7.16 (b)).

Diesen haben wir bereits über den mathematischen Zusammenhang der Gruppen-
geschwindigkeit mit der Hintergrundsströmung (hier mittels der Wellenleitermaß-
zahl WL gegeben) erklärt. Eine weitere schwache Abhängigkeit besteht zwischen
der zonalen Gruppengeschwindigkeit und der Fläche und der mittleren Amplitude.
Diese Abhängigkeit ist jedoch sehr schwach (deshalb bei den Abhängigkeiten oben
nicht mit aufgeführt) und kann eventuell durch den Zusammenhang von der Flä-
che und der mittleren Amplitude mit der Wellenleitermaßzahl WL erklärt werden,
wodurch wiederum WL die entscheidende Größe ist.

Der Zusammenhang zwischen der Fläche S und der mittleren Amplitude Aτo

wurde bereits thematisiert und über den Effekt der stromabwärtsgerichteten Ent-
wicklung erklärt. Die zugehörigen Streudiagramme sind in Abbildung 7.23 zu se-
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Abbildung 7.23: Abhängigkeiten zwischen der Fläche S und der mittleren Amplitude Aτo

durch stromabwärtsgerichtete Entwicklung erklärbar. Beschreibung wie
in Abbildung 7.4, hier jedoch für die Fläche als Funktion der mittleren Am-
plitude Aτo (Abbildung (a)) und die mittlere Amplitude Aτo als Funktion
der Fläche S (Abbildung (b)). In dieser Abbildung beschreibt jedes blaue
x einen Zeitpunkt. Es wurden alle Zeitpunkte aller Trajektorien mit einer
minimalen Lebenszeit von 2 Tagen verwendet.

hen. Größere mittlere Amplituden Aτo bedeuten, statistisch gesehen, größere Flä-
chen S beim Rossbywellenzug (linearer Zusammenhang, Abbildung 7.23 (a)). Umge-
kehrt jedoch, tritt bei zunehmend großen Flächen S in der mittleren Amplitude Aτo

allmählich eine Sättigung ein (logarithmischer Zusammenhang, Abbildung 7.23 (b)).
Die einsetzende Sättigung in der mittleren Amplitude kann vermutlich, wie bereits
erwähnt, durch die Ausbildung neuer Anomalien innerhalb des Rossbywellenzugs
(stromabwärtsgerichtete Entwicklung) erklärt werden.

Des Weiteren ist die mittlere Amplitude Aτo und Fläche S als Funktion der Wel-
lenleitermaßzahl WL gegeben, bzw. die Wellenleitermaßzahl WL eine Funktion der
mittleren Amplitude Aτo und Fläche S. Der leicht lineare Zusammenhang zwischen
der Wellenleitermaßzahl WL und der mittleren Amplitude Aτo , bzw. der Fläche
S (WL = WL(Aτo(WL),S(WL))), lässt sich über die Jahreszeitenabhängigkeit in
diesen Eigenschaften erklären. Dargestellt ist dies in Abbildung 7.24. Wie bereits
vorher gezeigt wurde (Abbildung 7.21), treten im Winter und Herbst größere (S)
und stärkere (Aτo) Rossbywellenzüge auf als im Frühling und Sommer. Derselben
Abbildung kann man entnehmen, dass die Wellenleitermaßzahl WL vor allem im
Winter und Herbst hohe Werte aufweist, während im Frühling und insbesondere
im Sommer nur geringe Werte erreicht werden. Die Jahreszeitenabhängigkeit kann
demnach auch durch die Abhängigkeit von der Wellenleitermaßzahl ersetzt werden.
Statistisch gesehen bedeutet das, dass hohe Werte in der mittleren Amplitude Aτo

und der Fläche S bei hohen Wellenleitermaßzahlen WL beobachtet werden, wäh-
rend niedrige Werte in Aτo und S tendenziell bei niedrigen Werten in WL auftreten.

Umgekehrt existiert jedoch auch ein statistischer Zusammenhang zwischen der
Fläche S und der Wellenleitermaßzahl WL (S = S(Aτo(S),WL(S))) sowie zwischen
der mittleren Amplitude Aτo und der Wellenleitermaßzahl WL (Aτo = Aτo(S(Aτo),
WL(Aτo))). Diese Zusammenhänge sind in Abbildung 7.25 dargestellt. Dieser Zu-
sammenhang beschreibt die Aufteilung der Eigenschaften S und Aτo in die ver-
schiedenen Lebensphasen (Einsetzen, Ausbreitung, Zerfall) eines Rossbywellenzugs.
Durch die Auftrittshäufigkeiten der Rossbywellenzug-Trajektorien wurde bereits ge-
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Abbildung 7.24: Schwache Abhängigkeit der Wellenleitermaßzahl WL durch die Jahres-
zeitenabhängigkeit in den dargestellten Eigenschaften. Beschreibung wie
in Abbildung 7.4, hier jedoch für die Wellenleitermaßzahl WL als Funktion
der mittleren Amplitude Aτo (Abbildung (a)) und als Funktion der Fläche
S (Abbildung (b)). In dieser Abbildung beschreibt jedes blaue x einen Zeit-
punkt. Es wurden alle Zeitpunkte aller Trajektorien mit einer minimalen
Lebenszeit von 2 Tagen verwendet.
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Abbildung 7.25: Wellenleitermaßzahl WL zur Charakterisierung des Rossbywellenzug-
Lebensabschnitts (Einsetzen, Ausbreitung, Zerfall). Beschreibung wie in
Abbildung 7.4, hier jedoch für die mittlere Amplitude Aτo als Funktion der
Wellenleitermaßzahl WL (Abbildung (a)) und der Fläche S als Funktion der
WellenleitermaßzahlWL (Abbildung (b)). In dieser Abbildung beschreibt je-
des blaue x einen Zeitpunkt. Es wurden alle Zeitpunkte aller Trajektorien
mit einer minimalen Lebenszeit von 2 Tagen verwendet.

zeigt, dass die Rossbywellenzüge in den Strahlstromeingangsregionen bei hohen
Wellenleitermaßzahlen beginnen und in den diffluenten Ausströmbereichen zerfal-
len. Demnach werden bei kleinen und großen Werten in der Wellenleitermaßzahl
WL niedrige Werte in der mittleren Amplitude Aτo und der Fläche S erreicht. Bei
mittleren Werten in der Wellenleitermaßzahl WL befindet man sich statistisch gese-
hen in der Ausbreitungsphase der Rossbywellenzug-Trajektorien, in der sehr hohe
Werte in der Fläche S und der mittleren Amplitude Aτo erreicht werden können.

Der letzte noch nicht interpretierte statistische Zusammenhang ist bei der Kontur-
struktur als Funktion der mittleren Amplitude Aτo und als Funktion der Wellenlei-
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Abbildung 7.26: . Beschreibung wie in Abbildung 7.4, hier jedoch für die Konturstruktur KS
als Funktion der mittleren Amplitude Aτo (Abbildung (a)) und als Funkti-
on der Wellenleitermaßzahl WL (Abbildung (b)). In dieser Abbildung be-
schreibt jedes blaue x einen Zeitpunkt. Es wurden alle Zeitpunkte aller
Trajektorien mit einer minimalen Lebenszeit von 2 Tagen verwendet.

termaßzahl WL zu finden (KS = KS(Aτo ,WL)). Dieser Zusammenhang scheint an-
zudeuten, dass Wellenbrechen nicht nur von der Konturstruktur KS, sondern auch
in gewissen Maßen von der mittleren Amplitude Aτo und der Wellenleitermaßzahl
WL abhängt. Die beiden zugehörigen Streudiagramme sind in Abbildung 7.26 dar-
gestellt. Wie in Abbildung 7.26 (a) zu erkennen, sind die Werte in der Konturstruk-
tur KS statistisch nicht völlig unabhängig von der mittleren Amplitude Aτo . Das
bedeutet, dass die mittlere Amplitude Aτo eben doch einen gewissen Einfluss auf
die Konturstruktur KS liefert und damit in Verbindung zum Wellenbrechen steht.
Allerdings wird das Wellenbrechen nicht durch hohe Werte in der mittleren Ampli-
tude Aτo unterstützt, wie in Glatt und Wirth (2014) vermutet, sondern vielmehr, wie
in Abbildung 7.26 (a) zu erkennen, bei mittleren Werten der mittleren Amplitude
(Aτo ≈ 4ms−1). Hier muss jedoch wieder explizit hervorgehoben werden, dass die
Konturstruktur eigentlich nicht Wellenbrechen, sondern das Auseinanderbrechen
von Rossbywellenzüge anzeigt, was ich als direkten Indikator von Wellenbrechen
verwende.

Neben der mittleren Amplitude ist die Konturstruktur aber auch noch leicht vom
Wellenleiter abhängig. Dies ist in Abbildung 7.26 (b) dargestellt. Dieses Verhalten ist
über die bevorzugten Regionen mit Wellenbrechen erklärbar. In den Entstehungsre-
gionen bei hohen Werten im Wellenleiter kommt es zur Ausbildung von Rossby-
wellenzügen. In ihrer Entstehungsphase sind die Rossbywellenzüge noch relativ
klein und meist sehr kompakt, weisen demnach kleine Werte in der Konturstruk-
tur KS auf. Beim Übergang der Rossbywellenzüge vom Strahlstrom in den Bereich
des Strahlstromausgangs, also dem Bereich diffluenten Ausströmens, kommt es be-
vorzugt zum Wellenbrechen. Das sind dann die Bereich mit moderaten und etwas
niedrigeren Werten in der Wellenleitermaßzahl. Bei diesen Wellenleitermaßzahlen
werden, wie in Abbildung 7.26 (b) zu erkennen, die höchsten Werte in der Kon-
turstruktur KS erreicht. Ist aber nahezu der gesamte Rossbywellenzug bereits in
Bereichen ungünstiger Wellenausbreitung, also niedrigen Werten in der Wellenlei-
termaßzahl WL, so wird der Rossbywellenzug wahrscheinlich rasch zerfallen, was
sehr niedrigen Werten in der Konturstruktur entspricht. Der rasche Zerfall der Ross-
bywellenzüge (Flächen und Amplitudenabnahme) im Bereich geringer Werte in der
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Wellenleitermaßzahl WL, wurde bereits in der Lebenszyklusdarstellung der Rossby-
wellenzüge in Abbildung 7.21 gezeigt.

Als letzter Untersuchungspunkt soll noch die Auswirkung der Regionenabhän-
gigkeit auf die Rossbywellenzüge angeschnitten werden. Wie in Abbildung 7.14

für die mittleren Amplituden sehr starker Rossbywellenzüge oder wie in Abbil-
dung 7.17 für die Gruppengeschwindigkeit, lassen sich die gemittelten Eigenschaf-
ten in Längengrad-Breitengrad-Abbildungen darstellen. Über solche Abbildungen
kann man zum Beispiel noch die hohen Konturstrukturen KS auseinanderbrechen-
der Rossbywellenzüge auf die Regionen von Nordamerika und Europa bis Asien
zurückführen (hier nicht dargestellt), oder für vom Pazifik bis nach Europa zie-
hende Rossbywellenzüge zeigen, dass diese durch einen markanten Rückgang in
der mittleren Amplitude Aτo , nicht jedoch in der Fläche S gekennzeichnet sind
(hier nicht dargestellt). Mit dieser Art von Abbildung lassen sich noch zahlreiche
andere Details zu Rossbywellenzugverhalten herausfinden. Ich möchte hier erneut
die Lebenszyklusdarstellung aufgreifen. Diesmal werde ich die Aufspaltung jedoch
nicht nach Jahreszeit oder auseinanderbrechenden gegenüber nichtauseinanderbre-
chenden Rossbywellenzügen vornehmen, sondern bezüglich der unterschiedlichen
Auftrittsregionen der Rossbywellenzüge. Die Rossbywellenzüge sollen in solche mit
atlantischer, pazifischer und europäischer Herkunft unterteilt werden. Diese Auf-
spaltung ist in Abbildung 7.27 mittels der Lebenszyklusdarstellung gezeigt. Man er-
kennt, dass die pazifischen Rossbywellenzüge im Mittel deutlich größer und stärker
sind als die atlantischen Rossbywellenzüge. Beim Wellenleiter ist auch der Verlauf
der Kurve qualitativ anders. Das kommt daher, dass die pazifischen Rossbywellen-
züge im Westpazifik in einem Gebiet sehr starken Wellenleiters entstehen. Danach
nimmt dieser im Bereich der Rossbywellenzüge mit niedrigen Werten im Ostpazifik
ab. Im Westatlantik kommt es allerdings erneut zu erhöhten Werten im Wellenlei-
ter. Dies erklärt die sehr reduzierte Abnahme des Wellenleiters für die pazifischen
Rossbywellenzüge im mittleren Bereich ihrer normierten Trajektoriendistanz. Die at-
lantischen Rossbywellenzüge entstehen hingegen im Westatlantik bei hohen Werten
in WL, propagieren dann in Regionen, die kontinuierlich niedrigere Werte in WL
aufweisen (abgesehen von den wenigen, die über Asien hinaus erneut in den Pazi-
fik propagieren können). Die über Europa entstehenden Rossbywellenzüge sind wie
zu erwarten noch kleiner in der Fläche und schwächer, weisen aber dennoch recht
hohe Konturstrukturwerte auf. Diese groben Zusammenhänge hätte man auch so
erwartet. Ein wenig verwunderlich erscheint eventuell der Verlauf der Wellenlei-
termaßzahl WL. Es ist zu erwarten, dass WL niedrigere Werte als in den anderen
Regionen aufweist. Die Werte kleiner als 2.2 fallen jedoch in der Tat sehr gering
aus und im Gegensatz zu sonst allen anderen betrachteten Rossbywellenzug-Klas-
sen (Jahreszeiten, Regionen, minimalen Lebenszeiten, etc) kommt es bei diesen zu
einem Anstieg der Wellenleitermaßzahl bis zu einer normierten Trajektoriendistanz
von etwa 50%. Diese Zunahme ist erklärbar wenn man sich die Zerfallsregionen
betrachtet (hier nicht gezeigt). Diese erstrecken sich von Asien bis über Nordameri-
ka nach Europa. Ein Großteil der Rossbywellenzüge gelangt also früher oder später
wieder in den Pazifik, wodurch die Werte in dem WL zunächst wieder ansteigen.
Auch kann das erklären, warum die Fläche und mittlere Amplitude doch relativ ho-
he Werte erreichen und über einen sehr großen prozentualen Anteil ihrer normier-
ten Trajektoriendistanz kontinuierlich ansteigen. Die mittleren Lebenszeiten für die
Rossbywellenzüge, die über dem Pazifik entstanden sind, betragen (6.3± 3.8)ms−1,
die über dem Atlantik entstanden betragen (4.4± 3.0)ms−1 und die über Europa
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Abbildung 7.27: Vergleich der Lebenszyklen von Rossbywellenzügen mit atlantischer, pa-
zifischer und europäischer Herkunft. Beschreibung wie in Abbildung 7.19,
hier sind jedoch die Fläche (Abbildung (a)), die Konturstruktur (Abbil-
dung (b)), die mittlere Amplitude (Abbildung (c)) und die Wellenleitermaß-
zahl (Abbildung (d)) dargestellt. Die Aufteilung der Rossbywellenzüge in
Pazifik (blau), Atlantik (rot) und Europa (grün) ist über die Entstehungs-
region definiert. Die pazifischen Rossbywellenzüge sind dadurch definiert,
dass sie zwischen 120°O und 140°W entstanden sein müssen und sich ihre
Schwerpunktskoordinate mindestens zu einem Zeitpunkt zwischen 140°W
und 90°W befunden haben muss. Die atlantischen Rossbywellenzüge sind
zwischen 110°W und 45°W entstanden und müssen sich zu mindestens ei-
nem Zeitpunkt zwischen 45°W bis 0°W befunden haben. Die europäischen
Rossbywellenzüge sind zwischen 0°O und 90°O entstanden und müssen
sich zu mindestens einem Zeitpunkt zwischen 90°O bis 120°O befunden
haben.

entstanden betragen (5.2± 3.9)ms−1. Die über Europa entstehenden Rossbywel-
lenzüge weisen relativ hohe mittlere Lebenszeiten auf. Der Grund dafür ist, dass
wenn es ein Rossbywellenzug bis in den Westpazifik geschafft hat, dann kann er,
auf Grund der dort günstigen Bedingungen (hohe Werte in WL), problemlos noch
einige Tage weiter bestehen.
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7.2.4 Bedeutung der globalen Strukturindizes

Es ist zu vermuten, dass die globale großräumige Strömung auch die Dynamik
von Rossbywellenzügen beeinflusst. Davon ausgehend könnte man hoffen, dass bei
Kenntnis des globalen Strömungsregimes auch eine Aussage über das zu erwar-
tende Verhalten der Rossbywellenzüge möglich ist. Das globale Strömungsregime
kann stark vereinfacht durch verschiedene globale Strukturindizes untersucht wer-
den. Folgendende Strukturindizes habe ich untersucht:

• NAO („North Atlantic Oscillation“)

• AO („Arctic Oscillation“)

• PNA („Pacific/North American Pattern“)

Ich werde mich in diesem Unterabschnitt jedoch auf die Hauptergebnisse beschrän-
ken.

Beschreibung der globalen Strukturindizes und der nach diesen vorgenommenen Ross-
bywellenzug-Aufteilung

Der NAO-Index wird über die Druckunterschiede im Nordatlantik (Azoren und
bei Island) beschrieben. Dieser ist im positiven Modus wenn die Druckunterschiede
hoch sind und im negativen wenn die Druckunterschiede gering sind. Im positiven
Modus wird demnach ein stärker ausgebildeten Strahlstrom vorzufinden sein als
im negativen Modus.

Der AO-Index charakterisiert die Stärke des polaren Vortex. Im positiven AO-
Modus ist dieser stärker ausgeprägt, wodurch es zu niedrigen Geopotentialwerten
in der arktischen Region und einer generell stärkeren Westwindströmung kommt.
Im umgekehrten Fall (negativer AO-Modus) ist der polare Vortex schwächer ausge-
prägt, und damit auch die mit diesem in Verbindung stehenden Westwinde. Durch
die schwächeren Westwinde kann es häufiger zu Kaltluftvorstößen nach Süden kom-
men. Im positiven AO-Modus ist der Polarfrontstrahlstrom etwas weiter nach Nor-
den verlagert.

Der positive Modus der PNA ist durch einen stärkeren Wellenleiter über dem Pa-
zifik und einem stärkeren planetaren Wellensignal über Nordamerika gekennzeich-
net. Das stärkere Wellensignal zeichnet sich durch einen überdurchschnittlich stark
ausgeprägten Rücken über der Westhälfte von Nordamerika und einem stärkeren
Trog über der Osthälfte aus. Das anomale Wellensignal setzt sich auch über dem
Atlantik (anomal starker Rücken) bis nach Asien (anomal starker Trog über Europa
und Rücken über Nordsibirien) fort. Beim starken Hintergrundrücken über Nord-
amerika in der positiven PNA-Klasse ist ein zusätzliches Hindernis für die Ausbrei-
tung von Rossbywellenzügen vorhanden. In dem negativen Modus der PNA sind
die Druckverhältnisse nahezu umgekehrt.

Aus den vorangegangenen Untersuchungen wurde ersichtlich, dass eine deut-
liche Jahreszeitenabhängigkeit in der Fläche S, der mittleren Amplitude Aτo und
vor allem in der Wellenleitermaßzahl WL existiert. Da die globalen Strukturindizes
durch Druckunterschiede, und somit zum Teil durch die Wellenleitermaßzahl WL
definiert werden, wird im Folgenden nur die erweiterte Wintersaison von Oktober
bis einschließlich April betrachtet. Andernfalls besteht die Gefahr, dass bei einer
Aufteilung der Rossbywellenzüge nach den maximalen und den minimalen Werten
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Abbildung 7.28: Vergleich der Lebenszyklen von Rossbywellenzügen mit stark positiven
und stark negativen AO-Indizes. Beschreibung wie in Abbildung 7.19 für
die Fläche (Abbildung (a)), die Konturstruktur (Abbildung (b)), die mittle-
re Amplitude (Abbildung (c)) und die Wellenleitermaßzahl (Abbildung (d))
für Rossbywellenzüge mit einer minimaler Lebenszeit von 2 Tagen inner-
halb der erweiterten Winterzeit (Oktober bis April). Die Aufteilung der Tra-
jektorien erfolgt in die 10% niedrigsten AO-Werten (blaue Konturlinie) und
10% höchsten AO-Werten (rote Konturlinie).

in den globalen Strukturindizes, dies einer Aufteilung in die verschiedenen Jahres-
zeiten entspricht.

Für die Untersuchungen der Rossbywellenzüge bezüglich der globalen Struktu-
rindizes werden für jeden Strukturindex zwei Rossbywellenzug-Klassen definiert.
Die Werte der Strukturindizes stehen für jeden Tag zur Verfügung7. Jeder Ross-
bywellenzug-Trajektorie wird ein Wert des jeweiligen Strukturindexes zugeordnet.
Dieser Wert berechnet sich über die zeitliche Mittelung des Strukturindexes für den
Zeitraum in dem die Rossbywellenzug-Trajektorie existierte. Davon ausgehend er-
geben sich die beiden Rossbywellenzug-Klassen des AO- und des PNA-Indexes als
die Menge der Trajektorien mit den 10% höchsten (positiver Modus) und 10% nied-
rigsten Werten (negativer Modus) des jeweiligen Strukturindexes. Für den NAO-
Index werden, auf Grund der reduzierten Trajektorienanzahl, die beiden Klassen
über die 15% höchsten und 15% niedrigsten Werte im NAO-Index definiert.

7 Quelle: http://www.cpc.noaa.gov/products/precip/CWlink/
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Ergebnisse

Die Ergebnisse des NAO-Indexes entsprechen weitestgehend den Ergebnissen des
AO-Indexes, eingeschränkt auf die Atlantikregion. Aus diesem Grund werde ich
hier nur die Ergebnisse des AO-Indexes vorstellen und die leichten Unterschiede
zwischen diesen beiden nur erwähnen. Die Lebenszyklusdarstellung der verschie-
denen Eigenschaften ist der Abbildung 7.28 zu entnehmen. Wie zu erwarten, ist die
Aufspaltung in die stark positiven und stark negativen AO-Indizes hauptsächlich
durch einen stark unterschiedlichen Wert in der Wellenleitermaßzahl WL charakte-
risiert (Abbildung 7.28 (d)). Dies war zu erwarten, da sowohl die Wellenleitermaß-
zahlWL als auch der AO-Index über einen meridionalen Druckgradienten bestimmt
werden. Diese Vorgabe im Wellenleiter hat, wie man der Abbildung 7.28 entnehmen
kann, auch einen Einfluss auf die anderen Eigenschaften. Die Lebenszyklen in der
Wellenleitermaßzahl WL, der Fläche S und der mittleren Amplitude Aτo zeigen ein
robustes Verhalten auf. Die Robustheit habe ich mittels einer Variation des Struktu-
rindexes getestet. Der dargestellte Lebenszyklus wird als robust angesehen, wenn
eine Variation der 10% extremsten Werte im Strukturindex auf 5% und 20% jeweils
den gleichen qualitativen Kurvenverlauf zeigt. Bei der Konturstruktur KS liegt im
Fall der 20% extremsten AO-Werte die Kurve der negativen AO-Werte oberhalb der
positiven AO-Werte und damit genau umgekehrt wie in Abbildung 7.28 (b). Eine In-
terpretation eines nicht robusten Lebenszyklus ist dann sehr kritisch zu betrachten.
Wie in Abbildung 7.28 (a) und (c) zu erkennen ist, erreichen die Rossbywellenzü-
ge im Fall der positiven AO-Klasse deutlich größere Flächen und deutlich größere
mittlere Amplituden. Im Fall der NAO-Klassen ist dieser Unterschied sogar noch
stärker ausgeprägt (hier nicht gezeigt). Die Wellenleitermaßzahl und damit die Stär-
ke des Wellenleiters scheint demnach einen deutlichen Effekt auf die Entwicklung
der Rossbywellenzüge bezüglich ihrer Größe und ihrer Stärke zu haben.

