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Zusammenfassung

Diese Arbeit untersucht die zwischenjiahrliche Variabilitit des atmosphérischen Energie-
haushalts der Tropen in Zusammenhang mit ENSO fiir die Periode 1939-66. Die neuen Re-
analysedatensétze ERA-PreSAT (zusétzlich assimilierte Hohenbeobachtungen) und ERA-
20C des ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) wurden her-
angezogen. Die Berechnung der vertikal integrierten horizontalen Energieflussdivergenzen
fiir die gesamte atmosphérische Energie (TEDIV) und latente Energie (LEDIV) erfolgte
nach der direkten Methode und unter Beriicksichtigung der Massenkorrektur. Die zeitlich-
zonal aufgeloste Variabilitat (Hovmoller Diagramme) der ERA-PreSAT Haushaltsgrofen
weist neben den ENSO bezogenen Strukturen auch markante Inhomogenitéten auf, welche
jedoch nicht in ERA-20C auftreten. Ein Zusammenhang mit den assimilierten Héhenbeob-
achtungen liegt nahe. Zudem zeigt ERA-PreSAT TEDIV EOF-1 statt einem ENSO Signal
eher inhomogene Strukturen, samt unrealistischem meridionalen Gradienten. Anhand ei-
nes optimierten equal sampling SNHT wurden die zonal aufgelésten Differenzzeitreihen
von ERA-PreSAT und ERA-20C (TEDIV und LEDIV Anomalien) auf Bruchpunkte (In-
homogenitéten) getestet. Auf Basis von 5 markanten Briichen konnten die ERA-PreSAT
TEDIV und LEDIV Zeitserien aller Gitterpunkte zwischen 30°S und 30°N homogenisiert
werden. Nach der Homogenisierung ist das ENSO Signal wie urspriinglich erwartet in
ERA-PreSAT TEDIV EOF-1 vorhanden ohne unrealistischem meridionalen Gradienten.
In den Hovmoller Diagrammen treten konsistente Dipol- bzw. Quadrupol-artige Muster
der homogenisierten Haushaltsanomalien besonders wihrend der starken El Nino Ereignis-
se 1939-42, 1957/58 und 1965/66 sowie mit umgekehrten Vorzeichen fiir La Nina 1942/43
und 1955/56 deutlich in Erscheinung. Die Sonderstellung des starken El Nino Ereignisses
1939-42 wird durch Abweichungen von iiber +8 bis +20 W m™ (TEDIV) sowie unter
-30 W m™? (LEDIV), die durchgehend fiir einen Zeitraum von eineinhalb bis zwei Jah-
ren iiber dem tropischen Zentral-/Ostpazifik erreicht werden, untermauert. Anhand von
linearen Kreukorrelations- und Regressionsanalysen zeigt sich ein statistisch signifikanter
linearer Zusammenhang zwischen den ERA-PreSAT (bzw. ERA-20C) Energiehaushalts-
anomalien und ENSO (Nino 3.4) fiir die Periode 1939-66. Im Vergleich zu ERA-Interim
(1979-2011) ist dieser Zusammenhang etwas schwéicher ausgepréigt samt geringerer Signi-
fikanz. Eine Ostliche Ausdehnung bzw. Verlagerung der Haushaltsanomalien iiber dem
tropischen Pazifik bei El Nifio (La Nina) ist in den ERA-Interim Hovmoller Diagrammen
aber auch anhand der ersten beiden LEDIV EOFs (als El Nifio Modoki) ersichtlich. Fiir
ERA-PreSAT (bzw. ERA-20C) zeigt sich dies wenn iiberhaupt nur deutlich schwécher.
Teilweise tritt sogar eine westliche Verlagerung auf (besonders nach 1950), welche mit der
unterschiedlichen SST Entwicklung iiber dem tropischen Pazifik vor und nach dem climate
shift 1976 /77 in Verbindung steht. Die resultierenden sogenannten ,Central Pacific“ (CP)

El Nifios konnten iiber eine Fernwirkung die negative Phase der NAO forcieren.
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Abstract

This thesis examines the interannual variability of the tropical atmospheric energy budget
in association with ENSO for the period 1939-66. The new reanalyses ERA-PreSAT (addi-
tionally assimilated upper air observations) and ERA-20C of ECMWF (European Centre
for Medium-Range Weather Forecasts) were used. The vertically integrated horizontal
divergences of total and latent energy transport (TEDIV and LEDIV) were calculated ac-
cording to the direct method under consideration of mass flux correction. The longitude-
time variability (Hovmoller diagrams) of the ERA-PreSAT energy flux divergences shows
besides ENSO related patterns also pronounced inhomogeneities, which however do not
occur in ERA-20C. A connection with the assimilated upper air observations is plausible.
Furthermore rather inhomogeneous structures and an irrealistic meridional gradient are
visible in ERA-PreSAT TEDIV EOF-1 instead of an ENSO signal. Based on an optimi-
zed equal sampling SNHT the zonally resolved difference time series of ERA-PreSAT and
ERA-20C (TEDIV and LEDIV anomalies) were tested for breakpoints (inhomogeneities).
On the basis of 5 pronounced discontinuities the ERA-PreSAT TEDIV and LEDIV time
series were homogenized at every grid point between 30°S and 30°N. After the homogeni-
zation an ENSO related structure emerges as originally expected in ERA-PreSAT TEDIV
EOF-1 without an irrealistic meridional gradient. In the Hovmdéller diagrams characteri-
stic dipole and quadrupole patterns for the homogenized divergences of energy fluxes are
apparent especially during the strong El Nino events 1939-42, 1957/58 and 1965/66 and
with reversed sign during La Nina 1942/43 and 1955/56. The extraordinary El Nino event
1939-42 is supported by anomalies higher than +8 to +20 W m™ (TEDIV) and less than
-30 W m™? (LEDIV), which continuously occur over the tropical central/eastern Pacific
for a period of 1.5 to 2 years. Linear cross correlation and regression analyses reveal a
statistically significant linear relationship between ERA-PreSAT (ERA-20C) energy ex-
port anomalies and ENSO (Nino 3.4) for the period 1939-66. Compared to ERA-Interim
(1979-2011) this relationship is a little less distinctive with lower significance. An east-
ward extension or propagation of the anomalies over the tropical Pacific during El Nino
(La Nina) emerges in the ERA-Interim Hovmoller diagrams and in the first two LEDIV
EOFs (as El Nino Modoki). For ERA-PreSAT (ERA-20C) this is -if at all- hardly detec-
table. Partially even a westward propagation occurs (especially after 1950) in association
with the special SST evolution over the tropical pacific before and after the climate shift
1976/77. The resulting so-called ,Central Pacific“ (CP) El Nifios could reinforce the ne-

gative phase of the NAO via a special teleconnection.



1 Einleitung

1.1 Der mittlere atmospharische Energieexport der Tropen

Dem Klimasystem der Erde wird im tropischen Bereich netto Energie zugefiigt, wogegen
die mittleren und hoheren Breiten ein Energiedefizit aufweisen. Der Grund hierfiir ist ei-
ne differenziellen Energiebilanz am Oberrand der Atmosphére (Radroa). Diese ungleiche
meridionale Energieverteilung stellt den Antrieb fiir Zirkulationssysteme in Ozean und
Atmosphére dar (Peixoto and Oort 1992). Ein betréichtlicher Anteil der iiberschiissigen
Energie im tropischen Bereich wird dabei iiber die atmosphéarische Zirkulation Richtung
Extratropen transporiert. Fiir die ERA-Interim Periode (1979-2011) erfassten Mayer et al.
(2013) diesen tropischen Energieexport anhand vertikal integrierter horizontaler Energief-
lussdivergenzen quantitativ. Als Grundlage hierfiir dient das Konzept des atmosphérischen
Engergiehaushalts (vgl. Abschnitt 3.1 und Mayer and Haimberger 2012).

Dabei zeigt die totale Engergieflussdivergenz (TEDIV) gemittelt iiber den tropischen
Bereich (20°S -20°N) im Jahresverlauf durchgehend positive Werte aufer iiber dem Ost-
lichen Pazifik. Von Dezember bis Februar ist der Energieexport Richtung nordliche Ex-
tratropen iiber dem sogenannten ,Western Pacific Warm Pool“ und iiber dem Atlantik
mit Werten >70 W m™ maximal (vgl. Mayer et al. 2013 fiir den gesamten zonal aufgelos-
ten Jahresgang samt Standardabweichung). Im zonalen Mittel werden Werte von 35 W
m™ (August) bis 41 W m™ (Jinner) bei einer Standardabweichung von 11-12,5 W m™
erreicht. Die tropische latente Energieflussdivergenz weist ein negatives Maximum (Kon-
vergenz) wéihrend dem Indischen und Siidostasiatischen Monsun von Juni bis August in
Zusammenhang mit starker konvektiver Aktivitat (d.h. Feuchteflusskonvergenz) auf. Im
zonalen Mittel zeigen sich geringe Werte von -8 W m™ (November) bis +5 W m™ (Juni),
da fast die gesamte durch Kondensation frei werdende latente Energie im tropischen Be-
reich als Antrieb der Hadley-Zellen dient (Mayer et al. 2013). Unter Vernachldssigung der
Energietendenz (vgl. Abschnitt 3.1) représentiert DSEDIV die diabatische Heizung der
Atmosphére, wobei ein enger Zusammenhang mit der durch Kondensation frei werdenden
latenten Energie (LEDIV) besteht (vgl. Abschnitt 4.3). Werte von 31 W m™ (Juni) bis 46
W m2 (November) treten im zonalen Mittel der Tropen auf, was den dominanten Einfluss
auf den gesamten tropischen Energieexport (TEDIV = LEDIV -+ DSEDIV) verdeutlicht
(Mayer et al. 2013).

Der zwischenjéhrlichen Variabilitdt dieser Grofen des tropischen Energiehaushalts

kommt besonders in Zusammenhang mit dem ENSO Phanomen grofe Bedeutung zu.



1.2 Das Phanomen ENSO

Das Phianomen ENSO (El Nino - Southern Oscillation) stellt ein zentrales und prégendes
Muster globaler, zwischenjéhrlicher Klimavariabilitdt dar (Bronnimann 2007, Trenberth
1997). Mit schweren Diirren oder Uberschwemmungen, die wihrend eines sogenannten
,warmen bzw. kalten® ENSO Ereignisses in manchen Teilen der Welt auftreten kénnen,
sind auch grofe 6kologische, 6konomische sowie soziale Auswirkungen verbunden (Bron-
nimann 2007).

Als  El Nino“ wird die ozeanische Komponente von ENSO bezeichnet, oft aber auch das
gesamte Phiinomen. Hierbei gibt Glantz (1996) einen Uberblick iiber die unterschiedlichen
qualitativen Definitionen: Urspriinglich wurde eine warme, siidwérts gerichtete Meeress-
tromung an der Kiiste von Peru und Ecuador, die etwa zur Weihnachtszeit auftrat, von
peruanischen Seeleuten , El Nino“ (spanisch: der Bub, das Christkind) genannt. Erst spéter
galt diese Bezeichnung der alle paar Jahre auftretenden Erwidrmung des oberflichenna-
hen Wassers entlang der Auftriebsgebiete der peruanischen Kiiste. Das Fehlen des dort
normalerweise vorhandenen kalten, nidhrstoffreichen Tiefenwassers bedroht dann lokale
Fisch- und Vogelbestinde. Diese Erwidrmung der oberflichennahen Schichten des Ozeans
ist oftmals nicht auf die Kiistenregionen beschrankt, sondern findet sich in variierender
Intensitéit im gesamten Ostlichen und/oder zentralen dquatorialen Pazifik wieder. Den Ge-
genpart zu dieser warmen ENSO Phase stellt die kalte Phase ,La Nifa“ (spanisch: das
Maédchen) dar, die mit einer Abkiihlung des dquatorialen tropischen Pazifiks einhergeht
(Trenberth 1997). Uber den betroffenen Gebieten kommt es dabei bedingt durch Wech-
selwirkungen zwischen Atmosphére und Ozean auch zu Anomalien des atmosphérischen
Luftdrucks (Glantz 1996). Die sogenannte ,Southern Oscillation® stellt die atmosphérische
Komponente von ENSO dar. Gilbert Walker und Eliphalet Bliss beschrieben sie zuerst
als ,Schaukel“ des Bodenluftdrucks (SLP) zwischen dem zentralen tropischen Pazifik und
dem Indonesischen Archipel (Walker 1923, Walker 1924 und Walker and Bliss 1924). Jakob
Bjerknes stellte einen Zusammenhang zwischen den beiden ENSO Komponenten (d.h. ,El
Nino* und ,Southern Oscillation®) her und beschrieb eine dreidimensionale Zirkulation,
genannt Walker-Zirkulation, welche die Ursache der ,Druckschaukel* darstellt (Bjerknes
1966 und Bjerknes 1969). Die Kopplung der Systeme Atmosphéire und Ozean spielt dabei
eine entscheidende Rolle (vgl. Bronnimann 2007).

Normalerweise bedingt ozeanischer Auftrieb an der Kiiste Perus und Ecuadors sowie
entlang des Aquators relativ geringe Meeresoberfliichentemperaturen (SSTs - Sea Surface
Temperatures) in diesem Gebiet. Nach Westen zu steigen jedoch die SSTs und iiber dem
warmen Wasser des westlichen tropischen Pazifiks (sog. ,Western Pacific Warm Pool®)
tritt massive positive atmosphérische Konvektion auf. Der entstehende westwérts gerich-

tete negative Druckgradient forciert die Passatwinde, die das Wasser nach Westen treiben



und somit den Auftrieb im 6stlichen tropischen Pazifik aufrecht erhalten. Letzteres fiihrt
zu einer Abkiihlung der oberflichennahen Wasserschichten, was bei besonders starker Aus-
priagung als kaltes ENSO Ereignis bzw. ,La Nina“ bezeichnet wird. Neben der bodennah
ostlichen Stromung der Passatwinde und dem Aufsteigen warmer, feuchter Luftmassen
iiber dem Indonesischen Archipel, komplettieren das Riickflielen dieser Luftmassen in
hoheren Schichten entlang des Aquators und Absinken iiber dem dquatorialen Ostpazifik
die pazifische Walker-Zelle (sieche Bronnimann 2007).

Bei einem warmen ENSO Ereignis bzw. El Nino kommt es zu einer Abschwéichung
oder Umkehrung der Walker-Zirkulation. Schwache Passatwinde hemmen den Auftrieb
im &dquatorialen Ostlichen Pazifik und entlang der Kiiste Perus und Ecuadors, sodass
in diesen Gebieten eine Erwidrmung der oberflichennahen Wasserschichten — mit SST-
Anomalien bis zu +5°C — auftritt. Somit fehlt auch der westwirts gerichtete negative
Druckgradient als ,Motor” der Passatwinde. Das warme Wasser im dquatorialen Zentral-
und Ostpazifik forciert hier nun positive atmosphérische Konvektion. Die aufsteigenden
Luftmassen stromen in hoheren atmosphérischen Schichten westwérts bzw. ostwérts und
sinken iiber dem Indonesischen Archipel bzw. Siidamerika ab. Der bodennah ostwirts bzw.
westwirts gerichtete Riickstrom dieser Luftmassen in den Zentralpazifik komplettiert die

verdnderte Walker-Zirkulation wihrend eines El Nino Ereignisses (Bronnimann 2007).

1.3 Quantitative Definitionen von El Nino

Trotz seiner groken globalen Bedeutung (z.B. Diirren und Uberschwemmungen) exis-
tiert wie bereits erwihnt keine einheitliche qualitative Definition des El Nino Phinomens
(Glantz 1996, Trenberth 1997). Auch der Versuch einer quantitativen Definition gestal-
tete sich iiber die letzten Jahrzehnte als schwierig. Quinn et al. (1978) etwa ordneten
El Nino Ereignissen (ab 1726) auf einer vierteiligen Skala einen Wert von 1 (stark) bis
4 (schwach) zu. Dieses Mak der Intensitidt beschrénkte sich aber auf Phinomene an der
Kiiste Siidamerikas. Die Meteorologische Behorde Japans (JMA - Japan Meteorological
Agency) hingegen legte bei ihrem objektiven Verfahren den Fokus auf das Fléchenmittel
monatlicher SST-Anomalien in einem Gebiet im &stlichen tropischen Pazifik (4°N - 4°S
und 90°bis 150°W). Fiir die so entstehende Zeitserie wird ein gleitendes Mittel iiber 5
Monate gebildet, um Variabilitdt innerhalb der Saisonen zu glitten. Dabei gelten Phasen,
die zumindest 6 Monate durchgehend eine Anomalie von +5°C oder mehr aufweisen, als
El Nino Ereignis (vgl. Trenberth 1997).

So wie im vorigen Beispiel ermittelt man die ozeanische ENSO-Komponente oft auf Ba-
sis von flichengemittelten SSTs bzw. SST-Anomalien in bestimmten Regionen des Zentral-
und/oder Ostpazifiks (z.B. in der Nifio 3 Region: 5°N-5°S und 90°-150°W; vgl. Brénnimann
2007: Abbildung 1). Mit dem Erreichen oder Uber- bzw. Unterschreiten eines Schwellen-



werts fiir eine bestimmte Zeitdauer werden dann warme bzw. kalte ENSO Phasen definiert.
Die atmosphérische Komponente von ENSO wird meist iiber den sogenannten ,Southern
Oscillation Index* (SOI) quantifiziert, basierend auf der Differenz des standardisierten Bo-
denluftdrucks (SLP) von Darwin und Tahiti (Bronnimann 2007). Dabei ist eine geeignete
Glattung der monatlichen SLPs nétig, da andere mikro- und mesoskalige bzw. hochfre-
quente Phdnomene wie etwa die Madden-Julian Oscillation die Druckwerte an den beiden
Stationen jeweils beeinflussen konnen (Trenberth 1997, Trenberth and Hoar 1996a). Ne-
gative Werte des SOI signalisieren El Nino und positive Werte La Nina Ereignisse. Um
die atmosphérische und ozeanische ENSO Komponente gemeinsam zu betrachten, lassen
sich gekoppelte Indizes definieren (Gergis and Fowler 2005, Bronnimann 2007).
Trenberth and Hoar (1996)a identifizierten stark negative Korrelationen (<-0.8) des
geglatteten SOI und der SSTs in einem Gebiet westlich der Nino 3 Region. Auch Graf
and Zanchettin (2012) wiesen auf die Bedeutung eines sogenannten ,Central Pacific* (CP)
El Ninos hin. Dessen Nihe zum klimatologisch warmen Wasser des westlichen tropischen
Pazifiks (,Western Pacific Warm Pool“) bewirkt stéirkere atmosphérische Konvektion in
diesem Gebiet mit groferen Anomalien (z.B. des Niederschlags) als wihrend eines ,East
Pacific“ (EP) El Nino Ereignisses im Ostpazifik (Nino 3 Region). Dahingehend definierte
das Klimavorhersagezentrum der NOAA (National Oceanic and Atmospheric Adminis-
tration) den Nino 3.4 Index, basierend auf SSTs in der Region 5°N-5°S und 120°-170°W
(Trenberth 1997). Auch fiir diesen Index stellt sich die Frage, welcher Schwellenwert zur
Charakterisierung von warmen bzw. kalten ENSO-Ereignissen fiir eine bestimmte Dauer
iiber bzw. unterschritten werden soll. Auf Basis der Periode Janner 1950 bis Mérz 1997
testete Trenberth (1997) die Werte 0,3, 0,4 und 0,5°C, wobei ein gleitendes Mittel und
eine Dauer analog zur Definition der JMA herangezogen wurde. Unter Verwendung des
hochsten Schwellenwerts (0.5°C) erfiillten einige historisch belegte ENSO-Ereignisse nicht
das Kriterium (z.B. El Nino 1953 sowie 1979/80) und auch die untere Schranke (0.3°C)
erwies sich in Anbetracht der festgelegten Dauer als nicht sinnvoll. Somit schien fiir den
Nino 3.4 Index (5-monatiges gleitendes Mittel) ein Wert von 0.4°C angemessen, der fiir
eine Dauer von mindestens 6 Monaten durchgehend iiber bzw. unterschritten werden soll,
um ein El Nino bzw. La Nina Ereignis zu definieren. Von den 567 betrachteten Monaten
(Janner 1950 bis Méarz 1997) konnte Trenberth (1997) damit 177 (31 %) als El Nifio und
133 (23 %) als La Nina Monate idendifizieren. Das Auftreten eines warmen bzw. kalten
ENSO Ereignisses ist mit 55 % also etwas wahrscheinlicher als die neutrale Phase. Der
Nino 3.4 Index (vgl. Trenberth 1997: Abbildung 1) zeigt eine Periode von 3-6 Jahren zwi-
schen den Maxima und eine mittlere Dauer der Ereignisse von einem Jahr. Ein Ubergang
von der warmen zur kalten Phase bzw. umgekehrt tritt gewohnlich im Sommerhalbjahr
der Nordhalbkugel auf, wogegen die maximale Amplitude meist im Nordwinter erreicht

wird.
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1.4 Die globale Anomalie des Klimas und El Nino 1939-42

Anhand des im vorigen Abschnitt 1.3 eingefiihrten Nino 3.4 Index (vgl. Trenberth 1997,
NOAA) zur Quantifizierung von ENSO, lassen sich auch einige starke El Ninio Ereignisse
(Anomalien >1.5 °C) identifizieren (z.B. 2015/16, 1997/98, 1982/83, 1972/73 und 1939-
42). Deren Dauer betrigt in den meisten Fillen etwa ein Jahr.

Eine bedeutende Ausnahme stellt dabei das starke Ereignis 1939-42 dar, da El Nino
Bedingungen, wenn auch mit variierender Intensitét, fiir einen Zeitraum von mehr als
zwei Jahren vorherrschten (vgl. Bronnimann 2005). Dies steht moglicherweise in Zusam-
menhang mit einer ganzen Reihe von persistenten Anomalien des globalen Klimas, die
vor allem an der Erdoberfliche aber auch in héheren Atmosphérenschichten etwa zur
selben Zeit (Janner 1940 — Februar 1942) auftraten (vgl. Bronnimann et al. 2004a, Bron-
nimann 2005). Bekannt sind die aufergewohnlich kalten Winter in Europa (1939/40 —
1941/42), die den Vorstof deutscher Truppen im 2. Weltkrieg beeinflussten. Im zentralen
Nordpazifik und Nordsibirien waren 1940 und 1941 gar die zwei kiltesten Jahre des 20.
Jahrhunderts. In Teilen Alaskas und in Zentralasien wurde hingegen der wirmste Winter
des Jahrhunderts verzeichnet (vgl. Bronnimann 2005). Neben massiven Waldbrénden in
Alaska und schweren Diirren in der Sahelzone, stellten auch auf der Siidhalbkugel grofse
Uberschwemmungen in Peru und Ernteausfille in Australien betriichtliche 6konomische
und soziale Herausforderungen dar. Die zuvor erwihnten Temperaturanomalien stehen in
Beziehung zu Anomalien des Bodenluftdrucks. So wurden etwa ein verstirktes Aleuten-
tief zusammen mit einem schwach ausgeprigten Islandtief und positive Anomalien iiber
Skandinavien beobachtet. Solch eine Druckkonstellation fiithrt zu ungewdhnlich starker
Warmluftadvektion an der Vorderseite des Aleutentiefs und fordert ,,Blocking“- Wetterla-
gen im Raum Ostpazifik/Europa mit der Haufung von Kaltluftausbriichen Richtung Zen-
traleuropa (Lejends 1989, Bronnimann 2005). Diese Druckanomalien spiegeln sich auch
in einer positiven Phase des sogenannten ,Pacific North American Pattern (PNA, vgl.
Trenberth et al. 1998) und einer negativen Phase der Nordatlantischen Oszillation (NAO,
vgl. Hurrell et al. 2003) wider.

