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Zusammenfassung

Bei dem in dieser Arbeit vorgestellten HOAPS (Hamburg Ocean Atmosphere Parameters and
Fluxes from Satellite Data) Datensatz handelt es sich um eine globale Klimatologie meteorologi-
scher und ozeanographischer Parameter sowie von Energie- und Siiwasserfliissen an der Meeres-
oberfliche, die fiir den Zeitraum Juli 1987 - Dezember 1998 aus Satellitenmessungen abgeleitet
werden. Daten polar umlaufender Satelliten des Special Sensor Microwave/Imager (SSM/I) und
des Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) werden genutzt, um globale Felder
der Meeresoberflichentemperatur, der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfléche,
der spezifischen Feuchte der bodennaben Luft, der Windgeschwindigkeit, aber auch des latenten
Wiirmeflusses, der Verdunstung, des Niederschlags und des SiiBwasserflusses iiber dem eisfreien

Ozean in unterschiedlichen raumlichen und zeitlichen Auflosungen abzuleiten.

Soweit moglich, werden alle verwendeten Fernerkundungsverfahren mit in situ Messungen aus
regionalen Feldexperimenten und des globalen operationellen Beobachtungsnetzes auf einer
quasi instantanen Skala verglichen und auf ihre globale Giiltigkeit iiberpriift. Um die Genauig-
keit der fernerkundeten Wasserhaushaltsparameter in HOAPS einschitzen zu konnen, werden
die monatlichen, saisonalen und klimatologischen Mittelwerte ausfiihrlich mit der in situ Klima-
tologie des Southampton Oceanography Centers (SOC) und den globalen Niederschlagsfeldern
des Global Precipitation Climatology Projects (GPCP) verglichen und die dabei auftretenden
Gemeinsamkeiten und Unterschiede diskutiert. Die Vergleichsstudie mit der SOC Klimatologie
zeigt in der Nordhemisphire und entlang der Hauptschiffahrtslinien mit signifikanten Korrela-
tionen iiber 0.9 eine gute Ubereinstimmung. AuBerhalb dieser Regionen werden deutlich gerin-
gere Korrelationen zwischen HOAPS und SOC festgestellt. Die dabei auftretenden
Abweichungen zwischen beiden Klimatologien sind jedoch in erster Linie durch die geringe
Anzahl an in situ Messungen zu erkliren. In einem statistischen Vergleich mit dem GPCP Pro-
dukt wird gezeigt, daB die aufwendige Kombination von Infrarot- und Mikrowellenmessungen
zu keiner genaueren Abschitzung der globalen Niederschlagsfelder fiihrt, als mit der alleinigen

Nutzung von Mikrowellenmessungen in HOAPS.

Das Potential von HOAPS fiir die Untersuchung regionaler Klimaprozesse wird deutlich aufge-
zeigt. Zeitreihenanalysen des Datensatzes fiir den Nordatlantik und den Pazifik zeigen signifi-
kante Korrelationen mit der Nordatlantischen Oszillation und dem El Nifio/Southern
Oscillation-Phénomen. Die Verteilungen der Wasserhaushaltsparameter und deren Anderungen
im Zusammenhang mit den beiden Klimaphinomenen werden jeweils anhand von Fallstudien
withrend extremer Ereignisse quantifiziert. Die lokale Variabilitit der SiiBwasserfliisse zwischen
hohem und niedrigem NAO Index bzw. hohem und niedrigem SO Index kann dabei mehrere

100 mm betragen und liegt damit in der GroBenordnung der jeweiligen Mittelwerte.
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Abstract

HOAPS is a global climatology of sea surface parameters and surface energy and freshwater flux-
es derived from satellite radiances for the time period July 1987 to December 1998. Data from po-
lar orbiting radiometers, the Special Sensor Microwave/Imager (SSM/I) and the Advanced Very
High Resolution Radiometer (AVHRR), are used to get global fields of surface meteorological
and oceanograhic parameters such as sea surface temperature, saturated specific humidity at the
sea surface, specific air-humidity close to the surface, surface windspeed, but also latent heat flux,
evaporation, precipitation and net freshwater flux over sea ice free ocean areas for various averag-

ing periods and grid sizes.