Neben den markanten Unterschieden der Lebenszyklen in den verschiedenen
Rossbywellenzug-Eigenschaften kommt es noch zu deutlichen Unterschieden in der
räumlichen Verteilung der Rossbywellenzug-Trajektorien. Um dies zu veranschau-
lichen, sind die Auftrittshäufigkeiten der Trajektorien sowie die Entstehungs- und
Zerfallsregionen von Rossbywellenzügen in Abbildung 7.29 dargestellt. Für die At-
lantikregion kommt es für die unterschiedlichen AO-Klassen zu einer grundlegend
unterschiedlichen Verteilung in der Auftrittshäufigkeiten der Trajektorien. In der
negativen AO-Klasse (Abbildung 7.29 (a)) treten die meisten Trajektorien deutlich
weiter im Süden als im klimatologischen Mittel auf. Die höchsten Auftrittshäufig-
keiten über Europa liegen sehr südlich bei etwa 40°N, während über Nordeuropa
nur sehr geringe Auftrittshäufigkeiten zu erkennen sind. In der positiven AO-Klas-
se (Abbildung 7.29 (b)) hingegen liegt das Maximum in den Auftrittshäufigkeiten
über Europa bei etwa 55°N. Zudem erstrecken sich die hohen Werte in den Auf-
trittshäufigkeiten in der positiven AO-Klasse deutlich weiter nach Osten als im Fall
der negativen AO-Klasse. Das qualitative Bild in den NAO-Klassen ist sehr ähn-
lich. Im Westpazifik hingegen ist in der positiven AO-Klasse (Abbildung 7.29 (b))
die einsetzende Auftrittshäufigkeit minimal weiter nach Osten verschoben. Darüber
hinaus ist in der negativen AO-Klasse (Abbildung 7.29 (a)) im Prinzip der gesamte
Strahlstromverlauf weiter im Süden gelegen als für die positive AO-Klasse.

Die Ursache liegt vermutlich an den weniger stark ausgebildeten Strahlstrom.
Ebenso setzt der Zerfall von Rossbywellenzügen über dem Atlantik in der negati-
ven AO-Klasse (Abbildung 7.29 (a)) deutlich weiter westlich ein. Dies könnte unter
anderem auch mit den blockierenden Hochdruckgebieten über Nordeuropa zusam-
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Abbildung 7.29: Räumliche Verteilung der Rossbywellenzug-Trajektorien in Abhängig-
keit des AO-Indexes. Beschreibung wie in Abbildung 7.3 für Rossbywellen-
züge mit minimaler Lebenszeit von 2 Tagen, hier jedoch für Rossbywellen-
züge eingeschränkt auf die erweiterte Winterzeit (Oktober bis April). Die
Aufteilung der Trajektorien erfolgt in die 10% niedrigsten AO-Werten (Ab-
bildung (a), AO < −2.05) und 10% höchsten AO-Werten (Abbildung (b),
AO > 1.93). Die mittleren Lebenszeiten betragen für die negativen AO-
Indizes 3.9± 2.3 Tage und für die positiven AO-Indizes 4.0± 2.3 Tage.

menhängen, die für stark negative Werte im NAO-Index und häufig auch im AO-
Index verantwortlich sind. In der positiven AO-Klasse (Abbildung 7.29 (b)) sind dar-
über hinaus die Entstehungsgebiete von Rossbywellenzügen im Pazifik mehr auf
den Westen beschränkt, während in der negativen AO-Klasse sich diese bis in den
Ostpazifik erstrecken. Die weit im Norden gelegenen Entstehungsgebiete über dem
Ostpazifik in der negativen AO-Klasse (Abbildung 7.29 (a)) könnten andeuten, dass
diese in Verbindung mit den sich dort befindenden großskaligen Rücken stehen.

Bei der PNA sind die Zusammenhänge etwas komplexer. Dieser Index beschreibt
nicht wie im Fall der NAO oder der AO einen meridionalen Druckgradienten, son-
dern vielmehr ein Wellenmuster über dem Ostpazifik und Nordamerika (bis nach
Europa). Allerdings ist auch die PNA durch unterschiedlich starke Wellenleiter im
Westpazifik charakterisiert. Im positiven PNA-Modus existiert ein starker meridio-
naler Druckgradient im Westpazifik. Kombiniert man die Aufteilung der Rossby-
wellenzüge in die beiden extremen PNA-Klassen mit der Vorgabe, dass die Rossby-
wellenzüge im Westpazifik entstehen müssen, zeigen sich erneut ähnliche Lebenszy-
klen wie im Fall der AO-Klassen. In der Entstehungsphase dieser Rossbywellenzüge
wird in der positiven PNA-Klasse (starker Wellenleiter im Westpazifik) wieder per
Definition ein deutlich höherer Wert in der Wellenleitermaßzahl erreicht (hier nicht
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Abbildung 7.30: Vergleich der Lebenszyklen von Rossbywellenzügen mit stark positiven
und stark negativen PNA-Indizes. Beschreibung wie in Abbildung 7.19 für
die Fläche (Abbildung (a)), die Konturstruktur (Abbildung (b)), die mittle-
re Amplitude (Abbildung (c)) und die Wellenleitermaßzahl (Abbildung (d))
für Rossbywellenzüge mit einer minimaler Lebenszeit von 2 Tagen inner-
halb der erweiterten Winterzeit (Oktober bis April). Die Aufteilung der Tra-
jektorien erfolgt in die 10% niedrigsten PNA-Werten (blaue Konturlinie)
und 10% höchsten PNA-Werten (rote Konturlinie).

gezeigt). In der Zerfallsregion hingegen unterscheiden sich die Wellenleitermaßzah-
len in den beiden Klassen kaum noch, was durch die den Westpazifik verlassende
Rossbywellenzüge erklärt werden kann. Für die Fläche S und mittlere Amplitude
Aτo ergibt sich auch hier wieder die gleiche Aufteilung wie im Fall der AO-Klassen,
nämlich, dass die Rossbywellenzüge mit größeren Wellenleitermaßzahlen auch grö-
ßere Flächen und höhere mittlere Amplitudenwerte erreichen. Die Lebenszyklen in
der mittlere Amplitude und der Wellenleitermaßzahl sind robust im Sinne des bei
den AO-Untersuchungen vorgestellten Test zur Robustheit. Bei der Fläche sind die
Unterschiede in den beiden PNA-Klassen bei Berücksichtigung der 20% extrems-
ten PNA-Werte zwar nur noch sehr gering, können jedoch noch als robust, oder
zumindest schwach robust angesehen werden.

Werden die Rossbywellenzug-Trajektorien nicht auf irgendwelche Entstehungsre-
gionen eingeschränkt, sind die Unterschiede in den beiden PNA-Klassen weniger
klar. Die Lebenszyklen in den verschiedenen Rossbywellenzug-Eigenschaften sind
in Abbildung 7.30 dargestellt. Bei den PNA-Klassen sind die Lebenzyklen in der
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mittleren Amplitude und der Konturstruktur robust, während auf Grund der ge-
ringen Unterschiede zwischen den beiden Klassen keine robuste Aussage über die
Fläche und der Wellenleitermaßzahl möglich ist. Der stärkere Wellenleiter im West-
pazifik in der positiven PNA-Klasse scheint sich durch erhöhte Werte zu Beginn der
Lebenszyklen im Wellenleiter, der Fläche und der mittleren Amplitude anzudeuten.
Das stärkere planetare Wellensignal in der positiven PNA-Klasse scheint diesem Ef-
fekt jedoch entgegenzuwirken und die Ausbildung starker und großer Wellenzüge
zu unterbinden.

Die Untersuchungen zu den globalen Strukturindizes heben die Bedeutung der
Hintergrundsströmung und damit der Wellenleitermaßzahl WL hervor. Sind die
unterschiedlichen Rossbywellenzug-Klassen durch signifikant unterschiedliche Wel-
lenleitermaßzahlen charakterisiert, so hat dies stets direkt die gleichen Auswirkun-
gen auf die Fläche S und die mittlere Amplitude Aτo der Rossbywellenzüge. Dies
scheint die Bedeutung der zugrundeliegenden Strömungsregime auf die Entwick-
lung der Rossbywellenzüge anzuzeigen. Damit könnten die globalen Strukturindi-
zes unter Umständen eine sinnvolle Charakterisierung und Abschätzung für unter-
schiedliche Rossbywellenzug-Entwicklungen liefern. Es muss jedoch berücksichtigt
werden, dass die globalen Strukturindizes und die Rossbywellenzüge Teil derselben
Strömungsbeschreibung sind und somit zum Teil nicht vollständig voneinander zu
trennen sind.





8 Z U S ÄT Z L I C H E R N U T Z E N D E S
W E L L E N A K T I V I TÄT S F L U S S E S

8.1 allgemeine aussagen über den nutzen des waf

Die Wellenaktivitätsflussdiagnostik ist konzeptionell sehr vielversprechend. Im Ge-
gensatz zur Wellenenergieformulierung (als Beispiel), basiert der Wellenaktivitäts-
fluss (WAF) unter konservativen Bedingungen auf einer Erhaltungsgleichung. Be-
reits die bloße Anwesenheit einer Scherströmung kann zu einer Zu- oder Abnahme
in der kinetischen Wellenenergie führen. Dies erweckt irrtümlicherweise den Ein-
druck zusätzlicher Quellen und Senken von Wellenenergie. Die Konvergenz des
Wellenaktivitätsflusses gibt eine Auskunft über die Welle-Grundstrom-Wechselwir-
kung. Darüber hinaus zeigt der WAF in Richtung der Gruppenausbreitung der Wel-
le, gibt also die Richtung der Wellenausbreitung an. Dies scheint den WAF als äu-
ßerst hilfreiche Größe anzudeuten.

Die Ausnutzung der genannten Vorteile der WAF-DIagnostik ist jedoch nicht so
einfach. Der WAF basiert auf schwach nichtlinearer Theorie. Diese Annahme wird
in Realität häufig verletzt, was den Nutzen des WAF mindert. Dies führt auch da-
zu, dass, der aus den Reanalysedaten bestimmte WAF, häufig stärker verrauscht ist.
Die Nichtlinearitäten sorgen für zusätzliche starke Quellen und Senken. Darüber
hinaus sind auch innerhalb eines Rossbywellenzugs häufig abwechselnd Quellen
und Senken zu beobachten, was zum Teil durch die semigeostrophische Koordina-
tentransformation reduziert werden kann (siehe Abbildung 5.6). Ursprünglich sollte
der WAF für das, in Kapitel 6 beschriebene Trajektorienprogramm, als zugrundelie-
gende phasenunabhängige Größe verwendet werden. Der Wechsel von der hovmöl-
lerbasierten Betrachtung zu der Betrachtung von Trajektorien in den Breitengrad-
Längengrad-Feldern, sollte die zusätzliche Information des WAF über die meridio-
nale Wellenausbreitung mit berücksichtigen und verifizieren. Auf Grund der oben
genannten Aspekte war die raumzeitliche Verfolgung von, auf den WAF basierten
Rossbywellenzügen, schwierig und erforderte ein gewisses Maß an Glättung. Die
Glättung schränkt allerdings den Nutzen der Richtungsinformation des WAF ein.
Deshalb habe ich mich beim Trajektorienprogramm für die auf der Hilberttransfor-
mation des Meridionalwindes basierenden Methoden nach Zimin u. a. (2003) und
Zimin u. a. (2006) entschieden. Die auf dem WAF basierte Trajektorienklimatologie
habe ich nicht verifiziert und deshalb auch nicht in diese Arbeit aufgenommen.

Die Schwierigkeiten, die unter Verwendung des WAF auftreten, bedeuten jedoch
nicht, dass diese Größe nutzlos ist. Für die genaue dynamische Betrachtung einzel-
ner Rossbywellenzüge ist der WAF sehr hilfreich und kann zusätzliche Einblicke in
das Verhalten von Rossbywellenzügen geben. In diesem Abschnitt werde ich dies
für zwei Spezialfälle zeigen. Auch der zeitlich persistente konvergente und divergen-
te WAF kann eine Aussage über den Aufbau oder den Zerfall starker blockierender
Hochdruckgebiete geben (Argumentation Nakamura u. a. (1997) folgend). So habe
ich den WAF nach Takaya und Nakamura (2001) (FTN01) in Piaget u. a. (2014) ver-
wendet, um zu untersuchen, wie ein starkes blockierendes Hochdruckgebiet über
dem Atlantik aufgebaut wurde, welches mitverantwortlich für einen starken Feuch-
tetransport von Norden her gegen die Alpen war. Dieser Feuchtetransport führte im
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Folgenden zu extremen Niederschlägen und starken Überflutungen. Unter anderem
konnte mit Hilfe des Flusses FTN01 gezeigt werden, dass das starke Hochdruckge-
biet als Teil einer quasistationären planetaren Welle ausgebildet wurde und erst
danach duch schnellere Wellenanteile amplifiziert wurde. Ähnliche Untersuchun-
gen habe ich bei einer gemeinsamen Studie unter der Federführung von Dieter Pe-
ters und Andrea Schneidereit aus Kühlungsborn angestellt. Darin wird untersucht,
wie es zu der Ausbildung zweier starker blockierender Hochdruckgebiete in der
Troposphäre gekommen ist, welche entscheidend für das starke stratosphärische
Erwärmungsereignis im Jahr 2009 waren. Für diese Untersuchungen habe ich die
Zentren der Hochdruckgebiete verfolgt und in diesen mitbewegten Systemen, in ei-
nem festen Bereich um die räumlich variierenden Zentren, die Nettokonvergenz des
WAF berechnet. Dadurch kann die Entwicklung der blockierenden Hochdruckge-
biete direkt mit einer Maßzahl der Wellenaktivitätsflusskonvergenz gekoppelt und
deren Einfluss somit auf die Hochdruckgebiete untersucht werden. Ich denke, dass
der WAF, insbesondere für solche Untersuchungen, sehr hilfreiche Einblicke geben
kann. Die Untersuchungen bezüglich der Wechselwirkungen zwischen Wellen und
blockierenden Rücken werden in dieser Arbeit nicht mit aufgenommen.

8.2 waf für spezielle rossbywellenzüge

In diesem Abschnitt soll der Nutzen der Richtungsinformation des WAF FTN01 mit-
tels der folgenden zwei Beispiel-Rossbywellenzüge gezeigt werden:

(i) Elbeflut-Rossbywellenzug

(ii) Rossbywellenzug zu Beginn vom Dezember 1990

Für den Elbeflut-Rossbywellenzug ist das zwischem dem 30.07.2002 und 15.08.2002

zeitlich gemittelte Einhüllendenfeld mit der modifizierten Methode nach Zimin u. a.
(2006) (Abbildung 8.1 (a)) und das zeitlich gemittelte FTN01 (Abbildung 8.1 (b)) dar-
gestellt. Zusätzlich wurden die, nach den jeweilige Methode berechnete Rossbywel-
lenzug-Trajektorie, mit abgebilet. Die Trajektorien der beiden Teilabbildungen unter-
scheiden sich wesentlich durch die unterschiedlichen Anfangs- und Endpunkte. Im
Fall der Endpunkte kommt dies durch das Auseinanderbrechen des Rossbywellen-
zugs in zwei Teile, wobei die beiden Methoden diese Anteile dann unterschiedlich
stark wiedergeben und somit jeweils nur einer der beiden Anteile erkannt wird. Ver-
gleicht man den Anfangspunkt der Trajektorien, so zeigt sich, dass die Trajektorie,
welche man über FTN01 erhält, weit im Norden einsetzt (bei etwa 135°W und 80°N).
Aber auch die beiden gemittelten Felder zeigen in der Region um 160°W und 70°N
wesentliche Unterschiede. Während der WAF FTN01 dort Werte deutlich größer als
Null aufweist, ist bei der Verwendung der Methode nach Zimin u. a. (2006) dort
kaum ein Wellensignal erkennbar. Die beiden Methoden zeigen anscheinend ein
deutlich unterschiedliches dynamisches Verhalten der Rossbywellenzüge.

Aus diesem Grund werde ich im Folgenden etwas genauer das Einsetzen dieses
Rossbywellenzugs untersuchen. Die Entstehungsphase des Rossbywellenzugs ist in
Abbildung 8.2 mittels FTN01 und Geopotential dargestellt. Betrachtet man das Geo-
potential in der zeitlichen Abfolge der Abbildungen 8.2 (a) bis (d), so erkennt man,
dass um 155°W und 70°N ein ausgebildeter Rücken über dem Pazifik nach Osten
kippt (Neigung der Phasenlinien) und dadurch eine Störung auf den Wellenleiter
bei etwa 135°W und 45°N induziert. Diese Entwicklung wird durch den WAF FTN01
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Abbildung 8.1: Unterschiede in der dargestellten Rossbywellenzugentwicklung bei An-
wendung der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) und des
WAF FTN01. Die Farbschattierung gibt in Abbildung (a) das vom 30.07.2002

00 UTC bis zum 15.08.2002 12 UTC zeitlich gemittelte Einhüllendenfeld nach
der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) und in Abbildung (b) das
über den gleichen Zeitraum zeitlich gemittelte |FTN01| an. Schwarzen Pfeile
geben die Richtung des WAF FTN01 an. Die nach der jeweiligen verwendeten
Methode berechnete Trajektorie ist als farbige Konturlinie dargestellt. Die
Farbe der Trajektorie gibt die Fläche des Rossbywellenzugs zu dem jewei-
ligen Zeitpunkt an, dabei steht {grün,gelb,orange,rot,magenta,weiß} für bis
{2, 4, 6, 8, 10 über 10}×106 km2. Die schwarzen Konturlinien geben das Geo-
potential an (Konturlinien alle 0.075× 104m2s−2 von 9.05× 104m2s−2 bis
9.425× 104m2s−2).

gut wiedergegeben, aber nicht durch die Methode nach Zimin u. a. (2006) (siehe Tra-
jektorie in Abbildung 8.1 (a)). Der Grund dafür liegt in der Wahl der Hintergrundss-
trömung. Mit der Methode nach Zimin u. a. (2006) können nur Rossbywellenzüge
entlang der Hintergrundsströmung erkannt werden, da die Berechnung entlang der
Hintergrundstromlinien erfolgt. In der in Abbildung 8.2 dargestellten Situation war
der großskalige Rücken aber nicht langlebig genug, um die Hintergrundsströmung
wesentlich zu beeinflussen. Aus diesem Grund konnte mittels der modifizierten Me-
thode nach Zimin u. a. (2006) der Rossbywellenzug erst dann erkannt werden, als
die, durch den kippenden Rücken verursachte Störung, auf den Wellenleiter proje-
ziert wurde (siehe Trajektorie in Abbildung 8.1 (a)).

Bei dem zweiten Beispielfall handelt es sich um eine Abfolge von zwei hinterein-
ander auftretenden Rossbywellenzügen im Dezember 1990. Der zugehörige WAF
FTN01 und der meridionale Wind ist in Abbildung 8.3 dargestellt. Bei Betrachtung
des meridionalen Windfelds für den 06.12.1990 12 UTC (Abbildung 8.3 (c)) ist nicht
klar zu erkennen, ob es sich bei diesem Signal um einen Rossbywellenzug han-
delt, der sich vom Pazifik bis in den Atlantik erstreckt (zwischen 40°N und 80°N,
sowie 180°W und 45°O) oder doch um zwei separate Rossbywellenzüge über Nord-
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Abbildung 8.2: Detaillierte Darstellung zur Entstehungsphase des Elbeflut-Rossbywellen-
zugs. Pfeile geben die Richtung und die Farbschattierung den Betrag des
WAF FTN01 an. Schwarzen Konturlinien geben das Geopotential zwischen
9.1× 104m2s−2 und 9.4× 104m2s−2 im Abstand von 0.05× 104m2s−2
an. Blaue Linie gibt die Trajektorie des Elbeflut-Rossbywellenzugs bis zum
Zeitpunkt der aktuellen Momentaufnahme an. In Abbildung (a) ist der
02.08.2002 12 UTC, in Abbildung (b) der 03.08.2002 12 UTC, in Abbildung (c)
der 04.08.2002 12 UTC und in Abbildung (d) der 06.08.2002 12 UTC darge-
stellt.
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Abbildung 8.3: Verbesserte Darstellung der Dynamik von Rossbywellenzügen bei An-
wendung von FTN01. Vergleich zwischen WAF FTN01 (Abbildung (a) und (b),
Pfeile geben die Richtung und die Farbschattierung den Betrag von FTN01 an)
und meridionalem Wind (Abbildung (c) und (d), Rot gibt Südwind und Blau
Nordwind an, Pfeile geben Richtung der Hintergrundsströmung oberhalb
von 20ms−1 an). In Abbildung (a) und (c) ist die Momentaufnahme vom
06.12.1990 12 UTC gezeigt, in Abbildung (b) und (d) vom 08.12.1990 00 UTC.
Schwarze Konturlinien geben das Geopotential zwischen 8.3× 104m2s−2
und 9.3× 104m2s−2 im Abstand von 0.1× 104m2s−2 an.
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Abbildung 8.4: Fragwürdige Darstellung der Entwicklung zweier Rossbywellenzüge
durch die modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006). Momentaufnah-
men vom 06.12.1990 12 UTC (Abbildung (a)) und 08.12.1990 00 UTC (Abbil-
dung (b)). Die Farbschattierung gibt das Einhüllendenfeld mit der modifi-
zierten Methode nach Zimin u. a. (2006) an. Die Konturlinien geben das Geo-
potential im Zeitraum von 12 Stunden vor der Momentaufnahme bis 12 Stun-
den nach der Momentaufnahme in 12 Stundenintervallen an (von Schwarz
über Blau nach Rot vorwärts in der Zeit), für einen Wert von 8.7× 104m2s−2
(oberen drei Geopotentiallinien) und 9.0× 104m2s−2 (unteren drei Geopo-
tentiallinien).

amerika und dem Atlantik. Der für den gleichen Zeitpunkt, in Abbildung 8.3 (a)
dargestellte WAF FTN01, zeigt, dass es sich um zwei getrennte Rossbywellenzüge
handelt. Für diese Aussage wurde die zusätzliche Richtungsinformation von FTN01

ausgenutzt. Da der Rossbywellenzug über Nordamerika nach Süden propagiert und
der Rossbywellenzug über dem Atlantik nach Norden propagiert (angedeutet durch
die Richtung von FTN01), handelt es sich offensichtlich um unterschiedliche Rossby-
wellenzüge. Betrachtet man zusätzlich die Situation eineinhalb Tage später, zeigt
sich auch im Meridionalwind (Abbildung 8.3 (d)), dass der Rossbywellenzug über
Nordamerika tatsächlich nach Süden propagiert. Der WAF FTN01 liefert durch die
zusätzliche Richtungsinformation ein schärferes Bild der Rossbywellenzüge und so-
mit einen tieferen Einblick in die zugrundeliegende dynamischen Entwicklungen.

In Abbildung 8.4 ist, für die gleichen Zeitpunkte wie in Abbildung 8.3, das Ein-
hüllendenfeld der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) dargestellt. Im
Fall des ersten Zeitpunktes (Abbildung 8.4 (a)) ist keine klare Trennung zwischen
den beiden Rossbywellenzügen zu erkennen. Der Grund hierfür ist erneut die zu-
grundeliegende Hintergrundsströmung. Da Rossbywellenzüge bei dieser Methode
nur entlang der Hintergrundstromlinien berechnet werden können, kann eine Wel-
lenentwicklung abseits des Wellenleiters, wie im Fall des Rossbywellenzugs über
Nordamerika, nicht gut wiedergegeben werden.

Zusammenfassend kann gesagt werden, dass die Methode nach Zimin u. a. (2006)
sehr gut funktioniert, solange sich die Rossbywellenzüge wie üblich entlang des
Wellenleiters ausbreiten. Im Fall von Störungen, die auf den Wellenleiter projeziert
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werden, oder nah beieinanderliegenden Rossbywellenzügen, kann es bei dieser Me-
thode zu Schwierigkeiten kommen die tatsächlichen Entwicklungen richtig darzu-
stellen. Dieses Kapitel konnte zugleich aufzeigen, dass auch die verbesserte mo-
difizierte Methode nach Zimin u. a. (2006) in manchen Fällen Probleme hat, die
richtige Rossbywellenzug- Entwicklung zu erfassen. In Spezialfällen lohnt es sich
demnach, für eine detaillierte Untersuchung der Dynamik eines Rossbywellenzugs
die Diagnostik des Wellenaktivitätsflusses zu verwenden. Für eine klimatologische
Betrachtungsweise ist die Methode nach Zimin u. a. (2006) jedoch womöglich besser
geeignet. In Einzelfällen zeigt sich der FTN01 sehr hilfreich, da dieser einen besseren
Einblick in die Entwicklung eines Rossbywellenzugs liefern kann. Für die Trajek-
torienberechnung erscheint mir der FTN01 ohne zusätzliche stärkere Glättung zu
verrauscht zu sein und somit nicht für diese Betrachtung anwendbar. Im Falle von
Kompositstudien kann sich der Fluss jedoch wieder als sehr hilfreich erweisen.