Nun stellt sich die Frage, in wie weit ein Zusammenhang zwischen den Anomalien
an der Erdoberfliche (z.B. hohe Ozonwerte an mehreren Stationen der Nordhemisphire)
und Abweichungen der grofsriumigen Zirkulation in héheren Atmosphérenschichten (z.B.
schwach ausgeprigter und méaandrierender Polarwirbel) besteht (Bronnimann 2005, Ran-
del et al. 2002). Um letztgenannte Zirkulation erfassen zu konnen, ist eine Analyse der
Felder der jeweiligen Variablen notig. Die spérliche Verfiigbarkeit systematischer Beob-
achtungen vor allem fiir hohere Atmosphéarenschichten vor 1948 erschwert dies. Lediglich
fiir die Zeit des 2. Weltkriegs (1939-45) existieren vermehrt Beobachtungsdaten von Flug-

zeugen und Radiosondenaufstiegen in verschiedenen meteorologischen Archiven. Anhand
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der vorhandenen sogenannten ,Datenbliatter (u.a. handgeschriebene Tabellen) sind die
Daten zunéchst zu lokalisieren und zu digitalisieren. Eine geeignete Bewertung der Feh-
lerquellen und der Umgang mit Inhomogenititen wie etwa unterschiedliche Messtechnik
und Strahlungsfehler der Gerite sind weiters von Bedeutung (vgl. Bronnimann 2005).
Mittels dieser Vorgehensweise konnten tausende atmosphérische GPH- und Temperatur-
profile fiir die Periode 1939-44 evaluiert und/oder korrigiert werden, sodass damit eine
relativ gute rdumliche Abdeckung der Extratropen der Nordhemisphére bis in eine Hohe
von 10 km erzielt wurde (Bronnimann 2003a, Bronnimann 2003b). Unter Verwendung
dieser historischen Daten wihlten Bronnimann and Luterbacher (2004) eine statistische
Methode zur Rekonstruktion von Héhenfeldern (bis 100 hPa) auf Monatsbasis fiir 1939-47
und 20°N-90°N. Als Pradiktoren in der Rekonstruktionsperiode dienten die zuvor erwihn-
ten historischen Hohendaten gekoppelt mit Beobachtungen an der Erdoberfliche (siehe
Bronnimann and Luterbacher 2004). Anhand der Periode 1948-1994 wurden statistische
Modelle angepasst, wobei sowohl Pradiktoren als auch Priadiktanden hierfiir auf Daten aus
dem NCAR/NCEP Reanalysedatensatz (Kalnay et al. 1996) basierten. Die Pradiktoren
betreffend zeigte sich eine relativ gute Ubereinstimmung der historischen Héhendaten mit
diesen Reanalysedaten (Bronnimann 2003a), was deren Verwendung zur Modellbildung
rechtfertigte. Auch sind die als Prédiktanden bendétigten GPH- und Temperaturfelder
der Troposphére und unteren Stratosphére fiir den gesamten Kalibrationszeitraum (1948-
1994) in der NCAR Reanalyse enthalten. Trotz einiger Nachteile des Datensatzes, wie etwa
Qualitatsprobleme am Beginn der Reanalyseperiode (Kistler et al. 2001), stellt dieser eine
wertvolle Grundlage der Rekonstruktion dar. Nach Bildung standardisierter Anomalien
wurden sowohl Pradiktoren als auch Pradiktanden jeweils einer bestimmten Gewichtung
unterzogen (vgl. Bronnimann and Luterbacher 2004). Die Modellanpassung auf Monats-
basis erfolgte anhand der Daten des jeweiligen Monats selbst sowie des vorangehenden
und nachfolgenden Monats. In der Kalibrationsperiode wurde fiir die Pradiktoren und
Priadiktanden getrennt eine PC Analyse durchgefiihrt und jeweils ein paar wenige PCs,
deren EOFs zusammen einen Grofteil an erklérter Varianz reprisentierten, ausgewahlt.
Mittels multiplen Regressionsmodellen wurde jeder Pradiktand PC in Abhéngigkeit aller
Priadiktoren PCs ausgedriickt. Nach Anwendung dieser abgeleiteten statistischen Modelle
auf die Pradiktoren PCs der Rekonstruktionsperiode konnten zunéchst der jeweilige Pré-
diktand PC und schliefslich die Hohenfelder fiir die Periode 1939-47 rekonstruiert werden
(siche Bronnimann and Luterbacher 2004). Neben verschiedenen Experimenten zur ge-
eigneten Modellanpassung (etwa unterschiedliche Anteile an erkliarter Varianz der EOFs)
und deren Validierung mittels Split Sample Tests (SSV) in der Kalibrationsperiode, zeig-
te eine unabhingige Validierung anhand von Hohendaten, die im Prozess zuvor nicht
verwendet wurden, einen relativ guten Skill der Rekonstruktionen. Letzterer weist zwar

je nach betrachtetem Feld rédumliche und zeitliche Unterschiede auf (Bronnimann and
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Luterbacher 2004), eine Analyse der grofriumigen Zirkulation fiir die Extratropen der
Nordhemisphédre und den Zeitraum 1939-47 ist aber moglich.

Dabei verdeutlichten diese rekonstruierten Hohenfelder erstmals den starken Einfluss
der Klimaanomalie 1939-42 auf die globale Tropo- und Stratosphére (Bronnimann et al.
2004a). Im 300 hPa Feld zeigten sich dabei persistente negative Anomalien (1939-42) iiber
dem westlichen Nordpazifik, Teilen des Nordatlantiks und Zentraleuropa. In der unteren
Stratosphére (100 hPa GPH) signalisierten die Analysen einen schwach ausgepriagten und
méiandrierenden Polarwirbel fiir alle 3 Winter (1940-42) und im Mittel positive Druckan-
omalien iiber der Polarregion und negative iiber den mittleren Breiten, was in Zusammen-
hang mit dem zuvor erwdhnten schwachen Islandtief und der negativen NAO-Phase steht
(Bronnimann 2005). Auch das Temperaturfeld in 100 hPa passte ins Bild der globalen
Anomalie, mit positiven Abweichungen iiber Nordeurasien sowie dem nordlichen Nordpa-
zifik und negativen iiber Teilen des Nordatlantiks und Kanadas fiir den Zeitraum 1940-42
(vgl. Bronnimann et al. 2004a, Bronnimann and Luterbacher 2004). Die an mehreren
Stationen der Nordhemisphéire beobachteten hohen Ozonwerte deuten unter anderem auf
verdnderte Transportprozesse hin, bedingt durch Anomalien der stratosphérischen Zirku-
lation (Brénnimann 2005). Der zuvor erwihnte méiandrierende Polarwirbel fithrt auch zu
einem verstirkten polwirts gerichtetem Transport von tropischem Ozon und Absinken
iiber der Polarregion. Eine mit den deutlich positiven Anomalien der 100 hPa Tempe-
ratur in Verbindung stehende starke Erwirmung der polaren Stratosphiare im Winter
(MMW: Major Midwinter stratospheric Warming, vgl. Labitzke and van Loon 1999) ist
ein Indikator fiir diesen Transport und die hohen Ozonwerte vor allem im Polargebiet.
Die positiven 100 hPa GPH- und Temperaturanomalien iiber diesem Gebiet deuten auf
MMWs im Janner/Februar 1940, Februar/Mérz 1941 und Februar 1942 hin (Brénnimann
et al. 2004b).

Um die einzelnen Phinomene der globalen Klimaanomalie 1940-42 besser im Kontext
der Klimavariabilitit des 20. Jahrhunderts quantitativ erfassen zu konnen, betrachtete
Bronnimann (2005) verschiedene Index-Zeitserien wie etwa Nifio 3.4 (flichengemittelte
SST 120°0 bis 170°W / 5 °N - 5 °S), TOZ (an der schweizer Station Arosa gemessenes
totales Ozon) und Z100 ( 100 hPa GPH Differenz zwischen 75-90 °N und 40-55 °N ge-
mittelt von Janner bis April). Im Fokus der zwischenjiahrlichen Variabilitdt wurden alle
Anomalie-Zeitreihen (bezogen auf die 1961-1990 Klimatologie) einer geeigneten Glattung
(2-jahriges gleitendes Mittel) unterzogen. Der Nifio 3.4 Index verdeutlicht das starke und
persistente El Nino Ereignis 1939-42 anhand eines globalen Maximums anfang der 1940er
Jahre. Und auch die anderen Index-Zeitserien weisen etwa zur selben Zeit teils deutliche
Abweichungen bezogen auf die Variabilitit des 20. Jahrhunderts auf (vgl. Bronnimann
2005). Zusitzlich zeigen die in dieser Arbeit herangezogenen ERA-PreSAT Reanalyseda-
ten (vgl. Abschnitt 2.2) fiir die Periode 1939-66 die Sonderstellung des Ereignisses 1939-42
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Abbildung 1: Nino 3.4 Index (flichengemittelte ERA-PreSAT SST-Anomalien [K]
von 5°N-5°S und 120°-170°W, gegléttet, de-trended) fiir 1939-66; Werte groker/kleiner
+/- 0.7 (Standardabweichung) rot/blau schattiert signalisieren El Nifio/La Nina

mit Abweichungen des Nino 3.4 Index von +0.6 °C durchgehend fiir einen Zeitraum von
etwa 2 Jahren (siehe Abbildung 1). Es stellt sich die Frage, ob das ausgeprigte El Nino
Ereignis moglicherweise die Ursache fiir diese aufergewohnlichen Anomalien des globa-
len Klimas darstellt. Uber Modifikationen der Hadley-Zirkulation und die Generierung
von Rossby-Wellen beeinflusst El Nino das Gebiet des Pazifiks um Nordamerika sowie
diesen Kontinent selbst auf charakteristische Weise (u.a. Alexander et al. 2002). Dage-
gen ist der ENSO Einfluss auf den Bereich Atlantik / Europa bedingt durch die grofe
Variabilitdt der Zirkulation der Extratropen nicht stationér (d.h. unterschiedliche Auswir-
kungen verschiedender El Nifno Ereignisse; Graetbatch et al. 2004). Eine Analyse derselben
Index-Zeitserien, jedoch auf Basis von Berechnungen des 650-jahrigen Kontrolllaufs eines
AOGCMs (siehe Bronnimann et al. 2004a) bekréftigte das Auftreten der zuvor erwéhnten
Anomalien des Klimas wihrend starker und lang andauernder El Nino Ereignisse. Dabei
ist der beschriebene anormale Zustand des Systems der globalen Tropo- und Stratosphére
eine wenn auch nicht die einzige Moglichkeit (Bronnimann 2005).

Aufgrund der Sonderstellung der Klimaanomalie 1940-42 (beziiglich rdumlicher und
zeitlicher Ausdehnung) scheint fiir diese Periode eine Analyse der grofskaligen Klimava-
riabilitdt, bezogen auf Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphére sowie Tropen
und Extratropen, von Bedeutung. Im folgenden Abschnitt wird dahingehend ein Zusam-
menhang zwischen der ENSO Variabilitdt und Anomalien von Gréfen des atmosphéri-
schen Energiehaushalts (vgl. Abschnitt 3.1) hergestellt, wobei der Fokus in dieser Arbeit
auf dem tropischen Bereich liegt. Solch ein Zusammenhang und die aufergewthnlichen

Anomalien der Jahre 1940-42 galten gleichsam als Motivation dieser Masterarbeit.

14



1.5 Anomalien des atmosphéarischen Energiehaushalts in Zusam-
menhang mit ENSO Variabilitat

In der Literatur wird das ENSO-Phénomen und dessen zeitliche Entwicklung oft anhand
der Variabilitdt unterschiedlicher Grofsen wie Meeresoberflichentemperatur (SST), lang-
wellige Ausstrahlung, Niederschlag oder Tiefe der Thermokline beschrieben (z.B. Tren-
berth et al. 2002b, Graf and Zanchettin 2012, Meinen and McPhaden 2000). Auf Ba-
sis mehrerer Satelliten- und Reanalysedatensétzen fanden Trenberth et al. (2002)b iiber
Korrelations- und Regressionsanalysen einen robusten statistischen Zusammenhang zwi-
schen ENSO und Anomalien des atmosphérischen Energiehaushalts der Tropen, wie etwa
vertikal integrierte diabatische Heizung und totale horizontale Energieflussdivergenz (TE-
DIV, vgl. Abschnitt 3.1). Fiir letztere zeigten sich dabei in der Periode 1979-98 hohe
Korrelationen mit ENSO-Indizes.

Wihrend eines El Nino Ereignisses fiihren die hohen SSTs im tropischen Zentral- und
Ostpazifik zu Verdunstung und iiber Konvektion zum Transport dieser latenten Wérme
in hohere Atmosphérenschichten, wo sie durch Kondensation im Niederschlag wieder frei
wird (Mayer et al. 2013, Trenberth et al. 2002). Graf and Zanchettin (2012) wiesen mit
ihrer Theorie einer ,Subtropischen Briicke* auf die mégliche Bedeutung dieser frei wer-
denden latenten Energie wihrend eines ,Central Pacific“ (CP) El Ninos (vgl. Abschnitt
1.3) hin. Uber eine verstirkte Niederschlagsaktivitit in der Nihe des ,Western Pacific
Warm Pool“ kommt es zur Anregung sich polwérts ausbreitender Rossby-Wellen. Durch
den im Fall eines CP El Ninos stark ausgepriagten und sowohl im Zentralpazifik als auch in
Richtung Atlantik ausgedehnten Ostasiatischen Subtropenjetstream (STJ) kénnen diese
Wellen teilweise ,eingefangen® und im STJ nach Osten geleitet werden. Die Wellenstérung
bewirkt schlieflich iiber dem Atlatik eine Abschwichung des Azorenhochs und eine daraus
resultierende negative NAO-Phase wihrend eines CP El Ninos (vgl. Graf and Zanchettin
2012).

Dahingehend stellt die im Niederschlag frei werdende latente Wérme einen Antrieb
fiir Fernwirkungen dar. Mayer et al. (2013) betrachteten ENSO bezogene Anomalien des
atmosphérischen Energiehaushalts der Tropen. Die totale atmophérische Energie (TE)
weist dabei einen betréchtlichen Anteil an latenter Energie (LE) auf, der nach Umwand-
lung durch Kondensation im Niederschlag auch in der trocken statischen Energie (DSE)
in Erscheinung tritt. Uber einem weiten Gebiet des tropischen Zentral- und Ostpazifiks
zeigten sich wihrend eines starken El Nifno Ereignisses fiir mehrere Monate Anomalien
der horizontalen totalen Energieflussdivergenz (TEDIV) von iiber 20 W m? (vgl. Mayer
et al. 2013). Diese Anomalien stehen in engem Zusammenhang mit jenen der Netto-
energiebilanz an der Erdoberflidche (Fy). Mayer et al. (2014) zeigten dies anhand lokaler
Regressionskoeffizienten von TEDIV- bzw. F,-Anomalien mit Nino 3.4 bei lag 0 fiir die
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ERA-Interim Periode (1979-2012). Beide Regressionsfelder weisen strukturell und quanti-
tativ eine hohe Ubereinstimmung auf. Man beachte ein F, vertikal nach unten wurde als
positiv definiert. Dabei gelten negative Anomalien von Fy (besonders anormale vertikale
latente und fiihlbare Energiefliisse aber auch Strahlungsfliisse) als Antrieb fiir positive
TEDIV Abweichungen und umgekehrt. Dies wird im Fall eines warmen ENSO Ereignisses
qualitativ erldutert (vgl. Mayer et al. 2014: Abbildung 6). Die Kopplung der Systeme
Ozean und Atmosphére wird anhand von Wechselwirkungen zwischen diesen Systemen
erkennbar und iiber F§ realisiert.

Der tropische Pazifik stellt wihrend eines El Nino (La Nina) Ereignisses fiir die Atmo-
sphére eine Energiequelle (-senke) dar, mit Wérmeverlust (-gewinn) des Ozeans (Ocean
Heat Content Tendency OHCT) und starkerem (schwiicherem) tropischen atmosphéri-
schen Energieexport (TEDIV). Damit in Verbindung steht auch eine Verstirkung (Ab-
schwichung) der pazifischen Hadley-Zelle (Oort and Yienger 1996) angetrieben durch
SST-Anomalien im tropischen Pazifik (Mayer et al. 2014). Uber dem tropischen Atlan-
tik zeigen die Hadley-Zirkulation und somit auch die ENSO bezogenen Anomalien von
F;, TEDIV und OHCT ein zum Pazifik umgekehrtes Verhalten (vgl. Klein et al. 1999).
Die anormale (ev. sogar umgekehrte) zonale Walker-Zirkulation stellt eine Verbindung der
Hadley-Zellen iiber dem Indonesischen Archipel und iiber dem Atlantik mit dem 6stlichen
tropischen Pazifik her. Damit triagt sie zum zuvor erwéhnten anormalen atmosphérischen
Energieexport aus letztgenannter Region Richtung Indonesien und Atlantik bei. Demnach
erfolgt ein betrichtlicher Teil des Energieaustauschs zwischen dem tropischen Atlantischen
und Pazifischen Ozean iiber den Energietransport der atmosphérischen Zirkulation (vgl.
Mayer et al. 2014).

In dieser Arbeit wird erdrtert inwieweit sich die Ergebnisse der sehr gut durch Beob-
achtungen erfassten ERA-Interim Periode auf die Zeit des 1939-42 El Ninos, als noch kaum
Radiosondenbeobachtungen vorhanden waren, wiederfinden lassen. Dahingehend wird ein
anormaler Energietranport anhand von Anomalien des atmosphérischen Energiehaushalts
der Tropen in Zusammenhang mit ENSO fiir die Periode 1939-1966 untersucht. Im Fokus
steht die zwischenjihrliche Variabilitat der vertikal integrierten horizontalen Energiefluss-
divergenzen fiir die gesamte atmosphérische Energie (TEDIV), latente Energie (LEDIV)
sowie trocken statische und kinetische Energie (DSEDIV) (vgl. Abschnitt 3.1) im tro-
pischen Bereich (20°S-20°N). Angetrieben durch Wechselwirkungen zwischen Ozean und
Atmosphére - insbesondere durch Energiefliisse zwischen diesen gekoppelten Systemen
- wird der ENSO bezogene anormale atmosphérische Energietransport iiber Anomalien
dieser Energieflussdivergenzen quantitativ erfasst. Deren zonale Struktur samt zeitlicher
Variabilitat - dargestellt etwa in sogenannten Hovmoller Diagrammen - zeigt u.a. mit

dem ENSO-Zyklus in Verbindung stehende konsistente Muster, wobei ein statistischer
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Zusammenhang mittels linearer Regressions- und Kreuzkorrelationsanalysen (Abschnitt
3.2 und 3.3) quantifiziert wird (vgl. Kapitel 4 bzw. Mayer et al. 2013, Mayer et al. 2014).
Auch eine Sonderstellung des starken El Nino Ereignisses 1939-42 - als mogliche Ursache
der globalen Klimaanomalie 1940-42 (vgl. Abschnitt 1.4) - wird anhand der Analysen der
Energiehaushaltsgroften erortert.

Neue Reanalyseprodukte, mit dem Ziel vorhandene/aufbereitete Beobachtungsdaten-
sitze (etwa basierend auf historischen Hohendaten) optimal zu nutzen, werden dafiir her-
angezogen (vgl. Kapitel 2). Die Frage stellt sich, in wie weit die rdumliche und zeitliche
Variabilitat der betrachteten Grofen ein echtes Klimasignal darstellt bzw. wie viel davon
wkiinstlich“ (etwa durch einen geringen Bias in assimilierten historischen Beobachtungen)
ist. Mayer and Haimberger (2012) wiesen auf die Problematik der zeitlichen Homogenitét
in der ERA-Interim Reanalyse des ECMWEF (Dee et al. 2011) hin, etwa als Folge eines
sich kontinuierlich verindernden Beobachtungssystems (Chiodo and Haimberger 2010).

Dahingehend wird die Rolle von Inhomogenititen in den verwendeten Reanalysen
ERA-20C und ERA-PreSAT diskutiert und ein Losungsansatz prasentiert.

Die Struktur dieser Arbeit ist wie folgt: Im néchsten Kapitel werden die herangezoge-
nen Datensitze néher erldutert. Kapitel 3 beinhaltet eine theoretische Abhandlung zu den
betrachteten Grofen des atmosphérischen Energiehaushalts, sowie zu den angewandten
statistischen Methoden (samt deren Unsicherheit). In Kapitel 4 werden ausgewihlte Er-
gebnisse prisentiert und diskutiert. Anhand einer abschliefsenden Conclusio werden wich-
tige Erkenntnisse dieser Arbeit zusammengefasst und ein kurzer Ausblick auf vertiefende

bzw. weiterfithrende Fragestellungen gegeben.
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2 Datensatze

Reanalysen bieten eine wertvolle Grundlage zur Analyse der internen Variabilitat kli-
marelevanter Groken, wie etwa Strahlungsfliisse oder Divergenzen des atmosphérischen
Energietransports (siehe z.B. Mayer and Haimberger 2012). Solchen aufbereiteten Daten-
sitzen liegt ein fiir die gesamte Reanalyseperiode unverindertes Datenassimilationssystem
zugrunde. Dennoch bleibt die Problematik der zeitlichen Homogenitat teilweise beste-
hen und erfordert etwa Algorithmen zur Bias-Korrektur assimilierter Satellitenradianzen
(Mayer and Haimberger 2012, Dee and Uppala 2009).

Die in dieser Arbeit herangezogenen vertikal integrierten horizontalen Energieflussdi-
vergenzen, vertikalen Strahlungsfliisse etc. entstammen den ERA-20C und ERA-PreSAT
Reanalysen des ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts). Im
Folgenden werden ERA-20C (auf Basis von Poli et al. 2016) und ERA-PreSAT (Dee
2014, Hersbach et al. 2016) kurz beschrieben.