All algorithms used are validated with in situ data on a global scale to the extent possible. The
monthly, seasonal and climatological means of the satellite-derived waterbalance components in
HOAPS are compared to the in situ climatology of the Southampton Oceanograhy Center (SOC)
and the global precipitation fields of the Global Precipitation Climatology Project (GPCP). All
discrepancies are discussed in detail. Differences between the climatologies are generally small
where the temporal and spatial sampling of the in situ data is high. Good agreements are found in
the northern hemisphere and along the shipping tracks where significant correlations are greater
than 0.9. Outside this regions correlations are quite smaller mostly due to the low in situ data den-
sity. The comparison with the GPCP product shows that the costly combination of infrared and
micowave satellite measurements does not lead to a better estimation of the global precipitation

fields than the use of microwave measurements in HOAPS only.

The potential of HOAPS for examinations of regional climatic processes is clearly pointed out.
Analyses of timeseries of this dataset in the North Atlantic and the Pacific show significant corre-
lations with the North Atlantic Oscillation and the El Nifio/Southern Oscillation. The distributions
of the water balance components and their variations connected with both phenomena are quanti-
fied in case studies during extreme events, respectively. The local variability of the freshwater flux
between high and low NAO indices (high and low SO indices) can amount to several 100 mm and

is in the range of the respective local means.
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1 Einleitung

Kenntnisse iiber die globalen Energie- und SiiBwasserfliisse sind fiir die Klimaforschung von
fundamentaler Bedeutung. Die rdumliche Verteilung und die zeitliche Variabilitdt auf unter-
schiedlichen Zeitskalen von einigen Tagen bis zu mehreren Jahren und Jahrhunderten bestim-
men die allgemeine Zirkulation und somit das Klimasystem unseres Planeten. Viele der dabei
beteiligten Prozesse und deren Zusammenhénge werden auch bis heute noch nicht oder zu we-
nig verstanden, um genaue Vorhersagen iiber mogliche Klimaschwankungen zu treffen und
insbesondere die Bedeutung des anthropogenen Einflusses unserer modernen Zivilisation ab-

zuschitzen.

Um sich diesem Ziel schrittweise zu nidhern, werden in der Klimaforschung im wesentlichen
zwei unterschiedliche Methoden verfolgt. Zum einen sind gekoppelte numerische Modelle von
Ozean, Atmosphire und Kryosphére in der Lage, das globale Klima und dessen wesentliche
physikalische Prozesse zu simulieren. Solche Simulationen kdnnen, je nach Aufgabenstellung
von kleinskaligen und kurzzeitigen synoptischen Systemen bis zu Untersuchungen von Klima-
schwankungen {iber hunderte von Jahren reichen. Mit dem technischen Fortschritt der letzten
Jahre und der damit verbundenen Entwicklung von immer schnelleren und leistungsfdhigeren
GrofBrechnern, konnten auf diesem Wege grof3e Erfolge erzielt und z.B. die Vorhersage regio-
naler Klimaphénomene, wie die Schwankungen der Meeresoberflichentemperaturen im tropi-
schen Pazifik wihrend eines El Nifio Ereignisses (Latif et al., 1994) berechnet und sogar

vorhergesagt werden.

Die zweite Hauptaufgabe der Klimaforschung besteht in der Beobachtung und Quantifizierung
klimarelevanter Parameter zunichst auf einer globalen, aber auch auf regionalen Skalen. Einer-
seits hangt die Genauigkeit der aus Klimamodellen gewonnenen Ergebnisse in groBem MaBe
von der Giite dieser als Anfangs- und Randbedingungen eingehenden Beobachtungen ab. An-
dererseits erlauben solche Daten auch modellunabhéngige Studien von Klimaprozessen und
bieten dariiber hinaus die einzige Moglichkeit, Klimamodelle zu validieren. Daher werden
weltweit kontinuierlich ozeanographische und meteorologische Daten an der Erdoberfldche, in
der Atmosphire und im Ozean durch operationelle Messungen und durch spezielle Feldexperi-
mente gewonnen. Damit wird zamindest iiber den dicht besiedelten Kontinenten Nordamerikas

und Mitteleuropas eine ausreichend dichte Abdeckung mit Beobachtungsdaten erreicht.

Uber 70% der Erdoberfliche sind jedoch mit Wasser bedeckt. Gerade aber auf dem offenen
Ozean sind auf Schiffen und Bojen gemessene meteorologische Beobachtungsdaten auch
heute noch sehr spérlich verteilt. Oftmals liegen in einer Region von (100 km)? nur zwei bis
drei Messungen pro Monat vor. In einigen Gebieten der Weltmeere auBerhalb der Schiffahrts-

routen, insbesondere auf der Siidhalbkugel, sind es noch weniger. In einer Vielzahl von Arbei-



ten wurde bisher gezeigt, dal die Datendichte {iber den Ozeanen in einigen dicht befahrenen
Regionen, wie dem Nordatlantik, fiir die Beschreibung eines mittleren Zustandes der Atmo-
sphire oder des Ozeans ausreicht (z.B. Bunker, 1976, 1988; Issemer und Hasse, 1987; Oberhu-
ber, 1988; Cayan, 1992; da Silva et al., 1994). Um jedoch globale Aussagen iiber die
interannuale, saisonale oder gar monatliche Variabilitdt meteorologischer oder ozeanographi-

scher Klimaparameter zu treffen, sind die bisherigen Beobachtungen unzureichend.