Teil V

V O R H E R S A G E F E H L E R V O N R O S S B Y W E L L E N Z Ü G E N





9 F E H L E R D I A G N O S T I K Z U E I N Z E L N E N
Z E I T P U N K T E N

Wie bereits in Unterabschnitt 1.2.2 erwähnt, gibt es bisher kaum Informationen über
die Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen als Objekte. Die üblichen Fehlermaße
zur Untersuchung meteorologischer Vorhersagen beziehen sich auf einfache Felder
meteorologischer Variablen, wie etwa dem Geopotential. Ein typisches Fehlermaß
zur Validierung der Vorhersagequalität ist der Anomalie Korrelationskoeffizient
(ACC1). Bei diesem Fehlermaß ist für die Vorhersagequalität die genaue Phasen-
information entscheidend. Die Verwendung eines solchen Fehlermaßes führt bei
Rossbywellenzügen häufig zu großen Fehlern. Der Grund dafür liegt in der starken
meridionalen Erstreckung der Anomalien innerhalb des Rossbywellenzugs. Bereits
eine kleine zonale Phasenverschiebung zwischen dem tatsächlichen und dem vor-
hergesagten Rossbywellenzug, kann zu sehr großen Vorhersagefehlern führen. Dies
steht im Widerspruch zu der Annahme, dass durch die Präsenz eines langlebigen
Rossbywellenzugs, die Vorhersagequalität auf Zeitskalen bis über eine Woche ver-
bessert sein könnte. Wie in Lee und Held (1993) jedoch herausgestellt, kann selbst
bei chaotischer Dynamik innerhalb des Rossbywellenzugs, der Wellenzug selber ko-
härent bleiben. Man würde dadurch erwarten, dass einem solchen Rossbywellenzug
eine höhere Vorhersagbarkeit als den einzelnen synoptischen Entwicklungen inner-
halb von diesem, zugewiesen werden kann. Die Begründung für den scheinbaren
Widerspruch liegt in der Wahl des Fehlermaßes. Um generell abzuschätzen ob, wie
gut oder unter welchen Umständen Rossbywellenzüge vorhergesagt werden kön-
nen, ist ein objektbasiertes Fehlermaß geeigneter. Mit einem objektbasierten Fehler-
maß kann ein Verständnis dafür entwickelt werden, inwieweit und unter welchen
Umständen Rossbywellenzüge zu einer verbesserten Vorhersage führen können. Die
Frage nach der richtigen Phasenlage ist, meiner Meinung nach, der zweite Schritt,
um aus der potentiellen längerfristigen Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen
eine Aussage über die wetterrelevante, phasenorientierte Vorhersagbarkeit zu ma-
chen. Ich werde dazu im Folgenden nun ein anschauliches Beispiel darlegen.

Betrachten wir zunächst einmal den ACC. Eine Form des ACC ergibt sich über

ACC =
(χVH − χKlim) (χRA − χKlim)√
(χVH − χKlim)2 (χRA − χKlim)2

,

was die Korrelation zwischen Vorhersagefeld (χVH) und Reanalysefeld (χRA) nach
Abzug des klimatologische Werts (χKlim) beschreibt. Der Überstrich steht für die
räumliche Mittelung (zonal und meridional) über das betrachtete Gebiet. Üblicher-
weise wird zur Berechnung des ACC als meteorologische Variable (χ) das Geopo-
tential auf 500hPa verwendet. Angewendet auf Rossbywellenzüge, ergibt sich dabei
ein nicht ganz einfach zu lösendes Problem bezüglich der Frage nach der Vorher-
sagbarkeit. Wie weiter oben erwähnt, wird durch die großen Skalen eines Rossby-
wellenzugs (sowohl räumlich als auch zeitlich) ein gewisses Potential zur Verbes-
serung der Vorhersagbarkeit erwartet. Dies erscheint auf Grund der Langlebigkeit

1 ACC steht für „Anomaly Correlation Coefficient “.
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Abbildung 9.1: Veranschaulichung der ACC-Problematik für eine Vorhersageverifikation
von Rossbywellenzügen. In Abbildung (a) ist über die Farbflächen ein auf 1
normalisiertes Reanalysefeld dargestellt. Die schwarzen Konturlinien geben
das künstlich erzeugte Vorhersagefeld an, welches über das Reanalysefeld
mit einer Phasenverschiebung von π/3 gegeben ist. In Abbildung (b) ist der
Verlauf des ACC als Funktion der Phasenverschiebung dargestellt.

von Rossbywellenzügen plausibel. Allerdings sind Rossbywellenzüge bei Fehlerma-
ßen wie dem ACC tendenziell mit hohen Fehlern verbunden. Veranschaulicht ist
dies in Abbildung 9.1. Der künstlich erzeugte Rossbywellenzug, der als Reanalyse-
Rossbywellenzug definiert wird, ist über das Geopotential

ΦRA = ΦKlim (1+ 0.25 cos(6 x)A(x,y))

gegeben. Die amplitudenmodulierende Einhüllendenfunktion ist durch

A(x,y) = sin(y)4 sin(0.5 x)3

gegeben, wobei y ∈ [0,π] und x ∈ [0, 4π]. Das künstlich konstruierte Vorhersagefeld
ist über eine Phasenverschiebung ∆x mittels

ΦVH = ΦKlim (1+ 0.25 cos(6 x−∆x)A(x,y))

gegeben. Das Wellensignal der Vorhersage ist mittels der Einhüllendenfunktion wie
in der Reanalyse konstruiert, jedoch mit einer zusätzlichen zonalen Phasenverschie-
bung von π/3 (schwarze Konturlinien in Abbildung 9.1). Die Rossbywellenzüge in
der Vorhersage befinden sich damit am selben Ort wie die Rossbywellenzüge in der
Reanalyse und besitzen zudem dieselbe räumlichen Ausdehnung. Ausgehend von
einer objektbasierten Analyse der Vorhersagefehler würden die Rossbywellenzüge
demnach als perfekt vorhergesagt angesehen werden. Allerdings ergibt sich wie in
Abbildung 9.1 angegeben, im Fall einer Phasenverschiebung von π/3 ein ACC von
nur 0.5. Ausgehend vom ACC würden die Rossbywellenzüge demnach als schlecht
vorhergesagt gelten.

Was ist aber der eigentliche Nutzen eines objektbasierten Fehlermaßes? Mit der
objektbasierten Fehleranalyse von Rossbywellenzügen kann ein grundlegendes Ver-
ständnis entwickelt werden, in welchen Situationen die großskalige Strömungsent-
wicklung gut wiedergegeben werden kann. Darüber hinaus kann durch die objekt-
basierte Fehleranalyse das Potential zu einer Vorhersageverbesserung angegeben
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werden. Mit dem vorhandenen Potential zu einer Vorhersageverbesserung sind die
Situationen gemeint, in denen die Rossbywellenzüge an der richtigen Position vor-
hergesagt werden können, jedoch die Phasenlage innerhalb des Rossbywellenzugs
falsch vorhergesagt wird. Durch eine bessere Vorhersage der Phasenlage, kann das
Potential zu einer Vorhersageverbesserung durch die Rossbywellenzüge direkt um-
gesetzt werden. Werden hingegen die Rossbywellenzüge als Objekte falsch vorher-
gesagt, ist auch eine bessere Vorhersage der Phasenlage innerhalb der Rossbywellen-
züge für die Vorhersagequalität bedeutungslos: In diesem Fall existiert kein Potenti-
al zu einer Vorhersageverbesserung (zumindest nicht durch die Rossbywellenzüge).
Durch solche Untersuchungen können zum Beispiel Strömungsregime identifiziert
werden, welche ein Potential zu einer längerfristigen Vorhersagbarkeit besitzen.

An der Universität von Stony Brook (USA) werden ebenfalls Vorhersagefehler in
Verbindung mit Rossbywellenzügen untersucht. Im Unterschied zu dem hier ver-
wendeten objektbasierten Ansatz, werden diese jedoch direkt in Verbindung mit
dem ACC oder ähnlichen Fehlermaßen untersucht. Dort ist man an der Vorhersage
der wetterrelevanten Phaseninformation selbst interessiert. Wie die Ergebnisse die-
ser unterschiedlichen Ansätze in Zukunft miteinander in Einklang gebracht werden
können, bleibt meines Erachtens eine sehr spannende Frage.

9.1 diagnostik zur berechnung der rossbywellenzug-
vorhersagefehler

Bei der in dieser Arbeit vorgestellten Fehlerdiagnostik werden Vorhersagen mit ein-
heitlicher Vorhersagezeit untersucht. Es wird also nicht untersucht, wie ein Ross-
bywellenzug im Verlauf einer Vorhersage mit zunehmender Vorhersagezeit wieder-
gegeben wird. Vielmehr betrachte ich hier Rossbywellenzüge in der Reanalyse und
vergleiche diese zu jedem Zeitpunkt mit den Rossbywellenzügen in der Vorhersage
mit einheitlicher Vorhersagezeit. Für den gesamten Lebenszyklus eines Rossbywel-
lenzugs in der Reanalyse werden also immer die Vorhersagefehler bei gleicher Vor-
hersagezeit untersucht. Diese Untersuchung lässt sich anschließend für alle Vorher-
sagezeiten (immer bei fester Vorhersagezeit) durchführen, um die Vorhersagbarkeit
von Rossbywellenzüge in Abhängigkeit der Vorhersagezeit untersuchen zu können.

Die Fehlerdiagnostik ist unabhängig von der zugrundeliegenden Methode zur
Darstellung von Rossbywellenzügen. In Abschnitt 7.2 habe ich zur Darstellung der
klimatologischen Eigenschaften von Rossbywellenzügen die modifizierte Methode
nach Zimin u. a. (2006) verwendet. Die Anwendung dieser Methode auf die Vor-
hersagedaten ist jedoch nicht direkt möglich, da die Hintergrundströmung für die
Vorhersagedaten nicht wie zuvor beschrieben, bestimmt werden kann. Dies ist an-
hand der schematischen Darstellung in Abbildung 9.2 veranschaulicht. Man kann
zum Beispiel nicht analog zu den Reanalysedaten die Hintergrundströmung aus
den Tagen X−∆t bis X+∆t der 5-Tagesvorhersagen bestimmen (entlang der Tage
im blauen Bereich in Abbildung 9.2), da zwischen den einzelnen Vorhersagetagen
Regimewechsel in den Strömungsfeldern auftreten können. Das liegt daran, dass die
5-Tagesvorhersage vom Tag X und die vom Tag X+ 1 nicht konsistent sein müssen.
Der Grund dafür liegt demnach in der einheitlichen Vorhersagezeit: Die Vorhersage
vom Tag X und vom Tag X+ 1 können demnach völlig unterschiedliche Realisierun-
gen der atmosphärischen Strömungen, mit den Anfangsbedingungen von Tag X− 5

und X− 4 (entlang der roten Pfeile), darstellen. Um dieses Problem zu umgehen,



208 fehlerdiagnostik zu einzelnen zeitpunkten

Reanalysetag X-5     X-4     X-3     X-2      X-1       X     X+1     X+2     X+3     X+4     

einheitliche
Vorhersagezeit

10 Tage

  9 Tage

  8 Tage

  7 Tage

  6 Tage

  5 Tage

  4 Tage

  3 Tage

  2 Tage

  1 Tag

X-5     X-4     X-3     X-2      X-1       X     X+1     X+2     X+3     X+4     

                                          X-1       X            

                               X-2      X-1          

                     X-3     X-2          

                     X-4     X-3          

                                                             X+1     X+2          

                                                                         X+2     X+3          

                                                                                     X+3     X+4       

                                                                                                 X+4       

konsis
te

nte
 Vorh

er
sa

ge

Untersuchung der 5-Tagesvorhersage

Berechnung der
Vorhersagefehler der 
5-Tagesvorhersage

Abbildung 9.2: Veranschaulichung der einheitlichen Vorhersagezeit und der konsisten-
ten Vorhersagen. Vorhersagefehler werden für einheitliche Vorhersagezei-
ten berechnet, hier beispielhaft für die 5-Tagesvorhersage dargestellt (blau-
er Bereich). Zur Bestimmung der Vorhersagefehler erfolgt ein Vergleich der
Rossbywellenzüge in den 5-Tagesvorhersagen vom Tag X, X+ 1, ... mit den
Rossbywellenzügen in der Reanalyse des gleichen Tages (grüne Pfeile). Die
5-Tagesvorhersage vom Tag X, beziehungsweise vom Tag X+ 1 sind Reali-
sierungen der Vorhersagen, die zum Tag X− 5, beziehungsweise Tag X− 4

gestartet wurden (rote Pfeile). Diese Vorhersagen entsprechen konsistenten
Realisierungen vom Ausgangspunkt der Vorhersage bis zum Ende der Vor-
hersage (entlang der roten Pfeile). Untereinander sind diese Vorhersagen
für eine feste einheitliche Vorhersagezeit für aufeinanderfolgende Tage nicht
notwendigerweise konsistent.
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muss die Hintergrundströmung aus einer einzelnen Vorhersage (entlang eines roten
Pfeils) in Verbindung mit den Reanalysedaten gewonnen werden. Als Hintergrund
kann zum Beispiel ein asymmetrisches gleitendes Mittel über 14 Tage verwendet
werden, mit 10 Tagen vor dem Vorhersagezeitpunkt und darauffolgenden 4 Tagen.
Bei einer 5-Tagesvorhersage, ausgehend vom Tag X− 5 für den Tag X, würde das
vorgeschlagene gleitende Mittel demnach den Reanalysezeitraum der Tage X− 10

bis X− 5 umfassen, und den Vorhersagezeitraum der Tage X− 4 bis X+ 4. Dieser
Zeitraum umfasst nur konsistente Tage, da eine Vorhersage eine mögliche Realisie-
rung des zukünftigen Wetters prognostiziert. Dieses Vorgehen, wie es auch an der
Universität von Stony Brook verwendet wird, habe ich bereits für eine eigens er-
stellte Internetseite zur Vorhersage von Rossbywellenzügen erfolgreich angewandt.
Für die Vorhersagen wurden die GFS-Daten des amerikanischen Global-Modells ver-
wendet. Diese Daten sind bis zu einem Vorhersagezeitraum von 15 Tagen vorhanden.
Das Problem bei anderen Modellen besteht in dem geringeren Vorhersagezeitraum
von meist nur 10 Tagen. Damit ist, nach dem oben beschriebenem Vorgehen, maxi-
mal die Berechnung einer 6-Tagesvorhersage möglich. Außerdem muss zusätzlich
berücksichtigt werden, dass bei größeren Vorhersagezeiten geringere Modell-auflö-
sungen verwendet werden, was einen Einfluss auf die Hintergrundsströmung und
damit den berechneten Rossbywellenzügen haben kann.

Auf Grund der beschriebenen Problematik zur Berechnung der Hintergrundströ-
mung bei Verwendung von Vorhersagedaten, werde ich für das gesamte Kapitel 9

die Methode nach Zimin u. a. (2003) verwenden. Die Fehlerbestimmung ist, wie
erwähnt, nicht abhängig von der verwendeten Methode zur Berechnung der Ross-
bywellenzüge. Für die klimatologischen Untersuchungen habe ich bisher nur die
Ergebnisse der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) vorgestellt. Eine be-
rechtigte Frage besteht nun darin, ob die andere Methode (Zimin u. a., 2003) ver-
gleichbare klimatologische Ergebnisse erzielt und somit bei den Interpretationen
auf die in Abschnitt 7.2 erarbeitenden Kenntnisse zurückgegriffen werden kann. Ich
habe bereits beim Vergleich der Ergebnisse mit Glatt und Wirth (2014) gezeigt, dass
einige übereinstimmenden Aussagen existieren. Nichtsdestotrotz möchte ich hier
auf ein paar weitere Ergebnisse der unterschiedlichen Methoden eingehen.

Im Folgenden gebe ich eine grobe Übersicht über die klimatologischen Ergebnisse
der Methode nach Zimin u. a. (2003) an. Für die Methode wurde ebenfalls die semi-
geostrophische Koordinatentransformation angewendet. Bei den verwendeten zwei
Schwellenwerten (Gleichung (6.1) und (6.2)) habe ich für die verwendete Methode
nach Zimin u. a. (2003) die Werte τ∗ = 2.7, τo

WP = 35ms−1 und τu
WP = 30ms−1

bei gleicher Schwankungsbreite ∆τ vorgegeben. Ich werde die Hauptunterschiede
zu den klimatologischen Ergebnissen der modifizierten Methode nach Zimin u. a.
(2006) hier kurz beschreiben und einige zusätzliche, relevante Abbildungen zur
Vollständigkeit im Anhang C einfügen. Bei einer minimalen Lebenszeit von zwei
Tagen kommt es bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) zu 4366 Rossbywellenzug-
Trajektorien mit einer mittleren Lebenszeit von 4.2± 2.6 Tagen, während bei der mo-
difizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) 4106 Rossbywellenzug-Trajektorien mit
einer mittleren Lebenszeit von 4.8± 3.4 Tagen erhalten werden. Die prozentuale Auf-
teilung der Rossbywellenzug-Auftrittshäufigkeit für die verschiedenen Jahreszeiten
(Abbildung 9.3), zeigt für die beiden Methoden ein ähnliches Verhalten, vor allem
gilt dies für den Frühling, Herbst und Winter. Unter Verwendung der Methode
nach Zimin u. a. (2003) weist der Sommer bei großen Lebenszeiten einen prozentual
höheren Anteil auf, während die anderen Jahreszeiten reduzierte Werte besitzen.
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Abbildung 9.3: Vergleich der Klimatologien nach Zimin u. a. (2006) und nach Zimin u. a.
(2003) bezüglich der prozentualen Auftrittshäufigkeit von Rossbywellen-
zügen in die verschiedenen Jahreszeiten. Prozentuale Aufteilung der Ross-
bywellenzug-Anzahl (RWZ-Anzahl) für die verschiedenen Jahreszeiten als
Funktion der minimalen Lebenszeit der Rossbywellenzüge. In Abbildung (a)
sind die Ergebnisse der Methode nach Zimin u. a. (2006) und in Abbil-
dung (b) die Ergebnisse nach Zimin u. a. (2003) dargestellt.

Bei den Entstehungs- und Zerfallsregionen für die unterschiedlichen Jahreszeiten
kommt es ebenfalls zu einer im Allgemeinen guten Übereinstimmung zwischen den
beiden Methoden. Die zugehörigen Abbildungen sind im Anhang in Abbildung C.1
zu sehen. Bei genauerer Betrachtung lassen sich im Wesentlichen drei Unterschie-
de identifizieren. Erstens sind die Auftrittshäufigkeiten im Ostpazifik höher. Dies
liegt vermutlich daran, dass bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) die Hinter-
grundrücken an den Rocky Mountains häufiger noch als Bestandteil eines Rossby-
wellenzugs interpretiert werden. Im Gegensatz dazu wird bei der Methode nach
Zimin u. a. (2006) die Berechnung entlang der Hintergrundströmung durchgeführt,
wodurch der Hintergrundrücken an den Rocky Mountains nicht mehr als Wellensi-
gnal identifiziert wird. Zweitens sind die Endregion und die Auftrittshäufigkeiten
über Europa für den Winter mit der Methode nach Zimin u. a. (2006) meridional aus-
gedehnter als bei der Methode nach Zimin u. a. (2003). Dies kann wahrscheinlich auf
die Aufspaltung der Hintergrundströmung in den Polarfront- und Subtropenstrahl-
strom zurückgeführt werden (Abbildung 7.7 (d)). Der Grund hierfür ist vermutlich
das Nichterkennen meridionalziehender Rossbywellenzüge mit der Methode nach
Zimin u. a. (2003), was auch im Zusammenhang mit der, über dem Atlantik weiter
im Westen einsetzenden Zerfallsregion, steht. Bei dem dritten Unterschied handelt
es sich um die Auftrittshäufigkeiten der Rossbywellenzug-Trajektorien im Sommer.
Bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) (Abbildung C.1 (b)) erstrecken sich die Auf-
trittshäufigkeiten über einen größeren meridionalen Bereich, vor allem bevorzugt
weiter nördlich. Wahrscheinlich liegt die Ursache in der geringeren Stärke der Hin-
tergrundströmung im Sommer. Dabei können einige vom Strahlstrom entkoppelte
Signale oder Rossbywellenzug-Anteile nach einem Wellenbrechereignis einfacher
und über einen längeren Zeitraum als Rossbywellenzug identifiziert werden. Im
Fall der modifizerten Methode nach Zimin u. a. (2006) ist dies nicht möglich, da
die Rossbywellenzug-Berechnung an die Hintergrundströmung gebunden ist, also
genau dort wo der Rossbywellenzug auftreten sollte. Damit lassen sich alle drei
erwähnten Unterschiede erklären.
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Bei den Abbildungen der Lebenszyklen zeigt sich ebenfalls eine gute Überein-
stimmung zwischen den beiden Methoden. Die Lebenszyklen für die verschiedenen
Eigenschaften der Rossbywellenzüge, aufgespaltet nach den verschiedenen Jahres-
zeiten, sind im Anhang in Abbildung C.2 zu sehen. Ein Vergleich mit den Lebens-
zyklen der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) (Abbildung 7.21) weist
im Wesentlichen vier Unterschiede auf. Zum einen weisen die Wellenleitermaßzah-
len WL in Abbildung 7.21 (d) und C.2 (d) geringere Werte auf. Diesen Unterschied
habe ich bereits bei den Auftrittshäufigkeiten aufgegriffen und auf die mögliche
Entkopplung der Rossbywellenzüge vom Wellenleiter bei der Methode nach Zimin
u. a. (2003) zurückgeführt. Des Weiteren sind die Flächen S und mittleren Ampli-
tuden Aτo bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) kleiner, was zum Teil auf den
Schwellenwert zurückgeführt werden kann. Ein weiterer Unterschied liegt in den
deutlich niedrigeren Konturstrukturwerten. Auch dieser Unterschied war zu erwar-
ten und geht wahrscheinlich zum Teil direkt auf die verwendete Methode zurück.
Bei der modifizierten Methode nach Zimin u. a. (2006) sind stärker verformte Ross-
bywellenzüge in meridionaler Richtung möglich, wohingegen im Fall der Metho-
de nach Zimin u. a. (2003) deformierte Rossbywellenzüge eher auseinanderbrechen.
Durch das Auseinanderbrechen kommt es zu kleineren Rossbywellenzüge mit nied-
rigen Konturstrukturwerten. Dies könnte mitunter auch die kleineren Flächen unter
Verwendung der Methode nach Zimin u. a. (2003) erklären. Das ist jedoch spekula-
tiv, da mit der Methode nach Zimin u. a. (2003) teilweise auch untypische Signale
als Rossbywellenzüge (siehe Abbildung 2.16 und 2.17 in Unterabschnitt 2.2.4) oder
voneinander unabhängige Rossbywellenzüge als ein zusammenhängender Rossby-
wellenzug identifiziert (siehe Abbildung 2.4 (d) in Kapitel 2.1.2) werden. Der vierte
Unterschied liegt in der Jahreszeitenaufteilung der Lebenszyklen bei der Kontur-
struktur. Allerdings habe ich die Konturstruktureigenschaft für die Methode nach
Zimin u. a. (2006) entwickelt, in der meridional deformierte Rossbywellenzüge, un-
gleich der Methode nach Zimin u. a. (2003), deutlich besser wiedergegeben werden.
Aus diesem Grund möchte ich hier nicht auf die Details in der genauen Aufteilung
bezüglich der Konturstruktur eingehen.

Als letzter Vergleich der beiden Methoden habe ich die Unterschiede in den Streu-
diagrammen untersucht. Für die modifizierte Methode nach Zimin u. a. (2006) habe
ich in Abschnitt 7.1 funktionale Zusammenhänge identifiziert und erklärt. Für die
Methode nach Zimin u. a. (2003) sind dieselben Zusammenhänge erkennbar. Dar-
über hinaus erscheint zwischen der Konturstruktur KS und der Wellenleitermaßzahl
WL ein minimaler linearer Zusammenhang zu bestehen. Zumindest treten für klei-
ne Konsturstrukturen viele sehr geringe bis hin zu zahlreichen negativen Werten
in der Wellenleitermaßzahl auf. Für beide Methoden sind die zugehörigen Streu-
diagramme mit identischen Achsenabschnitten in Abbildung 9.4 dargestellt. In den
Streudiagrammen erkennt man für die modifizierte Methode nach Zimin u. a. (2006)
zum einen deutlich höhere Werte in der Konturstruktur und zum anderen ist die
Wellenleitermaßzahl unabhängig von der Konturstruktur (Abbildung (b)). Im Fall
der Methode nach Zimin u. a. (2003) lässt sich für diese Eigenschaften ein minima-
ler linearer Zusammenhang erkennen. Für geringe Konturstrukturen besteht bei der
Methode nach Zimin u. a. (2003) sogar ein stark linearer Zusammenhang. Darüber
hinaus fällt auf, dass bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) in diesem Bereich viele
blauen Kreuze negative Werte in der WellenleitermaßzahlWL aufweisen. Dieser Un-
terschied ist darauf zurückzuführen, dass bei der Methode nach Zimin u. a. (2003),
Rossbywellenzüge häufig auch in Bereichen ausserhalb des Wellenleiters erkannt
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(a) (b)

Abbildung 9.4: Klimatologische Unterschiede zwischen den Methoden nach Zimin u. a.
(2003) und Zimin u. a. (2006) beim Zusammenhang zwischen der Kontur-
struktur KS und der Wellenleitermaßzahl WL. Streudiagramm zwischen
der Konturstruktur KS und der Wellenleitermaßzahl WL für die Methode
nach Zimin u. a. (2003) (Abbildung (a)) und nach der modifizierten Methode
nach Zimin u. a. (2006) (Abbildung (b)). Ansonsten gilt die Beschreibung wie
in Abbildung 7.4.

werden. In solchen Bereichen sind keine großen Rossbywellenzüge möglich, da die
geringen Wellenleiterwerte sehr ungünstige Bedingungen für die Rossbywellenzüge
darstellen. Dadurch werden dort auch die Konturstrukturen tendenziell geringere
Werte aufweisen.