Die Forschungsprojekte ERA-CLIM und ERA-CLIM2 (FEuropean Reanalysis of Global
Climate Observations) unterstiitzen das Vorhaben des ECMWEF Reanalysen zu entwi-
ckeln, die das gesamte 20. Jahrhundert abdecken und dabei Beobachtungsdatensitze, die
auch im Zuge der Projekte aufbereitet /entwickelt wurden, optimal zu nutzen (Dee et al.
2014). Etwa fiir das Sicherstellen und Digitalisieren von historischen Hohendaten (Stickler
et al. 2014) leisteten diese Projekte einen bedeutenden Beitrag. Mit dem Assimilieren un-
terschiedlicher Datenquellen entstanden verschiedene Reanalyseprodukte wie zum Beispiel
ERA-20C oder ERA-20CL (vgl. Dee 2014). In einem ersten Schritt vor der Datenassimila-
tion wurde ein Ensemble von 10 Modellsimulationen fiir die Periode 1900-2010 gerechnet.
Dies half dabei die Rolle des Modells (ERA-20CM) selbst und unterschiedlicher Forcings
zu erortern, sowie den Einfluss der assimilierten Beobachtungen in den jeweiligen Re-
analysen (ev. auch Verdnderungen des Beobachtungssystems) richtig bewerten zu kénnen
(vgl. Poli et al. 2016).

2.1 ERA-20C

ERA-20C (Poli et al. 2016) ist eine Reanalyse des ECMWEF, bei der nur Bodendruck-
und marine Winddaten assimiliert wurden. Sie stellt atmosphérische Daten (Monats-
mittelwerte fiir alle Variablen und 3-stiindige Werte einiger Parameter) fiir die Periode
1900-2010 zur Verfiigung. Dem Datenassimilationssystem liegt eine gingige Version des
operationellen Vorhersagesystems des ECMWEF (IFS Integrated Forecast System Cy38rl,
vgl. ECMWF 2013) zugrunde. Dessen Komponenten, ein AGCM (Atmospheric General
Circulation Model) und Variationsanalyse-Schema (4D-VAR), mussten fiir die Assimila-
tion nur von Bodendaten in geeigneter Weise modifiziert werden. In 24-stiindigen Zyklen

sucht das Assimilationssystem dabei fiir jeden Zyklus den ,besten Zustand* (Analyse)
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durch Kombination der Beobachtungen und des Backgrounds (kurze Modellvorhersage
ausgehend von der vorigen Analyse). Auch die AGCM Konfiguration (Randbedingungen
und Forcings) wurden adaptiert. Bis auf den reduzierten Zeitschritt (30 min) zur besse-
ren Reprisentation der atmosphérischen Gezeiten gleicht sie jener von ERA-20CM (vgl.
Hersbach et al. 2015a). Zeitlich variable externe Forcings sind Meereisanteil und SST aus
HadISST (Hadley Centre Sea Ice and Sea Surface Temperature data set) Version 2.1.0.0
und CMIP5 Forcings (solare Strahlung, Treibhausgase, Ozon und Aerosole) — detaillierte
Beschreibung hierzu in Hersbach et al. 2015a. Die globale Modellauflésung ist T159 (~
125 km) mit 91 vertikalen Niveaus bis 0.01 hPa (~ 80 km) (Poli et al. 2016).

In ERA-20C werden Beobachtungen des atmosphérischen Luftdrucks an der Erdober-
fliche assimiliert und einer variationellen Biaskorrektur unterzogen (Poli et al. 2015a). Sie
stammen aus ISPD (International Surface Pressure Databank, Cram et al. 2015) Version
3.2.6 und ICOADS (International Comprehensive Ocean-Atmospheric Data Set, Wood-
ruff et al. 2011) Version 2.5.1. Weiters wurden marine Windbeobachtungen aus ICOADS
assimiliert. Letztere dienten zur Verbesserung der Repréasentation der atmosphérischen
Zirkulation vor allem in den Tropen (Poli et al. 2013). Nach einer geeigneten Auswahl
bzw. Qualitatskontrolle der Beobachtungen (siehe Poli et al. 2013, Poli et al. 2016), wurde
schlieflich noch eine variationelle Qualitdtskontrolle mittels benachbarter Beobachtungen
(vgl. Tavolato and Isaksen 2015) durchgefiihrt.

Wie zuvor erwéhnt, musste auch das Variationsanalyse-Schema des IFS (ECMWF
2013) in geeigneter Weise adaptiert werden. Nach ausfiihrlichen Experimenten auf Basis
des IFS’ zeigte ein Assimilationsintervall von 24 Stunden (im Gegensatz zu 12 Stunden) et-
was bessere Ergebnisse, besonders in Gebieten mit geringer Beobachtungsdichte (Poli et al.
2016). Da ERA-20C unter anderem das gesamte 20. Jahrhundert abdeckt, ben6tigt man
Abschétzungen von raumlich - zeitlich variablen Backgroundfehlern fiir die Variationsana-
lyse. Damit werden etwa zeitliche Verdnderungen der Qualitdt der Backgroundvorhersage,
als Folge einer steigenden Beobachtungsdichte, beriicksichtigt (Poli et al. 2013). Aus einem
zuvor generierten ERA-20C Ensemble (siehe Poli et al. 2013) bestehend aus 10 Einzel-
laufen mit jeweils etwas unterschiedlichen Forcings (z.B. SST- und Meereis-Entwicklung)
wurden die variablen Backgroundfehlerkovarianzen abgeleitet und als Input fiir die finale
ERA-20C Reanalyse (deterministic re-run) verwendet (vgl. Poli et al. 2015a). Dies ist
jedoch keine optimale Vorgehensweise (Poli et al. 2016).

Ein sogenanntes ,Beobachtungs-Archiv® (OFA Observation Feedback Archive, vgl. Hers-
bach et al. 2015b), das im Zuge dieser Reanalyse des ECMWF erstmals angelegt wurde, er-
moglicht den BenutzerInnen direkten Zugang und Riickverfolgbarkeit aller herangezogener
Beobachtungsdaten(-sétze). Auch sind Zusatzinformationen etwa zur Qualitétskontrolle
und ,Feedback”, vor allem Innovation (Beobachtung minus Background) und Residuum

(Beobachtung minus Analyse) fiir jede assimilierte Beobachtung verfiighar (Poli et al.
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2016).

Es stellt sich die Frage nach der Performance von ERA-20C, etwa bezogen auf den
Mehrwert durch die assimilierten Beobachtungsdaten gegeniiber dem Modell (ERA-20CM).
Von anfangs etwa 30 000 (1900) stieg die Anzahl der pro Monat assimilierten Druckbeob-
achtungen an der Erdoberfliche im Laufe des Jahrhunderts auf 3,6 Millionen (2010), was
die Qualitdt der Backgroundvorhersage verbesserte. Mit der steigenden Beobachtungs-
dichte verringerte sich der RMS-Wert der Bodendruck-Innovationen (Beobachtung minus
Background) im Nordatlantik von iiber 5 hPa (1900), auf 2-4 hPa (1955) bis 1-2 hPa
(2010) (vgl. Poli et al. 2016). Fiir den/die AnwenderIn ist besonders die Frage nach der
Reprisentativitit samt Quantifizierung der Unsicherheit der Reanalyse von Bedeutung.
Hierbei kann das OFA behilflich sein, etwa beim Vergleich von unabhingigen Beobach-
tungen der Lufttemperatur von Schiffen mit jenen von ERA-20C. Auch Abschitzungen
aus dem Kontrolllauf von ERA-20CM und Version 2¢ von 20CR (Compo et al. 2011)
konnen dafiir herangezogen werden. Mit dem Assimilieren der Daten an der Erdoberfla-
che kann synoptische Variabilitdt in ERA-20C in Gebieten mit ,geniigend guter* Beob-
achtungsdichte besser reprasentiert werden. In den Extratropen und fiir die beobachtete
2m-Temperatur von Schiffen weist ERA-20C einen groferen Anteil an erklarter Varianz
auf als ERA-20CM (vgl. Poli et al. 2016: Abbildung 3). Geringe Unterschiede dieser
Varianz zwischen ERA-20C und 20CRv2c deuten auf den Vorteil eines Ensembles- gegen-
iiber einem deterministischen Variationsanalyse-Schema bei der Generierung geeigneter
Backgroundfehler in Gebieten mit geringer Beobachtungsdichte hin (Poli et al. 2016). Im
Vergleich zur néchtlichen Beobachtung der 2m-Temperatur von Schiffen weisen ERA-20C
bzw. ERA-20CM eine negative Abweichung von 1°C auf.

Beziiglich des Wasserkreislaufs kann etwa die zwischenjéhrliche Variabilitét des Nieder-
schlags vor allem nach 1945-50 (fiir Europa und Japan) bzw. nach 1960 (fiir Nordamerika)
in ERA-20C gut reprisentiert werden. Im globalen Mittel zeigt sich eine stabile Differenz
zwischen Niederschlag und Verdunstung, stabiler als beispielsweise in ERA-Interim (vgl.
Poli et al. 2016).

Indexzeitserien verdeutlichen die mit Phinomenen grofskaliger Klimavariabilitét (z.B.
ENSO, NAO) in Verbindung stehende zeitliche (u.a. zwischenjihrliche) Variabilitéit. Die
aus ERA-20C abgeleiteten Indizes (etwa Nino 3.4-, NAO-Index) konnen mit jenen aus
anderen Reanalysen (z.B. 20CRv2c¢) verglichen werden. Nino 3.4 zeigt dabei ein &hnli-
ches Verhalten der Variabilitét, jedoch teilweise mit héheren Maxima von ERA-20C (z.B.
1940/41, 1952/53) gegeniiber 20CRv2¢, was auch an den unterschiedlichen verwendeten
SSTs liegt . Der NAO-Index fiir den borealen Winter (Dezember bis Mérz) weist nach 1950
eine gute Ubereinstimmung der Reanalysen auf. Davor sind die Maxima von ERA-20C
etwas niedriger als bei 20CRv2c. Die deutlichen Unterschiede des Modells (ERA-20CM)
im Vergleich zu ERA-20C signalisieren den benétigten Mehrwert der Reanalysen (d.h.
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Beobachtungen), um die von unterschiedlichen Einfliissen gepriagte NAO-Variabilitét rea-
listisch erfassen zu kénnen (vgl. Poli et al. 2016: Abbildung 7). In dieser Arbeit liegt der
Fokus auf ECMWEF Reanalysedaten, weshalb 20CRv2c¢ nicht herangezogen wurde.

Zusammenfassend zeigt ERA-20C anhand der betrachteten Indexzeitserien vielver-
sprechende Ergebnisse bei der Reprasentation zwischenjihrlicher Klimavariabilitit. Das
Assimilieren der Beobachtungen implementiert jedoch auch schwache kiinstliche Signale
und erschwert die korrekte Analyse von Variabilitit auf einer mehrjéhrigen bzw. deka-
dischen Skala und von Trends. Da ERA-20C eine relativ neue Reanalyse darstellt, wird
noch weitere Information bzgl. Stiarken und Schwéchen des Produkts bendtigt, um eine
geeignete Anwendung fiir bestimmte Gebiete und zeitliche Skalen gew#hrleisten zu kénnen
(Poli et al. 2016).

2.2 ERA-PreSAT

Mit ERA-20C setzte das ECMWEF einen wichtigen Schritt in Richtung Entwicklung ei-
ner globalen Reanalyse, welche die vorhandenen frithen Beobachtungsdatensitze optimal
einbindet (Dee et al. 2014, Poli et al. 2016). Im Zuge des ERA-CLIM2 Projekts werden ne-
ben Daten an der Erdoberfliche auch jene aus hheren Atmosphéarenschichten assimiliert.
Reanalysen des ECMWEF von Hohenbeobachtungen vor dem Internationalen Geophysika-
lischen Jahr (IGY) 1957/58 gab es bis dato nicht (Dee 2014). Lediglich die mittlerweile
veraltete NCEP/NCAR 50 Jahre Reanalyse (Kistler et al. 2001) assimilierte einen Teil
der heute zur Verfiigung stehenden Hohendaten ab 1946. ERA-PreSAT war ein Assimila-
tionsexperiment (eine Realisierung) des ECMWF fiir die Jahre 1939-66. Die assimilierten
Hohendaten (Temperatur- und Windbeobachtungen) stammen aus neuen Datensitzen,
die in ERA-CLIM aufbereitet wurden (vgl. Stickler et al. 2014) sowie aus bestehenden
Datenbanken (z.B. CHUAN;, Stickler et al. 2010). Dasselbe Assimilationssystem und Se-
tup wie in ERA-20C wurde herangezogen und der Einfluss der Hohenbeobachtungen in
der Reanalyse sollte erortert werden. Dabei zeigte sich sowohl fiir den ERA-PreSAT Mo-
dellstatus als auch nach Assimilation der Beobachtungen eine verbesserte Performance
gegeniiber ERA-20C. Etwa fiir den Winter 1940/41 und die Temperatur in héheren At-
mosphérenschichten wird der Mehrwert einer Vielzahl an assimilierten Wind- und Tem-
peraturbeobachtungen (452 784 fiir Wind gegeniiber 16 884 fiir die Temperatur) anhand
eines reduzierten Bias und geringerer Standardabweichung ersichtlich (vgl. Dee 2014: Ta-
belle 2 und Hersbach et al. 2016). Dies kann auch zur Analyse und geeigneten Bewertung
der Anomalie des globalen Klimas 1940-42 (vgl. Abschnitt 1.4) einen wichtigen Beitrag
leisten. Aufgrund der wihrend ERA-PreSAT (1939-66) stark zunehmenden Anzahl an
Hohenbeobachtungen besteht jedoch ein hohes Risiko fiir Inhomogenititen, die wie in den

Ergebnisse (vgl. Abschnitt 4.1) ersichtlich ist, auch tatséchlich aufgetreten sind.
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Auf Basis der beschriebenen Datensétze untersucht diese Arbeit den statistischen Zu-
sammenhang zwischen Grofen des atmosphérischen Energiehaushalts (vgl. Abschnitt 1.5)
und ENSO-Variabilitdt. Im nachsten Kapitel folgt eine kurze theoretische Abhandlung des
atmosphérischen Energiehaushalts und eine Erlduterung der angewandten statistischen
Methoden.
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3 Theorie und Methoden

3.1 Atmospharische Energiehaushaltsgleichungen

Das Verstandnis und die quantitative Erfassung von charakteristischen Transportprozes-
sen (wie etwa Energie- und Impulsfliisse), die im Klimasystem der Erde stattfinden, ist
von grofer Bedeutung. Dabei konnen Grofen, die den atmosphérischen Energiehaushalt
beschreiben, als wertvolle Grundlage dienen (Mayer and Haimberger 2012). Den Aus-
gangspunkt stellt die Energiehaushaltsgleichung im vertikalen Integral fiir den totalen

Energiegehalt einer atmosphérischen Siaule dar (vgl. Mayer and Haimberger 2012):

L L T S A
g@t . D s q p
1"
—l—;/ V()7 + ® + Lg + k)v3]dp
0
+Fy — Radros = 0 (31)

Hier représentiert g die Schwerebeschleunigung, p den Luftdruck, P; den Bodenluftdruck,
cp die spezifische Warmekapazitat bei konstantem Druck, 7' die Temperatur, ® das Geo-
potential, L die Verdampfungswirme, g die spezifische Feuchte, k die spezifische kinetische
Energie und v3 den horizontalen Windvektor. Fiir den Quellterm F; (Nettoenergiefluss)
an der Eroberfliche gilt Fy, = SH + LH + Rad, , wobei SH bzw. LH den fiihlbaren bzw.
latenten Warmestrom und Rads den Nettostrahlungsfluss am Boden bezeichnet. Radroa
ist der Nettostrahlungsfluss am Oberrand der Atmosphére. F;, und Radroa werden in
p-Koordinatenrichtung nach unten als positiv definiert. Der erste Term in (3.1) repré-
sentiert die vertikal integrierte lokale totale Energietendenz. Die zeitliche Ableitung vor
das Integral zu ziehen impliziert zwei Terme (Leibnizregel). Der erste Term ist die totale
lokale Energietendenz aufgrund der Anderung der spezifischen Energie in der atmosphi-
rischen Siule und der zweite beschreibt die Anderung der vertikal integrierten Energie
der Sdule aufgrund der Bodendrucktendenz (Chiodo and Haimberger 2010). Der zweite
Term in (3.1) ist die horizontale totale Energieflussdivergenz (feuchte statische plus kine-
tische Energie) im vertikalen Integral. Mit der Bezeichnung TETEND fiir den ersten Term
und TEDIV fiir den zweiten ldsst sich Gleichung (3.1) nach Umformung in kompakter,

verkiirzter Form schreiben:

TEDIV = TETEND — F, + Radrox (3.2)
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(3.2) dient beispielsweise zur indirekten Berechnung des Nettoenergieflusses an der Erd-
oberfliche (Fy) als Residuum der iibrigen Terme. Dabei ist die Gewichtung dieser Terme
im Fokus der zwischenjédhrlichen Variabilitéit in den Tropen (vgl. ,Ergebnisse und Diskus-
sion“) nicht gleichverteilt — so ist etwa TETEND auf dieser Zeitskala fast vernachléssigbar
(vgl. Mayer et al. 2014).

In Analogie zu Gleichung (3.1) ergibt sich fiir den Feuchtehaushalt folgende Beziehung
(vgl. Mayer et al. 2013):

L asap= 22 [Cgap-pop 53
- (qus]dp=———| [qldp— P — :
9Jo ’ g0t Jg
oder in kompakter Form

FDIV =FTEND — P - F (3.4)

Der Term auf der linken Seite repréisentiert dabei die vertikal integrierte horizontale Feuch-
teflussdivergenz (FDIV) und der erste Term auf der rechten Seite die lokale Tendenz des
totalen Sdulenwassergehalts (FTEND). P steht fiir Niederschlag und E fiir Verdunstung.
Nach Multiplikation von Gleichung (3.3) bzw. (3.4) mit der Verdampfungswirme L erhélt
man eine Beziehung fiir die latente Energieflussdivergenz LEDIV [W/m?]. Die Differenz
TEDIV — LEDIV fiihrt zur trocken statischen und kinetischen Energieflussdivergenz
(DSEDIV) und es folgt (Mayer et al. 2013):

PS
DSEDIV:/ V- (c,7 + ©5 + k)v3]dp
0

PS
_ _%/ e,7 + ®, + k|dp + LP — SH — Rad, + Radrosn (3.5
0

Die totale bzw. latente Energieflussdivergenz kann nun direkt aus der linken Seite oder
indirekt als Residuum der rechten Seite von Gleichung (3.1) bzw. (3.3) ermittelt werden
(vgl. Mayer and Haimberger 2012).

Nach der direkten Methode lasst sich TEDIV aus den analysierten Feldern der Varia-
blen u, v, ¢, und T berechnen. Je nach zeitlicher Auflésung des herangezogenen Reanalyse-
datensatzes konnen dabei systematische Fehler, bedingt durch die notige zeitliche Extra-
polation der Felder, auftreten — zum Beispiel bei 6-stiindiger Auflsung (siehe Haimberger
et al. 2001). Weiters ist eine konsistente Massenbilanz notwendig, um sinnvolle Ergebnisse
zu erhalten (Trenberth 1991). Solch eine ausgeglichene Bilanz wird auch in géngigen Re-
analysen des ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) wie der
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Interim Re-Analysis (ERA-I, Dee et al. 2011) nicht génzlich erzielt (Chiodo and Haim-
berger 2010). Daher ist eine sogenannte Massenkorrektur erforderlich: Bei der Berechnung
der Energieflussdivergenzen nach der direkten Methode wird ein Korrekturterm fiir den
Massenfluss eingefiihrt. Dieser Term vergleicht im Wesentlichen in wie weit das laut der
vertikal integrierten Kontinuitdtsgleichung fiir feuchte Luft erforderliche Gleichgewicht
zwischen Niederschlag, Verdunstung und lokaler Massentendenz einerseits sowie der hori-
zontalen Massenflussdivergenz andererseits erhalten ist (sieche Mayer and Haimberger 2012
sowie Chiodo and Haimberger 2010 fiir eine ausfiihrlichere Beschreibung dieser Methode
der Massenkorrektur).

Die indirekte Methode berechnet die totale Energieflussdivergenz im vertikalen Integral
aus Vorhersagen des jeweiligen Reanalysemodells fiir den Nettoenergiefluss am Boden
(Fy), den Nettostrahlungsfluss am Oberrand der Atmosphére (Radroa) und die vertikal
integrierte totale Energietendenz (TETEND). Eine exakte Berechnung von TETEND
mittels finiten Differenzen ist moglich und das zeitliche Aufsummieren der Nettofliisse F
und Radroa erhoht die zeitliche Auflosung, was die Ergebnisse gegeniiber der direkten
Methode verbessert. Bedingt durch das Ungleichgewicht in der Massenbilanz ist aber eine
Korrektur der vorhergesagten Energietendenz notig (siehe Mayer and Haimberger 2012,
und Chiodo and Haimberger 2010). Analoge Uberlegungen fiihren zur Berechnung der
latenten Energieflussdivergenz (LEDIV) mittels direkter bzw. indirekter Methode samt
Massenkorrektur.

Ausgehend von den herangezogenen Reanalysedatensitzen (vgl. Kapitel 2) wurden die
in dieser Arbeit verwendeten Felder der vertikal integrierten horizontalen totalen bzw. la-
tenten Energieflussdivergenzen nach der direkten Methode und unter Beriicksichtigung der
Massenkorrektur berechnet (analog zu Mayer et al. 2013). Die Korrektur des Massenflus-
ses verringert auch zeitliche Inhomogeniéten in den Datenséitzen (Mayer and Haimberger
2012).

Beim Vergleich der Ergebnisse der ERA-Interim Reanalyse mit jenen aus ERA-40
fanden Mayer and Haimberger (2012) vor allem auf der regionalen Skala betréchtliche
Unterschiede in den nach der direkten Methode bestimmten Feldern von TEDIV. Ein
besonders stark verrauschtes Signal und die grofsten Differenzen (teilweise RMS grofer
als 1000 TW/m?) zeigen sich iiber Gebirgen, wo lokale Extrema durch unterschiedliche Mo-
delltopographien (ERA-I vs. ERA-40) an leicht versetzten Stellen auftreten. Numerische
Artefakte iiber hoher Topographie und die geringere zeitliche Auflosung gegeniiber dem
Vorhersagemodell bewirken hier die lokalen Extrema (Mayer and Haimberger 2012). Ein
Losungsansatz zur Reduktion des Rauschens der direkten Methode wire das Abspeichern
der Vorhersagedaten zur Berechnung von TEDIV mit hoherer zeitlicher Auflosung. Damit
kénnte vor allem die zeitliche Extrapolation der Felder vermieden werden.