Hier konnte in den letzten 20 Jahren die Satellitenfernerkundung Abhilfe schaffen. Einzig
MefBgerite auf polar umlaufenden Satelliten sind heute in der Lage, innerhalb kurzer Zeit fast
die gesamte Erdoberfliche abzutasten und somit bei gleichbleibender Qualitit ein globales
Netz an klimarelevanten Beobachtungsdaten zu liefern. Aus diesen gut kalibrierten Satelliten-
daten lassen sich mittlerweile zeitlich und rdumlich hochaufgeloste Zeitserien von geophysika-
lischen Parametern iiber mehrere Jahre ableiten. Dadurch ist es nun einerseits moglich,
Prozesse in der Atmosphire, wie den EinfluB der Wolken auf die planetare Strahlungsbilanz
oder aber den Austausch von Energie an der Grenzfliche Ozean-Atmosphire ausschlieBlich
mit fernerkundeten Messungen aus dem Weltraum im Detail zu studieren (z.B. Schliissel,
1995; Ferraro et al., 1996; Schulz et al, 1997; Jourdan et al., 1997). Andererseits konnen diese
fernerkundeten Parameter als Eingangsdatensatz zum Antrieb von Ozeanmodellen verwendet
werden oder dienen zur Verifikation von gekoppelten Ozean-Atmosphiren-Modellen (Huff-
man et al., 1997).

Um die oben genannten Ziele der Klimaforschung zu erreichen und die noch vorhandenen
Wissensliicken weiter zu schlieBen, gilt es daher beide Methoden zusammenzufiihren und da-
bei sowohl die Entwicklung von Klimamodellen, als auch die Erstellung von moglichst liik-
kenlosen sowie rdumlich und zeitlich hochaufgelosten Beobachtungsdatensitzen

voranzutreiben.

Die Untersuchung der Prozesse und Wechselwirkungen an der Grenzfliche zwischen Ozean
und Atmosphire sind fiir das Verstindnis des Klimas von besonderem Interesse. Den dominie-
renden Anteil hat dabei der SiiBwasserfluB, die Nettobilanz aus Verdunstung und Niederschlag.
Durch Verdunstung werden Energie und Wasser an der Ozeanoberfliche ausgetauscht. Dieser
ProzeB ist zum einen wichtig fiir den Wasserkreislauf des Systems Ozean-Atmosphire, zum
anderen fiir deren Energiehaushalt. Die dabei in die Atmosphire transportierte latente Wéarme
stellt die groBte Einzelkomponente des Energieaustauschs zwischen beiden Elementen dar. Zu-
sammen mit dem energetisch unbedeutenderen fiihlbaren Wirmeflu und dem langwelligen
StrahlungsfluB, wird dadurch im globalen Mittel die solare Einstrahlung und der damit verbun-
dene Energieverlust der Atmosphire ausgeglichen. Weiterhin bewirkt die Verdunstung eine
Abkiihlung der Ozeanoberfliche und durch den Wasserverlust eine Erhohung des prozentualen

Salzgehaltes in der ozeanischen Deckschicht. Dem entgegen wirkt der Niederschlagsprozef3,
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der fiir den Transport von Wasser von der Atmosphire in den Ozean verantwortlich ist und so-
mit zu einer Abnahme der Salinitit an der Meeresoberfliche fiihrt. Letztlich beeinflussen so
beide Komponenten des SiiBwasserflusses sowohl den Wasserkreislauf der Erde als auch die

thermohaline Zirkulation des Ozeans.