Mit den vorausgegangenen Untersuchungen konnte gezeigt werden, dass die Tra-
jektorien und die Eigenschaften der Rossbywellenzüge, unter Verwendung der Me-
thode nach Zimin u. a. (2003), ein ähnliches Verhalten wie im Fall der modifizierten
Methode nach Zimin u. a. (2006) aufweisen. Für die modifizierte Methode nach Zi-
min u. a. (2006) wurde das Trajektorienprogramm eingehender untersucht um die
richtige Funktionsweise zu verifizieren. Da die daraus resultierenden Ergebnisse ei-
ne qualitativ gute Übereinstimmung mit den Ergebnissen unter Verwendung der
Methode nach Zimin u. a. (2003) aufweisen, scheint die Verwendung dieser Metho-
de zur Fehlerbestimmung der Rossbywellenzüge auch anwendbar zu sein. Einige
Unterschiede in der klimatologischen Betrachtung habe ich auf die Nachteile der
Methode nach Zimin u. a. (2003) zurückgeführt. Für die Fehlerbetrachtung sind die-
se Unterschiede allerdings nicht so essentiell, da nicht die genaue Dynamik der
Rossbywellenzüge untersucht werden soll, sondern die Darstellung der Rossbywel-
lenzüge in der numerischen Wettervorhersage. Da die Methode sowohl auf die Re-
analyse als auch auf die Vorhersage angewandt wird, treten dadurch keine großen
Interpreationsschwierigkeiten auf.

9.2 fehlerdiagnostik zu einzelnen zeitpunkten

In diesem Abschnitt werde ich zunächst die Fehlerdiagnostik zu einzelnen Zeit-
punkten behandeln, also noch ohne Anpassung an die Trajektorienberechnung. Die
ersten Untersuchungen dazu gehen auf die Diplomarbeit von Prestel (2012) zurück.
In meiner Arbeit habe ich diese Untersuchungen auf die Trajektorienberechnung
übertragen und erweitert. Nichtsdestotrotz gehe ich zunächst auf die Ergebnisse
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von Prestel (2012) ein, da diese die Grundlage meiner Arbeit bilden und die Vorteile
der Fehlerdarstellung entlang der Trajektorien verdeutlichen.

In Unterabschnitt 9.2.1 werde ich zunächst auf die Fehlerberechnung eingehen
und anschließend in Unterabschnitt 9.2.2 die zugehörigen Ergebnisse angeben. Die
Ergebnisse sind insofern spannend, da sie einen systematischen Fehler in dem nu-
merischen Wettervorhersagemodell des ECMWF aufzeigen. In den darauffolgenden
Kapiteln handelt es sich um meine eigenen Beiträge zu diesen Untersuchungen. In
Unterabschnitt 9.2.3 werde ich auf die Probleme und versteckten Artefakte in der
Darstellung aus dem Unterabschnitt 9.2.2 eingehen. Trotz dieser Artefakte bleibt die
Aussage über der Ergebnisse von Prestel (2012) weiterhin gültig. Im abschließenden
Unterabschnitt 9.2.4 möchte ich eine mögliche Ursache für die systematischen Feh-
ler aufzeigen.

9.2.1 Fehlerberechnung und Zuordnung von Reanalyse- und Vorhersage-Rossby-
wellenzügen

Zur Berechnung eines Vorhersagefehlers müssen zunächst Rossbywellenzug-Objek-
te in der Reanalyse und der Vorhersage definiert werden. Dies erfolgt, wie bereits
vorgestellt, über die Methode nach Zimin u. a. (2003) unter Anwendung eines dop-
pelten Schwellenwertes. Bei der Fehlerbestimmung gehe ich nach dem selben Kon-
zept wie bei der Trajektorienberechnung vor, mit dem Unterschied, dass neben dem
Suchbereich der Reanalysedaten und der Rossbywellenzug-Objekte der Reanalyse,
auch Rossbywellenzug-Objekte der Vorhersage dem Rossbywellenzug-Suchbereich
der Reanalyse zugeordnet werden können. Besitzt ein Rossbywellenzug-Objekt der
Vorhersage also einen gemeinsamen Gitterpunkt mit dem Suchbereich eines Ross-
bywellenzugs in der Reanalyse, so wird dieser dem Reanalyse-Rossbywellenzug
zugeordnet (Fall 1 in Abbildung 9.5). Besitzt ein Rossbywellenzug-Objekt der Vor-
hersage sogar mit zwei unterschiedlichen Suchbereichen von Rossbywellenzügen
in der Reanalyse einen gemeinsamen Gitterpunkt, so werden die beiden Suchbe-
reiche der Reanalyse nun als Suchbereich eines zusammengehörenden Rossbywel-
lenzugs definiert (Fall 2 in Abbildung 9.5). Der Vorhersage-Rossbywellenzug wird
nicht über einen Suchbereich definiert, da zum einen andernfalls bei einer schlech-
ten Vorhersage viele voneinander unabhängige Rossbywellenzüge zusammengefügt
werden könnten und zum anderen weil der Suchbereich der Reanalyse bereits dar-
auf abzielt mögliche Regionen abzudecken, in denen ein Rossbywellenzug auftreten
könnte, der in Verbindung mit dem ursprünglichen steht. Dieses Vorgehen, den Vor-
hersage-Rossbywellenzug nur über den oberen Schwellenwert und nicht über einen
Suchbereich (analog zum Reanalyse-Rossbywellenzug) zu definieren, könnte mini-
mal negativere Fehler verursachen. Der Grund für die wahrscheinlich minimal ne-
gativeren Fehler liegt daran, dass durch Vernachlässigung des Suchbereichs in der
Vorhersage, diese Rossbywellenzüge leichter auseinanderbrechen und somit einzel-
ne separierte Rossbywellenzug-Anteile darstellen. Eigentlich sollte dieses Auseinan-
derbrechen unproblematisch sein, da alle Anteile des auseinandergebrochenen Vor-
hersage-Rossbywellenzugs über den Suchbereich des Reanalyse-Rossbywellenzugs
wieder zusammengefügt werden. Bei sehr schelchten Vorhersagen können sich je-
doch Anteile des auseinandergebrochenen Vorhersage-Rossbywellenzugs außerhalb
des Suchbereichs des Reanalyse-Rossbywellenzugs befinden. Auf diese Weise wird
der Flächenfehler etwas negativer, als wenn der Vorhersage-Rossbywellenzug eben-
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Abbildung 9.5: Schemazeichnung zur Zuordnung zwischen Reanalyse-Rossbywellenzug
und Vorhersage-Rossbywellenzug. Ein Vorhersage-Rossbywellenzug (in
Rot) wird einem Reanalyse-Rossbywellenzug (in Blau) zugeordnet, wenn
diese mindesten einen gemeinsamen Gitterpunkt (grauer Bereich) aufwei-
sen.

falls über einen Suchbereich mit gleichem Wert wie beim Reanalyse-Rossbywellen-
zug definiert würde.

Das Vorgehen in der Arbeit von Prestel (2012) unterscheidet sich bei diesem Vor-
gehen in zwei Punkten. Zum einen wird anstelle des doppelten Schwellenwertes
nur ein einfacher Schwellenwert verwendet. Zum anderen wird in Prestel (2012)
ausgehend von einem Reanalyse-Rossbywellenzug nur nach Überschneidungen mit
möglichen Vorhersage-Rossbywellenzügen gesucht. Das bedeutet, dass im Fall ei-
ner Überschneidung eines Vorhersage-Rossbywellenzugs mit zwei Reanalyse-Ross-
bywellenzügen, diese nicht als zusammengehörend interpretiert und nur der Fehler
zwischen dem Vorhersage-Rossbywellenzug und dem aktuell betrachteten Reanaly-
se-Rossbywellenzug berechnet wird. Ich habe ein anderes Vorgehen bezüglich die-
sem Aspekt gewählt, da das Vorgehen in Prestel (2012) zu einer systematischen Ver-
fälschung der Vorhersagefehler hin zu zu groß vorhergesagten Rossbywellenzügen2

führt.

Nach der Zuordnung von Vorhersage- und Reanalyse-Rossbywellenzug werden
die zugehörigen Vorhersagefehler berechnet. Zu jedem Zeitpunkt wurde in Prestel
(2012) nur der größte Reanalyse-Rossbywellenzug verwendet, um sicherzustellen
dass auch tatsächlich Vorhersagefehler von Rossbywellenzügen untersucht werden

2 Diese Systematik war während der Arbeit von Prestel (2012) bereits bekannt. Es bestand jedoch keine
Notwendigkeit diese systematische Ungleichbehandlung von Vorhersage- und Reanalyseobjekten zu
beheben, da das herausgefundene Ergebnis der Arbeit in zu schwach und zu klein vorhergesagten
Rossbywellenzügen bestand.
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und nicht solche von kurzlebigen flächenkleinen Störungen im Einhüllendenfeld3.
Es werden abolute und relative Fehler berechnet. Für den absoluten Fehler (oder
kurz der Fehler) der Eigenschaft χ des Rossbywellenzugs gilt

∆χ = χVH − χRA , (9.1)

wobei der Index VH für Vorhersage und RA für Reanalyse steht. Bei dem absoluten
Betragsfehler (oder kurz dem Betragsfehler)

∆|χ| = |χVH − χRA| ,

handelt es sich um den Betrag des absoluten Fehlers. Der relative Fehler der Ei-
genschaft χ des Rossbywellenzugs wird in Bezug zur Reanalyseeigenschaft gesetzt:

∆relχ =
χVH − χRA

χRA
. (9.2)

Bei dem relativen Betragsfehler wird analog zum absoluten Fehler der Betrag der
Fehlergröße verwendet:

∆rel|χ| = |
χVH − χRA

χRA
| . (9.3)

Zur Fehlerberechnung wurden als Eigenschaften in Prestel (2012) die Objektflä-
che, die mittlere Amplitude sowie der Verschiebungsfehler der Schwerpunkte in zo-
naler und meridionaler Richtung verwendet sowie der Gesamtverschiebungsfehler
entlang eines Großkreises. Diese Methode basiert auf der SAL-Methode von Wern-
li u. a. (2008). In dieser Arbeit wird als zusätzliche Eigenschaft die Konturstruktur
herangezogen. Bei der Zuordnung von Vorhersage-Rossbywellenzug zu einem vor-
gegebenen Reanalyse-Rossbywellenzug kann es zu zwei Möglichkeiten kommen:
Entweder kann dem Reanalyse-Rossbywellenzug ein Vorhersage-Rossbywellenzug
zugeordnet werden, oder nicht. Im ersten Fall können die absoluten und relativen
Fehler nach den Gleichungen (9.1) und (9.3) berechnet werden. In den Hauptunter-
suchungen von Prestel (2012) wurde nur diese Art von Fehler berücksichtigt. Im
zweiten Fall muss entschieden werden, welcher Fehler dem Reanalyse-Rossbywel-
lenzug zugeordnet werden sollte. Für den Fall des Verschiebungsfehlers und des
Fehlers in der Konturstruktur ist keine Fehlerangabe möglich. Im Fall der Fläche
und der mittleren Amplitude wird die Objekteigenschaft als Fehler verwendet. Die
Vorhersageeigenschaft wird demnach als Null angenommen. Dabei wird angenom-
men, dass kein Rossbywellenzug vorhergesagt wurde. Bei den relativen Fehlern
ergibt sich bei ausbleibender Zuordnung ein Wert von −100%. Allerdings besteht
die Möglichkeit, dass der Rossbywellenzug nur am falschen Ort und damit nicht
zwangsläufig zu schwach und zu klein vorhergesagt wurde. In meiner Analyse wer-
de ich deshalb zwei Fehler berechnen. Der erste Fehler nimmt bei keiner erfolgten
Zuordnung eines Vorhersageobjekts zu dem betrachteten Reanalyseobjekt die Ob-
jekteigenschaft der Reanalyse als Fehler an. Der zweite Fehler berücksichtigt wie in
Prestel (2012) nur die Fälle bei der einem Reanalyse-Rossbywellenzug ein Vorhersa-
ge-Rossbywellenzug zugeordnet werden konnte. Der tatsächliche Fehler liegt wahr-
scheinlich (aber nicht notwendigerweise) zwischen diesen beiden Fehlern, da der

3 Dieses Vorgehen bewirkt allerdings einen systematischen Fehler in der Methode. Darauf wird in Un-
terabschnitt 9.2.3 eingegangen. Der Grund für den systematischen Fehler kann durch die Hinzunahme
der Trajektorieninformation erklärt werden. Die zugehörige Erklärung wird in Abschnitt 9.3 gegeben.
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Grund für eine ausbleibende Zuordnung entweder daran liegen kann, dass einfach
kein Rossbywellenzug vorhergesagt wurde (bzw. zu schwach), oder dass zwar ein
Rossbywellenzug vorhergesagt wurde aber am falschen Ort. In Unterabschnitt 9.2.2
werde ich kurz auf die Hauptergebnisse aus Prestel (2012) bezüglich eines systema-
tischen Fehlers in den ECMWF Vorhersagen eingehen.

9.2.2 Ergebnisse

Die Hauptaussage in Prestel (2012) bestand aus dem systematischen Fehler der
ECMWF Vorhersagen, Rossbywellenzüge zu schwach (mittlere Amplitude) und zu
klein (Fläche) vorherzusagen. In diesem Unterabschnitt werde ich die Ergebnisse
von Prestel (2012) reproduzieren. Die Fehler wurden zwar entlang der Trajektorien
berechnet, sollen aber zum Vergleich mit den Ergebnissen nach Prestel (2012) zu
allen Zeitpunkten einzeln und voneinander unabhängig betrachtet werden. Aller-
dings geht die Trajektorieninformation der Rossbywellenzüge doch zu einem Teil
in die Untersuchungen mit ein. Im Fall verschmelzender Rossbywellenzüge erfolgt
wie in Abschnitt 6.3 beschrieben in manchen Fällen eine rückwirkende Neuberech-
nung der Rossbywellenzug- Eigenschaften und analog dazu der Fehler. Aus diesem
Grund gehen selbst bei einer separaten Betrachtung einzelner Zeitpunkte noch Tra-
jektorieninformationen in die Berechnungen mit ein.

Die Hauptaussage von zu schwach und zu klein vorhergesagten Rossbywellenzü-
gen kann der Abbildung 9.6 entnommen werden. Die Darstellung weist qualitativ
trotz der Unterschiede im Schwellenwert und der Trajektorieninformation eine sehr
gute Übereinstimmung mit den Ergebnissen in Prestel (2012) auf (siehe darin Ab-
bildung 5.2 und 5.3). Für den meridionalen Verschiebungsfehler ∆y ergibt sich ein
leicht positiver systematischer Fehler, für den Fehler in der Konturstruktur ∆KS ein
negativer systematischer Fehler, jedoch weniger stark ausgeprägt als im Fall der Flä-
che und der mittleren Amplitude. Der positive systematische Fehler beim meridio-
nalen Verschiebungsfehler ∆ywurde auch in Prestel (2012) beobachtet. In folgenden
Erläuterungen und Unterabschnitten werde ich mich auf das anschaulichere Fehler-
maß der Fläche beschränken. Bei der Fehlerdarstellung in Abbildung 9.6 wurden
nur die Fehler verwendet, bei denen einem Reanalyse-Rossbywellenzug ein Vorher-
sage-Rossbywellenzug zugeordnet werden konnte.

Betrachtet man zusätzlich den Fehler, der bei keiner erfolgten Zuordnung die
Rossbywellenzug- Eigenschaft der Reanalyse als Fehler annimmt, so ergibt sich die
Darstellung in Abbildung 9.7. Der Median der Fehler im Falle ausschließlich erfolg-
ter Zuordnungen aus Abbildung 9.6 (a) ist darin zum Vergleich ebenfalls eingefügt.
Durch Hinzunahme der ausbleibenden Zuordnung von Rossbywellenzügen wird
der Fehler stärker negativ. Der tatsächliche Flächenfehler sollte zwischen den Ex-
tremfällen (der Berücksichtigung aller Fehler und der Berücksichtigung der Fehler
nur im Falle einer erfolgten Zuordnung mit einem Vorhersage-Rossbywellenzug)
liegen.

Die Aussage von Prestel (2012) ist von großem Interesse, da diese Ergebnisse
einen systematischen Fehler in den Vorhersagen des ECMWF zeigen. Auf Grund
der beschränkten Zeit einer Diplomarbeit konnten keine weiteren Untersuchungen
oder Tests zur Überprüfung der Robustheit dieser Aussage gemacht werden. Da
ich mit meinen Analysen auf die Arbeit von Prestel (2012) aufbaue, möchte ich
im folgenden Unterabschnitt die Robustheit der Ergebnisse testen. Außerdem führt
dies zu einem verbesserten Verständnis der Vorhersagefehler.
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Abbildung 9.6: Darstellung der systematischen Fehler in der Vorhersage von Rossby-
wellenzug-Fläche und der mittleren Amplitude. Verteilung der Flächen-
fehler ∆S (Abbildung (a)) und mittleren Amplitudenfehler ∆Aτo (Abbil-
dung (b)) als Funktion der Vorhersagezeit. Die roten Linien geben den Me-
dian mit zugehöriger Unsicherheit (schwarzer Fehlerbalken) an. Die blau-
en Boxen umfassen das 25. bis 75. Perzentil. Die zugehörigen Werte die-
ser Perzentile sind durch q25 und q75 geben. Die Whisker sind über die
Werte q75 + 1.5

(
q75 − q25

)
und q25 − 1.5

(
q75 − q25

)
definiert. Verwendeter

Zeitraum umfasst Dez.2007 bis Nov.2008. Verwendet wurden zu jedem Zeit-
punkt nur die Fehler des größten Reanalyse-Rossbywellenzugs und nur sol-
che denen ein Vorhersage-Rossbywellenzug zugeordnet werden konnte. Die
minimale Lebenszeit einer Trajektorie beträgt einen Tag. In Klammern hinter
dem Vorhersagetag ist der Anteil der Anzahl an verwendeten Fehler relativ
zum Vorhersagetag 1 angegeben. Je geringer die Zahl, desto seltener kann
dem Reanalyse-Rossbywellenzug ein Vorhersage-Rossbywellenzug zugeord-
net werden.

9.2.3 Aussagekraft und Probleme der Methode

In diesem Unterabschnitt soll kurz auf die Robustheit der in Unterabschnitt 9.2.2
dargestellten Hauptergebnisse eingegangen werden. Dafür werden zwei Tests durch-
geführt:
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Abbildung 9.7: Fehlerdarstellung bei Berücksichtigung auch der Reanalyse-Rossbywel-
lenzüge, bei denen keine Zuordnung mit einem Vorhersage-Rossbywel-
lenzug möglich war. Beschreibung wie in Abbildung 9.6 für den Flächenfeh-
ler ∆S. Dargestellt sind hier jedoch auch die Fehler im Falle einer ausbleiben-
den Zuordnung zwischen Vorhersage- und Reanalyse-Rossbywellenzug. Die
Mediane der flächengrößten Rossbywellenzügen (wie in Abbildung 9.6 (a))
sind ebenfalls mit Fehlerbalken (die ohne rote Linien) nochmals eingetragen.

(i) Auswahl des zweitgrößten Reanalyse-Rossbywellenzugs zu jedem Zeitpunkt
anstelle des größten

(ii) Umgekehrte Zuordnung von Vorhersage und Reanalyse bei Auswahl des größ-
ten Vorhersage-Rossbywellenzugs

Der erste Test dient dazu herauszufinden, inwiefern die Auswahl des größten
Reanalyse-Rossbywellenzugs die Ergebnisse beeinflusst. Die Auswahl des größten
Rossbywellenzugs in Prestel (2012) wird damit begründet, dass nur tatsächliche
Rossbywellenzüge und nicht etwaige Störsignale untersucht werden sollten. Ver-
wendet man jedoch den zweitgrößten Reanalyse-Rossbywellenzug zu jedem Zeit-
punkt, ergibt sich die Fehlerverteilung wie in Abbildung 9.8 angegeben. Der ers-
te Test zur Robustheit unterstützt die Ergebnisse von Prestel (2012) nicht gänzlich.
Für Vorhersagezeiten ab 5 Tagen zeigt die Verteilung der Vorhersagefehler für die
zweitgrößten Rossbywellenzüge positive Mediane auf. Nur für kleinere Vorhersa-
gezeiten ist die Verteilung der Vorhersagefehler weiter im negativen Bereich. Der
in Abbildung 9.8 dargestellte Test stellt das Resultat zu klein vorhergesagter Ross-
bywellenzüge in Frage. Das Problem der verwendeten Methode in Prestel (2012)
besteht darin, dass durch die Auswahl des größten Rossbywellenzugs meistens Feh-
ler aus der Mitte des Rossbywellenzug-Lebenszyklusses berechnet werden. Bei der
Auswahl kleinerer Rossbywellenzüge werden häufiger Rossbywellenzüge aus der
Entstehungs- und Zerfallsphase ausgewählt. Ich werde in Abschnitt 9.3 zeigen, dass
dies sogar das Vorzeichen des Fehlers vorgeben kann. Mit der zur Verfügung ste-
henden Methode in Prestel (2012) ist eine derartige Aussage nicht möglich. Dies
unterstützt den Nutzen einer trajektorienbasierten Fehlerberechnung.

Beim zweiten Test wird so getan, als würde es sich bei den Vorhersagedaten um
die Reanalysedaten handeln und umgekehrt. Es werden dabei stets die größten
Rossbywellenzüge in der Vorhersage ausgewählt. Ist die Fehlerdiagnostik robust,
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Abbildung 9.8: Erster Test zur Untersuchung der Robustheit der systematischen Feh-
ler (Verwendung der zweitgrößten Reanalyse-Wellenzüge zu jedem Zeit-
punkt). Beschreibung wie in Abbildung 9.6 für den Flächenfehler ∆S. Darge-
stellt sind hier jedoch anstelle der Fehler der flächengrößten Rossbywellenzü-
ge die der zweitgrößten Rossbywellenzüge. Die Mediane der flächengrößten
Rossbywellenzüge (wie in Abbildung 9.6 (a)) sind ebenfalls mit Fehlerbalken
(die ohne rote Linien) nochmals eingetragen.

muss sich eine Fehlerdarstellung mit umgekehrten Vorzeichen ergeben. Das Ergeb-
nis ist in Abbildung 9.9 dargestellt. Auch bei diesem Test erfolgt eine ähnliche Inter-
pretation wie beim letzten Test. Für kleine Vorhersagezeiten zeigt sich ein robustes
Signal, und damit tatsächlich ein systematischer Fehler in der Vorhersage. Ab ei-
ner Vorhersagezeit von 7 Tagen liegen die Mediane der Flächenfehler jedoch wieder
deutlich im negativen Bereich, was die Gesamtinterpretation von zu klein vorherge-
sagten Rossbywellenzügen in Prestel (2012) nicht stützt.

9.2.4 Interpretation der Ergebnisse

In Unterabschnitt 9.2.3 wurde gezeigt, dass die in Prestel (2012) vorgestellte Metho-
de unerwünschte Systematiken enthält, welche durch einfache Tests im vorangegan-
genen Unterabschnitt aufgezeigt wurden. Diese reduzieren die Robustheit der darin
gegebenen allgemeinen Interpretationen auf kleine Vorhersagezeiten. Für große Vor-
hersagezeiten scheint keine robuste Interpretation der Ergebnisse in Prestel (2012)
möglich zu sein. In diesem Unterabschnitt werde ich nun die unerwünschten Sys-
tematiken erklären und eine neue Darstellungsform der Vorhersagefehler vorschla-
gen.