Um das Rauschniveau der direkten Methode zu senken, wurden vor allen statistischen
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Analysen in dieser Arbeit die Felder der herangezogenen Grofen (auker SST) rédumlich
von der vorliegenden Auflésung T255 (Ax ~ 80 km) global auf T63 (Az ~ 200 km)
bzw. T42 (Az ~ 300 km , fiir EOF-Analyse) geglittet. Im Folgenden werden nun die

angewandten statistischen Methoden niher beschrieben.

3.2 Lineare Kreuzkorrelationsanalyse

Auf Basis von Chatfield (1996) wird nun die lineare Kreuzkorrelationsanalyse erldutert.
Ausgangspunkt ist ein diskreter bivariater stochastischer Prozess (X3, Y;). Dabei sind N
Beobachtungen als Realisierungen der beiden Zufallsvariablen mit jeweils derselben endli-
chen zeitlichen Auflésung vorhanden — also {(z;,v;),i = 1,2... N}. Fiir die Beschreibung
des bivariaten Prozesses werden Momente erster und zweiter Ordnung der jeweiligen Ver-
teilungen der Zufallsvariablen herangezogen. Wird der Prozess fiir diese Momente als
stationdr angesehen — die Momente bis zur zweiten Ordnung sind also zeitlich konstant —
so folgt:
E(Xy) = po E(Yy) =y

Cov (Xt7 Xt+k) - '7$,$(k) Cov (}/ta }/t-i-k) - ’Yy,y(k)

Cov (X, Yier) = Yay(k) (3.6)

Hier sind f1,, und p,, die Erwartungswerte (Momente 1. Ordnung) und -, . (k) sowie v, , (k)
die Autokovarianzfunktionen (Momente 2. Ordnung) der jeweiligen Zufallsvariablen. Die
Kreuzkovarianzfunktion v, ,(k) ist ein zusétzliches Moment 2. Ordnung, das bei multiva-
riaten Prozessen auftritt. Sie beschreibt die Kovarianz der beiden gemeinsam verteilten
Zufallsvariablen (X, Y;) in Abhéngigkeit einer zeitlichen Verschiebung (lag) k. Da gemein-
sam verteilte Zufallsvariablen oft eine dhnliche Anderungscharakteristik aufweisen (zum
Beispiel Temperaturidnderung bei Variation der Windgeschwindigkeit) mochte man die
Kreuzkovarianz als Maf fiir diese — eventuell zeitlich verschobene — ,,gemeinsame Variabi-
litat* (co-variability) heranziehen. Dabei fithren solche gemeinsamen Abweichungen von
X und Yy, (vom jeweiligen Mittelwert) mit demselben Vorzeichen zu positiven Werten
von 7, ,(k) und bei unterschiedlichem Vorzeichen zu negativen Werten (vgl. von Storch
and Zwiers 1999). Bedingt durch ihre Abhéngigkeit von den Einheiten der Realisierun-
gen der Zufallsvariablen, wird diese Interpretation der Kreuzkovarianz aber erschwert
(Chatfield 1996). Eine Standardisierung der Kreuzkovarianzfunktion v, ,(k) mittels der
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Standardabweichungen von X; und Y; ergibt:

_ Yoy (k) mi — _
px,y(k) - 'Yx,x(o)'}/y,y(o) t px,y(k) - py,x( k) (37)

|Pey(R)] <1

pzy(k) ist die asymmetrische Kreuzkorrelationsfunktion und ~, ,(0) und ~,,(0) sind die
Varianzen der Zufallsvariablen. Mit einem Wertebereich vom [—1, 1] ist p, , (k) unabhéngig
von den Einheiten der Realisierungen. Bei einer linearen Beziehung zwischen X; und Y;

existieren zwei Konstanten a und b, sodass gilt:

Yiip =a+bX, und  ppu(k)=+1(a>0
pay(®) = =1 (a < 0) (38)

Je nach Ausmak der linearen Abhéngigkeit ist |p,, (k)| < 1. Weiters kann p? (k) kann als
jener Anteil der Varianz der einen Zufallsvariablen aufgefasst werden, der linear durch die
andere bei verschiedenen lags (k) ,erklért“ werden kann (vgl. von Storch and Zwiers 1999).
Werte von p, , (k) nahe Null bedeuten nicht unbedingt, dass X; und Y;;; unabhéngig sind.
Es kann eine komplexere, nicht lineare Abhéngigkeit bestehen.

Wie zu Beginn bereits erwédhnt, sind Realisierungen der Zufallsvariablen als Werte-
paare N-mal vorhanden {(z;,v;),7 = 1,2...N}. Da also nur eine Stichprobe aus der
Grundgesamtheit vorliegt, miissen die ,wahren“ Funktionen der Kreuzkovarianz und der
Kreuzkorrelation — siehe (3.6) bzw. (3.7) — mittels Schétzfunktionen angenidhert werden
(Chatfield 1996). Die Kreuzkovarianzfunktion wird aus einer Stichprobe mit Umfang N

folgendermafsen geschétzt

(

=

—k
~ 2 (@ — &) (Yirre — 9) k=0,1,2,...(N - 1)

i

I
—

(2 — ) (Yirw — §) k=-1,-2,...—(N-1) (3.9)
k

1
N
1

M=

0 k| > N

und die Schitzung der Kreuzkorrelationsfunktion ist

Toy(k) = 2), (3.10)

C,2(0)cy,y(0)
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In (3.9) sind z und y die Stichprobenmittelwerte sowie ¢, ,(0) und ¢,,(0) die aus den
Realisierungen (z;,y;) geschitzten Varianzen. Die Schétzfunktionen ¢, ,(k) und 7, ,(k)
sind konsistent und asymptotisch erwartungstreu (von Storch and Zwiers 1999). In den
Beziehungen (3.9) und (3.10) miissten die Mittelwerte z und g eigentlich aus den Werten
{(z;),1 = 1,2...(N — k)} bzw. {(y;),i = (1 + k)...N} fiir £ > 0 und umgekehrt fiir
k < 0 bestimmt werden (vgl. Wilks 2006). Auferdem wire der Faktor = statt
erforderlich. Aber vor allem bei grofem Stichprobenumfang im Vergleich zu relevanten
lags (d.h. & < N) sind diese Mittelwerte  und g, die auf Basis der eben erwihnten
(N — k) Werte der x; bzw. y; ermittelt werden jenen T und g, deren Basis jeweils die
gesamten N Werte der Stichprobe darstellen, sehr dhnlich (Wilks 2006). Letztere werden
daher zusammen mit dem Faktor - in den Ausdriicken (3.9) und (3.10) — wie auch in
dieser Arbeit — herangezogen.

Die relevante Frage nach einer Abschitzung der statistischen Signifikanz der aus (3.10)
ermittelten Kreuzkorrelationskoeffizienten soll im Folgenden erldutert werden. Dabei ist
zunéchst die Bestimmung der Anzahl der Freiheitsgrade (Neg) — also quasi des effektiven
Stichprobenumfangs — erforderlich (vgl. Oort and Yienger 1996). Wenn die Stichprobe
bzw. Zeitreihen der z; und y; (i = 1,2...N) Autokorrelation aufweisen (wie etwa bei
periodischen Vorgéngen), verringert sich die Anzahl der Freiheitsgrade mit Nog < N.
Analog zu Ausdruck (3.10) lassen sich Autokorrelationsfunktionen r, (k) bzw. r,,(k)
anhand der Zeitreihen der x; bzw. y; schétzen (siehe Wilks 2006). Nach Oort and Yienger
(1996) wird unter Beriicksichtigung der geschitzten Autokorrelationen die Anzahl der

effektiven Freiheitsgrade (Nog) wie folgt bestimmt:

N-1

(N = k) v (k) ()]

k=1

2
N

-1

Neg = N[1+ (3.11)
In (3.11) ist zu beachten, dass eine Autokorrelation ungleich Null sowohl fiir die z; als
auch fiir die y; einer Stichprobe (i = 1,2... N) vorhanden sein muss (die Zeitreihen der x;
und y; sind also jeweils nicht rein stochastisch), um einen Beitrag zu Neg zu liefern. Zur
Abschétzung des zweiseitigen Vertrauensintervalls der linearen Kreuzkorrelationskoeffizi-

enten wird nun folgende Teststatistik herangezogen (vgl. von Storch and Zwiers 1999):

Neg — 2
1—r2 (k)

1”7y

t(k) =ryy(k) (3.12)
Die Grofse t(k) ist t-verteilt mit Neg —2 Freiheitsgraden. Eine Abhéngigkeit vom effektiven
Stichprobenumfang Neg und von 7, ,(k) selbst ist erkennbar. Auch wenn die Annahme
einer zugrunde liegenden bivariaten Normalverteilung der x; und y; nicht ginzlich erfiillt
ist (Press et al. 1986), kann die Teststatistik fiir Neg > 8 (Mitchell et al. 1966) angewandt
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werden. Der t-Test ist zweiseitig mit der Nullhypothese, dass die Zeitreihen der z; und
y; unabhingig voneinander sind, also keine dhnliche Anderungscharakteristik aufweisen
(Ho: 74, (k) = 0). Die Irrtumswahrscheinlichkeit bzw. kritische Schranke, ab welcher die
Nullhypothese nicht zu verwerfen ist, wurde in dieser Arbeit mit o = 5% festgelegt. Fiir
das jeweilige 7, , (k) wird die Teststatistik ¢(k) berechnet. Ist ¢(k) dem Betrag nach grofer
als das kritische Quantil ¢(n;—2 1-2) der t-Verteilung (vgl. von Storch and Zwiers 1999,
Tabelle im Anhang), wird die kritische Schranke o unterschritten und der Kreuzkorrela-
tionskoeffizient liegt innerhalb des 95% Vertrauensintervalls.

Im Kapitel ,,Ergebnisse und Diskussion® werden die auf diese Weise ermittelten Kreuz-
korrelationskoeffizienten in Abhéngigkeit verschiedener lags k, und falls signifikant fiir das

5% Niveau punktiert, dargestellt.

3.3 Lineare Regressionsanalyse

Das in diesem Abschnitt erlduterte Konzept der linearen Regressionsanalyse (siehe Wilks
2006) ist jenem der linearen Kreuzkorrelationsanalyse nicht undhnlich (vgl. Abschnitt 3.2:
Regressionsgleichung bei linearer Beziehung zwischen X; und Y ;). Zeitreihen der beob-
achteten Groken {(z;,v;),7 = 1,2...N} sind wieder als Realisierungen eines diskreten
bivariaten stochastischen Prozesses (X;,Y;) vorhanden (Chatfield 1996). Das Konzept der
einfachen linearen Regression beschreibt die lineare Beziehung zwischen X; und Y;,; bei
einer moglichen zeitlichen Verschiebung (lag) k. Dabei wird X; als unabhéngige Varia-
ble (Pradiktor) und Yy, als abhéngige Variable (Pridiktand) aufgefasst (Wilks 2006).
Der Zusammenhang zwischen den beiden Variablen wird nun wie folgt zum Ausdruck
gebracht:

Yiir = a+bX, (3.13)

Treten neben X; weitere Pradiktoren auf, ldsst sich das Konzept mittels einfachen ma-
thematischen Uberlegungen (z.B. Linearkombinationen der Priidiktoren) zur multiplen
linearen Regression erweitern. Ziel ist es nun, die Parameter a und b in Gleichung (3.13)
derart festzulegen, sodass der Fehler, der bei der Bestimmung von )A/Hk aus dieser linearen

Beziehung auftritt, minimiert wird. Es gilt:
}/t-i-k = (CL -+ bXt) + Ctik (314)

Hier représentiert der erste Term auf der rechten Seite die aus der linearen Gleichung (3.13)
,wvorhergesagte* Variable YHk und der zweite Term e, ; den zuvor erwidhnten auftretenden
Fehler dieser Vorhersage. In Analogie zu (3.14) folgt fiir die Realisierungen {(z;,y;),?7 =
1,2...N} von (X, Y}):

Yirk = @+ br; + €4y, (3.15)
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Die Fehler e;,; werden als unabhéingige, identisch verteilte (iid) Zufallsvariablen mit Er-
wartungswert Null und konstanter Varianz aufgefasst. Nun stellt sich die Frage, welche
Methode zur Minimierung dieser Fehler bzw. Residuen e;;; herangezogen werden soll.
Meist wird ein Verfahren angewandt, welches die Summe der quadratischen Residuen mi-
nimiert (OLS - Ordinary least square regression). Eine andere Moglichkeit besteht zum
Beispiel darin, die Summe der absoluten Fehler zu minimieren (LAD - Least Absolute De-
viation Regression) (Wilks 2006). Wenn die Residuen quadratisch in die Bedingung der
Minimierung eingehen (OLS - Regression), werden geringe Abweichungen der Vorhersa-
gen ¥; . gegeniiber den y;.; eher toleriert”, wogegen Ausreifser der y;.; gegeniiber den
Vorhersagen vermieden werden. Eine grofe Gewichtung der Ausreifter bei der Regression,
wie in diesem Fall, kann problematisch sein. Die Anpassung an die Datenpaare (z;, y;1x)
soll nun mittels den Parametern a und b in Gleichung (3.15) derart erfolgen, sodass die

Summe der quadratischen Fehler e;; minimiert wird:

N—k N—k
e {Z i) = 3 ook — la+bai)? — MIN,
=1 =1

N N (3.16)
k<O : { (eien)” = > (Wisr — [a+bx;])* — MIN.

i=1—k i=1—k

Diese Extremwertaufgabe fiir £ > 0 bzw. k£ < 0 lésst sich analytisch recht einfach losen
(Wilks 2006 ; von Storch and Zwiers 1999). Partielles Ableiten nach den Koeffizienten a

und b sowie anschliefendes Nullsetzen fiihrt jeweils zu folgendem Normalgleichungssystem:

a +bx =y
k>0 S —k N—Fk
aNzZ +b > 22 =" (Yirr i)
\ i=1 =1
, (3.17)
a +bx =y
k<0 : N N
aNzZ +b > 22 =5 (Yisk )
L =1k =1k

Anhand der Gleichung a 4+ bz = g in (3.17) wird ersichtlich, dass die angepasste Gerade
jenen Punkt durchlaufen muss, der durch die beiden Stichprobenmittelwerte z und g
festgelegt ist. Die Bestimmung von z und y erfolgt auf Basis der gesamten N Werte der
Stichprobe, was vor allem bei grofsem Stichprobenumfang im Vergleich zu relevanten lags
(d.h. k£ < N) gerechtfertigt ist. Dahingehend tritt der Faktor N statt (N — k) in (3.17)
auf (siehe Erlduterungen zu = und y in Beziehungen (3.9) und (3.10) in Abschnitt 3.2).
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Lost man das Normalgleichungssystem fiir die Regressionsparameter a und b so folgt:

( N—k N—k
(Yitr ;) — Nzy Yo (@i — ) (Yirk — 7)
k> . b(k) — i=1 =1 o cm,y(k)
=0 (k) = N—k o N—k o Ca.(0)
z? — Nz2 S (z; — T)? ’
L i=1 i=1
(3.18)
( N N
> Wirkx)) = Nzy >0 (2 — Z)(Yivr — Y)
i=1—k i=1—Fk Cay(k)
k<O : b(k): ~ = ~ :C (0)
S a? — Nz2 S (x; —T)? o
\ i=1—k i=1—k
a(k) =y —blk)x (3.19)

Der Zusammenhang zwischen der linearen Kreuzkorrelation (siehe Abschnitt 3.2) und der
linearen Regression (bei einer zeitlichen Verschiebung k) ist anhand der Losung fiir den
Koeffizienten b(k) - vgl. (3.18) und (3.10) - deutlich erkennbar. In Abschnitt 3.2 fiihrt die
Normierung der Kreuzkovarianzfunktion ¢, ,(k) mittels der Standardabweichungen der
Zeitreihen der z; und y; zur Kreuzkorrelationsfunktion r, , (k) (3.10) und laut (3.18) stellt
der Regressionskoeffizient b(k) die mit der Varianz (c, ,(0)) der Zeitreihe der x; normierte
Kreuzkovarianzfunktion dar.

Da sich b(k) und r,,(k) lediglich durch eine etwas andere Normierung der Kreuzko-
varianzfunktion voneinander unterscheiden, kann die Abschétzung der statistischen Si-
gnifikanz der beiden Grofen auf dhnliche Weise erfolgen. Zunéchst ist die Bestimmung
der Anzahl der effektiven Freiheitsgrade (Neg) erforderlich (vgl. Abschnitt 3.2, Oort and
Yienger 1996). Um das zweiseitige Vertrauensintervall der Regressionskoeffizienten b(k)
zu ermitteln, wird von folgender Testgrofe ausgegangen (vgl. Panofsky and Brier 1958,
Snedecor and Cochran 1989):

Neff -2 62(k) Czx(0) o Neff -2 2 (k’)
=y (k) cy(0) 112 (k) ™

1”7y

f(k) = (3.20)
f(k) gehorcht einer F-Verteilung mit 1 und (Neg — 2) Freiheitsgraden. Daraus folgt, dass
die Grobke +/ f(k) = t(k) eine t-Verteilung mit (Neg — 2) Freiheitsgraden aufweist (von
Storch and Zwiers 1999). t(k) ist jene Teststatistik, die auch zur Bestimmung der Ver-
trauensintervalle der Kreuzkorrelationskoeffizienten in Abschnitt 3.2 herangezogen wird.
Die Abschitzung der Intervallgrenzen erfolgt auf Basis des effektiven Standardfehlers der

Regression:
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N—Ek
]{202 {Ueff:\ eﬁ_2;@+k

(3.21)

N
k<0 : {O'eff\ 65—222k62+k2

Dabei ist eine Abhéngigkeit von der Summe der quadratischen Residuen erkennbar. Auch
wird die Reduktion der Freiheitsgrade aufgrund der Autokorrelation der Zeitreihen der x;
und y; (Neg) und der Schétzung der Parameter a und b (Neg — 2) beriicksichtigt. Mittels
dem kritischen Quantil ¢(y ;2 1-g) der t-Verteilung (v = 0.05, vgl. Abschnitt 3.2) kann
die obere und untere Grenze des 95% Vertrauensintervalls der Regressionskoeffizienten

wie folgt bestimmt werden:

COIlfO.95 = b(k) + Ooff lf(]\feﬂ_g7 1_%) (322)

3.4 EOF — Analyse

Die sogenannte EOF-Analyse (Empirical Orthogonal Function Analysis) oder PCA ( Prin-
cipal Component Analysis) wurde von Lorenz (1956) in die Meteorologie eingefiihrt und
spielt seither auch in vielen benachbarten Wissenschaften wie Hydrologie und Ozeano-
graphie eine entscheidende Rolle (Peixoto and Oort 1992). Ziel dabei ist es, eine relativ
geringe Anzahl an rdumlichen Mustern (empirische Orthogonalfunktionen — EOFs) und
deren zugehorigen Zeitreihen (Principal Components — PCs) derart zu bestimmen, sodass
diese den Grofteil an rdumlicher und zeitlicher Variabilitét einer bzw. mehrerer Grofsen im
betrachteten System ,enthalten”. Das Verfahren ist effektiv, wenn eine grofe Zahl an kor-
relierten Beobachtungen in Zeit und Raum vorliegt und ein paar wenige EOFs einen hohen
Anteil an der gesamten Varianz der beobachteten Grofe(n) im Datensatz reprisentieren.
Um zu entscheiden, welche EOFs samt ihrer jerklarten Varianzen statistisch signifikant
und somit eher physikalisch interpretierbar sind, konnen verschiedene Tests herangezogen
werden (z.B. Akaike Information Criterion (Akaike 1974) oder North’s Rule of Thumb
(Preisendorfer 1988)).

Im Folgenden wird nun die Bestimmung der EOFs auf mathematischem Weg erldutert
(vgl. dazu Peixoto and Oort 1992). Ausgangspunkt sei ein skalares meteorologisches Feld
f(z,t), wobei die Beobachtungen der Grofe f an M Gitterpunkten (m) und zu N diskre-
ten ,Zeitpunkten® (n) vorliegen — also f(m,n). Fiir einen solchen ,Zeitpunkt* n lassen sich

nun die Beobachtungen an den M Gitterpunkten in Form eines Spaltenvektors (M x 1)
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wie folgt darstellen:

fin
i=| " (3.23)
Fan

Die Eintrége f/ . (m = 1,2... M) représentieren dabei Anomalien, also Abweichungen der
Werte vom jeweiligen Mittelwert. Auch fiir die restlichen (N — 1) | Zeitpunkte* ergeben
sich solche Spaltenvektoren, welche kompakt als (M x N) Matrix zusammengefasst werden

konnen:

F= (ﬁ,ﬁ,...,f}) (3.24)

In einem M-dimensionalen linearen Vektorraum kann nun jeder der N Vektoren ﬂ als Li-
nearkombination der Basiseinheitsvektoren {u}, us, . .., uy,} dargestellt werden. Enthalten
die f, redundante Information (d.h. korrelierte Beobachtungen), treten nun bestimmte
Richtungen im Vektorraum auf, nach denen sich vor allem jene Vektoren, die betricht-
liche Variabilitit der Beobachtungen reprisentieren, bevorzugt ausrichten. Dahingehend
soll eine neue Basis {é1,¢€3,...,ex} (EOFs) gefunden werden, sodass die einzelnen ¢,
nacheinander (in aufsteigender Reihenfolge) und unter Bedingung ihrer Orthonormalitét
jeweils die verbleibende Varianz bzw. Variabilitdt in den Daten maximieren. Dies kann
erzielt werden, indem die Summe der Quadrate der Projektionen aller N Vektoren f; auf

die einzelnen e, der Reihe nach maximiert wird:

N
an en)> — Max. (3.25)

Mittels Matrixschreibweise von (3.25) und unter Beriicksichtigung, dass die Transponierte
des Produkts zweier Matrizen gleich ist dem Produkt der beiden Transponierten in um-
gekehrter Reihenfolge, ergibt sich folgende Extremwertaufgabe mit der Nebenbedingung

der Orthonormalitéit der e,,:

N
NZ[fn em]QZ
i=1
= T (7B = e FET e =
N-™ N
=e,"Re, — Max. (3.26)
1 1=
NB:e;-¢; = J
0 i#y
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Dabei ist die symmetrische Matrix R die Kovarianzmatrix der Daten mit den Eintrégen
7;r — den zeitlichen Kovarianzen zweier Gitterpunkte j und k sowie fiir j = k den Varianzen

in der Hauptdiagonale: .

N

1

R = NFFT ik = % > fi (3.27)
i=1

Das Losen dieser Extremwertaufgabe mit Nebenbedingung kann nun mit der Methode der
Lagrange’schen Multiplikatoren erfolgen. Die Differentiation des quadratischen Ausdrucks
(vgl. Graybill 1983) und anschliefendes Nullsetzen fiihren zu einem Eigenwertproblem
(von Storch and Zwiers 1999)

Re,, = \.em (3.28)

und eine Umformung mit Hilfe der Einheitsmatrix ergibt:

(R—AD) e, =0 (3.29)

Dabei sind e, die Eigenwerte der Kovarianzmatrix R und )\, die zugehorigen Eigenwer-
te. Letztere wurden als Lagrange’sche Multiplikatoren anfangs hinzugefiigt (Peix6to and
Oort 1992). Al ist eine Diagonalmatrix mit den ), in der Hauptdiagonale.

(3.29) beschreibt ein homogenes lineares Gleichungssystem, welches nicht-trivialen Losun-
gen (e, # 0) nur dann aufweist, wenn gilt det(R — AI) = 0. Die daraus resultierende
charakteristische Gleichung M-ten Grades von R hat genau M Losungen Ay, Ao, ..., A/
Da die Kovarianzmatrix R symmetrisch und positiv definit ist, sind diese Losungen reell
und positiv (Peixoto and Oort 1992). Aus der Symmetrie von R folgt weiters, dass ihre
Spur (d.h. die Summe der Diagonalelemente) bei einer Basistransformation unverdndert

bleibt und gleich ist der Summe ihrer Eigenwerte:

M M
> Fom =Y Am (3.30)
m=1 m=1

Nach (3.30) repriisentiert jeder Eigenwert A, mit A,/ 3 0", \; einen Anteil an der er-
klarten“ Gesamtvarianz im Datensatz (Peixoto and Oort 1992). Fiir jeden \,, kann nach
Einsetzen in (3.29) und durch Losen des linearen Gleichungssystems der zugehorige Ei-
genvektor e, (EOF) ermittelt werden. Das Vorzeichen (die Orientierung) der EOFs ist
nicht eindeutig bestimmbar. Alle M e, zusammen bilden nun die neue orthonormale Ba-
sis {€1, €3, ..., en} und die Vektoren f; konnen als Linearkombinationen der e, wie folgt

dargestellt werden:

M
m=1

Die Koeffizienten c,,, sind dabei jeweils die Gewichtungsfaktoren eines e, fiir die Beob-

achtungen an ,Zeitpunkt® n, die durch Projektion des f;; auf den e, ermittelt werden:
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Cmn = e?nTﬁz (332)

Als Erweiterung von (3.32) konnen die Matrizen E — mit den ¢, in den Spalten — und F

— mit den f_,; als Spalten — herangezogen werden:
C"=E'F (3.33)
Die Matrix C enthélt alle Gewichte ¢, und die zu den EOFs gehorenden Zeitreihen (PCs)

als Spaltenvektoren.

Nach dieser mathematischen Beschreibung der EOFs sollen abschlieend noch deren
wichtige Eigenschaften erwihnt werden:
(1) Mit einer hohen Anzahl an korrelierten Beobachtungen in Zeit und Raum kann mittels
den EOFs eine effektive Komprimierung der Daten erfolgen, da ein paar wenige EOFs und
deren Zeitreihen den Grofsteil an rdumlich — zeitlicher Variabilitdt der Beobachtungen im

Datensatz reprisentieren. Damit existiert ein £ < M und fiir (3.31) gilt die Ndherung:
K
fr ~ Z Crm €, (3.34)
m=1

(ii) Aus der Bedingung, wonach die EOFs jeweils (der Reihe nach) die verbleibende ,er-
klarbare* Varianz im Datensatz maximieren, geht hervor, dass jene EOFs niedrigster Ord-
nung die dominantesten Muster grofiter Variabilitdt darstellen und meist als physikalisch
relevante ,Centers of Action® gelten (Peixoto and Oort 1992). Letzteres trifft vor allem
auf den 1. EOF zu. Schon ab dem 2. und vor allem fiir jene héherer Ordnung wird un-
ter der Restriktion ihrer Orthogonalitit aber eine physikalische Interpretation sukzessive
erschwert. (iii) Diese paarweise Orthogonalitit der EOFs bedingt aber auch, dass sie un-
tereinander rdumlich unkorreliert sind und somit jeder weitere EOF ,neue* Information
(d.h. Variabilitét) beinhaltet. Auch die zugehorigen Zeitreihen sind paarweise unabhéngig

voneinander.
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4 FErgebnisse und Diskussion

In den folgenden Abschnitten wird die Variabilitit der Grofsen des atmosphérischen Ener-
giehaushalts der Tropen in Zusammenhang mit ENSO anhand von linearen Regressions-,
Kreuzkorrelations- sowie EOF-Analysen untersucht und diskutiert. Zuvor wurde, nach
Entfernung des Jahresganges, ein 13-Punkt binomialer Filter (vgl. Trenberth 1984) auf
die Zeitdimension der monatlichen Anomalien angewandt, um den Fokus auf die zwischen-
jahrlichen Schwankungen aller betrachteten Groéfen zu richten. Weiters wurde vor allen

statistischen Analysen ein zeitlich linearer Trend der Grofsen entfernt.

4.1 Raumlich-zeitliche Variabilitat und Inhomogenitaten
in ERA-PreSAT

Zunichst werden die gegliatteten monatlichen Anomalien der vertikal integrierten horizon-
talen Divergenzen der gesamten atmosphérischen Energie (TEDIV), der latenten Energie
(LEDIV) sowie der trocken statischen und kinetischen Energie (DSEDIV) betrachtet. Ab-
bildung 2a-c zeigt diese Anomalien in zonaler (2°) Auflésung gemittelt iiber den tropischen
Bereich (20°S bis 20°N) und auf Basis der ERA-PreSAT Reanalyse fiir die Periode 1939-
66. TEDIV (Abbildung 2a) weist dabei maximale Abweichungen von iiber/unter £20 W
m™ auf. Solche Anomalien zeigen sich etwa wihrend dem starken und persistenten El
Nifio Ereignis von 1939-42 iiber dem zentralen/6stlichen tropischen Pazifik (412 bis 420
W m™?), dem Indonesischen Archipel (-8 bis -16 W m™) und dem tropischen Atlantik (-4
bis -16 W m™). Ein anormaler meridionaler Energietransport ist auch fiir das El Nino
Ereignis 1965/66 erkennbar, mit dhnlicher zeitlich-zonaler Struktur (positive Anomalien
tiber dem Zentral-/Ostpazifik und Indischen Ozean, negative iiber dem Indonesischem
Archipel und Atlantik), jedoch mit geringerer Amplitude der positiven Anomalien (+8
bis +16 W m™) gegeniiber dem Ereignis 1939-42. Weitaus deutlicher treten diese ENSO
bezogenen Strukturen jedoch in den LEDIV- und DSEDIV-Anomalien (vgl. Abbildung
2b und 2¢) in Erscheinung, wobei Werte von mehr als 30 W m? erreicht werden. Dies
griindet in dem betriachtlichen Anteil an latenter Energie (LE), der nach Umwandlung
durch Kondensation im Niederschlag als trocken statische Energie (DS) hervor tritt, wo-
bei die gesamte atmosphérische Energie unverdndert bleibt (vgl. Mayer et al. 2013). Die
von ENSO modulierte zeitlich-zonale Variabilitit dieser Energiehaushaltsgrofen wird in
Abschnitt 4.3 ndher diskutiert.

Neben den ENSO Signalen zeigt sich in Abbildung 2a-c aber ein stark verrauschtes
Bild der Anomalien. Die Problematik der zeitlichen Homogenitéit ist dabei erkennbar.
Eine streifenformige Struktur und unrealistische zeitliche Spriinge von starken positiven

auf negative Anomalien und umgekehrt verdeutlichen dies. In Abbildung 2b zeigen das

36



sig= 6.7 Wm? sig = 12.0 Wm* sig = 16.0 Wm?

0 45E 90E 135E 180 135W 90W 45W 0 0 45E 90E 135E 180 135W 90W 45W 0 0 45E 90E 135E 180 135W 90W 45W 0
20 -16 -12 -8 -4 0 4 8 12 16 20 -30 -24 -18 -12 -6 0 6 12 18 24 30 -30 24 -18 -12 6 0 6 12 18 24 30
wm? Wm? wm?

Abbildung 2: Zeitlich-zonales Hovméller Diagramm fiir ERA-PreSAT TEDIV (a), LEDIV
(b) und DSEDIV (c) - geglittete monatliche Anomalien [W m™|, de-trended, gemittelt
20°S -20°N, 2°zonale Auflésung, 1939-66

etwa die positiven LEDIV Anomalien (teils iiber 30 W m™), jedoch nur in einem schma-
len Streifen bei ca. 90°0 und von 1950 bis Mitte 1953, sowie in Abbildung 2¢ (DSEDIV)
etwas weiter ostlich (135°0) und 1954 quasi ein Sprung der stark negativen auf eine stark
positive Abweichung. Auch sind in Abbildung 2a und 2c¢ starke und verrauschte positive
TEDIV bzw. DSEDIV Anomalien von 1945-50 in einem schmalen Bereich bei ca. 60°W
auszumachen. Insbesondere die ausgeprigten positiven Abweichungen bei ca. 60-100°W
von 1946-48 sowie die positiven und negativen Anomalien bei ca. 20-150°0 von 1950-53
(vgl. Abbildung 2a und 2c¢) erscheinen in ihrer Struktur unrealistisch und in keinem

ENSO Zusammenhang. Um dies zu erortern wird die Differenz dieser zonal aufgelosten
und iiber 20°S bis 20°N gemittelten Anomalien von ERA-PreSAT zu jenen von ERA-20C
fiir die Periode 1939-66 betrachtet (Abbildung 3). Auch dabei sind die zuvor erwihnten
vermutlich ,kiinstlichen* Abweichungen - vor allem fiir TEDIV und DSEDIV (Abbil-
dung 3a bzw. 3c¢) bei 60-100°W von 1946-48 und bei 20-150°0 von 1950-53 - deutlich
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Abbildung 3: Zeitlich-zonales Hovmoller Diagramm fiir die Differenz von (ERA-PreSAT
- ERA-20C) TEDIV (a), LEDIV (b) und DSEDIV (c) - gegléttete monatliche Anomalien
[W m2|, de-trended, gemittelt 20°S -20°N, 2° zonale Auflosung, 1939-66

erkennbar. Da sie nur in ERA-PreSAT nicht aber in ERA-20C auftreten, handelt es sich
wahrscheinlich um Inhomogenitéten, die mit den zuséitzlich assimilierten Héhenbeobach-
tungen in ERA-PreSAT in Zusammenhang stehen kénnen (vgl. Abschnitt 1.5, Hersbach
et al. 2016).

Die Problematik dieser massiven Inhomogenititen zeigt sich besonders anhand der
ersten beiden TEDIV EOFs (vgl. Abschnitt 3.4) von ERA-PreSAT im tropischen Bereich
(30°S bis 30°N) fiir 1939-66 (Abbildung 4a und b, 16,9% bzw. 11,7% erklirte Varianz).
Aufgrund der ENSO bezogenen Anomalien in Abbildung 2a wiirde man die wesentlichen
Zentren der Variabilitéit etwa iiber dem Zentral-/Ostpazifik und iiber dem Indonesischen
Archipel in EOF-1 (Abbildung 4a) erwarten, &hnlich wie bei den ERA-Interim (1979-
2011) TEDIV EOFs (vgl. Mayer et al. 2013: Abbildung 5). Solche Muster finden sich,
wenn auch in schwécherer Ausprigung, aber nur in EOF-2 wieder (Abbildung 4b).

EOF-1 wird dagegen von Strukturen dominiert, die etwa die zuvor erwdhnten Inhomoge-
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nitdten widerspiegeln. Dies bekréftigt der unrealistische meridionale Gradient im zonalen
Mittel (rechts oben), besonders fiir EOF-1 (4 W m™2) aber etwas geringer auch fiir EOF-2.
Anhand der zugehorigen TEDIV PCs (Abbildung 5) zeigt sich daher nicht das erwartete
fast synchrone Verhalten von PC-1 und Nino 3.4 (flichengemittelte ERA-PreSAT SST-
Anomalien von 5°N-5°S und 120°-170°W) - vgl. Abbildung 5, oben. Solch ein Verhalten
ist eher fiir PC-2 und Nino 3.4 (Abbildung 4, unten) erkennbar. Die Strukturen des 1.
LEDIV EOF von ERA-PreSAT (Abbildung 4c, 24,1% erklarte Varianz) und jene von
ERA-Interim LEDIV EOF-1 (28,1%, vgl. Mayer et al. 2013: Abbildung 5) sind jedoch
sehr &hnlich. Auch weisen LEDIV PC-1 und Nino 3.4 eine hohe Korrelation (ca. 0,95) auf
(vgl. Abbildung 5, oben). Dies kann mit der untergeordneten Rolle der Inhomogenitéten
gegeniiber den stark ausgepriagten ENSO Signalen in LEDIV - anders als fiir TEDIV -
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Abbildung 4: Oben: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b) von ERA-PreSAT TEDIV
(16,9% bzw. 11,7% erklirte Varianz); Unten: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b)
von ERA-PreSAT LEDIV (24,1% bzw. 11,3% erklédrte Varianz), rechts: zonales Mittel,
[W m™|, fiir 1939-66, Vorzeichen gewihlt fiir El Nino Ereignisse
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Abbildung 5: Normalisierte PCs - PC-1 (oben) und PC-2 (unten) - von ERA-PreSAT
TEDIV (rot) und LEDIV (blau); sowie Nifo 3.4 Index (flichengemittelte ERA-PreSAT
SST-Anomalien von 5°N-5°S und 120°-170°W), fiir 1939-66

erklirt werden (siehe Abbildung 2).

Generell sind solche ,kiinstlichen* Abweichungen bzw. Spriinge (d.h. Inhomogenitéten)
unerwiinscht, da sie die wahre Klimavariabilitidt verfilschen und deren korrekte Analyse
erschweren. Im folgenden Abschnitt wird ein Losungsansatz prisentiert, um Inhomogeni-

titen in den ERA-PreSAT Energiehaushaltsgrofen zu entfernen bzw. zu reduzieren.

4.2 Homogenisierung von ERA-PreSAT TEDIV und LEDIV

anhand von 4 bzw. 5 Bruchpunkten

Auf Basis der iiber 20°S bis 20°N gemittelten monatlichen TEDIV und LEDIV Anoma-
lien wurde jede der einzelnen Differenzzeitreihen (0-358°, vgl. Abbildung 3) separat auf
Bruchpunkte getestet. Als relativer Homogenitétstest wurde eine optimierte Version des
originalen SNHT (Standard Normal Homogeneity Test, Alexandersson 1986), der soge-
nannte ,equal sampling SNHT* (vgl. Haimberger 2007) herangezogen. Das untersuchte
Zeitintervall ist mit 4-8 Jahren (in dieser Arbeit: 6 Jahre) viel kiirzer als die Léinge der
gesamten Zeitreihe. Dieses Zeitfenster wird nun um ein kleines Inkrement entlang der ge-
samten Zeitreihe verschoben, wobei ein potentieller Bruchpunkt, der jeweils in der Mitte
des Fensters gesetzt wird, im Wesentlichen durch Vergleich der Mittelwerte der Zeitserie

vor und nach der ,Inhomogenitit“ anhand einer Teststatistik detektiert werden kann. Da-
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mit konnen auch Bruchpunkte, die wie in dieser Arbeit in dem relativ kurzen zeitlichen
Abstand von 3 Jahren aufeinanderfolgen, richtig erfasst werden. Abbildung 6 zeigt die
Ergebnisse des Tests. Die Maxima der Teststatistik signalisieren Sprungstellen, in guter
Ubereinstimmung mit den zuvor erwihnten Abweichungen in Abbildung 3. Dahingehend
konnten die Briiche ziemlich genau festgelegt werden - und zwar anhand von TEDIV (Ab-
bildung 6a) im Februar 1954, August 1950, Mérz 1949, Janner 1946 und Juli 1943. Die
letztgenannte Inhomogenitét tritt weniger deutlich in Erscheinung, ist aber aufgrund einer
Sprungstelle in Meereisbeobachtungen bzw. in Abbildung 2b bei ca. 90°O gerechtfertigt.

Auf Basis dieser Bruchpunkte - mit/ohne jenem im Juli 1943 - wurden die ERA-
PreSAT TEDIV und LEDIV Zeitreihen aller Gitterpunkte zwischen 30°S und 30°N ho-
mogenisiert. Ausgehend von der néheren Vergangenheit (1966) wurden fiir jede Zeitse-

rie die Differenz der Mittelwerte der monatlichen Anomalien vor und nach der ersten
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Abbildung 6: Zeitlich-zonales Hovmoller Diagramm fiir die Teststatistik des equal sampling
SNHT basierend auf der Differenz ERA-PreSAT zu ERA-20C fiir TEDIV (a), LEDIV
(b) und DSEDIV (c) - monatliche Anomalien, gemittelt 20°S -20°N, 2°zonale Auflésung,
1942-63
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Sprungstelle - konkret vom ersten bis zum néchsten Bruchpunkt (Februar 1954 bis Au-
gust 1950) und von Februar 1954 bis Dezember 1966 - gebildet. Diese Differenz wurde
dann auf die Anomalien von Februar 1954 bis August 1950 aufgesetzt, also quasi eine
Anpassung des Mittelwerts in diesem Zeitraum an jenen von Februar 1954 bis Dezember
1966 durchgefiihrt. Selbiges Prinzip wurde danach auf die zweite Sprungstelle (August
1950) angewandt und im Folgenden schrittweise auf alle iibrigen bis zur letzten (Jénner
1946 bzw. Juli 1943). Das Ergebnis dieser Homogenisierung wird zunéchst in Abbildung 7
verdeutlicht. Analog zu Abbildung 6 zeigt sie die Teststatistik des equal sampling SNHT,
jedoch auf Basis der homogenisierten monatlichen TEDIV und LEDIV Anomalien. Alle 5
Bruchpunkte wurden dabei herangezogen. Im Vergleich zum Test anhand der ,originalen
Anomalien sind kaum markante Inhomogenitéten erkennbar. Besonders die zuvor detek-
tierten Sprungstellen (z.B. Mérz 1949 und August 1950) wurden vor allem fiir TEDIV fast
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Abbildung 7: Zeitlich-zonales Hovméller Diagramm fiir die Teststatistik des equal sampling
SNHT basierend auf der Differenz ERA-PreSAT homogenisiert (5 Bruchpunkte) zu ERA-
20C fiir TEDIV (a), LEDIV (b) und DSEDIV (c¢) - monatliche Anomalien, gemittelt 20°S
-20°N, 2° zonale Auflosung, 1942-63
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ganzlich eliminiert (vgl. Abbildung 6 und 7). Auch die Standardabweichung der Testgrofe
konnte im Fall von TEDIV etwa um die Hélfte reduziert werden.

Der positive Einfluss der Homogenisierung auf die Muster der rdumlich-zeitlichen
TEDIV Variabilitdt (EOFs) in ERA-PreSAT wird im Folgenden erldutert. Abbildung 8
zeigt die ersten beiden ERA-PreSAT EOFs jeweils auf Basis der mit 4 (Abbildung 8a-b)
oder 5 (Abbildung 8c-d) Bruchpunkten homogenisierten TEDIV Anomalien im tropischen
Bereich (30°S -30°N) von 1939-66. In beiden Fillen finden sich die mit ENSO in Zusam-
menhang stehenden Muster iiber dem dquatorialen Zentral-/Ostpazifik sowie iiber dem
Indonesischen Archipel (vgl. Abbildung 4a-b und 8) nun in EOF-1 statt in EOF-2 wieder.
Im Vergleich zu ERA-Interim (1979-2011) EOF-1 (siehe Mayer et al. 2013: Abbildung
5) ist eine etwas schwichere Auspragung und speziell im Zentral-/Ostpazifik geringere
rdumliche Ausdehnung der Zentren der Variabilitdt etwa in Richtung der Kiiste Siid-
amerikas erkennbar. Dabei ist der Anteil an erklarter Varianz von TEDIV EOF-1 mit
14,9% (Abbildung 8a) bzw. 11,7% (Abbildung 8c¢) deutlich geringer als fiir ERA-Interim
EOF-1 (23,5%). Dies kann auch an der geringeren ENSO Aktivitdt von 1943 bis 1966
liegen. Neben den ENSO bezogenen Signalen sind noch Strukturen vorhanden, die auf
Inhomogenitéten hindeuten - etwa bei 20-45°W / 20-30°S in EOF-1 (8a). Dies bekraf-
tigt der noch vorhandene unrealistische meridionale Gradient im zonalen Mittel fiir beide
EOFs, wenn die TEDIV Anomalien anhand von 4 Bruchpunkten homogenisiert werden
(vgl. Abbildung 8a,b rechts). Wird der 5. Bruchpunkt (Juli 1943) zur Homogenisierung
hinzugezogen, zeigt EOF-1 (8c) eine einheitlichere und homogenere Struktur, vor allem
fiir die Variabilitdt {iber dem tropischen Atlantik. Im zonalen Mittel dominiert das EN-
SO Signal ohne unrealistischem meridionalen Gradienten (vgl. Abbildung 8c,d rechts).
Dahingehend basieren die in den folgenden Abschnitten erlduterten statistischen Analy-
sen auf den anhand von 5 Bruchpunkten (statt 4) homogenisierten TEDIV und LEDIV
Anomalien.