Aus Abbildung 9.9 kann entnommen werden, dass unabhängig von der Zuord-
nung von Reanalyse zu Vorhersage oder Vorhersage zu Reanalyse mit der verwende-
ten Methode für große Vorhersagezeiten negative Fehler resultieren. Aus den Ergeb-
nisses kann demnach für große Vorhersagezeiten auf keinen systematischen Fehler
in den Vorhersagen geschlossen werden. Die Ursache in der Systematik, bei großen
Vorhersagezeiten negative Fehler zu erzeugen, liegt in der Auswahl des größten
Rossbywellenzugs zu jedem Zeitpunkt. Dies wurde schon mittels der Abbildung 9.8
angedeutet, für die zu jedem Zeitpunkt die zweitgrößten Rossbywellenzüge ausge-
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Abbildung 9.9: Zweiter Test zur Untersuchung der Robustheit der systematischen Feh-
ler (Vertauschte Zuordnung von Vorhersage- und Reanalyse-Wellenzug).
Beschreibung wie in Abbildung 9.6 für den Flächenfehler ∆S. Für die Feh-
lerdarstellung wurden die Reanalysedaten als Vorhersagedaten verwendet
und umgekehrt. Die Mediane der flächengrößten Rossbywellenzüge (wie in
Abbildung 9.6 (a)) sind ebenfalls mit Fehlerbalken (die ohne rote Linien)
nochmals eingetragen.

wählt wurden. Da durch die Auswahl des zweitgrößten Rossbywellenzugs ein posi-
tiver Flächenfehler bei großen Vorhersagezeiten zu Stande kommt, ist anzunehmen,
dass die Auswahl nach der Größe des Rossbywellenzugs diese Systematik erzeugt.
Aus diesem Grund ist auch bei der Vertauschung von Reanalyse-Rossbywellenzug
und Vorhersage-Rossbywellenzug bei großen Vorhersagezeiten ein negativer Feh-
ler zu erwarten. Je schlechter die Vorhersage, desto schlechter funktioniert die Zu-
ordnung zwischen Rossbywellenzug in der Reanalyse und in der Vorhersage. Mit
zunehmender Vorhersagezeit werden dann auch nicht mehr unbedingt den größ-
ten Rossbywellenzügen in der Reanalyse die größten in der Vorhersage zugeordnet.
Insgesamt wird die Zuordnung in diesem Fall schwieriger und zufälliger. Dadurch
erhält die erwähnte Systematik bei den Zurodnungen von Rossbywellenzügen mit
zunehmender Vorhersagezeit mehr Gewicht. Wird stets der größte Rossbywellenzug
auswählt, steigt mit zunehmender Vorhersagezeit die Chance, dass dieser größer ist
als sein Vorhersagependant. Es spielt also für diese Systematik keine Rolle ob man
die Vorhersage mit der Reanalyse vertauscht oder nicht. Werden für die vertausch-
ten Zuordnungen von Reanalyse-Rossbywellenzug und Vorhersage-Rossbywellen-
zug ebenfalls nur die zweitgrößten Rossbywellenzüge verwendet, so liegen die Me-
diane durchgehend im positiven Bereich. Diese Tatsache bekräftigt umso mehr, dass
ein systematischer Fehler in den Vorhersagedaten existiert, denn trotz dieser Syste-
matik erhält man bei kleinen Vorhersagezeiten bei vertauschter Zuordnung einen
negativen Fehler.

Auf Grund der Systematik bei ausschließlicher Verwendung der größten Rossby-
wellenzüge zu einem Zeitpunkt, werde ich im Folgenden alle Rossbywellenzüge ver-
wenden. In Prestel (2012) wurden bewusst nicht alle Rossbywellenzüge verwendet,
um keine Störsignale zu untersuchen. Diese Problematik kann hier dadurch verhin-
dert werden, dass nur Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von zwei
Tagen untersucht werden. Die daraus folgende Verteilung ist in Abbildung 9.10 (a)
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Abbildung 9.10: Fehleranalyse bei Verwendung aller Rossbywellenzüge und nicht nur die
flächengrößten zu jedem Zeitpunkt. Erweiterung des untersuchten Zeit-
raumes auf zehn Jahre. In Abbildung (a) ist die Verteilung der Flächen-
fehler δS aller Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von zwei
Tagen dargestellt, sowie die Mediane mit Fehlerbereich der Verteilung der
Flächenfehler bei vertauschter Zuordnung von Reanalyse-Rossbywellenzug
und Vorhersage-Rossbywellenzug (Fehlerbalken ohne rote Linien). In Ab-
bildung (b) ist die Verteilung der Flächenfehler aller Rossbywellenzüge für
den Zeitraum vom 10.12.2000 bis 20.11.2011 dargestellt, sowie die Mediane
mit Fehlerbalken im Falle einer ausbleibenden Zuordnung zwischen Vor-
hersage- und Reanalyse-Rossbywellenzug (Fehlerbalken ohne rote Linien).

dargestellt. Als zusätzliche Medianverteilung in derselben Abbildung sind die Feh-
ler mit vertauschter Zuordnung von Reanalyse-Rossbywellenzug und Vorhersage-
Rossbywellenzug dargestellt. Der systematische Vorhersagefehler macht sich bei die-
ser Darstellung nun deutlich bis einschließlich Vorhersagetag 6 bemerkbar.

Im Folgenden werde ich den untersuchten Zeitraum auf zehn Jahre erweitern
(10.12.2000 bis 20.11.2011). Dadurch wird die Statistik deutlich verbessert und die
Ergebnisse sind nicht mehr von einem einzelnen Jahr mit möglicherweise untypi-
schen Strömungsverhältnissen charakterisiert. Im Fall des längeren Zeitraumes ist
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allerdings der Test zur Robustheit über die vertauschte Zuordnung von Reanaly-
se-Rossbywellenzug und Vorhersage-Rossbywellenzug nicht möglich, da die ver-
wendeten Vorhersagedaten nur alle 24 Stunden vorhanden sind. Dadurch ist die
Trajektorienberechnung nicht mehr ohne weiteres möglich. Meine Untersuchungen
bezüglich der Trajektorienberechnung basieren auf Daten mit einer zeitlichen Auf-
lösung von 12 Stunden. Auf Grund der einfachen Funktionsweise des Trajektorien-
programms und dem komplexen dynamischen Verhalten von Rossbywellenzügen
halte ich eine größere zeitliche Schrittweite für problematisch, um für auch kleinere
Rossbywellenzüge noch sinnvolle Trajektorien zu erzielen.

Die Verteilung des erweiterten 10-Jahreszeitraumes ist in Abbildung 9.10 (b) zu se-
hen. Darin ist die Fehlerverteilung zu erkennen, wie sie schon für das Jahr 2007/2008

gezeigt wurde. Der systematische Fehler in den Vorhersagen ist auch für den län-
geren Zeitraum weiter klar erkennbar und somit keine Besonderheit des Jahres
2007/2008.

Neben den absoluten Fehlern sind darüber hinaus auch die relativen Fehler inter-
essant. Allerdings sind die relativen Flächenfehler ∆relS sehr sensitiv von den Flä-
chen abhängig. Bei kleinen Flächen sind bereits bei kleinen absoluten Flächenfehler
große relative Fehler möglich. Im Fall von Rossbywellenzügen mit einer Lebenszeit
von 2 bis 7 Tagen, erreicht der Median der relativen Betragsfehler der Fläche ∆rel|S|

bei Verwendung aller Fehler (ausbleibende Zuordnung wird mit 100% gewertet)
bereits bei einer 6-Tagesvorhersage nahezu 100% (hier nicht gezeigt). Ein Vergleich
mit den langlebigen Rossbywellenzügen mit einer minimalen Lebenszeit von 2 Ta-
gen zeigt, dass in diesem Fall selbst bei der 10-Tagesvorhersage der Median der
relativen Betragsfehler der Fläche ∆rel|S| bei Verwendung aller Fehler noch bei un-
ter 100% liegt (hier nicht gezeigt). Der Grund dafür liegt nicht zwangsläufig in der
erhöhten Vorhersagbarkeit langlebiger Rossbywellenzüge, da der Unterschied auch
durch die starke Abhängigkeit von Lebenszeit und Rossbywellenzug-Fläche erklärt
werden könnte, welche in Abbildung 9.11 dargestellt ist.

Bei den Flächenfehlern ∆S ist ein Vergleich unterschiedlich langlebiger Rossbywel-
lenzüge aber ähnlich zu den relativen Flächenfehlern ∆relS gleichermaßen schwierig.
Langlebigere Rossbywellenzüge besitzen größere Flächen als kurzlebigere Rossby-
wellenzüge. Damit weisen bei konstanten relativen Flächenbetragsfehlern ∆rel|S| die
längerlebigeren Rossbywellenzüge, statistisch gesehen, größere Flächenfehler ∆S
auf als die kürzerlebigeren. Ein Vergleich der Vorhersagequalität kurzlebiger und
langlebiger Rossbywellenzüge ist schwierig, da die Aussage von der Wahl des ver-
wendeten Fehlermaßes (relativ oder absolut) abhängt. Um dennoch einen Vergleich
zwischen unterschiedlich langlebigen Rossbywellenzügen vornehmen zu können,
werde ich die absoluten Flächenfehler mit der mittleren Rossbywellenzug-Fläche
normieren. Das Ergebnis ist in Abbildung 9.12 dargestellt. Ohne Flächennormie-
rung würde man als Resultat erhalten, dass im Fall der Mitberücksichtigung der
ausbleibenden Zuordnungen der Fehler geringer ausfällt, wobei eine ausbleibende
Zuordnung ein Zeichen für eine sehr schlechte Vorhersage ist. Die Erklärung da-
für ist, dass vorwiegend bei kleinen Rossbywellenzügen keine Zuordnung erfolgt.
Bei diesen ist jedoch die Fläche teilweise kleiner als der gemittelte Fehler. Dadurch
fällt der Fehler bei Berücksichtigung dieser kleinen Rossbywellenzüge geringer als
im Vergleich zu dem Fehler, der nur bei Berücksichtigung von zugeordneten Ross-
bywellenzügen berechnet wird, aus. Diese Argumentation soll die Notwendigkeit
der Normierung für eine sinnvolle Interpretation aufzeigen. Die zufälligen Zuord-
nungen erhält man dadurch, dass den Reanalyse-Rossbywellenzügen zufällig Re-
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Abbildung 9.11: Zusammenhang zwischen der Lebenszeit und der Fläche von Rossbywel-
lenzügen. Streudiagramm bei Verwendung der Lebenszeit ∆t und der Flä-
che S der Rossbywellenzüge, gemittelt über die komplette Lebenszeit des
Rossbywellenzugs. Die rote Linie gibt den Verlauf des mittleren Wertes der
Verteilung der Fläche für die zusammengehörige Klassen der Lebenszeiten
mit fester Klassenbreite an. Die beiden rot gestrichpunkteten Kurven geben
das 20. Perzentil und 80. Perzentil in der jeweiligen Klasse an. Die schwar-
zen Linien geben die Mediane aller Datenpunkte der beiden Eigenschaften
an.

analyse-Rossbywellenzüge (und nicht wie üblich Vorhersage-Rossbywellenzüge des
gleichen Tages) aus der gleichen Jahreszeit zugeordnet werden. Durch die angege-
benen Werte bei zufälliger Zuordnung (magenta Linien in Abbildung 9.12) ist zu
erkennen, dass trotz des relativen Charakters des Fehlers sich diese Werte bei unter-
schiedlicher Lebenszeitvorgabe um weniger als 10% unterscheiden. Der Vergleich
von kürzerlebigen (Abbildung 9.12 (a)) und längerlebigen Rossbywellenzügen (Ab-
bildung 9.12 (b)) zeigt, dass die Fehler der kürzerlebigen Rossbywellenzüge erstens
höher liegen und zweitens bei einer Vorhersagezeit von etwa 8 Tagen bereits in
einen Sättigungszustand übergehen, während bei den längerlebigen Rossbywellen-
zügen der Fehler kontinuierlich anwächst. Dies scheint anzudeuten, dass im Fall
langlebiger Rossbywellenzüge eine höhere Vorhersagbarkeit existiert.

Die Darstellung der Fehler für zufällige Zuordnungen ist sehr aufschlussreich,
da sie ein oberen Wert des betrachteten Fehlers für eine sinnvolle Vorhersage an-
gibt. Erreichen die Vorhersagefehler Werte in diesem Bereich, ist die untersuchte
Vorhersage genauso schlecht wie eine völlig zufällige Vorhersage. Den von mir ver-
wendeten zufälligen Fehler könnte und sollte man noch verbessern. Ich habe diesen
über einen Durchlauf des Trajektorienprogramms über den verwendeten Zeitraum
mit zufälligen Zuordnungen bestimmt. Um die Statistik und damit den Sättigungs-
charakter eines rein zufälligen Fehlers besser wiedergeben zu können, sollte man
anstelle eines Durchlaufs, mehrere Durchläufe des Trajektorienprogramms mit je-
weils zufälligen Zuordnungen vornehmen. Nichtsdestotrotz sollte der zufällige Feh-
ler hier, insbesondere für den 10 Jahreszeitraum, bereits einen repräsentativen Wert
von der Sättigung der Fehler anzeigen.
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Abbildung 9.12: Unterschiede bei den relativen Flächenbetragsfehler in Abhängigkeit der
vorgegebenen Rossbywellenzug-Lebenszeit. In Abbildung (a) ist die Ver-
teilung der absoluten Flächenbetragsfehler ∆|S| mit einer erfolgten Zuord-
nung von Vorhersage- und Reanalyse-Rossbywellenzug mit einer Lebens-
zeit von 2 bis 7 Tagen dargestellt, normiert über die durchschnittliche Ross-
bywellenzug-Fläche av(S). In Abbildung (b) ist dieselbe Art von Verteilung
für Rossbywellenzüge mit einer minimalen Lebenszeit von 7 Tagen darge-
stellt. Die zusätzlichen Mediane mit Fehlerangaben (die ohne rote Linie)
stellen die Verteilung der absoluten Flächenbetragsfehler aller Rossbywel-
lenzüge (auch bei keiner möglichen Zuordnung von Vorhersage- zu Reana-
lyse-Rossbywellenzug) dar. Die magenta Linien geben die Werte bei einer
zufälligen Zuordnung von Reanalyse-Rossbywellenzug wieder, gepunkte-
te Linien im Fall aller Rossbywellenzüge, gestrichpunktete Linien im Fall
einer erfolgten Zuordnung von Vorhersage- und Reanalyse-Rossbywellen-
zug. Der verwendete Datensatz umfasst den Zeitraum vom 10.12.2000 bis
20.11.2011.
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9.3 fehlerdiagnostik als funktion der rossbywellen-
zug-lebenszeit

Im vorangegangenen Abschnitt habe ich die Fehlerdiagnostik und die Ergebnisse
der Vorhersagefehler basierend auf einzelnen Zeitpunkten ähnlich zu Prestel (2012)
erklärt. Im Folgenden werde ich nun die Fehlerdarstellung als Funktion der Lebens-
zeit vorstellen.

Die Zuordnung von Rossbywellenzügen zwischen Vorhersage und Reanalyse ha-
be ich bereits mittels der Abbildung 9.5 in Unterabschnitt 9.2.1 vorgestellt. Eine Zu-
ordnung erfolgt dann, wenn ein Rossbywellenzug-Objekt der Vorhersage im Suchbe-
reich eines Reanalyse-Rossbywellenzugs liegt. Ich hatte dabei bereits erwähnt, dass
durch die Definition der Vorhersage-Rossbywellenzüge über den hohen Schwellen-
wert, und nicht über den niedrigen Schwellenwert, wie im Fall der Reanalyse-Ross-
bywellenzüge, systematisch ein negativer Fehler erzeugt werden könnte. Dies könn-
te möglicherweise der Grund für die angesprochene Systematik in der Fehlerdia-
gnostik sein, welche bei großen Vorhersagezeiten zu einem negativen Fehler führt
(siehe Abbildung 9.9). Nichtsdestotrotz halte ich das angegebene Vorgehen, die Vor-
hersage-Rossbywellenzüge nicht über deren Suchbereich zu definieren, für sinnvoll,
da andernfalls, bei schlechten Vorhersagen, sehr viele Reanalyse-Rossbywellenzü-
gen durch die zahlreichen Überlappbereichen zu unrealistischen Rossbywellenzü-
gen zusammengefügt werden könnten. Bei einigermassen akzeptablen Vorhersagen
sollte zudem der Suchbereich der Reanalyse ausreichen, um einen gemeinsamen
Überlappbereich mit den zugehörigen Rossbywellenzug-Objekten in der Vorher-
sage herstellen zu können. Unabhängig von dieser Annahme habe ich bereits in
Abbildung 9.9 und 9.10 gezeigt, dass bei kleinen Vorhersagezeiten eine vertausch-
te Zuordnung zwischen Reanalyse- und Vorhersage-Rossbywellenzügen auch das
Vorzeichen im mittleren Fehler umkehrt. Das zeigt die Robustheit des Signals und
damit auch, dass die Systematik in der Methode auf jeden Fall geringer als die
Systematik in der Vorhersage ausfällt.

9.3.1 Systematische Fehler in den Vorhersagen

Mit der vorgestellten Fehlerdiagnostik kann nun der Fehler als Funktion der Lebens-
zeit des Rossbywellenzugs dargestellt werden. In Abbildung 9.13 (a) und (c) sind
die Flächenfehler ∆S und in Abbildung 9.13 (b) und (d) die über die mittlere Fläche
normierten Flächenfehler ∆S/av(S) einer 2-Tagesvorhersage (Abbildung (a) und (b))
und einer 5-Tagesvorhersage (Abbildung (c) und (d)) dargestellt. In den Abbildung
der 2-Tagesvorhersage ((a) und (b)) erkennt man, dass im Fall nicht vertauschter
Zuordnung ein negativer Fehler, im Fall vertauschter Zurodnung (schwarze Linien)
ein positiver Fehler zu beobachten ist. Dies ist in erster Ordnung auch noch bei der
5-Tagesvorhersage (Abbildung 9.13 (c) und (d)) zu erkennen, wohingegen vor allem
zu Beginn und zum Ende der normierten Trajektoriendistanz die Fehler von die-
sem beschriebenen Verhalten abweichen. Der Grund dafür ist der Übergang in eine
zufällige Vorhersage ohne Vorhersagbarkeit. Auf den genauen Kurvenverlauf der
5-Tagesvorhersage und den Bezug zu einer zufälligen Vorhersage werde ich gleich
zurückkommen. Zunächst werde ich jedoch etwas mehr auf die 2-Tagesvorhersage
eingehen. Diese habe ich ausgewählt, da eine 2-Tagesvorhersage durch eine gute
Vorhersagbarkeit und somit kleinen Vorhersagefehlern gekennzeichnet sein sollte.
Dadurch lässt sich bei der 2-Tagesvorhersage ein systematischer Fehler in den Vor-
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Abbildung 9.13: Darstellung der Fehler als Funktion der normierten Trajektoriendistanz.
In Abbildung (a) ist die Entwicklung der Flächenfehler ∆S und in Abbil-
dung (b) die über die mittlere Fläche normierten Flächenfehler ∆S/av(S)
mit einer Vorhersagezeit von 2 Tagen als Funktion der Lebenszeit dar-
gestellt. In Abbildung (c) und (d) ist dieselbe Entwicklung wie in Abbil-
dung (a) und (b) gezeigt, jedoch für eine Vorhersagezeit von 5 Tagen. Die
rote Kurve gibt die jeweiligen Fehler bei erfolgter Zuordnung zwischen
Reanalyse- und Vorhersage-Rossbywellenzug an, die magenta Kurve (un-
terhalb der roten Kurve) die Fehler bei Verwendung aller Rossbywellenzü-
ge. Die beiden schwarzen Kurven, nahe der Nulllinie, geben die jeweiligen
Fehlerverläufe bei umgekehrter Zuordnung zwischen Reanalyse- und Vor-
hersage-Rossbywellenzug an. Die gestrichelte schwarze Linie steht dabei
für die Verwendung aller Rossbywellenzüge. Die blaue Kurve oberhalb der
Nulllinie gibt die jeweiligen Betragsfehler an, die blaue Kurve unterhalb
der Nullinie ist nur die gespiegelte Version der blauen Linie oberhalb von
Null. Die weit oberhalb der Nullinie sich befindende schwarze Linie gibt
die gemittelte Fläche der untersuchten Rossbywellenzüge an, die zugehö-
rige zweite schwarze Linie unterhalb von Null ist an der Nulllinie gespie-
gelt. Der verwendete Datensatz umfasst die Rossbywellenzüge mit einer
minimalen Lebenszeit von 2 Tagen aus dem Zeitraum vom 01.12.2007 bis
30.11.2008.

hersagedaten klar erkennen. In Abbildung 9.13 (a) und (b) erkennt man, dass die
vorhergesagten Rossbywellenzüge während des kompletten Lebenszyklus zu klein
sind (rote und magenta Linie durchweg kleiner Null). Da die Fehlerentwicklung der
umgekehrt zugeordneten Rossbywellenzüge durchweg größer als Null ist (schwar-



9.3 fehlerdiagnostik als funktion der rossbywellenzug-lebenszeit 227

0 20 40 60 80 100

−5

0

5

normierte Trajektoriendistanz [%]

A
τ

o
,V

H
−

A
τ

o
,R

A
 [

m
/s

]

(a)

0 20 40 60 80 100

−0.5

0

0.5

normierte Trajektoriendistanz [%]

K
S

V
H

−
K

S
R

A

(b)

0 20 40 60 80 100

−400

−200

0

200

400

normierte Trajektoriendistanz [%]

x
s
p
,V

H
−

x
s
p
,R

A
 [

k
m

]

(c)

0 20 40 60 80 100

−200

−100

0

100

200

normierte Trajektoriendistanz [%]

y
s
p
,V

H
−

y
s
p
,R

A
 [
k
m

]

min(LZ)=2T; av(LZ)=(3.8+/−2.4) T

#(RWZ)= 170

Vorhersagezeit: 48 Stunden

(d)

Abbildung 9.14: Untersuchung auf systematischen Fehler bei einer 2-Tages-Vorhersage
für verschiedene Rossbywellenzug-Eigenschaften. Beschreibung wie für
Abbildung 9.13 (a), jedoch hier für die absoluten Fehler der mittleren Am-
plitude ∆Aτ0 in Abbildung (a), der Konturstruktur ∆KS in Abbildung (b),
des zonalen Verschiebungsfehler ∆x in Abbildung (c) und des meridiona-
len Verschiebungsfehlers ∆y in Abbildung (d).

ze Fehlerlinien), kann man schließen, dass die Aussage der zu klein vorhergesagten
Rossbywellenzüge robust ist.

Die Fehlerentwicklungen von zonalem und meridionalem Verschiebungsfehler
∆x und ∆y, des mittleren Amplitudenfehlers ∆Aτ0 sowie des Fehlers in der Kon-
turstruktur ∆KS sind in Abbildung 9.14 für eine 2-Tagesvorhersage und in Abbil-
dung 9.15 für eine 5-Tagesvorhersage angefügt. Beim mittleren Amplitudenfehler,
der Konturstruktur und dem meridionalen Verschiebungsfehler ist ebenfalls ein sys-
tematischer Fehler zu erkennen. Für die Konturstruktur KS und den Verschiebungs-
fehlern ∆x und ∆y kann, wie bereits erwähnt, nur ein Fehler bei erfolgter Zuord-
nung zwischen Reanalyse- und Vorherhersage-Rossbywellenzug berechnet werden.
Im Fall keiner erfolgten Zuordnung ist nicht klar, was für eine Eigenschaft dem
Vorhersage-Rossbywellenzug zugeordnet werden sollte. Aus diesem Grund ist für
diese Eigenschaften in Abbildung 9.14 nur eine Fehlerkurve dargestellt. Beim zona-
len Verschiebungsfehler hingegen ist dies nicht so klar. Bei der 5-Tagesvorhersage
in Abbildung 9.15 (c) ist bei diesem überhaupt keine Systematik mehr zu erkennen,
und bei der 2-Tagesvorhersage in Abbildung 9.14 (c) auch nur minimal. Die Ergeb-
nisse scheinen robust zu sein, dafür dass bei der Vorhersage die Rossbywellenzüge
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Abbildung 9.15: Untersuchung auf systematischen Fehler bei einer 5-Tages-Vorhersage
für verschiedene Rossbywellenzug-Eigenschaften. Beschreibung wie in
Abbildung 9.14, hier jedoch für eine Vorhersagezeit von 5 Tagen.

zu klein, zu schwach, mit einer etwas zu geringen Konturstruktur und etwas weiter
im Norden vorhergesagt werden.

Nun komme ich auf die zufällige Vorhersage und die veränderten Fehlerentwick-
lungen für größere Vorhersagezeiten zurück. Diesbezüglich ist in Abbildung 9.16

der Flächenfehler, diesmal jedoch für eine 4-Tagesvorhersage dargestellt. Neben der
Fehlerentwicklung sind auch noch zwei schwarze gestrichpunktete Linien einge-
zeichnet. Diese Kurvenverläufe wurden über die zufällige Zuordnung von Ross-
bywellenzügen aus der Reanalyse der gleichen Jahreszeit als Realisierung einer
schlechten Vorhersage erhalten. Die obere Kurve beschreibt die zufällige Zuordnung
im Falle erfolgter Zuordnungen zwischen Reanalyse- und Vorhersage-Rossbywel-
lenzüge. Die untere Kurve berücksichtigt zusätzlich noch die Fälle ausbleibender
Zuordnungen. Im letzteren Fall kommt es durch die zufällige Zuordnung zu häufi-
gen negativen Fehlern und somit einen insgesamt stärker negativen Kurvenverlauf.
Im Fall nur berücksichtigter Zuordnungen erhält man zu Beginn und zum Ende der
normierten Trajektoriendistanz einen positiven Fehler, da die Rossbywellenzüge der
Reanalyse zu diesem Zeitpunkt deutlich kleiner als die mittlere Größe aller Rossby-
wellenzüge sind. Im mittleren Bereich der normierten Trajektoriendistanz resultiert
analog ein sehr kleiner oder leicht negativer Fehler, da die Rossbywellenzüge zu
diesem Zeitpunkt etwas größer als die mittlere Größe aller Rossbywellenzüge sind.
Durch die erzwungene Zuordnung wird also der Fehler im mittleren Bereich der
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Abbildung 9.16: Darstellung der zufälligen Vorhersage in Relation zu den Fehlern einer
4-Tages-Vorhersage im Verlauf des Rossbywellenzug-Lebenszyklusses.
In Abbildung (a) ist die Entwicklung der Flächenfehler ∆S und in Abbil-
dung (b) die über die mittlere Fläche normierten Flächenfehler ∆S/av(S)
mit einer Vorhersagezeit von 4 Tagen als Funktion der Lebenszeit darge-
stellt. Der verwendete Datensatz umfasst die Rossbywellenzüge mit einer
minimalen Lebenszeit von 2 Tagen aus dem Zeitraum vom 10.12.2001 bis
20.11.2011.

normierten Trajektoriendistanz in den positiven Bereich gezwungen. Dieses Verhal-
ten in der Fehlerentwicklung erklärt, warum sich die Fehler und die Fehler bei einer
umgekehrten Zuordnung von Reanalyse und Vorhersage bei größeren Vorhersage-
zeiten immer mehr angleichen (siehe Abbildung 9.13 (c) und (d)). Dieses Verhalten
erschwert natürlich die Interpretation der resultierenden Fehler als Funktion der
normierten Trajektoriendistanz. Dies war mir von vornherein nicht klar gewesen.
Nichtsdestotrotz kann man daraus jedoch ein paar relevante Aussagen ableiten.