TEDIV EOF-1 (Abbildung 8c¢) zeigt Zentren der Variabilitit iiber dem dquatorialen
Zentral-/Ostpazifik und mit umgekehrtem Vorzeichen iiber dem Indonesischen Archipel
sowie dem tropischen Atlantik. Der Zusammenhang mit ENSO wird dabei auch durch die
konsistenten Muster in den zeitlich-zonalen Hovmoéller Diagrammen auf Basis der homo-
genisierten TEDIV Anomalien (vgl. folgender Abschnitt 4.3, Abbildung 10) bekriftigt.
Der erste LEDIV EOF (Abbildung 9a) weist neben einem deutlich héheren Anteil an er-
klarter Varianz (27%) verénderte Strukturen im Vergleich zu TEDIV EOF-1 (Abbildung
8c) auf. Man beachte auch die unterschiedliche Skalierung in den jeweiligen Darstellun-
gen. Das stark ausgepridgte Muster der Variabilitdt iiber dem zentralen und westlichen
dquatorialen Pazifik spiegelt die grofe Bedeutung der latenten Energie in Zusammenhang
mit ENSO wider. Besonders iiber dem klimatologisch warmen Wasser des Western Paci-

fic Warm Pool bewirken positive SST Anomalien starke atmosphéarische Konvektion und
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verstirkte Niederschlagsaktivitét (vgl. Graf and Zanchettin 2012 und Abschnitt 1.3), was
zur maximalen LEDIV Variabilitit iiber diesem Gebiet fiithrt. Auch dies wird anhand der
ENSO bezogenen markanten Anomalien in den Hovmoller Diagrammen (z.B. Abbildung
10b) bekriftigt. Sowohl in TEDIV EOF-2 (Abbildung 8d, 8,1% erklérte Varianz) als auch
in LEDIV EOF-2 (Abbildung 9b, 6,2%) zeigen sich eher nur verrauschte Strukturen, die
womoglich von noch vorhandenen Inhomogenititen stammen. Eine dem El Nino Modoki
SST Muster (vgl. Ashok et al. 2007) dhnliche Struktur wie sie Mayer et al. (2013) in
ERA-Interim LEDIV EOF-2 fanden, ist in ERA-PreSAT LEDIV EOF-2 kaum erkenn-
bar und aufgrund des geringen Anteils an erklirter Varianz (6,2%) auch nicht sinnvoll

interpretierbar.
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Abbildung 8: Oben: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b) von ERA-PreSAT TEDIV
homogenisiert auf Basis von 4 Bruchpunkten (Feb. 1954, Aug. 1950, Mér. 1949, Jan. 1946)
- 14,9% bzw. 8,6% erklarte Varianz); Unten: De-normierter EOF-1 (c¢) und EOF-2 (d) von
ERA-PreSAT TEDIV homogenisiert auf Basis von 5 Bruchpunkten (zusétzlich noch Jul.
1943) - 11,7% bzw. 8,1% erklirte Varianz), rechts: zonales Mittel, [W m™|, fiir 1939-66,
Vorzeichen gewihlt fiir El Nino Ereignisse
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Abbildung 9: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b) von ERA-PreSAT LEDIV ho-
mogenisiert auf Basis von 5 Bruchpunkten - 27,0% bzw. 6,2% erklidrte Varianz), rechts:
zonales Mittel, [W m™|, fiir 1939-66, Vorzeichen gewihlt fiir El Nifio Ereignisse

Der erste TEDIV bzw. LEDIV EOF von ERA-20C (ohne assimilierte Hohenbeobach-
tungen) zeigt im Grofen und Ganzen dhnliche Muster der Variabilitéit wie der homogeni-
sierte ERA-PreSAT TEDIV bzw. LEDIV EOF-1, jedoch in etwas starkerer Ausprigung
(vgl. Abbildung A1 im Anhang und Abbildung 8c bzw. 9a). Das Festlegen der Bruch-
punkte auf Basis von Differenzzeitreihen zwischen ERA-PreSAT und ERA-20C fiir die
Homogenisierung begiinstigt diese Ahnlichkeit. Fiir EOF-2 ist aufgrund der Orthogona-
litdtsbedingung der EOFs (vgl. Abschnitt 3.4), sowie des geringen Anteils an erklérter
Varianz (8,7% bzw. 8,4%) und des erhohten Rauschens (vor allem in TEDIV EOF-2) eine
physikalische Interpretation eher nicht sinnvoll.

Die zu den TEDIV und LEDIV EOFs gehorenden Zeitreihen (PCs) werden im Ab-
schnitt 4.4 gezeigt und ein statistischer Zusammenhang mit ENSO anhand von Kreuz-
korrelationen mit dem Nino 3.4 Index ndher analysiert. Im néchsten Abschnitt wird die
zeitlich-zonale Variabilitdt der homogenisierten Energiehaushaltsgrofen, dargestellt in so-

genannten Hovmoller Diagrammen (vgl. Abbildung 2), diskutiert.

4.3 Zeitlich-zonale Variabilitit von TEDIV, LEDIV und DSEDIV

in Zusammenhang mit ENSO

Abbildung 10 zeigt die homogenisierten und geglétteten ERA-PreSAT TEDIV (a), LEDIV
(b) und DSEDIV (c¢) Anomalien in zonaler (2°) Auflsung gemittelt iiber den tropischen
Bereich (20°S bis 20°N) fiir die Periode 1939-66. Der positive Einfluss der Homogenisierung

wird besonders anhand der deutlich schwécher ausgepriagten bzw. kaum mehr vorhande-
nen ,kiinstlichen“ Abweichungen bei 60-100°W von 1946-48 und bei 20-150°0O von 1950-53
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Abbildung 10: Zeitlich-zonales Hovméller Diagramm fiir homogenisierte (5 Bruchpunkte)
ERA-PreSAT TEDIV (a), LEDIV (b) und DSEDIV (c) - gegléttete monatliche Anomalien
[W m2|, de-trended, gemittelt 20°S -20°N, 2° zonale Auflosung, 1939-66

verdeutlicht (vgl. Abbildung 2 und 10). Dies spiegelt sich auch in einer um etwa ein Viertel
(TEDIV) bzw. fast ein Fiinftel (LEDIV und DSEDIV) reduzierten Standardabweichung
wider. Mit ENSO in Zusammenhang stehende Anomalien samt dhnlicher zonaler Struktu-
ren sind wiahrend der starken El Nino Ereignisse 1939-42, 1957 /58 und 1965/66 sowie mit
umgekehrten Vorzeichen fiir La Nina 1942/43 und 1955/56 erkennbar, was teilweise schon
anhand von Abbildung 2 in Abschnitt 4.1 erldutert wurde. Im Gegensatz zu den anderen
warmen ENSO Ereignissen treten bei El Nifio 1939-42 im tropischen Zentral-/Ostpazifik
Abweichungen von iiber +8 bis +20 W m™? (TEDIV) sowie +30 W m™? (DSEDIV) und
unter -24 W m? (LEDIV) durchgehend fiir einen Zeitraum von etwa eineinhalb Jahren
auf (vgl. Abbildung 10). Wéhrend der El Nifio Ereignisse 1939-42 und 1965/66 sowie La
Nina 1942/43 zeigt sich eine Quadrupol-artige Struktur der DSEDIV und LEDIV Anoma-
lien (9b und ¢), dhnlich wie in der ERA-Interim (1979-2011) Periode (sieche Mayer et al.
2013: Abbildung 2), jedoch in etwas schwécherer Ausprigung (deutlich schwécherer bzw.

46



kaum vorhandener Pol iiber dem Indischen Ozean). Dies héngt auch mit dem erhéhten
Rauschniveau der ERA-PreSAT Anomalien zusammen (z.B. Abbildung 10a).

Latente Energie (LE), die nach Umwandlung durch Kondensation im Niederschlag als
trocken statische Energie (DS) in Erscheinung tritt, dominiert die ENSO bezogenen
DSEDIV Strukturen, was durch die Ahnlichkeit der LEDIV Muster samt umgekehr-
tem Vorzeichen bekriftigt wird (vgl. Abbildung 10b und c). Wéhrend der starken El
Nino Ereignisse zeigen sich fiir LEDIV negative Anomalien {iber dem tropischen Zentral-
/Ostpazifik sowie deutlich schwéicher ausgepréigt tiber dem Indischen Ozean und positive
Abweichungen iiber dem Indonesischen Archipel und deutlich schwécher iiber dem tro-
pischen Atlantik. Solche Anomalien jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen sind auch fiir
die markanten La Nina Ereignisse 1942/43 und 1955/56 erkennbar. Die SST Abweichun-
gen im zentralen/Gstlichen tropischen Pazifik forcieren diese Anomalien. Im Fall von El
Nino fiihren die positiven SST Anomalien zu vermehrter Verdunstung, Konvektion und
verstarkter Feuchteflusskonvergenz (d.h. negative LEDIV Anomalien) iiber dieser Regi-
on. Nach Umwandlung durch Kondensation im Niederschlag wird die im Wasserdampf
gespeicherte Energie in Form von DS (d.h. positive DSEDIV Abweichungen) frei. Die-
se diabatische Heizung fiihrt zu einer zusétzlichen aufsteigenden Luftbewegung (positive
Anomalie) iiber dem tropischen Zentral-/Ostpazifik und ebenso, wenn auch in geringerem
Ausmaf, iiber dem Indischen Ozean. Damit in Verbindung steht eine Abschwéchung bzw.
moglicherweise sogar Umkehrung der Walker-Zirkulation mit absinkender Bewegung (ne-
gative Anomalie) sowohl iiber dem Indonesischen Archipel als auch iiber dem tropischen
Atlantik (vgl. Mayer et al. 2013, Klein et al. 1999). Der gegenteilige Fall einer verstérkten
Walker-Zirkulation mit vermehrtem Aufsteigen iiber dem Indonesischen Archipel etc. tritt
bei La Nina ein. Die positiven bzw. negativen DSEDIV und LEDIV Anomalien in diesen
Gebieten sind dabei ein Indikator fiir die anormalen Vertikalbewegungen. Letztere sind
stark mit den ENSO bezogenen Niederschlagsanomalien gekoppelt (Graf and Zanchettin
2012, Shukla and Wallace 1983).

Die etwas grofere Amplitude von DSEDIV gegeniiber LEDIV resultiert aus dem bei El
Nino durch stiarkere Konvektion bedingten hoheren Anteil an hochreichender Bewolkung
tiber dem tropischen Zentral-/Ostpazifik und der daher stirkeren Reflexion der einfal-
lenden kurzwelligen Strahlung, was zu einer negativen Anomalie der Strahlungsbilanz am
Boden (Fy < 0) fiihrt. Da diese Anomalie in Phase mit verstérkter Feuchteflusskonvergenz
(LEDIV < 0) auftritt, wird die grofere Amplitude erreicht (vgl. Mayer et al. 2013 bzw.
Gleichung (2.5) in Abschnitt 2.1). Uber dem Indonesichen Archipel bzw. Atlantik bewirkt
schwichere Konvektion einen geringeren Anteil an hochreichender Bewdlkung (Fy > 0)
zusammen mit schwécherer Feuchteflusskonvergenz (LEDIV > 0) und somit die verstirkte
negative Amplitude. Bei La Nina ist {iber den zuvor genannten Regionen das Gegenteil
der Fall.
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TEDIV zeigt dhnliche zonale Strukturen wie DSEDIV, jedoch mit geringerer Ampli-
tude (vgl. Abschnitt 4.1). Eine Dipol-artige Struktur, wie sie Mayer et al. (2013) anhand
der zeitlich-zonal aufgelsten ERA-Interim TEDIV Anomalien fanden, ist in ERA-PreSAT
(vgl. Abbildung 10a) eher mit zwei weiteren Polen als schwache Quadrupol-artige Struk-
tur vorhanden. Fiir die El Nino Ereignisse 1939-42, 1957/58 und 1965/66 sind positive
Abweichungen iiber dem zentralen,/ dstlichen tropischen Pazifik (ca. +8 bis +20 W m2)
sowie iiber dem Indischen Ozean (+8 bis +16 W m™ v.a. 1965/66) erkennbar. Negative
Abweichungen finden sich iiber dem Indonesischen Archipel (ca. -8 bis -20 W m™?) und
tropischen Atlantik (-8 bis -16 W m™). (vgl. 10a und Abschnitt 4.1). Dabei werden die
positiven bzw. negativen TEDIV Anomalien von Fy; Anomalien (Nettoenergieflussdichte
an der Erdoberfliche) forciert. Dies wird anhand der Ergebnisse in Abschnitt 4.5 niher
erlautert. Auch zeigt sich in Abbildung 10a eine starke Kompensation der TEDIV An-

omalien im zonalen Mittel. Damit das Klimasignal nicht im Rauschen untergeht, werden
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Abbildung 11: Zeitlich-zonales Hovméller Diagramm fiir ERA-20C TEDIV (a), LEDIV
(b) und DSEDIV (c) - gegléttete monatliche Anomalien |[W m™|, de-trended, gemittelt
20°S -20°N, 2°zonale Auflésung, 1939-66
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etwa in Abschnitt 4.5 die TEDIV Anomalien gemittelt iiber bestimmte Regionen (z.B.
zentraler /Ostlicher tropischer Pazifik) betrachtet.

Analog zu Abbildung 10 zeigt Abbildung 11 das zeitlich-zonal aufgeloste Hovmoller
Diagramm von (a) TEDIV, (b) LEDIV und (¢) DSEDIV Anomalien der ERA-20C Re-
analyse (ohne assimilierte Hohenbeobachtungen). Im Vergleich zu den homogenisierten
ERA-PreSAT Energichaushaltsanomalien (Abbildung 10) sind die mit ENSO in Zusam-
menhang stehenden Strukturen in ERA-20C besonders fiir LEDIV und DSEDIV etwas
homogener samt glatterem Verlauf und weniger stark verrauscht. Auch weisen deren Ma-
xima bzw. Minima meist eine grofere zonale und zeitliche Ausdehnung auf. Dabei tritt
etwa das El Nino Ereignis 1939-42 deutlicher in Erscheinung. Die Dipol-artige Struktur
tiber dem zentralen/6stlichen tropischen Pazifik und dem Indonesischen Archipel zeigt
verstiirkt ausgeprigte positive und negative Anomalien von iiber /unter +/- 30 W m bis
ins Jahr 1942 hinein (vgl. Abbildung 11b und c).

Fiir die zeitliche Entwicklung der mit ENSO in Beziehung stehenden Strukturen ist
fir ERA-20C und ERA-PreSAT eine Eigenheit zu beobachten. Mayer et al. (2013) fan-
den némlich anhand derselben Hovméller Diagramme fiir die ERA-Interim (1979-2011)
Periode eine geneigte Phasenlage dieser Dipol- bzw. Quadrupol-artigen Muster in Zusam-
menhang mit starken El Nino Ereignissen. Dabei verlagern sich die Dipol-artigen LEDIV
bzw. DSEDIV Strukturen von anfangs {iber dem Indischen Ozean und dem Indonesischen
Archipel (dort nur schwach ausgeprigt) im Laufe etwa eines halben Jahres nach Osten, wo
sie dann mit Abweichungen von iiber/unter +/- 30 W m™ iiber dem Indonesichen Archi-
pel und tropischen Zentral-/Ostpazifik die maximale Amplitude erreicht (vgl. Mayer et al.
2013: Abbildung 2b und c¢). Diese 6stliche Verlagerung manifestiert sich auch in den ersten
beiden ERA-Interim LEDIV EOFs, wo EOF-2 dem El Nino Modoki SST Muster dhnelt
(vgl. Ashok et al. 2007). Fiir ERA-20C und ERA-PreSAT zeigt sich hingegen eine deut-
lich geringere und verdnderte Neigung der Phasenlage (sieche Abbildung 10 und 11 sowie
folgender Abschnitt). So weisen die ERA-20C LEDIV und DSEDIV Anomalien {iber dem
tropischen Pazifik (Abbildung 11b und ¢) von Ende 1939 bis Mitte 1941 eine ostwirts ge-
richtete Komponente und danach bis ins Jahr 1942 eine westwérts gerichtete Komponente
der Verlagerung des Dipols auf. Fiir ERA-PreSAT LEDIV und DSEDIV (Abbildung 10b
und c) ist eine westliche Verschiebung der negativen bzw. positiven Anomalie von Anfang
1957 bis Anfang 1958 (und der etwas schwicheren Abweichung 1948 bis 1949) iiber den
zentralen tropischen Pazifik Richtung Datumsgrenze (180°) erkennbar. Solch eine west-
warts gerichtete Verlagerung der ENSO bezogenen LEDIV bzw. DSEDIV Muster iiber
dem zentralen/6stlichen tropischen Pazifik wire aufgrund der SST Entwicklung in diesem
Gebiet bei El Nifio (La Nina) von 1950 bis 1976 (siehe Trenberth et al. 2002a: Abbildung 8
bzw. Trenberth and Stepaniak 2001: Abbildung 2) plausibel. Die spezielle Charakteristik
der zeitlich-zonalen Entwicklung der Haushaltsanomalien in ERA-PreSAT /20C im Gegen-
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satz zu ERA-Interim steht mit der unterschiedlichen ENSO bezogenen SST Entwicklung
im tropischen Pazifik vor und nach dem ,Climate Shift“ 1976/77 (Vorzeichenwechsel der
Pazifischen Dekaden-Oszillation) in Zusammenhang.

Im folgenden Abschnitt wird die statistisch (signifikante) Beziehung zwischen den
Dipol- bzw. Quadrupol-artigen Mustern in Abbildungen 10 und 11 und ENSO anhand

einer linearen Kreuzkorrelationsanalyse erlautert.

4.4 Lineare Kreuzkorrelationsanalyse

Abbildung 12a-d zeigt die berechneten Kreuzkorrelationskoeffizienten der ERA-PreSAT
TEDIV, LEDIV und DSEDIV Anomalien (1939-66, 2°zonale Auflésung, gemittelt zwi-
schen 20°N und 20°S, vgl. Abbildung 10) jeweils mit Nifio 3.4 (gemittelte SST-Anomalien
zwischen 5°N und 5°S sowie 120°und 170°W), falls signifikant fiir das 5% Niveau punktiert
(vgl. Abschnitt 3.2) und fiir lags zwischen -24 und +24 Monaten. Die Kreuzkorrelationen
von TEDIV mit Nino 3.4 (Abbildung 12a) lassen eine Struktur mit 3 ausgeprigten Polen
erkennen. Dabei zeigen sich signifikant positive lineare Korrelationen (bis 0,75) iiber dem
tropischen Zentral-/Ostpazifik und ebenso negative, jedoch mit geringerer zonaler Aus-
dehnung, iiber dem Indonesischen Archipel (bis -0,7) und tropischen Atlantik (bis -0,6).
Die Dipol-artige Struktur iiber dem tropischen Pazifik ist nicht ganz synchron zu Nino
3.4, sondern etwas zu positiven lags hin verschoben (d.h. signifikant fiir lags von -3 bis
+8 Monaten). Positive lags bedeuten, dass die TEDIV Anomalien zeitlich spéter als jene
von SST (Nifio 3.4) auftreten. Ein statistisch signifikanter Zusammenhang zwischen den
Quadrupol-artigen LEDIV und DSEDIV Mustern (vgl. Abbildung 10) und ENSO wird
anhand der Strukturen und hohen Werte der positiven bzw. negativen Kreuzkorrelationen
(bis zu +0,85 und -0,8) in Abbildung 12b und c ersichtlich. Besonders die Koeffizienten fiir
LEDIV (Abbildung 12b) zeigen markante Pole {iber dem Indischen Ozean und tropischen
Zentral-/Ostpazifik (signifikant negative lineare Korrelationen mit Nino 3.4) sowie iiber
dem Indonesischen Archipel und tropischen Atlantik (signifikant positive lineare Korrela-
tionen) synchron zu Nino 3.4.

Im Gegensatz zu ERA-Interim (siehe Mayer et al. 2013: Abbildung 3) ist fiir die signi-
fikanten Korrelationen iiber dem zentralen/dstlichen tropischen Pazifik wenn iiberhaupt
nur eine deutlich schwiicher ausgepriigte 6stliche Verlagerung erkennbar. Uber dem Indo-
nesischen Archipel und tropischen Atlantik ist solch eine ostwérts gerichtete Verlagerung
fiir die LEDIV und DSEDIV Koeffizienten (vgl. Abbildung 12b und ¢) jedoch schon vor-
handen. Dabei sollte aber auch die geringere Sensitivitit von LEDIV auf lokale SSTs iiber
dem Archipel im Gegensatz zum tropischen Zentral-/Ostpazifik beriicksichtigt werden
(sieche Mayer et al. 2013).

Fiir ERA-20C sind dhnliche Muster der Kreuzkorrelationen wie fiir ERA-PreSAT er-
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Abbildung 12: Oben: Lineare Kreuzkorrelationskoeffizienten der homogenisierten ERA-
PreSAT TEDIV (a), LEDIV (b) und DSEDIV (¢) Anomalien [W m™| mit Nifo 3.4 (fli-
chengemittelte ERA-PreSAT SST-Anomalien [K] von 5°N-5°S und 120°-170°W) fiir lags
zwischen -24 und 424 Monaten (positiver lag heift, dass die Haushaltsanomalien spéter
als jene von SST (Nifio 3.4) auftreten) ; geglittete monatliche Anomalien, de-trended,
Haushaltsgrofen: gemittelt 20°S -20°N, 2°zonale Auflosung, 1939-66 ; Unten: Lineare
Kreuzkorrelationskoeffizienten der ERA-20C TEDIV (d), LEDIV (e) und DSEDIV (f)
Anomalien mit ERA-20C Nino 3.4 (vgl. oben)

kennbar (vgl. Abbildung 12d-f und 12a-c) mit etwas hoheren Werten und groferen si-
gnifikanten Bereichen der Koeffizienten (etwa iiber dem Atlantik). Nur {iber dem zentra-
len/6stlichen tropischen Pazifik ist anders als fiir ERA-PreSAT eine ostliche Verlagerung
der TEDIV-Nino 3.4 Korrelationen ersichtlich.

Aufgrund der speziellen SST Entwicklung im tropischen Pazifik von 1950 bis 1976
(z.B. Trenberth et al. 2002a) werden dieselben Kreuzkorrelationskoeffizienten sowie jene
von SST-Nino 3.4 auch fiir die Periode nach 1950 betrachtet. Anhand dieser Koeffizienten
fir ERA-PreSAT (Abbildung 13) zeigt sich iiber dem tropischen Zentral-/Ostpazifik eine
westliche Komponente der Verlagerung, die besonders fiir die LEDIV-Nino 3.4 Korrelatio-
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Abbildung 13: Lineare Kreuzkorrelationskoeffizienten der homogenisierten ERA-PreSAT
TEDIV (a), LEDIV (b) und DSEDIV (c¢) Anomalien [W m™?| sowie der SST Anomalien
[K] mit ERA-PreSAT Nino 3.4 (vgl. Abbildung 11 jedoch fiir die Periode 1950-66)

nen auch in ERA-20C auftritt. Dadurch wird ein statistisch signifikanten Zusammenhang
zwischen der ENSO bezogenen LEDIV und SST Entwicklung in diesem Gebiet bekréftigt
(vgl. Abbildung 13 sowie Mayer et al. 2013 und Abschnitt 4.3)

Im Folgenden soll nun die statistische Beziehung zwischen der rdumlich-zeitlichen
TEDIV bzw. LEDIV Variabilitit im tropischen Pazifik und Nino 3.4 fiir 1939-66 auf Basis
einiger TEDIV bzw. LEDIV Zeitserien und deren Kreuzkorrelationen mit Nino 3.4 ndher
analysiert werden. Abbildung 14a (oben) zeigt die Zeitreihe der ERA-PreSAT TEDIV
Anomalien gemittelt iber dem zentralen und 6stlichen tropischen Pazifik (170°0 -70°W
und 20°S -20°N) vor und nach der Homogenisierung zusammen mit dem Nino 3.4 Index.
Im Wesentlichen ist ein dhnliches Verhalten der Variabilitdt zu erkennen. Fiir die ,origina-

len“ TEDIV Anomalien (rot durchgezogene Linie) ist die Ubereinstimmung mit Nifio 3.4
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(magenta Linie) jedoch in manchen Perioden deutlich geringer. Dies zeigt sich von Ende
1945 bis Ende 1948 oder von Mitte 1954 bis Ende 1956. Im erstgenannten Zeitraum wird
der positive Einfluss der Homogenisierung (rot strichlierte Zeitserie) anhand der verrin-
gerten Abweichung zu Nifno 3.4 ersichtlich (vgl. Abbildung 14a). Aufgrund der markanten
Inhomogenititen und der daraus resultierenden Lage zweier Bruchpunkte im Janner 1946
und Mérz 1949 (vgl. Abschnitt 4.1 und 4.2) ist dies auch plausibel. Die berechneten Kreuz-
korrelationskoeffizienten zeigen maximale positive Werte bei einer zeitlichen Verschiebung
von +2 Monaten. Ein positiver lag bedeutet, dass z.B. die Maxima der TEDIV Reihe zeit-
lich spéter als jene von Nino 3.4 auftreten. Dabei weist die TEDIV Zeitreihe (gemittelte
Anomalien iiber den zentralen/6stlichen tropischen Pazifik) nach der Homogenisierung
eine etwas hohere maximale Korrelation mit Nino 3.4 auf (0,88) als davor (0,84). Diese
Resultate sind &hnlich zu jenen von Mayer and Haimberger (2012), die anhand von ERA-
Interim (1989-2009) einen maximalen Wert des Kreuzkorrelationskoeffizienten der TEDIV

I'max (Nino 3.4 , tediv_ori_pazifik_ost, lag=2) = 0.84

a) F'max (NINO 3.4 , tediv_hom_pazifik_ost, lag=2) = 0.88
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Abbildung 14: Oben: (a) Zeitserien der originalen (rot durchgezogen) und homogenisierten
(rot strichliert) geglitteten monatlichen ERA-PreSAT TEDIV Anomalien (de-trended)
gemittelt iiber den zentralen und Ostlichen tropischen Pazifik (170°0-70°W und 20°N-
20°S) [W m™|; sowie Nino 3.4 Index (flichengemittelte ERA-PreSAT SST-Anomalien K]
von 5°N-5°S und 120°-170°W, geglittet, de-trended); fiir 1939-66 ; Unten: (b) wie oben
jedoch fiir Zeitserien von ERA-20C (rot durchgezogen) und ERA-20CM (rot strichliert)
sowie ERA-20C Nino 3.4 Index

53



Serie (gemittelt iiber 120°-170°W und 30°S -30°N) mit Nino 3.4 von 0,85 bei einem [ag
vom +1 Monat fanden. Man beachte den zu ERA-PreSAT unterschiedlichen Bereich des
Flachenmittels.

Abbildung 14b (unten) zeigt Zeitreihen von ERA-20C (ohne assimilierte Hohenbe-
obachtungen) und ERA-20CM (keine assimilierten Beobachtungen, nur Modell) TEDIV
Anomalien gemittelt iiber denselben geographischen Bereich wie fiir ERA-PreSAT (13a)
und Nino 3.4 von 1939-66. Besonders die ERA-20C TEDIV Reihe (rot durchgezogene Li-
nie) weist nach 1950 einen meist sehr &hnlichen Verlauf wie die ERA-PreSAT Zeitreihen
auf. Von Mitte 1946 bis Ende 1949 ist im Gegensatz zu ERA-PreSAT eine hohe Korrela-
tion mit Nino 3.4 erkennbar. Fiir das starke El Nino Ereignis zeigt ERA-20C TEDIV eine
geringere Amplitude als ERA-PreSAT TEDIV (ca. 1,05 vs. 1,35 W m™2, vgl. Abbildung
14a und b). Der Korrelationskoeffizient der ERA-20C bzw. ERA-20CM Serie mit Nino
3.4 ist maximal bei lag 2 (0,86) bzw. lag 1 (0,89). Die hichste Korrelation wird also fiir
die ERA-20CM Reihe erreicht. Das Assimilieren der Beobachtungen bewirkt hier somit
anders als womoglich erwartet keine héheren Korrelationen mit Nino 3.4.

In Abschnitt 4.2 wurden die dominanten Muster der rdumlich-zeitlichen TEDIV bzw.
LEDIV Variabilitat (EOFs) im tropischen Bereich (30°N-30°S) und fiir 1939-66 analysiert.
Die zu den ersten beiden ERA-PreSAT EOFs gehorenden Zeitreihen sowie der Nino 3.4
Index sind in Abbildung 15 dargestellt. Erkennbar ist ein nahezu synchrones Verhalten von
TEDIV bzw. LEDIV PC-1 und Nifo 3.4 (siehe Abbildung 15a). Dies bekriftigt den engen
Zusammenhang zwischen TEDIV sowie LEDIV Variabilitit im tropischen Bereich und den
SST Anomalien im zentralen tropischen Pazifik. Aufgrund verrauschter Strukturen und
womoglich Signalen noch vorhandener Inhomogenitéiten in TEDIV und LEDIV EOF-2,
ist fiir die zugehorigen PC-2 (Abbildung 15b) keine Aussage zu treffen. ERA-PreSAT
TEDIV und LEDIV PC-1 weisen bis auf wenige Ausnahmen (z.B. 1943-45) besonders
nach 1950 hohe Ubereinstimmung mit jenen von ERA-20C auf (vgl. Abbildung 15a und
A2 im Anhang). In Abbildung 16 sind Kreuzkorrelationskoeffizienten der ERA-PreSAT
PCs mit Nino 3.4 bei lags zwischen -24 und +24 Monaten dargestellt. Fiir TEDIV PC-1 ist
die Korrelation mit 0,89 bei lag 0 maximal. TEDIV PC-2 weist dagegen keine signifikanten
Koeffizienten auf (vgl. Abbildung 16a). Ein dhnliches Bild zeigt sich fiir die ersten beiden
LEDIV PCs mit einer maximalen Korrelation (0,93) von PC-1 mit Nino 3.4 bei lag 0.
Anders als in der ERA-Interim Periode (1979-2011, siche Mayer et al. 2013) ist anhand
von ERA-PreSAT LEDIV EOF-2 (vgl. Abschnitt 4.2) und auch aufgrund der geringen
Werte der Kreuzkorrelationskoeffizienten von LEDIV PC-2 mit Nino 3.4 (vgl. Abbildung
16b) keine Aussage iiber ein El Nifio Modoki Signal zu treffen. Die Kreuzkorrelationen
der ERA-20C PCs mit Nino 3.4 weisen sehr dhnliche Werte wie jene fiir ERA-PreSAT
auf (siehe Abbildung A3 im Anhang).
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Abbildung 15: Normalisierte PCs - (a) PC-1 (oben) und (b) PC-2 (unten) - von ERA-
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4.5 Lineare Regressionsanalyse

In diesem Abschnitt wird mittels der linearen Regressionsanalyse (vgl. Abschnitt 3.3) die
statistische Beziehung zwischen der TEDIV, F, (Nettoenergiebilanz an der Erdoberfl-
che) sowie Radroa (Nettostrahlungsfluss am Oberrand der Atmosphére) Variabilitét iiber
dem tropischen Pazifik bzw. Atlantik und Nino 3.4 analysiert bzw. anhand der Regressi-
onskoeffizienten quantifiziert. In Abbildung 17a-d sind zunéchst in Scatterplots die iiber
den tropischen Pazifik bzw. Atlantik (30°S -30°N) gemittelten monatlichen ERA-PreSAT
TEDIV Anomalien vor und nach der Homogenisierung fiir 1939-66 sowie Juni 1940 bis
November 1941 (rot) gegen Nino 3.4 aufgetragen. Die linke Achse reprisentiert flichen-
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Abbildung 17: Oben: Scatterplots von (a) iiber den tropischen Pazifik bzw. (b) Atlan-
tik (30°S -30°N) gemittelten originalen ERA-PreSAT TEDIV Anomalien [W m™| gegen
Nino 3.4 Index (flichengemittelte ERA-PreSAT SST-Anomalien K] von 5°N-5°S und
120°-170°W); fiir 1939-66 mit Regressionsgerade (violett) bzw. 06.1940 bis 11.1941 (rot)
- geglittete monatliche Anomalien, de-trended; Unten: Scatterplots von (c¢) iiber den tro-
pischen Pazifik bzw. (d) Atlantik (30°S -30°N) gemittelten homogenisierten ERA-PreSAT
TEDIV Anomalien [W m™?| gegen ERA-PreSAT Nifio 3.4 Index [K]
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spezifische und die rechte flichenintegrierte Werte. Der dominante Einfluss der positiven
linearen Korrelation zwischen den TEDIV Anomalien und Nino 3.4 iiber dem zentralen
und o6stlichen tropischen Pazifik zeigt sich in Abbildung 17a und ¢ anhand der positiven
Korrelations- und Regressionskoeffizienten. Umgekehrt ist iiber dem tropischen Atlantik
(Abbildung 17b und d) ein negativer linearer Zusammenhang mit negativen Koeffizienten
erkennbar (vgl. Abschnitt 4.4).

Vor der Homogenisierung ist die lineare Beziehung zwischen TEDIV Abweichungen
und Nino 3.4 sowohl iiber dem tropischen Pazifik als auch iiber dem Atlantik deutlich
schwicher ausgeprégt, was an der hohen Streuung und den geringen Werten der Korre-
lationskoeffizienten (0,55 bzw. -0,58) ersichtlich wird (siehe Abbildung 17a und b). Der
Wert der Homogenisierung manifestiert sich besonders iiber dem tropischen Pazifik in
der geringeren Streuung entlang der Regressionsgeraden und dem mit 0,75 héheren Kor-
relationskoeffizienten (Abbildung 17¢ und d). In analogen Scatterplots fiir ERA-Interim
(1979-2011, vgl. Mayer et al. 2014: Abbildung 2a) zeigt der Regressionskoeffizient von
Pazifik-TEDIV auf Nino 3.4 (Steigung der Geraden) einen nahezu identischen Wert im
Vergleich zu ERA-PreSAT (2,1 W m2K!), was doch bemerkenswert erscheint. Die be-
sondere Bedeutung des El Nino Ereignisses 1939-42 wird in Abbildung 17c und d anhand
der Werte fiir den Zeitraum Juni 1940 bis November 1941 (rot) im rechten oberen bzw.
rechten unteren Bereich deutlich. Dabei werden durchgehend Anomalien des tropischen
Energieexports von 1,5 bis 4,5 W m™ (Pazifik) bzw. -2,5 bis -5,5 W m™ (Atlantik) bei
SST Abweichungen im Zentral-/Ostpazifik (Nino 3.4) von iiber 0,95 °C erreicht. Die ge-
ringeren flichenspezifischen Werte iiber dem tropischen Pazifik im Vergleich zum Atlantik
griinden in einer gewissen Kompensation der positiven TEDIV Anomalien iiber dem tro-
pischen Zentral-/Ostpazifik und der negativen iiber dem Indonesischen Archipel, was im
Mittel iiber dem Pazifik eine eher schwache positive Energieexportanomalie bewirkt (vgl.
Mayer et al. 2013). Die Scatterplots fiir ERA-20C TEDIV gegen Nifio 3.4 (sieche A4 im
Anhang) zeigen besonders iiber dem tropischen Pazifik einen dhnlichen Wert des linearen
Regressions- bzw. Kreuzkorrelationskoeffizienten (2,22 W m2 K- bzw. 0,71) im Vergleich
zu ERA-PreSAT. Wie bereits anhand von Abbildung 14 a und b ersichtlich war, ist die
Amplitude der TEDIV Anomalien iiber diesem Gebiet wihrend dem starken El Nino Er-
eignis (rot) mit 1,0 bis 2,5 W m™? gegeniiber 1,5 bis 4,5 W m™ (ERA-PreSAT) jedoch
geringer, bei um ca. 0,2 °C groferen SST Abweichungen (Nifo 3.4). Die Unterschiede
resultieren aus einer anderen verwendeten SST-Version (vgl. Kaptel 2). Uber dem tropi-
schen Atlantik sind jedoch stiirkere negative TEDIV Anomalien (-3,5 bis -8,5 W m™) als
fiir ERA-PreSAT auszumachen (vgl. Abbildung A4 und 17c¢ und d).

Abbildung 18a-d zeigt fiir ERA-PreSAT-Anomalien einiger Grofen des atmosphéri-
schen Energiehaushalts sowie SST im tropischen Bereich lokale Regressionen auf Nino
3.4 bei lag 0 fiir 1939-66. Die Regressionskoeffizienten der TEDIV Abweichungen mit
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Abbildung 18: Lokale lineare Regressionskoeffizienten |W m2 K| bzw. [KK| der ho-
mogenisierten ERA-PreSAT TEDIV (a), indirekt berechneten Fy (b), RADtoa (c¢) und
SST (d) Anomalien mit Nino 3.4 (flichengemittelte SST-Anomalien von 5°N-5°S und
120°-170°W) - geglittete monatliche Anomalien [W m™| bzw. |[K]|, de-trended, 1939-66

Nino 3.4 (Abbildung 18a) weisen iiber dem zentralen und 6stlichen dquatorialen Pazifik
maximale positive Werte (17 -23 W m™?K™!) auf. Deren rdumliche Struktur in diesem
Bereich ist jener der maximalen TEDIV Variabilitit in EOF-1 (vgl. Abbildung 8c) sehr
dhnlich. Uber dem Indonesischen Archipel und tropischen Atlantik sind negative Werte
der Regressionskoeffizienten erkennbar, jedoch mit weniger einheitlichen Strukturen und
geringeren maximalen Amplituden speziell {iber dem Atlantik. Die lokalen Regressionen

der indirekt berechneten Anomalien der Nettoenergiebilanz an der Erdoberfliche (Fj,
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vertikal nach unten positiv definiert) auf Nino 3.4 sind in Abbildung 18b dargestellt. Im
Vergleich zu TEDIV (18a) zeigt sich sowohl quantitativ als auch strukturell eine hohe
Ubereinstimmung der Regressionsfelder, jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen, wie dies
auch schon Mayer et al. (2014) anhand von ERA-Interim fanden. Die deutlich héheren
negativen Maxima von Fs im subtropischen Bereich (z.B 20°S und 150-180°W) signali-
sieren einen Beitrag der Strahlung am Oberrand der Atmosphére (vgl. Abbildung 17c¢).
Der enge Zusammenhang zwischen den TEDIV und F; Anomalien ist auch physikalisch
verstandlich. Bei El Nino (La Nina) stellt der zentrale und 6stliche tropische Pazifik eine
Energiequelle(-senke) dar. Dabei erfolgt die Kopplung der Systeme Ozean und Atmosphé-
re iiber negative (positive) Anomalien von F, (besonders iiber anormale vertikale latente
und fiihlbare Energiefliisse), welche schliefslich auch als Antrieb fiir die positiven und ne-
gativen TEDIV Anomalien (anormaler atmosphérischer Energieexport(-import)) dienen
(vgl. Mayer et al. 2014: Abbildung 6). Eine Reduktion (Erhohung) des Wérmegehalts
des Ozeans, etwa fiir das Volumen warmen Wassers (>20 °C) im #dquatorialen Pazifik
(5°N-5°S) oberhalb der Thermokline tritt dann zusammen mit den positiven (negativen)
TEDIV Abweichungen iiber diesem Gebiet auf (vgl. Meinen and McPhaden 2000, Mayer
et al. 2013). Mit den negativen (positiven) F und den positiven (negativen) Anomalien der
atmosphérischen totalen horizontalen Energieflussdivergenz (TEDIV) in Zusammenhang
steht auch eine Verstdrkung (Abschwéchung) der pazifischen Hadley-Zelle bei El Nino
(La Nina). Die mit dem Pazifik iiber eine anormale Walker-Zirkulation in Verbindung
stehenden Hadley-Zellen iiber dem Indonesischen Archipel bzw. Atlantik zeigen dabei
ein umgekehrtes Verhalten mit Abschwiichung (Verstiarkung) der Zellen (vgl. Klein et al.
1999) und negativen (positiven) TEDIV Anomalien bei warmen (kalten) ENSO Ereignis-
sen. Dies manifestiert sich auch in den negativen Regressionskoeffizienten von TEDIV mit
Nino 3.4 iiber dem Indonesischen Archipel und tropischen Atlantik (vgl. Abbildung 18a).

In Abbildung 18c sind lokale Regressionen von Anomalien der Nettostrahlungsbilanz
am Oberrand der Atmosphére (Radroa) auf Nifo 3.4 dargestellt. Im Gegensatz zu den
Koeffizienten fiir TEDIV und Fj sind fiir Radroa deutlich geringere Werte (maximal
+11/-7 W m2 K1) erkennbar. Man beachte die unterschiedliche Skalierung. Besonders
iiber dem tropischen Pazifik zeigt sich ein linearer Zusammenhang der Radroa Anoma-
lien mit Nifo 3.4, jedoch werden die zuvor erwdhnten anormalen negativen (positiven)
Nettoenergiefliisse zwischen Atmosphére und zentralem /6stlichem tropischen Pazifik (an-
getrieben durch positive/negative SST Anomalien) bei El Nifio (La Nina) hauptséchlich
tiber den atmosphirischen Energietransport (TEDIV) kompensiert und nur ein kleiner
Anteil am Oberrand der Atmosphére Radroa umgesetzt (vgl. Mayer et al. 2014). Via die
anormale atmosphérische Walker-Zirkulation erfolgt dabei lediglich eine Umverteilung der
Energie zwischen den tropischen Ozeanen und daher zeigt sich ein eher schwaches Signal
der tropischen Radroa Variabilitiat bei ENSO, wie es auch Loeb et al. (2012) anhand der
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Periode 2000-2011 fanden. Fiir ERA-PreSAT bekréftigen dies die eher geringen Werte der
Radroa Koeffizienten (Abbildung 18¢) sowie die enge quantitative und strukturelle Bezie-
hung der TEDIV und Fy Regressionsfelder (Abbildung 18a und b). Ein gewisser Beitrag
der Radroa Anomalien in der TEDIV Bilanzgleichung (siehe Gleichung (2.2) in Abschnitt
3.1) zur indirekten Berechnung von F; kommt jedoch besonders im subtropischen Bereich
zur Geltung (vgl. Abbildung 17b).

Ebenso sind verénderte raumliche Strukturen der Radroa Koeffizienten im Vergleich
zu jenen fiir TEDIV und F§ erkennbar. Ein Bereich maximaler positiver Regressionen iiber
dem westlichen tropischen Pazifik (170°0) erstreckt sich in einem Streifen etwas nordlich
des Aquators ostwirts. Diese Struktur dhnelt jener der maximalen LEDIV Variabilitit in
EOF-1 (siehe Abbildung 18¢ und 9a). Aufgrund verstirkter (abgeschwichter) Konvekti-
on mit hoheren (niedrigeren) und kélteren (wérmeren) Cloud Tops und somit geringerer
(hoherer) langwelligen Ausstrahlung wére eine positive (negative) Anomalie von Radroa
tiber diesem Gebiet bei El Nino (La Nina) plausibel. Auch fiir die Struktur maximaler
TEDIV Regressionen (Abbildung 18a) und TEDIV EOF-1 (Abbildung 8c) ist eine Ahn-
lichkeit erkennbar. Damit wird ein ursdchlicher Zusammenhang der TEDIV bzw. Radroa
Anomalien mit ENSO bekriftigt.

Uber dem subtropischen Bereich (ca. 20 -25°N und S) des Zentralpazifiks (150 -180°W)
zeigen sich maximale negative lokale Regressionen. In Verbindung mit einer Verstarkung
(Abschwichung) der pazifischen Hadley Zelle bei El Nifio (La Nina) stehen Anomali-
en der langwelligen Ausstrahlung iiber diesem Gebiet und bewirken einen anormalen
Energieexport(-import) am Oberrand der Atmosphére (siehe Trenberth et al. 2010). Ma-
ximale negative Radroa Regressionen iiber dem subtropischen Bereich des Zentralpazifiks
sind auch in ERA-Interim vorhanden, jedoch ist im Gegensatz zu ERA-PreSAT die Struk-
tur ausgeprigter positiver Koeffizienten iiber dem &dquatorialen Pazifik nicht erkennbar
(vgl. Mayer et al. 2014). Somit stellt sich die Frage, in wie weit letztgenannte Struktur ein
echtes Klimasignal reprasentiert oder womdglich nur eine spezifische Eigenheit oder einen
Bias des zugrunde liegenden Modells widerspiegelt. Abbildung A5 im Anhang zeigt fiir
dieselben Grofen des tropischen atmosphérischen Energiehaushalts lokale Regressionsko-
effizienten mit Nino 3.4 bei lag 0 fiir 1939-66, jedoch auf Basis von ERA-20C. Strukturell
weisen die einzelnen Regressionsfelder mit jenen von ERA-PreSAT hohe Ubereinstim-
mung auf. Die Maximab bzw.Minima der ERA-20C TEDIV und F; Koeffizienten iiber
dem zentralen/ostlichen tropischen Pazifik sind jedoch etwas stirker ausgepréigt (ca. um
3-5Wm?ZK1).

Fiir die iiber den dquatorialen Pazifik (5°S -5°N) sowie tropischen Pazifik bzw. Atlantik
(30°S -30°N) gemittelten TEDIV, F; und Radroa Anomalien werden nun abschliefend Re-
gressionen auf Nino 3.4 bei lags zwischen -36 und +36 Monaten betrachtet. In Abbildung

19a-f sind die Regressionskoeffizienten sowie deren 95% Vertrauensintervall auf Basis der
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Abbildung 19: Lineare Regressionen [W m2 K| der (a,b) iiber den fquatorialen Pazifik
(5°N -5°S) sowie (c,d) tropischen Pazifik bzw. (e,f) Atlantik (30°S -30°N) gemittelten
ERA-PreSAT TEDIV und F; Anomalien (original: links und homogenisiert: rechts) sowie
der Radroan Anomalien auf Nifo 3.4 (flichengemittelte ERA-PreSAT SST-Anomalien
|K] von 5°N-5°S und 120°-170°W) bei lags zwischen -36 und +36 Monaten fiir 1939-66
- geglittete monatliche Anomalien [W m™|, de-trended -. Die linke Achse repriisentiert
Fliachen-spezifische und die rechte Flichen-integrierte Werte. Das 95% Vertrauensintervall
der Regressionskoeffizienten (Schattierung) wurde auf Basis der Varianz der Residuen
unter Beriicksichtigung der Autokorrelation berechnet.
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TEDIV und F; Anomalien vor und nach der Homogenisierung (links bzw. rechts) und
fiir Radroa dargestellt, wobei die linke Achse Flichen-spezifische und die rechte Fliachen-
integrierte Werte reprisentiert. Uber dem #quatorialen Pazifik (Abbildung 19a) zeigen
sich signifikant positive TEDIV (rot) und signifikant negative F; Koeffizienten (blau) bei
lags zwischen -12 und +4 Monaten. Deren nahezu synchroner gegenphasiger Verlauf be-
statigt den engen Zusammenhang bei ENSO Ereignissen. Eine Asymmetrie ist erkennbar,
da der Anstieg (TEDIV) bzw. Abfall (F§) bei negativen lags bis zu einem Maximum bzw.
Minimum weniger steil ist wie der Abfall bzw. Anstieg bei positiven lags. Fiir TEDIV
original bzw. homogenisiert wird bei lag -2 ein Maximum von 4,36 + 1,39 bzw. 4,15+ 1,16
W m? K erreicht. Die F, Koeffizienten weisen ein negatives Maximum (-2,57 + 1,56 bzw.
-2,35+1,21 W m2K") bei lag -3 auf. Mit der Homogenisierung wird also das 95% Ver-
trauensintervall des maximalen bzw. minimalen TEDIV und F, Koeffizienten um 0,46
bzw. 0,7 W m? K verringert (vgl. Abbildung 19a und b). Fiir Radroa sind signifikant
positive Regressionen auf Nino 3.4 bei lags zwischen -10 und +8 Monaten erkennbar, die
fast in Phase zu jenen fiir TEDIV auftreten. Ein Maximum zeigt sich mit 2,09 + 0,56
W m2K! bei lag -1. Diese Regressionskoeffizienten spiegeln somit auch die ausgeprigten
dquatorialen Muster der lokalen Regressionen wider (vgl. Abbildung 18a-c).