Das zufällige Fehlerverhalten ist in Abbildung 9.17 auch für die anderen Fehler-
größen dargestellt. Beim Fehler in der mittleren Amplitude ∆Aτo (Abbildung 9.17 (a))
zeigt sich ein vergleichbarer Verlauf wie im Fall der Flächenfehler ∆S. Auch der
Fehler in der Konturstruktur ∆KS (Abbildung 9.17 (b)) zeigt einen ähnliche Verlauf
zwischen Anfang/Endphase und mittlere Phase der normierten Trajektoriendistanz
auf. Im Fall des zonalen und meridionalen Verschiebungsfehler ∆x und ∆y (Abbil-
dung 9.17 (c) und (d)) weist die zufällige Fehlerentwicklung jedoch eine Asymme-
trie zwischen Anfangs- und Endphase des Lebenszyklusses auf. Die Asymmetrie im
Fall des zonalen Verschiebungsfehlers ∆x kann vermutlich durch die Entstehungs-
und Zerfallsregionen der Rossbywellenzüge in Kombination mit der regionalen
Häufigkeitsverteilung von Rossbywellenzügen erklärt werden. Die Rossbywellenzü-
ge entstehen bevorzugt in den westlichen Bereichen der Weltmeere, am häufigsten
treten Rossbywellenzüge jedoch etwas weiter ostwärts davon auf. Dadurch wird
durch die erzwungene Zuordnung zu Beginn der normierten Trajektoriendistanz
den Rossbywellenzüge mit einer höheren Wahrscheinlichkeit ein Rossbywellenzug
zugeordnet, welcher östlich vom Reanalyse-Rossbywellenzug liegt. Das würde ei-
nem positiven Fehler in der zonalen Verschiebung entsprechen. Umgekehrt ist die
Häufigkeit von Rossbywellenzügen etwas westlich von den Hauptzerfallsregionen
der Rossbywellenzüge erhöht, man erwartet im statistischen Mittel also einen nega-
tiven Fehler. Genau dieses Verhalten ist der Abbildung 9.17 (c) auch zu entnehmen.
Möchte man dieselbe Argumentation für den meridionalen Verschiebungsfehler ∆y
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Abbildung 9.17: Darstellung der zufälligen Vorhersage in Relation zu den Fehlern einer 4-
Tages-Vorhersage für unterschiedliche Rossbywellenzug-Eigenschaften.
Beschreibung wie in Abbildung 9.16 (a), hier für den Fehler in der mittleren
Amplitude ∆Aτo (Abbildung (a)), den Fehler in der Konturstruktur ∆KS
(Abbildung (b)), den zonalen Verschiebungsfehler ∆x (Abbildung (c)) und
den meridionalen Verschiedbungsfehler ∆y (Abbildung (d)).

verwenden, so müssten die Rossbywellenzüge im Mittel zum Ende ihrer Lebens-
zeit weiter südlich als zu Beginn ihrer Lebenszeit liegen. Dies ist aus den Daten
aber nicht zu erkennen, bei denen im mittleren Verlauf der meridionale Rossbywel-
lenzug-Pfad gerade einmal um 0.3° variiert, was etwa 30 km entspricht. Vielleicht
ist dieser Wert aber auch zu niedrig, und es überwiegen andere Gründe die mehr
durch die regionale Abhängigkeit der Rossbywellenzug-Zugbahnenen vorgegeben
ist.

9.3.2 Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen

Im vorherigen Unterabschnitt konnten systematische Vorhersagefehler für die Flä-
che, die mittlere Amplitude, der Konturstruktur und der meridionalen Verschie-
bung aufgezeigt werden. Die Ergebnisse in der zonalen Verschiebung waren nicht
eindeutig, auch wenn sich andeutet, dass die Rossbywellenzüge etwas zu weit im
Westen vorhergesagt werden. Die genaue Interpretation der Vorhersagefehler als
Funktion der Rossbywellenzug-Lebenszeit oder der zurückgelegten Trajektoriendi-
stanz hat sich jedoch als schwierig herausgestellt. Das Problem dabei ist unter ande-
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Abbildung 9.18: Darstellung der sogenannten Fehlerbreite in Abhängigkeit der Vorhersa-
gezeit. In Abbildung (a) ist die Entwicklung der absoluten mittleren Ampli-
tudenfehler mit einer Vorhersagezeit von 5 Tagen und in Abbildung (b) von
10 Tagen als Funktion der normierten Trajektoriendistanz dargestellt. Der
verwendete Datensatz umfasst die Rossbywellenzüge mit einer minimalen
Lebenszeit von 3 Tagen aus dem Zeitraum vom 10.12.2001 bis 20.11.2011.

rem die Abhängigkeit der Fehler von den Rossbywellenzug-Eigenschaften, welche
wiederum ebenfalls mit der Trajektoriendistanz und den Vorgaben (wie z.Bsp. der
minimalen Lebenszeiten, etc.) variieren. Es ist dadurch nicht offensichtlich, wie Vor-
hersagbarkeit von Rossbywellenzügen objektiv quantifiziert werden kann. Aus den
Abbildungen lässt sich jedoch zumindest für die Fläche und die mittlere Amplitude
eine Größe identifizieren, gegen die die Fehler für große Vorhersagezeiten tendie-
ren, nämlich die angegebenen zufälligen Vorhersagen. Je schlechter die Vorhersa-
ge, desto größer wird der Unterschied zwischen den beiden Fehlerwerten (Verwen-
dung aller Rossbywellenzüge, Verwendung der Rossbywellenzüge bei denen dem
Reanalyse-Rossbywellenzug ein Vorhersage-Rossbywellenzug zugeordnet werden
kann). Für eine sehr schlechte Vorhersage, wie im Fall einer 10-Tagesvorhersage, er-
reicht die Fehlerbreite (Differenz zwischen den beiden Fehlerwerten als Funktion
der normierten Trajektoriendistanz) Werte nahe der Fehlerbreite zufälliger Vorher-
sagen (Differenz zwischen den beiden Fehlerwerten der zufälligen Vorhersage als
Funktion der normierten Trajektoriendistanz).

Zur Veranschaulichung der Fehlerbreite sind die Fehler der 5 und der 10-Tages-
vorhersage der mittleren Amplitude in Abbildung 9.18 dargestellt. Ich verwende
hier bewusst die mittlere Amplitude und nicht die Fläche, da die Fläche bei sehr
kleinen und sehr großen Werten der normierten Trajektoriendistanzen Werte nahe
bei Null aufweist. Somit kann die zufällige Vorhersage bereits bei sehr kleinen Vor-
hersagezeiten nahe der zufälligen Vorhersage liegen. Dieses Problem kann unter
Verwendung der mittleren Amplitude stark reduziert werden.

Im Folgenden werde ich eine Größe zur Darstellung der Vorhersagbarkeit ange-
ben. Durch die komplizierte Abhängigkeit von Fehlern zu Rossbywellenzug-Eigen-
schaften und zufälligen Vorhersagen bei der Lebenszeitdarstellung hatte ich einige
Probleme damit. Ich habe mich letztlich für das Fehlermaß

Vb =

(
∆rand − (∆Aτo(RWZ Treffer) −∆Aτo(alle RWZ))

∆rand

)2
(9.4)

entschieden, wobei

∆rand = ∆Aτo(rand, RWZ Treffer) −∆Aτo(rand, alle RWZ)
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Abbildung 9.19: Veranschaulichung der für die Gleichung (9.4) notwendigen Fehlerbrei-
ten am Beispiel der Abbildung 9.18. Identische Abbildung wie in Abbil-
dung 9.18 (a), nur das hier noch zusätzlich die für die Gleichung (9.4) not-
wendigen Fehlerbreiten durch die schwarzen Pfeile für bestimmte Werte in
der normierten Trajektoriendistanz dargestellt sind.

die Breite der zufälligen Vorhersagefehler beschreibt. Zur Veranschaulichung sind
die für die Gleichung (9.4) notwendigen Fehlerbreiten am Beispiel der Abbildung 9.18

in Abbildung 9.19 dargestellt. Das Fehlermaß Vb gibt den quadratischen relativen
Fehler von vorhergesagter Fehlerbreite zur zufälligen Fehlerbreite an und ist als
Funktion der normierten Trajektoriendistanz gegeben.

Das Ergebnis für mindestens 3 Tage langlebige Rossbywellenzüge ist in Abbil-
dung 9.20 zu sehen. Das Quadrat in Vb sorgt für einen schnelleren Abfall kleiner
Werte gegen Null. In der Abbildung 9.20 entspricht dies einen schnellerer Abfall
von den dunklen zu den hellen Farben. Alternativ zum Quadrat in Vb hätte man
auch eine vom linearen Verlauf abweichende Farbskala verwenden können. Neben
den Farbflächen geben die weißen Konturlinien einen Eindruck über den Fehler,
der vor allem durch die Nichttreffer zwischen Vorhersage und Reanalyse zustande
kommt. Dieser Fehler wird mit Vballe bezeichnet, welcher durch

Vballe =

(
∆∗rand −∆Aτo(alle RWZ)

∆∗rand

)2
,

mit

∆∗rand = ∆Aτo(rand, alle RWZ)

gegeben ist. Vballe ist wie Vb konzipiert, nur dass ausschließlich der Fall aller Ross-
bywellenzüge berücksichtigt wird. Dieses Maß an Vorhersagbarkeit (Vballe) fällt bei
fester normierter Trajektoriendistanz vor allem zu Beginn der Trajektorie stärker ab.
Dies deutet an, dass vor allem zum Einsetzen der Rossbywellenzüge häufig dem
Rossbywellenzug in der Reanalyse kein Rossbywellenzug aus der Vorhersage zuge-
ordnet werden kann. Zum Ende der normierten Trajektoriendistanz nimmt dieses
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Abbildung 9.20: Darstellung zur Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen in Abhängig-
keit der Vorhersagezeit. Im linken Teil der Abbildung ist ein Hovmöller-
diagramm des Vorhersagbarkeitsmaßes Vb aus Gleichung (9.4) aufgetra-
gen, wobei die räumliche Achse durch die normierte Trajektoriendistanz
und die zeitliche Achse über die einheitliche Vorhersagezeit gegeben ist.
Die zugehörige Farbskala ist durch die roten Farben gegeben (rechte Hälte
der Farbskala). Die weißen Konturlinien geben das Vorhersagbarkeitsmaß
Vballe an. Im rechten Teil der Abbildung ist die Entwicklung des Medians
im Fehler der mittleren Amplitude ∆Aτo mit zunehmender Vorhersagezeit
dargestellt. Die Farben entsprechen dem blauen Anteil der Farbskala. Der
verwendete Datensatz umfasst die Rossbywellenzüge mit einer minimalen
Lebenszeit von drei Tagen aus dem Zeitraum vom 10.12.2001 bis 20.11.2011.
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Vorhersagbarkeitsmaß mit zunehmender Vorhersagezeit weniger stark ab. Die Er-
klärung dafür ist, dass wenn ein Rossbywellenzug einmal existiert, dann ist die
Vorhersage von diesem deutlich einfacher. Im Gegensatz dazu ist zu Beginn der
normierten Trajektoriendistanz und damit den entstehenden Rossbywellenzügen,
die Vorhersage zu einer Zeit erfolgt, in der die Rossbywellenzüge noch nicht oder
nur sehr schwach entwickelt sind, wodurch ihre Entwicklung sehr viel schwerer
vorherzusagen ist. Dabei handelt es sich um ein Resultat, welches bereits in Glatt
und Wirth (2014) bei der detaillierten Untersuchung zur Vorhersage des Elbeflut-
Rossbywellenzug hervorgehoben wurde. Für ein weiteren Eindruck über die Feh-
lerentwicklung ist auf der rechten Seite solcher Hovmöllerdiagramme noch die
Medianentwicklung aller Zeitpunkte des mittleren Amplitudenfehlers dargestellt.
Abflachende Medianentwicklungen als Funktion der Vorhersagezeit deuten eine
Sättigung des Fehlers an. Der Wert der zufälligen Zuordnung ist als schwarze Li-
nie und als alternatives anschaulicheres Maß zur Bestimmung der Vorhersagbarkeit
ebenfalls mit eingezeichnet. Sobald der Median im Bereich dieses zufälligen Wertes
kommt, ist keine Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen vorhanden.

Diese Betrachtung lässt sich noch in die verschiedenen Jahreszeiten aufspalten.
Dabei zeigt sich eine besere Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen im erweiter-
ten Winter, welcher die Monate November bis März umfasst. Abbildung 9.21 zeigt
das zugehörige Hovmöllerdiagramm. Zwangsläufig ist die Vorhersagbarkeit in den
Sommermonaten reduziert (hier nicht gezeigt).

Eine Aufspaltung in kurzlebige Rossbywellenzüge (Lebenszeit von 2 bis 4 Tage)
und langlebige Rossbywellenzüge (Lebenszeit länger als 5 Tage) zeigt ein ähnliches
Verhalten wie die Aufspaltung in die Jahreszeiten. Wie in Abbildung 9.22 dargestellt,
ist die Vorhersagbarkeit der kurzlebigen Rossbywellenzüge deutlich reduziert. Wie
zu erwarten geht bei den kurzlebigen Rossbywellenzüge auch die Asymmetrie in
Richtung der normierten Trajektoriendistanz in Vb schneller verloren. Das ist nicht
verwunderlich, da bei einer 5-Tagesvorhersage die Vorhersage von maximal 4 Tage
lebenden Rossbywellenzüge bereits stark entkoppelt ist. Dabei bedeutet entkoppelt,
dass entweder die Vorhersage zu einem Zeitpunkt gemacht wurde, bei dem der
Rossbywellenzug noch nicht existiert hat, oder für einen Zeitpunkt an dem der
Rossbywellenzug nicht mehr existiert.

Desweiteren wird die Vorhersagbarkeit für Rossbywellenzüge in Bezug auf die
unterschiedlichen globalen Strukturindizes untersucht. In Abbildung 9.23 gehen die
Rossbywellenzüge der 20% negativsten AO-Indizes ein. Der Abbildung lässt sich
entnehmen, dass bei stärker negativen AO-Werten die Vorhersagbarkeit für große
Vorhersagezeiten deutlich reduziert ist. Im rechten Teil der Abbildung erkennt man
darüber hinaus, wie der Medianverlauf der Fehler in der mittleren Amplitude schon
bei einer Vorhersagezeit von 168 Stunden Werte um 2ms−1 erreicht und damit nahe
am Fehlersättigungswert liegt. Die Betrachtung von Vballe deutet an, dass vor allem
gegen Ende der normierten Trajektoriendistanz häufig keine Zuordnung zwischen
Reanalyse und Vorhersage erfolgt, der Fehler demnach sehr viel näher an einer
zufälligen Vorhersage liegt.

Der umgekehrte Fall stark positiver AO-Werte ist komplexer und somit schwie-
riger zu interpretieren. Insgesamt ergibt sich jedoch eine deutlich erhöhte Vorher-
sagbarkeit im Vergleich zu den stark negativen AO-Werten, vor allem für größere
Vorhersagezeiten (hier nicht gezeigt).

Bei dem PNA-Index sind zwischen positiver und negativer Phase (stärksten 20%)
in dieser Art der Darstellung keine klaren Unterschiede zu erkennen.
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Abbildung 9.21: Darstellung zur Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen aus der erwei-
terten Winterzeit. Beschreibung wie in Abbildung 9.20, hier jedoch nur für
Rossbywellenzüge aus den Monaten November bis einschließlich März.
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Abbildung 9.22: Darstellung zur Vorhersagbarkeit von kurzlebigen Rossbywellenzügen.
Beschreibung wie in Abbildung 9.20, hier jedoch für Rossbywellenzüge mit
einer Lebenszeit zwischen 2 und 4 Tagen.
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Abbildung 9.23: Darstellung zur Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen mit stark ne-
gativen AO-Werten. Beschreibung wie in Abbildung 9.20, hier jedoch für
Rossbywellenzüge für die 20% negativsten AO-Werte.
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Abbildung 9.24: Abweichendes Fehlerverhalten von auseinanderbrechenden Rossbywel-
lenzügen. In Abbildung (a) ist die Entwicklung der mittleren Amplitu-
denfehler ∆Aτ0 und in Abbildung (b) der Konturstrukturfehler ∆KS als
Funktion der normierten Trajektoriendistanz dargestellt, wobei der Wert
100% den Zeitpunkt des Auseinanderbrechens von Rossbywellenzügen be-
schreibt und nicht zwangsläufig das Ende der Rossbywellenzüge. Der ver-
wendete Datensatz umfasst die Rossbywellenzüge mit einer minimalen Le-
benszeit von 4 Tagen aus dem Zeitraum vom 10.12.2001 bis 20.11.2011.

Als letztes werde ich hier noch auf den Fehler im Fall von einsetzendem Aus-
einanderbrechen der Rossbywellenzüge näher eingehen. Dazu betrachten wir zu-
nächst die Fehler in der mittleren Amplitude ∆Aτ0 und der Konturstruktur ∆KS
in Abbildung 9.24. Aus Abbildung 9.24 lässt sich die Problematik einer Vorhersage
zum Eintreten von Wellenbrechen erkennen. Zum Zeitpunkt des Auseinanderbre-
chens wird der Amplitudenfehler plötzlicher positiver und der Fehler in der Kon-
turstruktur stärker negativ (bei 90% bis 100% der normierten Trajektoriendistanz).
Die 100% der normierten Trajektoriendistanz bedeuten in dieser Darstellung den
Zeitpunkt des Auseinanderbrechens von Rossbywellenzügen. Das bedeutet, dass
in der Vorhersage der Zerfall des Rossbywellenzugs mit abnehmenden Amplitu-
denwerten und zunehmend komplexer Konturstruktur nicht erkannt wird. Es sei
jedoch darauf verwiesen, dass diese Untersuchung keine sichere Aussage liefert, da
ihr eine gewisse Systematik unterliegt. Es wird nämlich nur über die Fälle gemittelt,
bei denen es zu einem Auseinanderbrechen des Rossbywellenzugs kommt. Damit
kann nicht geschlussfolgert werden, dass die Vorhersage generell nicht in der Lage
ist Wellenbrechen vorherzusagen.

Um die unterschiedlichen Fehler von auseinanderbrechenden zu nicht auseinan-
derbrechenden Rossbywellenzügen in der Konturstruktur in Abhängigkeit von der
Vorhersagezeit darzustellen, ist in Abbildung 9.25 erneut ein Hovmöllerdiagramm,
in der Darstellungsform von Abbildung 9.20, angefügt. Für dieses Hovmöllerdia-
gramm werden die Fehler in der Konturstruktur ∆KS der Fälle ohne Rossbywellen-
zug-Auseinanderbrechen von den Fällen mit Rossbywellenzug-Auseinanderbrechen
subtrahiert. Dabei zeigt sich, dass im Falle auseinanderbrechender Rossbywellenzü-
ge die Fehler in der Konturstruktur sehr viel negativer vorhergesagt werden (da
die resultierenden Fehler in Abbildung 9.25 negativ sind), vor allem am Ende der
normierten Trajektoriendistanz. Das könnte bedeuten, dass die komplexe Struktur
auseinanderbrechender Rossbywellenzüge in der Vorhersage nicht erfasst werden
kann und somit höhere Konturstrukturen als tatsächlich eintretend vorhergesagt
werden.
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Abbildung 9.25: Abweichendes Verhalten von auseinanderbrechenden zu nichtausein-
anderbrechenden Rossbywellenzügen in deren Konturstruktur. Unter-
schied zwischen dem Fehler in der Konturstruktur ∆KS für auseinander-
brechende Rossbywellenzüge und nicht auseinanderbrechende, welche auf
55% ihrer Lebenszeit begrenzt werden.
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Wählt man für das Hovmöllerdiagramm in Abbildung 9.25 jedoch für die nich-
tauseinanderbrechenden Rossbywellenzüge nicht den Bereich bis zu 55% ihrer Le-
benszeit, sondern als Endpunkt den Zeitpunkt ihrer Trajektorie, bei der sie die
höchsten Konturstruktur aufweisen, so werden die negativen Werte im Hovmöller-
diagramm in Abbildung 9.25 deutlich reduziert (hier nicht gezeigt). Dies kann auch
wieder als Warnung verstanden werden, dass auch für nichtbrechende Rossbywel-
lenzüge hohe Werte in der Konturstruktur erreicht werden können und die Vor-
hersage von auseinanderbrechende Rossbywellenzüge nicht zwangsläufig schlecht
ist. Allerdings ist die Konturstruktur für die Methode nach Zimin u. a. (2006) kon-
struiert wurden. Mir ist nicht ganz klar, wie hilfreich diese Eigenschaft noch bei
Anwendung auf die Methode nach Zimin u. a. (2003) ist.

Mit diesen Betrachtungen möchte ich die Fehlerbetrachtung abschließen. Ich konn-
te einige aufschlussreiche Einsichten in die Vorhersagefehler von Rossbywellenzü-
gen geben, auch wenn deutlich wurde, dass die objektbasierte Fehlerbetrachtung
nicht einfach zu interpretieren ist und auch einige Systematiken beinhaltet, die man
bei der Interpretation berücksichtigen muss.

9.4 mögliche ursachen für die systematischen feh-
ler

In den vorangegangenen Kapiteln habe ich gezeigt, dass die vorhergesagten Rossby-
wellenzüge zu klein, zu schwach, mit etwas zu geringer Konturstruktur und leicht
nach Norden verschoben dargestellt werden. Das Ergebnis von zu klein und nach
Norden verschobenen Rossbywellenzügen in den Vorhersagen konnte auch unab-
hängig von meinen Untersuchungen mit einer auf PV basierten objektbasierten Feh-
lerdiagnostik durch Evi Giannakaki (Uni Bern) bestätigt werden. Da meine Diagno-
stik auf der Verwendung des Meridionalwindes basiert, liegt der erste Verdacht auf
einem zu schwach vorhergesagten meridionalen Wind. Um dies zu testen, habe ich
die Stärke der meridionalen Windfelder in der Reanalyse und der Vorhersage mit-
tels

∆|v(ϕ)| =

nλ∑
i=1

|vVH(λ(i),ϕ)|−
nλ∑
i=1

|vRA(λ(i),ϕ)| (9.5)

verglichen, wobei nλ die Anzahl an Gitterpunkten in Zonalrichtung angibt. Die Grö-
ße ∆|v(ϕ)| ist für die verschiedenen Vorhersagezeiten in Abbildung 9.26 dargestellt.
In der Abbildung erkennt man, wie anfänglich (bis zu einer Vorhersagezeit von 5 bis
6 Tagen) die Stärke des vorhergesagten Meridionalwindes kontinuierlich abnimmt.
Verwendet man den maximalen Betragswert anstelle des gemittelten, ergibt sich ein
ähnliches Bild wie in Abbildung 9.26 mit ausschließlich negativen Werten. Diese Be-
obachtung könnte den systematischen Fehler in den objektbasierten Fehlergrößen
der mittleren Amplitude und der Fläche erklären.

Meine erste Vermutung zur Erklärung der abnehmenden Stärke des Meridional-
windes in den Vorhersagedaten bestand darin, dass in den Vorhersagen die Strö-
mung zonalisiert (bei gleichbleibender Stärke des Gesamtwindes) wird. Die Stärke
des Zonalwindes scheint dies wie in Abbildung 9.27 angegeben jedoch nicht zu
bestätigen. Bei Betrachtung der Differenz der maximalen absoluten Werte ergeben
sich sogar ausschließlich negative Werte. Wäre der Grund eine Zonalisierung der
Strömung bei gleichbleibender Stärke des Gesamtwindes gewesen, so hätte man
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Abbildung 9.26: Entwicklung der Stärke des Meridionalwindes mit zunehmender Vorher-
sagezeit. Darstellung der unterschiedlichen Stärke des meridionalen Wind-
feldes aus der Vorhersage und Reanalyse, gegeben durch ∆v(ϕ) wie in
Gleichung (9.5) angegeben.
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Abbildung 9.27: Entwicklung der Stärke des Zonalwindes mit zunehmender Vorhersage-
zeit. Darstellung der unterschiedlichen Stärke des zonalen Windfeldes aus
der Vorhersage und Reanalyse, gegeben durch ∆u(ϕ), welches analog zu
∆v(ϕ) wie in Gleichung (9.5) angegeben für den zonalen Anteil des Windes
berechnet wird.
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Abbildung 9.28: Schemazeichnung zum Zusammenhang zwischen Tropopausenhöhe und
den systematischen Fehlern in den objektbasierten Fehlermaßen. Die
blaue Linie stellt die Tropopausenhöhe in der Reanalyse, die rote Linie in
der Vorhersage dar. Die schwarzen Pfeile deuten an, wie sich bei so einer
vorhergesagten Tropopausenhöhe die Hauptdynamik an der Tropopause
nach oben verschiebt, bzw. bei fest gehaltenem Druckniveau nach Norden.

für ∆u(ϕ) Werte im positiven Bereich erwartet. Die Stärke des Windes scheint also
insgesamt abzunehmen. Wie in Jung (2005) angegeben, existiert in dem ECMWF-
Vorhersagesystem für die kinetischen Energie auf der Nordhemisphäre ein syste-
matischer negativer Fehler. Die Windgrößen zur Berechnung der kinetische Energie
werden darin über die Abweichung von einem nicht näher spezifizierten zeitlichen
Mittel und über die Abweichung vom zonalen Mittel bestimmt. Damit werden die
auch uns interessierenden Windgrößen untersucht. Der systematische negative Feh-
ler deutet wie in meinen Untersuchungen an, dass die Stärke des Windes insgesamt
abnimmt.

Beim Abschlusssymposium von Pandowae hatte ich zu den objektbasierten Feh-
lern ein Poster präsentiert und mit Mark Rodwell (vom ECMWF in Reading) dar-
über gesprochen. Er hat mir erzählt, dass ein systematischer Fehler in der Tropopau-
senhöhe existiert. Die Tropopausenhöhe stellt den Bereich dar, an dem die Hauptak-
tivität bezüglich der Rossbywellenzüge zu finden ist. Dort erwartet man die stärks-
ten Windwerte. Die Tropopausenhöhe liegt in den Vorhersagen zu hoch. Da ich in
der Reanalyse und der Vorhersage aber das gleiche Druckniveau verwende, könn-
te durch eine zu hoch vorhergesagt Tropopausenhöhe auch die maximalen Werte
im Windfeld nach oben verschoben sein. Die vorhergesagten Rossbywellenzüge auf
gleichem Druckniveau wie die Reanalyse würden dadurch zu schwach ausfallen.
Darüber hinaus ist die Tropopause in den mittleren Breiten geneigt: Von größeren
Höhen in der äquatornäheren Region zu niedrigeren Höhen in der Polarregion. Eine
Anhebung der Tropopause würde demnach nicht nur die Dynamik weiter vertikal
nach oben verlagern, sondern auch im Mittel etwas weiter nördlich. Dies würde
die Nordverschiebung der Rossbywellenzüge in den Vorhersagen erklären und den
Dipol von zu schwachen und zu starken Zonalwind um 40°N (Abbildung 9.27).
Zur Veranschaulichung habe ich in Abbildung 9.28 eine schematische Skizze einge-
fügt. Allerdings können die gezeigten Ergebnisse nur diese Thesen stützen, sie aber
nicht belegen. Weitere Untersuchungen mit genau dieser Fragestellung könnten die
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aufgestellte Hypothese testen. Aus Zeitgründen werde ich dem jedoch nicht mehr
nachgehen.

In Gray u. a. (2014) wird gezeigt, dass der scharfe PV-Gradient an der Tropopause
in den ECMWF Vorhersagen (auch beim UK Met Office und NCEP) mit zunehmen-
der Vorhersagezeit auf einer Isentropen Fläche abnimmt. Da bei Reduktion der Mo-
dellauflösung für große Vorhersagezeiten eine weitere Abnahme im PV-Gradienten
zu beobachten ist, wird die Reduktion im Gradienten der PV zum Teil auf die ho-
rizontale Auflösung und numerische Dissipation zurückgeführt. Dadurch werden
zum Teil die niedrigeren Amplituden von Rossbywellenzügen in den Vorhersagen
erklärt. Daneben wird zusätzlich gezeigt, dass die beobachte Amplitudenabnahme
der Rücken mit zunehmender Vorhersagezeit, konsistent mit der Unterschätzung
der verstärkenden diabatischen Effekte der PV Anomalien im Rückenbereich ist.
Diese verstärkenden Effekte sind zum Beispiel durch den Transport von niedriger
PV aus der unteren Troposphäre über Warmluft Förderbändern („Warm Conveyor
Belts“) oder der langwelligen Ausstrahlung direkt unterhalb der Tropopause gege-
ben. Es wird jedoch auch herausgestrichen, dass die Ursache und damit die ver-
antwortlichen Prozesse bisher nicht herausgearbeitet werden konnten. Die beschrie-
benen Effekte bewirken zum Teil auch eine veränderte Tropopausenhöhe. Es ist
hinsichtlich dieser Untersuchungen und der obigen Hypothese auch interessant, in-
wieweit die systematischen Fehler durch eine Modellauflösung oder den dynamisch
anderen Verhältnissen in der Tropopausenregion zugeschrieben werden können.
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Z U S A M M E N FA S S U N G U N D A U S B L I C K

Die Dissertation beinhaltet mehrere Aspekte bezüglich der Untersuchung von Ross-
bywellenzügen. Der Übersichtlichkeit halber habe ich deshalb die Zusammenfas-
sung und den Ausblick in fünf Abschnitte untergliedert:

• Methoden zur Darstellung von Rossbywellenzügen

• Zusätzlicher Nutzen des Wellenaktivitätsflusses

• Entwicklung einer trajektorienbasierten Klimatologie von Rossbywellenzügen

• Untersuchung der Darstellung von Rossbywellenzügen in einem numerischen
Wettervorhersagemodell

• Zusammenhang zwischen Rossbywellenzügen und Extremwettereignissen

In diesen Abschnitten werde ich die jeweiligen Ergebnisse dieser Dissertation zu-
sammenfassen, offene Fragen und Probleme ansprechen sowie einige Gedanken zu
möglichen weiterführenden Untersuchungen vorschlagen.

methoden zur darstellung von rossbywellenzügen

Zur Darstellung von Rossbywellenzügen werden in der Literatur häufig die Metho-
den der Hilberttransformation des Meridionalwindes nach Zimin u. a. (2003) und
Zimin u. a. (2006) verwendet. Ich habe in dieser Arbeit die beiden Methoden ver-
glichen und die Nachteile der Methode nach Zimin u. a. (2003) explizit herausge-
arbeitet. Dabei konnte ich zeigen, dass sich die Unterschiede zwischen den beiden
Methoden nicht nur auf die genaue Darstellung der Rossbywellenzüge auswirken,
sondern auch zu einer unterschiedlichen Interpretation der Entwicklung und Aus-
breitung von Rossbywellenzügen führen können. Für die Entstehungs- und Zer-
fallsregionen von Rossbywellenzügen haben sich diese Unterschiede sogar in der
klimatologischen Betrachtung manifestiert. Zusätzlich konnte ich zeigen, dass die
Rossbywellenzüge, welche man mittels der Methode nach Zimin u. a. (2003) erhält,
teilweise stärker vom Wellenleiter distanziert sind. Anhand von drei Beispielfällen
habe ich gezeigt, dass die Ursache dafür in einer fehlerhaften Darstellung der Ross-
bywellenzüge durch die Methode nach Zimin u. a. (2003) begründet ist. Ausgehend
von den Untersuchungen in dieser Arbeit, würde ich zur Untersuchung der Dyna-
mik von Rossbywellenzügen, trotz anderer Nachteile, die Verwendung der Methode
nach Zimin u. a. (2006) empfehlen.

Ein Nachteil der Methode nach Zimin u. a. (2006), neben dem höheren Rechen-
aufwand, besteht in der notwendigen Kenntnis der Hintergrundströmung. In die-
ser Arbeit habe ich die Hintergrundströmung über einen 30 Tage Tiefpassfilter be-
stimmt. Im Fall der Untersuchung von Vorhersagefehlern ist diese Vorgehensweise
nicht möglich, da die Zeitreihe zur Bestimmung des Hintergrundes stets durch die
Länge des Vorhersagezeitraums limitiert ist. In Prof. Changs Arbeitsgrupper, an der
Universität von Stony Brook, wird deshalb ein nichtzentriertes gleitendes zeitliches
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Mittel von 14 Tagen mit den vorhergehenden 10 Tagen und den folgenden 4 Ta-
gen verwendet. Ich habe dieses Vorgehen auf die GFS Vorhersagedaten angewandt.
Diese stehen für einen Vorhersagezeitraum bis zu 15 Tage zur Verfügung. Auf die-
se Weise können Rossbywellenzüge durch das oben beschriebene Vorgehen bis zu
einem Vorhersagezeitraum von 11 Tagen untersucht werden. Die Ergebnisse sehen
vielversprechend aus. Allerdings werden bei größeren Vorhersagezeiten geringere
Auflösungen verwendet. Inwieweit sich dies auf die Darstellung der Rossbywel-
lenzüge auswirkt, gilt es noch zu untersuchen. Zusätzlich sind die meisten Vor-
hersagezeiträume der anderen numerischen Wettervorhersagemodelle auf 10 Tage
begrenzt, was durch das oben beschriebene Vorgehen eine maximale Vorhersageziet
von 6 Tagen erlauben würde. Aus diesem Grund habe ich für die Untersuchungen
zur Vorhersage von Rossbywellenzügen auf die Methode nach Zimin u. a. (2003)
zurückgegriffen.

Zusätzlich habe ich gezeigt, dass bei der Methode nach Zimin u. a. (2006), un-
ter Verwendung des Windfelds senkrecht zur Hintergrundströmung, bessere Ergeb-
nisse erzielt werden als bei Verwendung des Meridionalwindes. Gleiches scheint
auch für die Methode nach Zimin u. a. (2003) zu gelten. Allerdings habe ich die
Auswirkungen dieser Modifikation bei der Methode nach Zimin u. a. (2003) nicht
eingehend untersucht und möchte deshalb auch keine endgültige Wertung dafür ge-
ben. Die Verwendung des Windfelds senkrecht zur Hintergrundströmung erscheint
auch vom theoretischen Verständnis der Aufteilung des Signals in Welle und Hinter-
grundströmung plausibler. Darüber hinaus habe ich eine Wellenzahlanpassung für
die Methode nach Zimin u. a. (2006) vorgenommen, da durch die darin angegebene
Stromlinienberechnung das vorgegebene Wellenzahlfenster für die Rossbywellenzü-
gen, insbesondere in den nördlicheren Breiten, abgesenkt wird. Durch die Wellen-
zahlanpassung kann das ursprünglich vorgegebene Wellenzahlfenster zur Untersu-
chung der Rossbywellenzüge verwendet werden. Mir ist jedoch nicht ganz klar, ob
dieses Vorgehen vorteilhaft ist oder ob die Absenkung der Wellenzahlen durch die
Methode nach Zimin u. a. (2006) letztenendes die Kontinuität in der Darstellung
von Rossbywellenzügen verbessert. Allerdings werden durch diese Wellenzahlab-
senkung häufiger blockierende Rücken als Teil der Welle interpretiert. Ich habe mit
den Leuten aus Prof. Changs Arbeitsgruppe über diesen Effekt diskutiert. Teilweise
beobachten sie in der Tat untypische Rossbywellenzüge, die genau durch diesen be-
schriebenen Effekt erklärt werden können. Andererseits ist es jedoch auch schwierig
festzulegen, wie und durch welche Wellenzahlen die untersuchten Rossbywellenzü-
ge am sinnvollsten definiert werden sollten. Dies gilt insbesondere für die sich zeit-
lich langsamer entwickelnden, stärkeren Rücken. Bei diesen ist nicht immer klar, ob
sie als Teil des sich ausbreitenden Rossbywellenzugs identifizert werden sollten.

Etwas unbefriedigend sind die in der Literatur unterschiedlich gewählten Wel-
lenzahlfenster zur Untersuchung von Rossbywellenzügen. Durch diese unterschied-
lichen Definitionen eines Rossbywellenzugs wird ein Vergleich der Ergebnisse er-
schwert. Aus Gründen der Vergleichbarkeit mit den Resultaten aus Glatt und Wirth
(2014) habe ich das darin verwendete Wellenzahlfenster von [4, 15] ohne eigene wei-
tere Untersuchungen übernommen. Dieses Wellenzahlfenster wurde ausgehend von
der Darstellung des Elbeflut-Rossbywellenzugs bei Variation der verwendeten Wel-
lenzahlen abgeleitet. Es wäre wünschenswert einmal explizit zu untersuchen, wie
die Verteilung des Leistungsspektrums des zugrundeliegenden Wellensignals im
Wellenzahl-Frequenz-Raum aussieht. Ausgehend von dieser Verteilung könnte man
für eine klimatologische Untersuchung, eine etwas objektivere Entscheidung zur



Zusammenfassung und Ausblick 249

Wahl eines zu empfehlenden Wellenzahlfensters ableiten. Wahrscheinlich sind die
Übergänge jedoch zu kontinuierlich um eine tatsächlich objektive sinnvolle Entschei-
dung treffen zu können.

Bei vielen Methoden zur Darstellung von Rossbywellenzügen wird von der An-
nahme ausgegangen, dass Rossbywellenzüge durch beinahe ebene Wellenpakete
beschrieben werden können. Von dieser Annahme wird auch in den Methoden
nach Zimin u. a. (2003), Zimin u. a. (2006) und dem in dieser Arbeit verwendeten
Wellenaktivitätsfluss ausgegangen. Es ist allerdings bekannt, dass Tröge tendenziell
schmäler sind als Rücken. Durch diese Asymmetrie kam es, durch häufiges uner-
wünschtes Auseinanderbrechen eigentlich zusammengehöriger Rossbywellenzüge,
zu Schwierigkeiten bei der automatischen objektiven Rossbywellenzug-Identifika-
tionsmethode nach Glatt (2012). Teilweise kann dieses Problem durch die Anwen-
dung von Glättungsverfahren reduziert werden. Allerdings ist die Ursache dieser
Asymmetrie, welche durch die semigeostrophische Theorie erklärt werden kann,
bekannt. Anstelle zu glätten, habe ich in dieser Arbeit die zugrundeliegenden Fel-
der so transformiert, dass die Gültigkeit der Annahme beinahe ebener Wellenpakete
wiederhergestellt wird. Dadurch können die verwendeten Methoden wieder in ih-
rem Gültigkeitsbereich angewendet werden. Die dazu notwendige semigeostrophi-
sche Koordinatentransformation geht auf Hoskins (1975) zurück. Für die optimale
Anwendung auf die zu untersuchenden Rossbywellenzüge habe ich diese Transfor-
mation noch modifiziert. Ich habe gezeigt, dass mit Hilfe dieser Transformation die
Darstellung von Rossbywellenzügen in einigen Fällen erheblich verbessert werden
konnte. Nichtsdestotrotz kann es in manchen Fällen sogar zu einer Verschlechterung
der Darstellung kommen. Durch die allgemein bekannte Trog-Rücken-Asymmetrie
ist im statistischen Sinne jedoch eine Verbesserung bei Anwendung der semigeostro-
phischen Koordinatentransformation zu erwarten. Ich habe in dieser Arbeit dar-
über hinaus erwähnt, wie man die Darstellung von Rossbywellenzügen durch diese
Transformation weiter verbessern könnte. Dazu habe ich einen Parameter zwischen
null und eins vorgeschlagen, welcher die Stärke der Transformation angeben soll. Im
Fall einer Trog-Rücken-Asymmetrie sollte bei Anwendung der Hilberttransformati-
on des Windfeldes, die Varianz des Einhüllendefeldes im Bereich des Rossbywel-
lenzugs höher ausfallen als im Fall eines beinahe ebenen Wellenpakets. Je nachdem
wie stark sich die Varianz des Einhüllendefeldes im Bereich des Rossbywellenzugs
durch die Transformation erniedrigen lässt, kann der Parameter zur Steuerung der
Transformation gewählt werden. Auf diese Weise könnten die Fälle, bei der die
Anwendung der Transformation zu einer Verschlechterung führt, erkannt und die
Transformation unterbunden werden. Das Varianzkriterium basiert allerdings auf
theoretischen Überlegungen. Ob und inwieweit es für tatsächliche Rossbywellenzü-
ge anwendbar ist oder ob nicht doch ein anderes Kriterium sinnvoller sein könnte,
habe ich in dieser Arbeit nicht untersucht.

zusätzlicher nutzen des wellenaktivitätsflusses

Für die Untersuchungen in dieser Dissertation hat sich der Wellenaktivitätsfluss
(WAF) nach Takaya und Nakamura (2001) (FTN01) als eine geeignete Flussformulie-
rung herausgestellt. Ursprünglich sollte der Fluss FTN01 einen wichtigen Bestandteil
dieser Dissertation ausmachen. Einige Aspekte von FTN01 und des WAF im Allge-
meinen, haben sich jedoch als relativ schwierig herausgestellt. Beispielsweise ist
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die Rückführung der Divergenz des WAF auf die Quellen und Senken von Rossby-
wellenzügen durch die Nichtlinearitäten in der Entwicklung real auftretender Ross-
bywellenzüge nicht direkt möglich. Auch ist FTN01 relativ verrauscht und wurde
deshalb nicht wie geplant als zugrundeliegende Größe im Trajektorienprogramm
verwendet.

Trotz der erwähnten Nachteile von FTN01 handelt es sich dabei um eine konzep-
tionell vielversprechende Größe, die einen tieferen Einblick in die Dynamik von
Rossbywellenzügen liefert. In dieser Dissertation habe ich diesbezüglich vor allem
die zusätzliche Richtungsinformation in dieser Diagnostik ausgenutzt. Ich habe ge-
zeigt, dass diese zusätzliche Information ein genaueres Bild der Rossbywellenzug-
Entwicklung erlaubt und für nah beieinander liegenden Rossbywellenzügen eine
Aussage über die Zusammengehörigkeit dieser Rossbywellenzüge geben kann. Eine
derartige Aussage ist durch die anderen Methoden nicht möglich. Die Richtungsin-
formation von FTN01 könnte aus diesem Grund zukünftig in dem Trajektorienpro-
gramm als zusätzliches Kriterium für eine Zuordnung von Rossbywellenzügen ver-
wendet werden (mehr dazu jedoch im Abschnitt über das Trajektorienprogramm).
Darüber hinaus konnte ich zeigen, dass der WAF FTN01 im Übergang zu nichtlinea-
ren Prozessen, ein besseres Bild von den tatsächlich stattfindenden Prozesse und der
Herkunft von Wellenaktivität liefert (im Vergleich zu den Methoden nach Zimin u. a.
(2003) und Zimin u. a. (2006)).

Darüber hinaus kann der Wellenaktivitätsfluss auch genutzt werden, um das das
Einsetzen von Wellenbrechen anzuzeigen. Dazu habe ich vorgeschlagen, den Winkel
zwischen FTN01 und der Hintergrundströmung zu verwenden. Bei großen Winkeln
über 45° wird Wellenaktivität nicht hauptsächlich entlang des Wellenleiters trans-
portiert, sondern von diesem weg. Dieses untypische Rossbywellenzug-Verhalten
wird auch gehäuft im Fall von brechenden Rossbywellenzügen beobachtet. Ich habe
diese Maßzahl, zur Aussage über die Wahrscheinlichkeit zum Einsetzen von Wel-
lenbrechen, bereits mit Erfolg (subjektiv) auf die GFS Vorhersagedaten angewandt.
Die Ergebnisse sahen recht vielversprechend aus, wurden aber im Rahmen dieser
Dissertation nicht weiter vertieft.

Desweiteren habe ich den WAF FTN01 dazu genutzt, den Aufbau oder die Auf-
rechterhaltung von Blokadehochs zu untersuchen. Diese Untersuchungen sind, auf
Grund der zugrundeliegenden nichtlinearen Dynamik, sehr komplex. Um dennoch
eine Aussage diesbezüglich treffen zu können, habe ich die Nettokonvergenz der
Zonalkomponente von FTN01 (nach dem Mechanismus nach Shutts (1983)) im Be-
reich um einem Blokadehoch herum berechnet. Bei der Nettokonvergenz handelt
es sich um die, über einen bestimmten räumlichen Bereich, gemittelte Konvergenz
von FTN01. Dabei hat sich als notwendiger Schritt herausgestellt, die Nettokonver-
genz nicht innerhalb einer festen räumlichen Box in einem bestimmten Gebiet zu
berechnen, sondern in einer Box die mit dem Zentrum des Blokadehochs in der
Zeit verschoben werden kann. Die Untersuchungen konnten aus Zeitgründen nicht
mehr in die Dissertation aufgenommen werden. Ich denke aber, dass der FTN01 dies-
bezüglich hilfreiche Ergebnisse liefern könnte.
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entwicklung einer trajektorienbasierten klimatolo-
gie von rossbywellenzügen

Der Hauptteil meiner Dissertation bestand in der Entwicklung einer trajektorienba-
sierten Klimatologie. Die Rossbywellenzüge werden in der Zeit in den Längengrad-
Breitengrad-Feldern verfolgt. Die Idee des Trajektorienprogramms war es, dieses
so einfach wie möglich mit so wenig Kriterien wie möglich zu halten. Gleichzeitig
wollte ich auf eine Glättung der Signale verzichten. Um dennoch die Problematik
des Auseinanderbrechens eigentlich zusammengehöriger Rossbywellenzüge zu ver-
hindern, wurde bereits vorab die semigeostrophische Koordinatentransformation
angewendet. Nichtsdestotrotz ist die Trajektorienberechnung von Rossbywellenzü-
gen auf Grund häufigen Auseinanderbrechens und Verschmelzens von Rossbywel-
lenzügen eine Herausforderung. Diesbezüglich habe ich einigen Aufwand in die
Entwicklung eines Schwellenwertkonzeptes gesteckt. Der hier entwickelte Schwel-
lenwert stellt eine Kombination aus relativem und absolutem Schwellenwert dar.
Durch die Kombination dieser unterschiedlichen Schwellenwerte kann ein Großteil
der Nachteile beider Schwellenwerte beseitigt werden. Der resultierende Schwellen-
wert lässt sich in alle Jahreszeiten anwenden. Durch die gleichzeitige Verwendung
zweier Schwellenwerte, konnte die Abhängigkeit der Trajektorien von der genauen
Wahl der Schwellenwerte reduziert werden. Der höhere der beiden Schwellenwerte
definiert den Rossbywellenzug als Objekt, der niedrigere bestimmt die Zuordnung
von Rossbywellenzug-Objekten zu einem zusammenhängenden Rossbywellenzug.

Mit dem vorgestellten Trajektorienprogramm habe ich für den ERA Interim Zeit-
raum eine Rossbywellenzug-Klimatologie erstellt und mit den Klimatologien von
Glatt und Wirth (2014) und Souders u. a. (2014) verglichen. Durch eine große Über-
einstimmung der Resultate konnte die Robustheit der Aussagen darin gezeigt wer-
den. Darüber hinaus habe ich eine neue Form der Darstellung von Rossbywellen-
zügen entwickelt, bei der die objektbasierten Eigenschaften der Rossbywellenzüge
als Funktion der normierten Lebenszeit beziehungsweise der zurückgelegten nor-
mierten Trajektoriendistanz dargestellt werden. Auf diese Weise können Rossbywel-
lenzüge explizit zu den unterschiedlichen Lebensphasen (Entstehung, Ausbreitung
und Zerfall) untersucht werden. Besonders hilfreich ist diese Darstellung bei einer
Aufteilung der Rossbywellenzüge in unterschiedliche Klassen mit sinvoll gewähl-
ten gemeinsamen Eigenschaften, wie zum Beispiel minimalen Lebenszeiten, Ent-
stehungsregionen oder unterschiedlichen globalen Strukturindizes. Ein Vergleich
zwischen den Lebenszyklen der Rossbywellenzüge solcher unterschiedlichen Klas-
sen kann meiner Meinung nach einen tieferen Einblick in die Entwicklung und das
Verhalten von Rossbywellenzügen geben, als dies zum Beispiel im Fall einer Dar-
stellung der gemittelten Rossbywellenzug-Eigenschaften für die unterschiedlichen
Regionen möglich ist.