Uber dem tropischen Pazifik (30°S -30°N) weisen die Regressionskoeffizienten der fli-
chengemittelten TEDIV und F; Anomalien neben dem gegenphasigen Verlauf auch eine
relativ gute quantitative Ubereinstimmung auf mit signifikant positiven bzw. negativen
Werten bei lags zwischen -8 und +8 Monaten (vgl. Abbildung 19d). Dabei wird fiir die
TEDIV-Nino 3.4 Regressionen vor bzw. nach der Homogenisierung ein Maximum von
2,12 4+1,23 bzw. 2,08 0,57 W m? K" bei lag -1 und fiir jene von F,-Nifio 3.4 ein nega-
tives Maximum (-2,50 & 1,55 bzw. -2,47 40,88 W m™2 K!) bei lag 0 erreicht. Das kleinere
95% Vertrauensintervall - um 1,32 bzw. 1,34 W m2 K™ kleiner fiir den maximalen bzw.
minimalen TEDIV und F; Koeffizienten - verdeutlicht den positiven Einfluss der Ho-
mogenisierung anhand der geringeren Unsicherheit. In Abbildung 18c zeigten die lokalen
Radroa-Nino 3.4 Regressionen eine ausgeprégte Struktur positiver Koeffizienten iiber dem
dquatorialen Pazifik sowie maximale negative Werte {iber dem subtropischen Bereich (ca.
20 -25°N und S) des Zentralpazifiks. Im Mittel iiber das Gebiet 30°S -30°N des Pazifiks
tritt teilweise eine Kompensation dieser positiven und negativen Koeffizienten auf, was
die vernachlissigharen Werte der Regressionskoeffizienten fiir Radroa in Abbildung 18¢
und d erklért (etwa -0,28 0,39 W m2 K" bei lag 0).

Uber dem tropischen Atlantik (30°S -30°N) ist im Vergleich zum Pazifik ein gegenliu-
figes Verhalten der Regressionskoeffizienten fiir TEDIV und F§ erkennbar (vgl. Abbildung
19e und f). Dabei weisen die TEDIV Koeffizienten bei lags zwischen ca. -12 und +4 Mo-
naten signifikant negative und jene von Fj signikikant positive Werte auf, wobei vor bzw.

nach der Homogenisierung ein negatives Maximum von -2,92 £ 1,27 bzw. -2,06 0,98 W
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m? K (TEDIV) bei lag -3 und ein positives Maximum von 2,83 41,27 bzw. 2,52 +1,01
W m2K"! (Fy) bei lag -4 erreicht wird. Das im Vergleich zum tropischen Pazifik etwas
breitere Vertrauensintervall nach der Homogenisierung (ca. um +0.8 W m2 K™ fiir die
TEDIV Koeffizienten, vgl. Abbildung 18d und f) steht auch mit den inhomogeneren und
schwicher ausgeprigten rdaumlichen Strukturen der lokalen Regressionen iiber dem tro-
pischen Atlantik (sieche Abbildung 18a und b) in Zusammenhang. Die Radroa-Nifio 3.4
Regressionen weisen wie schon iiber dem tropischen Pazifik keine signifikanten Werte auf.
Abbildung A6 im Anhang zeigt ebenfalls fiir die {iber den tropischen Atlantik bzw. Pazifik
gemittelten Anomalien Regressionen auf Nifio 3.4, jedoch auf Basis von ERA-20C. Uber
dem #quatorialen Pazifik werden ein um etwa 1 W m™ K™! hoheres Maximum bzw. tieferes
Minimum der TEDIV bzw. F; Koeffizienten erreicht samt deutlich geringerer Asymmetrie
im Vergleich zu ERA-PreSAT.
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5 Conclusio und Ausblick

Reanalysedatensitze bieten eine wertvolle Grundlage zur Analyse der Variabilitit des at-
mosphérischen Energiehaushalts der Tropen in Zusammenhang mit ENSO. Dahingehend
wurde in dieser Arbeit auf Basis von ECMWEF Reanalysen (ERA-PreSAT und ERA-20C)
fiir die Periode 1939-66 ein anormaler atmosphérischer Energieexport untersucht. Dies
erfolgte anhand der zwischenjéhrlichen Variabilitidt der vertikal integrierten horizontalen
Energieflussdivergenzen fiir die gesamte atmosphérische Energie (TEDIV), latente Ener-
gie (LEDIV) sowie trocken statische und kinetische Energie (DSEDIV) (vgl. Abschnitt
3.1) im tropischen Bereich (20°S-20°N bzw. 30°S-30°N). Dabei sollte der Einfluss der as-
similierten historischen Hohenbeobachtungen (ERA-PreSAT) auf die Variabilitiat dieser
Energiehaushaltsgrofen erértert werden. Uber dem zentralen und 6stlichen tropischen Pa-
zifik fithren die SST Anomalien bei El Nino (La Nifia) zu anormalen Energiefliissen (v.a.
latenter und fiithlbarer Wérme) zwischen den Systemen Ozean und Atmosphére und die-
nen somit quasi als Motor der Variabilitdt der atmosphérischen Energieflussdivergenzen.

In sogenannten Hovmoller Diagrammen fiir die zeitlich-zonal aufgelosten TEDIV,
LEDIV und DSEDIV Anomalien (vgl. Abschnitt 4.1) zeigen sich neben den mit
ENSO in Verbindung stehenden Strukturen auch markante Inhomogenitéiten. Letztere
treten besonders in ERA-PreSAT bei 60-100°W von 1946-48 und bei 20-150°0 von 1950-
53 in Erscheinung, was an der Differenz zu ERA-20C (siche Abbildung 3) verdeutlicht
wird. Ein Zusammenhang mit den zusétzlich assimilierten Hohenbeobachtungen liegt na-
he. Dem gilt es auf den Grund zu gehen. Eine Moglichkeit wiren weitere Reanalyseldufe
mit unterschiedlichen Teilmengen an assimilierten Hohenbeobachtungen. Weiters konnten
nach genauer Lokalisierung der Inhomogenitit Metadaten der Beobachtungen herangezo-
gen werden.

Die Problematik der markanten Inhomogenitédten spiegelt sich auch in den ersten bei-
den ERA-PreSAT TEDIV EOFs wider. Ein mit ENSO in Zusammenhang stehendes Mus-
ter der Variabilitit zeigt sich anders als erwartet nur in TEDIV EOF-1. In EOF-1 domi-
nieren dagegen offenbar die inhomogenen Strukturen, was auch an einem unrealistischen
meridionalen Gradienten erkennbar ist (vgl. Abbildung 4 und 5).

Jede der Differenzzeitreihen von ERA-PreSAT und ERA-20C (0-358°, vgl. Abbildung
3) wurde auf Inhomogenititen untersucht. Als relativer Homogenitétstest wurde der so-
genannte ,equal sampling SNHT“ (vgl. Haimberger 2007) herangezogen, auch weil die
Bruchpunkte in einem relativ kurzen zeitlichen Abstand (<5 Jahre) aufeinander folgen
(vgl. Abschnitt 4.2). Somit konnten markante Sprungstellen ziemlich genau detektiert
werden - und zwar fiir TEDIV im Februar 1954, August 1950, Mérz 1949, Janner 1946
und Juli 1943. Die Frage stellt sich, inwieweit ERA-20C die geeignetste Referenz zur

Bestimmung der Inhomogenititen darstellt.
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Auf Basis dieser 5 Bruchpunkte wurden die ERA-PreSAT TEDIV und LEDIV Zeitse-
rien aller Gitterpunkte zwischen 30°S und 30°N homogenisiert (vgl. Abschnitt 4.2). Damit
konnten sprunghafte Anderungen entfernt werden. Da die Beobachtungsdichte in der be-
trachteten Periode (1939-66) mehr oder weniger stetig zunimmt, ist die Inhomogenitéit
aber wahrscheinlich , flieflend”.

Nach der Homogenisierung zeigt sich das mit ENSO in Zusammenhang stehende Mus-
ter der Variabilitdt iiber dem zentralen und Gstlichen tropischen Pazifik nun in TEDIV
EOF-1 (Abbildung 8c), samt realistischem meridionalen Gradienten. In den Hovmoller
Diagrammen fiir die zeitlich-zonal aufgeloste Variabilitit der homogenisierten Energie-
haushaltsgrofen (vgl. Abschnitt 4.3) sind verglichen mit den ,originalen* Anomalien kaum
mehr ausgepragte , kiinstliche* Strukturen erkennbar. Die Standardabweichung konnte um
etwa ein Viertel (TEDIV) bzw. fast ein Fiinftel (LEDIV und DSEDIV) reduziert werden
(vgl. Abbildung 2 und 10).

Mit ENSO in Zusammenhang stehende konsistente Muster (Dipol- bzw. Quadrupol-
artige Strukturen) treten besonders wihrend der starken El Nifno Ereignisse 1939-42,
1957/58 und 1965/66 sowie mit umgekehrten Vorzeichen fiir La Nifia 1942/43 und 1955 /56
deutlich in Erscheinung (vgl. Abbildung 10 und 11). Im Gegensatz zu den anderen war-
men ENSO Ereignissen werden bei dem aufergewthnlichen El Nino 1939-42 iiber dem
tropischen Zentral-/Ostpazifik Abweichungen von iiber +8 bis +20 W m™? (TEDIV) so-
wie iiber/unter +/-30 W m™? (DSEDIV/LEDIV) durchgehend fiir einen Zeitraum von
eineinhalb bis zwei Jahren erreicht.

Die markanten Quadrupol-artigen Strukturen der LEDIV und DSEDIV Anomalien bei
El Nino und La Nina mit Polen von unterschiedlichem Vorzeichen iiber dem Indonesischen
Archipel und dem zentralen /6stlichen tropischen Pazifik sowie schwiicher ausgepriigt tiber
dem Indischen Ozean und Atlantik sind ein Indikator fiir anormale Vertikalbewegungen
tiber diesen Gebieten (vgl. Abschnitt 4.3 und Mayer et al. 2013). Diese verursachen auch
hauptséchlich die mit ENSO in Zusammenhang stehenden Niederschlagsanomalien (Graf
and Zanchettin 2012, Shukla and Wallace 1983).

Der statistisch signifikante Zusammenhang zwischen den Dipol- bzw.Quadrupol-artigen
Mustern der Energiehaushaltsanomalien und ENSO zeigt sich anhand der signifikanten
linearen Kreuzkorrelationskoeffizienten der TEDIV, LEDIV und DSEDIV Anomalien mit
Nino 3.4 in Abbildung 12 und 13 (vgl. Abschnitt 4.4). Wie auch in Abbildung 10 und
11 ersichtlich, ist besonders nach 1950 keine Ostliche Ausdehnung bzw. Verlagerung des
Dipols iiber dem Indonesischen Archipel und dem zentralen/éstlichen tropischen Pazifik
in Richtung der Westkiiste Siidamerikas erkennbar,was auch mit der speziellen ENSO
bezogenen SST Entwicklung im tropischen Pazifik von 1950 bis 1976 in Zusammenhang
stehen kann (Trenberth et al. 2002a). Eine 6stliche Verlagerung der Haushaltsanomalien
tritt hingegen in der ERA-Interim Periode (1979-2011) auf (vgl. Mayer et al. 2013: Ab-
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bildung 2,3 und 5). Im Gegensatz dazu zeigt sich fiir ERA-PreSAT nach 1950 iiber dem
tropischen Zentral-/Ostpazifik sogar eine westliche Komponente der Verlagerung (vgl.
Abbildung 13), die fiir die LEDIV-Nifio 3.4 Korrelationen auch in ERA-20C auftritt, was
einen statistisch signifikanten Zusammenhang zwischen der ENSO bezogenen LEDIV und
SST Entwicklung in diesem Gebiet bekriftigt (vgl. Mayer et al. 2013).

In den Abbildungen 10 und 11 zeigt die mit ENSO in Zusammenhang stehende Varia-
bilitdt der atmosphérischen Energiehaushaltsgrofien (v.a. LEDIV und DSEDIV) maximale
Amplituden nach 1942 in erster Linie westlich von 135°W im Bereich der Datumsgrenze
(180°). Etwa die maximalen LEDIV und DSEDIV Abweichungen iiber letztgenanntem Ge-
biet wihrend der El Nifio Ereignisse 1939-42, 1957/58 und 1965/66 signalisieren massive
anormale Vertikalbewegungen und damit in Verbindung stehende positive Niederschlags-
anomalien (siehe oben). Fiir derartige El Nino Ereignisse (,Central Pacific® (CP) El Nifios)
wiesen Graf and Zanchettin (2012) in ihrer Theorie einer ,Subtropischen Briicke auf die
grofse Bedeutung der aufgrund der Ndhe zum ,Western Pacific Warm Pool“ verstérkten
Niederschlagsaktivitét in diesem Gebiet hin (vgl. Abschnitt 1.5). Die frei werdende la-
tente Energie stellt dabei moglicherweise einen Antrieb fiir eine Fernwirkung dar, welche
schlieklich zu einer negativen Phase der Nordatlantischen Oszillation (NAO) beitréigt.
Solch ein Mechanismus wiirde einen ursichlichen Zusammenhang zwischen den massiven
Temperaturanomalien im europdischen Raum (vgl. Abschnitt 1.4) und dem starken El
Nino Ereignis 1939-42 bekréftigen.

Dahingehend sollte in zukiinftigen Arbeiten etwa das (signifikant) vermehrte Auftreten
von ,Central Pacific“ (CP) El Ninos auch im Zusammenhang mit einem Vorzeichenwechsel
der Pazifischen Dekaden-Oszillation (PDO) erdrtert werden. Dafiir wiren jedoch lingere
Zeitreihen notig.

Vor allem die fiir den europiischen Raum aufgrund der negativen Phase der NAO
relevante Theorie einer ,Subtropischen Briicke (siehe oben) bedarf ndherer Betrachtung.
Neue komplexere gekoppelte Klimamodelle fiir Ozean und Atmosphére (AOGCMs) sollten
dafiir herangezogen werden, vor allem um eine derartige Fernwirkung realistisch simulieren
zu konnen.

Eine Quantifizierung des statistisch signifikanten Zusammenhangs der Anomalien des
atmosphérischen Energiehaushalts und ENSO erfolgt in dieser Arbeit anhand einer li-
nearen Regressionsanalyse (vgl. Abschnitt 4.5). In Scatterplots der iiber den tropischen
Pazifik bzw. Atlantik (30°S -30°N) gemittelten TEDIV Anomalien gegen Nino 3.4 ist die
Sonderstellung des starken und persistenten El Nino Ereignisses 1939-42 in der ERA-
Interim Periode 1939-66 deutlich erkennbar (vgl. Abbildung 17 und A4 im Anhang). Im
Zeitraum Juni 1940 bis November 1941 (rot) treten Anomalien des tropischen Energie-
exports von 1,5 bis 4,5 W m™? (Pazifik) bzw. -2,5 bis -5,5 W m™2 (Atlantik) bei SST
Abweichungen im Zentral-/Ostpazifik (Nino 3.4) von iiber 0,95 °C auf. Fiir ERA-20C ist
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die Amplitude der TEDIV Anomalien iiber dem Pazifik dabei mit 1,0 bis 2,5 W m™? jedoch
geringer, bei um ca. 0,2 °C groferen SST Abweichungen (Nifio 3.4).

Anhand von lokalen Regressionen der atmosphérischen Energiehaushaltsgrofen auf
Nino 3.4 im tropischen Bereich (30°S -30°N) bei lag 0 zeigt sich eine hohe strukturelle
und quantiative Ubereinstimmung der Strukturen der TEDIV und F, Koeffizienten, was
einen engen Zusammenhang zwischen den ENSO bezogenen Anomalien der totalen atmo-
sphérischen horizontalen Energieflussdivergenz (TEDIV) und den anormalen vertikalen
Energiefliissen (v.a. fithlbare und latente Energie) zwischen Ozean und Atmosphére (Fj)
bekriftigt (vgl. Abbildung 18). Uber dem zentralen/6stlichen tropischen Pazifik sind etwa
maximale Werte der TEDIV-Nifio 3.4 Regressionen von 17 -23 W m2K! erkennbar. Die
raumliche Struktur der Radroa Koeffizienten (Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmo-
sphire) iiber dem #dquatorialen Pazifik dhnelt jener der maximalen LEDIV Varbilitit in
EOF-1 (vgl. Abbildung 18¢ und 9a). Dabei konnte ein Zusammenhang mit der verstirkten
(abgeschwiichten) Konvektion samt hoheren (niedrigeren) und killteren (wirmeren) Cloud
Tops und somit geringerer (hoherer) langwelligen Ausstrahlung iiber diesem Gebiet bei
El Nino (La Nina) bestehen. Generell sind die Werte mit maximal +11 W m2 K" jedoch
deutlich geringer wie fiir die TEDIV und F; Koeffizienten. Man beachte die unterschied-
liche Skalierung. Uber die anormale atmosphirische Walker-Zirkulation erfolgt nimlich
vor allem eine Umverteilung der Energie zwischen den tropischen Ozeanen und nur ein
geringer Anteil an Energie wird am Oberrand der Atmosphére umgesetzt.

Die Regressionen der iiber den dquatorialen Pazifik (5°S-5°N) sowie tropischen Pazifik
bzw. Atlantik (30°S-30°N) gemittelten TEDIV, F; und Radroa Anomalien auf Nifo 3.4
(vgl. Abbildung 19) spiegeln auch die Strukturen in Abbildung 18 bei lag 0 wider. Der
positive Einfluss der Homogenisierung zeigt sich an dem schmaéleren 95% Vertrauensin-
tervall (d.h. geringere Unsicherheit) der TEDIV und F; Koeffizienten (vgl. Abbildung 19
links und rechts).

Abschliefsend sei erwédhnt, dass die in dieser Arbeit angewandten linearen Kreuz-
korrelations- und Regressionsanalysen den mittleren linearen Zusammenhang zwischen
den betrachteten Grofen des tropischen atmosphérischen Energiehaushalts und Nino 3.4
in der ERA-PreSAT Periode 1939-66 erfassen konnten (Mayer et al. 2014). Nichtlineare
Komponenten existieren jedoch, wodurch betréichtliche Unterschiede zwischen einzelnen
starken ENSO Ereignissen auftreten konnen, auch die Auswirkungen auf den Bereich der

Extratropen betreffend.
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Abbildung Al: Oben: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b) von ERA-20c TEDIV
(14,2% bzw. 8,7% erklérte Varianz); Unten: De-normierter EOF-1 (a) und EOF-2 (b) von
ERA-20c LEDIV (29,7% bzw. 8,4% erklirte Varianz), rechts: zonales Mittel, [W m™?], fiir
1939-66, Vorzeichen gewéhlt fiir El Nino Ereignisse
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Abbildung A2: Normalisierte PCs - PC-1 (oben) und PC-2 (unten) - von ERA-20c TEDIV
und LEDIV; sowie Nino 3.4 Index (gemittelte ERA-20C SST-Anomalien von 5°N-5°S und
120°-170°W; fiir 1939-66
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Abbildung A3: Lineare Kreuzkorrelationskoeffizienten von ERA-20C (a) TEDIV PC-1
(rot) bzw. PC-2 (griin) mit Nifo 3.4 (links) und (b) LEDIV PC-1 (rot) bzw. PC-2 (griin)
mit Nifio 3.4 (rechts) fiir lags zwischen -24 und +24 Monaten und 1939-66 - vgl. PCs und
Nino 3.4 in Abbildung 14
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Abbildung A4: Scatterplots von (a) iiber den tropischen Pazifik bzw. (b) Atlantik (30°S
-30°N) gemittelten originalen ERA-20C TEDIV Anomalien [W m™| gegen Nifio 3.4 Index
(flichengemittelte ERA-20C SST-Anomalien [K] von 5°N-5°S und 120°-170°W); fiir 1939-
66 mit Regressionsgerade (violett) bzw. 06.1940 bis 11.1941 (rot) - gegléttete monatliche
Anomalien, de-trended
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Abbildung A5: Lokale lineare Regressionskoeffizienten |W m2 K| bzw. [K K™!| der ERA-
20C TEDIV (a), indirekt berechneten Fs (b), RADtoa (¢) und SST (d) Anomalien mit
Nino 3.4 (flichengemittelte ERA-20C SST-Anomalien von 5°N-5°S und 120°-170°W) -
geglittete monatliche Anomalien [W m™| bzw. [K]|, de-trended, 1939-66
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Abbildung A6: Lineare Regressionen [W m™?K™*| der (a) iiber den dquatorialen Pazifik
(5°N-5°S) sowie (b) tropischen Pazifik bzw. (c¢) Atlantik (30°S-30°N) gemittelten ERA-
20C TEDIV, F; Anomalien und der Radroan Anomalien auf Nino 3.4 (flichengemittelte
ERA-20C SST-Anomalien [K| von 5°N-5°S und 120°-170°W) bei lags zwischen -36 und
+36 Monaten fiir 1939-66 - geglittete monatliche Anomalien [W m™|, de-trended -. Die
linke Achse reprisentiert Flichen-spezifische und die rechte Flichen-integrierte Werte.
Das 95% Vertrauensintervall der Regressionskoeffizienten (Schattierung) wurde auf Basis
der Varianz der Residuen unter Beriicksichtigung der Autokorrelation berechnet.
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