Als Rossbywellenzug-Eigenschaften habe ich mir neben der Fläche, der mittleren
Amplitude und den Ort des Rossbywellenzugs (basierend auf der SAL-Methode
nach Wernli u. a. (2008)) noch weitere Eigenschaften überlegt. Als sinnvoll hat sich
meiner Meinung nach die Verwendung des merdionalen Gradienten des Hinter-
grundgeopotentials erwiesen. Dabei handelt es sich zwar um keine Eigenschaft des
Rossbywellenzugs an sich, aber wie in dieser Arbeit gezeigt, ist die Entwicklung
des Rossbywellenzugs und dessen Eigenschaften stark durch den Hintergrundzu-
stand geprägt. Als Maß zur Wahrscheinlichkeit von Wellenbrechen habe ich eine
weitere Größe eingeführt, die die Kompaktheit des Rossbywellenzugs angibt. Ich
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habe gezeigt, dass bei dieser Größe ein enger Zusammenhang zu auseinanderbre-
chenden Rossbywellenzügen besteht. Damit ist diese Größe besser als die Amplitu-
de des Rossbywellenzugs geeignet, um die Wahrscheinlichkeit von Wellenbrecher-
eignissen in bestimmten Klassen von Rossbywellenzügen abzuleiten. Inwieweit ein
Zusammenhang zwischen auseinanderbrechenden Rossbywellenzügen im Trajek-
torienprogramm und tatsächlich brechenden Rossbywellenzügen besteht, habe ich
in dieser Arbeit allerdings nicht gezeigt. Dies wäre ein wichtiger nächster Schritt.
Darüber hinaus habe ich die Konturstruktur verwendet um die Sensitivität des Tra-
jektorienprogramms von leicht variablen Schwellenwerteinstellungen abzuschätzen.
Nach dieser Argumentation könnte die Konturstruktur auch in einem Ensemble zur
Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen und der großskaligen Strömung genutzt
werden, da diese Größe besonders hohe Werte im Fall komplexer Strömungen und
Tendenzen zum Wellenbrechen anzeigt. Als eine weitere mögliche Eigenschaft könn-
te man den meridionalen Wärmetransport innerhalb des Rossbywellenzugs berech-
nen. Damit könnte eine Separation von stark baroklinen Wellen zu den sonstigen
Rossbywellenzügen vorgenommen werden. Inwieweit das Sinn ergibt ist mir noch
nicht ganz klar, aber das wäre die nächste Eigenschaft die ich zu verstehen versucht
und möglicherweise in das Trajektorienprogramm eingebaut hätte.

Ursprünglich bestand der Plan, als zugrundeliegende Größe des Trajektorienpro-
gramms, den Wellenaktivitätsfluss und nicht die Methoden nach Zimin u. a. (2003)
und Zimin u. a. (2006) zu verwenden. Diesen Plan habe ich jedoch aufgegeben, da
der Wellenaktivitätsfluss ein zu verrauschteres Signal darstellt und dadurch ein stär-
keres Glätten notwendig wäre um noch sinnvolle Trajektorien zu erhalten. Durch
starkes Glätten könnte aber gerade die zusätzliche sinnvolle Information über die
Ausbreitungsrichtung der Rossbywellenzüge verloren gehen. Daraus entstand die
Idee einer Hybridmethode, die die Methode nach Zimin u. a. (2003) mit dem WAF
FTN01 kombinieren sollte. Dadurch hätte die Information des Wellenaktivitätsflus-
ses genutzt werden können, um bei einem möglichen Verschmelzen von Rossbywel-
lenzügen über die dynamische Zusammengehörigkeit der verschmelzenden Ross-
bywellenzüge zu entscheiden. Auch sollte mit dem Wellenaktivitätsfluss ein Maß
zum Anzeigen von möglichen Wellenbrechen integriert werden. Der Wellenaktivi-
tätsfluss könnte durch die Richtungsinformation bereits frühzeitiger mögliches Wel-
lenbrechen anzeigen, als das mit der Konturstruktur möglich ist. Allerdings haben
sich die beiden Methoden nach Zimin u. a. (2003) und FTN01 zum Teil relativ stark
unterschieden. Die Maxima in den Wellensignalen lagen teilweise sogar in vonein-
ander separierten Regionen. Nach den detaillierten Untersuchungen der Methoden
nach Zimin u. a. (2003) und Zimin u. a. (2006) würde ich die starken Unterschiede
(zwischen der Methode nach Zimin u. a. (2003) und F(TN01,stat)) vor allem auf die un-
korrekte Darstellung von Rossbywellenzügen mit meridionaler Ausrichtung, durch
die Methode nach Zimin u. a. (2003) zurückführen. Bei der Anwendung der Me-
thode nach Zimin u. a. (2006) und F(TN01,stat) auf die Vorhersagen des GFS-Modells,
konnte weitesgehend eine gute Übereinstimunngen zwischen diesen Methoden fest-
gestellt werden. Auf Grund dieser Übereinstimmungen erscheint die Entwicklung
einer Hybrid-Methode zwischen diesen möglich. Dies könnte weitere Einblicke in
die Dynamik der Rossbywellenzüge liefern.

Ein wichtiges Ergebnis dieser Dissertation besteht in der Erzeugung einer Ross-
bywellenzug-Klimatologie. Mit dieser kann das grundlegende Verhalten der Ross-
bywellenzüge dargestellt werden. Darüber hinaus kann die Betrachtung einzelner
Rossbywellenzug-Klassen ein weiteres Verständnis zum Verhalten von Rossbywel-
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lenzügen liefern. So kann man sich fast unbegrenzt Klassen an Rossbywellenzüge,
also Rossbywellenzüge mit gemeinsamen speziellen Eigenschaften, überlegen und
sich deren Entwicklung als auch die Unterschiede in den Entwicklungen zu an-
deren Rossbywellenzug-Klassen betrachten. Die Schwierigkeit dabei besteht haupt-
sächlich in einer sinnvollen Definition von Rossbywellenzug-Klassen. Diesbezüglich
habe ich bereits einige Möglichkeiten aufgezeigt, die ein tieferen Einblick in das Ver-
halten von Rossbywellenzügen geben können, wie der Regionenabhängigkeit, der
Abhängigkeit von der Lebenszeit oder der Stärke der Rossbywellenzüge, der Auftei-
lung nach brechenden und nichtbrechenden Rossbywellenzügen, usw. Den Idee zur
Aufteilung nach den globalen Strukturindizes habe ich aus Souders u. a. (2014) auf-
gegriffen. In dieser Arbeit habe ich zunächst den Zusammenhang der Entwicklun-
gen und Zugbahnen von Rossbywellenzügen mit dem Wert in den globalen Struktu-
rindizes gezeigt. Allerdings ist eine Separation zwischen der Entwicklung/Zugbahn
eines Rossbywellenzugs und dem globalen Strukturindex nur schwer möglich, da
diese Größen voneinander abhängen beziehungsweise sich sogar gegenseitig defi-
nieren. Dennoch halte ich das Konzept der Rossbywellenzug-Betrachtung in Abhän-
gigkeit der globalen Strukturindizes für vielversprechend. Ich habe diesbezüglich
eine Argumentationskette präsentiert, wie ein starker AO-Index günstig zur Ausbil-
dung extrem starker Rossbywellenzüge ist, die wiederum durch ihre Entwicklung
mit starkem Wellenbrechen einen Wechsel des AO-Index zu negativen Werten verur-
sachen können. Der negative AO-Index gibt dann wiederum das wahrscheinlichste
Verhalten der folgenden Rossbywellenzüge vor. Vorausgesetzt die präsentierte Ar-
gumenationskette ist korrekt und man versteht besser die genaue Entwicklung der
Rossbywellenzüge und deren Rückkopplung auf die Strukturindizes, so könnte man
diese nutzen, um die großskalige Strömungsentwicklung und das wahrscheinlichs-
te Verhalten von Rossbywellenzügen abschätzen können. Dieser Gedanke zielt vor
allem auf die Möglichkeit einer längerfristigen großräumigen Strömungsvorhersage
durch die Kopplung der Strukturindizes mit den Rossbywellenzügen ab. Aus die-
sem Grund habe ich die globalen Strukturindizes auch für die Untersuchungen zur
Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen verwendet.

untersuchung der darstellung von rossbywellenzü-
gen in einem numerischen wettervorhersagemodell

Die Darstellung von Rossbywellenzügen in numerischen Wettervorhersagemodel-
len wird in dieser Arbeit mittels objektbasierten Fehlermaßen untersucht. Während
Standardfehlermaße wie der ACC eine falsche Phasenlage innerhalb des Rossbywel-
lenzugs als schlechte Vorhersage charakterisieren, kann mittels der objektbasierten
Fehleranalyse das grundlegende Verständnis zur Vorhersagbarkeit von Rossbywel-
lenzügen untersucht werden. Der ACC ist für die Validierung der Wettervorhersa-
ge relevanter, da eine leicht verschobene vorhergesagte Phasenlage innerhalb des
Rossbywellenzugs völlig anderes Wetter bedeuten könnte. Die Fragestellungen bei
der objektbasierten Fehleranalyse orientieren sich vielmehr daran, inwieweit die
Vorhersage in der Lage war ein ähnlich starkes Wellensignal zu produzieren, an
welchem Ort das Wellensignal vorhergesagt wurde oder ob die Vorhersage gene-
rell in der Lage ist, Prozesse wie einsetzendes Wellenbrechen zu produzieren. Ein
wichtiges Ergebnis aus Prestel (2012) bestand darin, dass Rossbywellenzüge in der
ECMWF Vorhersage für das Jahr 2008 zu klein, zu schwach und tendenziell zu weit
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im Norden für den kompletten Vorhersagezeitraum von 1 bis 10 Tagen vorhergesagt
werden. Die objektbasierten Fehlermaße sind jedoch nicht einfach zu interpretieren,
und bei der Fehlerdarstellung kann man durch das Vorgehen in der Fehleranaly-
se, scheinbare systematische Fehler in den Vorhersagen erzeugen. Dies habe ich im
Detail in dieser Arbeit untersucht und aufgezeigt. Die Ergebnisse aus Prestel (2012)
konnten für einen erweiterten Zeitraum von zehn Jahren (2001-2011) für kleine Vor-
hersagezeiten (bis etwa 6 Tagen) bestätigen werden. Für größere Vorhersagezeiten
weisen die Ergebnisse der verwendeten Fehleranalyse allerdings keine Robustheit
auf.

Darüber hinaus habe ich versucht, mögliche Ursachen für die systematischen Feh-
ler in der ECMWF Vorhersage auszumachen. Dabei zeigte sich, dass die Stärke des
Meridionalwindes in den Vorhersagen für alle Breitengrade bis zu einer Vorhersa-
gezeit von etwa 6 Tagen kontinuierlich abnimmt. Damit erwartet man auch eine zu
geringe Stärke und zu kleine Flächen der vorhergesagten Rossbywellenzüge. Die
Vermutung einer Zonalisierung der Strömung konnte nicht bestätigt werden. Als
mögliche Ursache könnte ein zu hoch vorhergesagtes Tropopausenniveau in Frage
kommen. Dies könnte sowohl die zu schwach und zu klein, als auch die zu weit im
Norden vorhergesagten Rossbywellenzüge erklären. Zur letztendlichen Klärung, ob
es sich dabei tatsächlich um die Ursache der systematischen Fehler handelt, ist aber
eine gezielte Untersuchung diesbezüglich nötig.

In der Arbeit habe ich desweiteren die Analyse der Vorhersagefehler in das Trajek-
torienprogramm integriert, um die Fehler in Abhängigkeit der Entwicklungsphase
des Rossbywellenzugs zu untersuchen. Dabei konnte ich zeigen, dass die systema-
tischen Fehler über den kompletten Lebenszyklus des Rossbywellenzugs existieren.
Daneben konnte jedoch auch gezeigt werden, wie stark die einzelnen Fehlerdarstel-
lungen für größere Vorhersagezeiten vom Entwicklungsstadium des Rossbywellen-
zugs abhängen, und zwar unabhängig von der Qualität der Vorhersage. Eine Aus-
sage über die Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen unterschiedlicher Rossby-
wellenzug-Klassen ist dadurch relativ schwierig, da unterschiedlich langlebige oder
unterschiedlich große Rossbywellenzüge ein unterschiedliches Fehlerverhalten auf-
weisen. Ich habe diesbezüglich ein Fehlermaß zur Aussage über die Vorhersagbar-
keit entwickelt, das einen Vergleich zwischen allen verwendeten Rossbywellenzug-
Klassen erlaubt.

Mit diesem Fehlermaß können dann unterschiedliche Klassen an Rossbywellenzü-
gen auf ihre Vorhersagbarkeit untersucht werden. Wie schon im Fall der Rossbywel-
lenzug-Klimatologie, gibt es auch hier zahlreiche Möglichkeiten, sinnvolle Rossby-
wellenzug-Klassen zu definieren. Ich habe zunächst allgemeine Aufteilungen unter-
sucht und gezeigt, dass die Vorhersagbarkeit mit einer Zunahme in der Lebenszeit
der Rossbywellenzüge zunimmt oder im Fall der Sommermonate eine reduzierte
Vorhersagbarkeit besteht. Auch habe ich wieder eine Aufteilung nach den globalen
Strukturindizes untersucht und gezeigt, dass im Fall eines positiven AO-Indexes
eine größere Vorhersagbarkeit erreicht wird. Die Ursache geht wahrscheinlich auf
die Hintergrundströmung zurück. Im Fall des positiven AO-Index existiert ein stär-
ker ausgebildeter Gradient im Hintergrundgeopotential, also ein stärkerer Wellen-
leiter. Die Vermutung ist nun, dass dadurch ein eher lineares Verhalten der Ross-
bywellenzüge über große Bereiche von deren Lebenszyklen vorherrscht, wodurch
die Vorhersagemodelle besser die Wellenentwicklung produzieren können. Im Fall
des PNA-Index ist keine klare Aussage erkennbar, wobei hier wahrscheinlich noch
eine Aufteilung in die verschiedenen Regionen wie Pazifik gegenüber Atlantik sinn-
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voll erscheint. Ein Nachteil des vorgestellten Fehlermaßes zur Vorhersagbarkeit von
Rossbywellenzügen ist, dass dieser nicht auf alle Rossbywellenzug-Eigenschaften
anwendbar ist.

Bei den Untersuchungen bezüglich der Vorhersage von Rossbywellenzügen habe
ich zunächst eine obejktbasierte Fehleranalyse entwickelt. Ein sinnvoller nächster
Schritt wäre die Erweiterung der trajektorienbasierten Fehleranalyse auf Ensem-
blevorhersagen. Während in dieser Arbeit die Fehleranalyse für eine einheitliche
Vorhersagezeit untersucht wurde, könnte man zusätzlich noch die Fehlerentwick-
lung mit zunehmender Vorhersagezeit untersuchen. Dies ist jedoch als zusätzliche
Untersuchung und nicht als Alternative zu sehen. Denn nur über die einheitliche
Vorhersagezeit lässt sich die Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen zu den un-
terschiedlichen Phasen innerhalb des Lebenszyklusses untersuchen. Bei den Unter-
suchungen mit zunehmender Vorhersagezeit ist allerdings noch die Frage zu klären,
wie die Fehlerdarstellung erfolgen soll. In dieser Arbeit habe ich stets den Vorher-
sagefehler entlang der Trajektorie des Reanalysewellenzugs berechnet. Alternativ
könnte man jedoch die Trajektorien der Vorhersage-Rossbywellenzüge mitsamt ih-
ren Eigenschaften berechnen und dann mit der Trajektorie des entsprechenden Ross-
bywellenzugs aus der Reanalyse vergleichen. Durch die Kenntnis der Trajektorien
der Rossbywellenzüge in der Vorhersage könnte gleichzeitig das Problem der Fehler-
berechnung bei ausbleibender Überlappung zwischen Reanalyse-Rossbywellenzug
und Vorhersage-Rossbywellenzug gelöst werden, da auf diese Weise stets bekannt
wäre ob die Vorhersage keinen Rossbywellenzug erzeugt hat oder dieser einfach
nur verschoben zum Reanalyse-Rossbywellenzug vorhergesagt wurde. Allerdings
hat man dann das Problem, dass sich die Trajektorien teilweise auch deutlich unter-
scheiden können. Ob diese Zuordnung einfacher ist, muss untersucht werden. Um
die Vorhersagbarkeit von Rossbywellenzügen darzustellen, kann ebenfalls auf die
Ensemblevorhersagen zurückgegriffen werden. Für die Ensemblevorhersagen des
amerikanischen Global-Modells GFS hatte ich dies bereits begonnen. Dabei habe ich
die Vorhersagbarkeit der Rossbywellenzüge über die Verteilung/Streuung der En-
semblemitglieder dargestellt. Für eine feste Vorhersagezeit kann die Verteilung der
Rossbywellenzüge der verschiedenen Ensemblemitglieder genutzt werden, um eine
Aussage über die Auftrittswahrscheinlichkeit eines Rossbywellenzugs zu machen.
Desweiteren können die verschiedenen Rossbywellenzug-Eigenschaften auch in so-
genannten Rauchfahnen-Diagrammen dargestellt werden. Darüber lässt sich relativ
einfach erkennen, mit welcher Unsicherheit die Entwicklung der einzelnen Ross-
bywellenzugeigenschaften behaftet ist, beziehungsweise wie wahrscheinlich über-
haupt die Ausbildung eines Rossbywellenzugs ist.

verbindung zwischen rossbywellenzügen und extrem-
wettereignissen

Obwohl die Verbindung zwischen Rossbywellenzügen und Extremwettereignissen
die Motivation zur Untersuchung von Rossbywellenzügen in dieser Arbeit darge-
stellt hat, wurde diese Verbindung in dieser Arbeit nicht untersucht. Allerdings habe
ich die Methode nach Zimin u. a. (2003) und den FTN01 auf die Extremwetterunter-
suchungen von Wirth und Eichhorn (2014) angewandt. Bei dieser Kompositanaly-
se wurde gezeigt, dass tiefen Bodendruckwerten über Europa ein Rossbywellenzug
vorausgeht, der bereits 6 Tage zuvor über dem Ostpazifik und Nordamerika erkenn-
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bar ist und anschließend sich bis zum Tag der tiefen Bodendruckwerte nach Europa
ausbreitet. Allerdings sind die Zusammenhänge komplizierter und das Komposit
des Meridionalwindes stellt meiner Meinung nach zwei grundlegend verschiede-
ne Szenarien dar, die mittels dieser Diagnostik nicht voneinander getrennt werden.
Sowohl die Methode nach Zimin u. a. (2003) als auch der FTN01 zeigen komplexe-
re Verhältnisse und unterschiedliche Szenarien die die Entwicklung einer starken
Bodenzyklone begünstigen. Der FTN01 hat zudem die Bedeutung brechender Ross-
bywellenzüge diesbezüglich hervorgehoben. Allerdings kann diese Art der Kompo-
sitanalyse auch etwas irreführend sein. Durch die Existenz einer starken Bodenzy-
klone erzwingt man in gewisser Weise einen starken Trog und damit gehäuft ein
Rossbywellenzug in dieser Region. Das bedeutet umgekehrt nicht, dass ein Ross-
bywellenzug verantwortlich zur Ausbildung einer starken Bodenzyklone ist. Dies
wird in Wirth und Eichhorn (2014) ebenfalls thematisiert.

Nach Möglichkeit hätte ich gerne bezüglich der Kopplung von Rossbywellenzü-
gen und Bodendruckzyklonen weitergeforscht. Allerdings wäre der Umfang dieser
Untersuchung wohl im Rahmen einer weiteren Dissertation. Ein Nachteil der bis-
herigen Kopplungsuntersuchungen besteht meines Erachtens darin, einen festen
Punkt zu wählen an dem ein bestimmtes Ereignis stattfand (wie eine starke Boden-
druckzyklone, extremer Niederschlag) und diese Ereignisse mit den Entwicklungen
in der oberen Troposphäre zu koppeln. Ich würde vielmehr vorschlagen, die Un-
tersuchungen im mitbewegten System der möglichen Ursache zu betrachten. Man
könnte also entlang der Trajektorie des Rossbywellenzugs die Entwicklung und rela-
tive Lage von Bodenzyklonen innerhalb des Einflussbereichs der Rossbywellenzüge
untersuchen. Dadurch untersucht man direkt die dynamische Kopplung zwischen
diesen Systemen. Davon ausgehend kann man für unterschiedliche Rossbywellen-
zug-Entwicklungen eventuell unterschiedliche Zyklonenentwicklungen separieren,
oder umgekehrt die Rossbywellenzüge und deren Tendenz zum Wellenbrechen in
Relation zu den interagierenden Zyklonen setzen. Außerdem ist man bei dieser Art
der Untersuchung nicht an bestimmte Regionen gebunden, sondern die Analyse
würde gleichzeitig auf dem kompletten Globus stattfinden.

Zusammen mit Jana Campa (KIT Karlsruhe) und Shira Raveh (ETH Zürich) be-
stand darüber hinaus das Vorhaben, die Bedeutung von atlantischen Rossbywellen-
zügen für niederschlagsintensive Zyklonen oder starke Zyklogenese im Mittelmeer-
bereich zu untersuchen. Es ist bekannt, dass starke Zyklogenese in der Mittelmeer-
region häufig durch einen Trog in der oberen Troposphäre begünstigt wird. Es wäre
interessant herauszufinden, ob ein solcher Trog Teil eines längerlebigen Rossbywel-
lenzugs darstellt und falls ja, welche gemeinsamen Eigenschaften und Zugverhalten
diese Rossbywellenzüge aufzeigen.

Darüber hinaus könnten die Lebenszyklen von Rossbywellenzügen mit den in
deren Einflussbereich auftretenden Extremereignissen kombiniert werden. Die Ex-
tremereignisse lassen sich etwa an jedem Gitterpunkt uber das 99. Perzentil defi-
nieren. Mit dieser Extremwertstatistik lässt sich dann untersuchen, inwieweit die
Wahrscheinlichkeit eines Extremereignisses im Einflussbereich eines Rossbywellen-
zugs erhöht wird. Für die Untersuchungen von Extremereignissen kann es noch
hilfreich sein, die Rossbywellenzüge analog zu der Überlegung für die Rossbywel-
lenzug-Klimatologie oder der Vorhersagefehler in verschiedene Klassen zu unter-
teilen. Neben einfachen Kriterien wie der Lebenszeit eines Rossbywellenzugs kann
eine Aufteilung auch hier wieder über globale Strukturindizes erfolgen.
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A L I S T E D E R V E R W E N D E T E N B E G R I F F E ,
A B K Ü R Z U N G E N U N D S Y M B O L E

a Erdradius: a = 6371 km

ACC Standardmaß zur Bestimmung der Vorhersagequalität (englisch: „an-
omaly correlation coefficient “)

ℵ Umrechnungsfaktor von Radian in Grad: ℵ = 2 π/360°
AO Globaler Strukturindex zur Characketerisierung der Stärke des pola-

ren Vortex (englisch: „Arctic Oscillation “)
Asymmetrischer

Wellenzug
Siehe symmetrischer Wellenzug

LZ Lebenszeit
PNA Globaler Strukturindex zur Characketerisierung des pazifischen

und nordamerikanischen Strömungsmusters (englisch: „Pacific/N-
orth American Oscillation “)

PV Potentielle Wirbelstärke (englisch: „potential vorticity “)
sgKT Semigeostrophische Koordinatentransformation
Symmetrischer

Wellenzug
Dabei handelt es sich um einen Wellenzug, bei dem Tröge und Rücken
eine annähernd gleiche räumliche Ausdehung aufweisen und somit
der Annahme eines beinahe ebenen Wellenpakets gerecht werden.
Wird diese Annahme verletzt, wird der Wellenzug als asymmetrisch
bezeichnet

venv Einhüllendenfeld des Meridionalwindes via Hilbert Transformation
WAF Wellenaktivitätsfluss
FTN01 Wellenaktivitätsflussformulierung nach Takaya und Nakamura, 2001
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Abbildung B.1: Beschreibung wie in Abbildung 6.13, allerdings hier für den Sommer (Juni
bis August) 1983.
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Abbildung B.2: Beschreibung wie in Abbildung 6.13, allerdings hier für den Herbst (Septem-
ber bis November) 1997.
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Abbildung B.3: Beschreibung wie in Abbildung 6.13, allerdings hier für den Winter (Dezem-
ber bis Februar) 2011/2012.
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Abbildung C.1: Beschreibung wie in Abbildung 7.3, nur dass hier die Trajektoriendaten mit
einer minimalen Lebenszeit von 4 Tagen in die einzelnen Jahreszeiten un-
terteilt sind und die Methode nach Zimin u. a. (2003) verwendet wurde. In
Abbildung (a) sind die Frühlingsmonate MAM, in Abbildung (b) die Som-
mermonate JJA, in Abbildung (c) die Herbstmonate SON und in Abbildung
(d) die Wintermonate DJF.
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Abbildung C.2: Beschreibung wie in Abbildung 7.5 nur das hier noch zusätzlich in die ver-
schiedenen Jahreszeiten unterteil wurde (zugehörige Legende in Abbildung
(d)) und die Methode nach Zimin u. a. (2003) verwendet wurde. Die Nor-
mierung des Lebenszyklusses basiert hier auf der zurückgelegten Trajektori-
endistanz. Die minimale Lebenszeit beträgt 2 Tage, die Anzahl der RWZ im
unteren Teil der Abbildungen entspricht der Reihenfolge in der Legende.
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