Mit der Fernerkundung globaler Felder der Verdunstung iiber dem Ozean wurde schon Mitte
und Ende der 80er Jahre durch Liu und Niiler (1984), Liu (1986, 1988) und Liu et al. (1991)
begonnen. Es zeigte sich, daB das groBte Problem dabei die Bestimmung der spezifischen bo-
dennahen Feuchte ist. Diese wurde von Liu (1986) durch einen empirischen Zusammenhang
aus dem recht genau fernerkundeten Gesamtwasserdampfgehalt fiir Monatsmittelwerte abge-
schitzt. Schulz et al. (1993) und Chou et al. (1995) verbesserten diese Methode, indem sie den
Wasserdampfgehalt in den untersten 500 m der planetaren Grenzschicht fernerkundeten und
dessen hohe Korrelation mit der spezifischen Feuchte fiir deren instantane Bestimmung aus-
nutzten. Schliissel (1995) gelang es schlieBlich, die spezifische bodennahe Feuchte direkt aus
Satellitendaten zu bestimmen. Die Qualitit der genannten Methoden wurde von den Autoren
durch Vergleiche mit in situ Daten ausfiihrlich diskutiert. Es wurden aber in erster Linie die
Entwicklung und Validation der Fernerkundungsalgorithmen betrachtet, wéhrend sich die An-
wendungen und deren Analysen lediglich auf den Vergleich von Monatsmittelwerten iiber ei-

nen relativ kurzen Zeitraum beschrinkten.

Auch die Fernerkundung des Niederschlags wird seit etwa einem Jahrzehnt mit verschiedenen
Radiometern und mit unterschiedlichen Methoden intensiv verfolgt (Arkin und Meisner, 1987,
Bauer und Schliissel, 1993; Xie und Arkin, 1996). Im Global Precipitation Climatology Project
(GPCP) versucht man daher mit groBem Aufwand, die Vorteile der verschiedenen Fernerkun-
dungsmethoden zu kombinieren (Huffmann et al., 1997). Dadurch wurde ein prominenter Da-
tensatz mehrjahriger und globaler Zeitreihen des Niederschlags erstellt, auf den im Rahmen

dieser Arbeit ausfiihrlich eingegangen wird.

Zur Untersuchung des ozeanischen SiiBwasserflusses wurden von Jourdan et al. (1997) neben
der Verdunstung zusitzlich globale, fernerkundete Felder des Niederschlags nach Wilheit et al.
(1991) genutzt. Die Verfahren wurden gemeinsam auf eine insgesamt dreijahrige Zeitserie von
Satellitendaten angewendet. Dieser Zeitraum ist aber immer noch zu kurz, um die fernerkunde-
ten Felder des SiiBwasserflusses mit den meist auf Schiffsmessungen mehrerer Jahrzehnte ba-
sierenden herkommlichen Klimatologien zu vergleichen und langfristige Trends oder

interannuale Variabilititen niher zu untersuchen.

Die vorliegende Arbeit hat daher das Ziel, mit Hilfe der passiven Fernerkundung einen detail-
lierteren Einblick in die globale Verteilung der fiir den Wasserkreislauf Ozean-Atmosphére re-

levanten Parameter und deren Variabilitit iiber mehrere Jahre aufzuzeigen. Der wesentliche
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Schwerpunkt liegt dabei auf der Konstruktion der globalen Klimatologie des SiiBwasserflusses
HOAPS (Hamburg Ocean Atmosphere Parameters and Fluxes from Satellite Data) durch An-
wendung von in jiingster Vergangenheit entwickelter Fernerkundungsverfahren auf Satelliten-
daten der Jahre 1987-1998. Aus diesen mehrjéhrigen Zeitserien von monatlichen Feldern der
Verdunstung, des Niederschlags und des SiiBwasserflusses sollen danach Antworten zu folgen-
den Fragestellungen herausgearbeitet werden: Mit welcher Genauigkeit konnen globale Felder
der Wasserhaushaltsparameter mit der heutigen Satellitentechnologie fernerkundet werden?
Welche Vor- und Nachteile haben die hier abgeleiteten Zeitreihen auf unterschiedlichen rdum-
lichen und zeitlichen Skalen gegeniiber bisher existierenden Klimatologien? Welche weiteren
Verbesserungsmoglichkeiten ergeben sich aus den durchgefiihrten Analysen? Welchen Nutzen
haben die in dieser Arbeit vorgestellten fernerkundeten Klimatologien des SiiBwasserflusses

fiir die Klimaforschung?

Um diese Fragen zu beantworten, werden nach einer Beschreibung der genutzten Satelliten
und Radiometer in Kapitel 3 zunichst die hier verwendeten Fernerkundungsverfahren zur Be-
stimmung des Niederschlags und der Verdunstung vorgestellt. Diese werden dann durch Ver-
gleiche mit instantanen Messungen aus verschiedenen Feldexperimenten und operationellen
Routinebeobachtungen validiert und anschlieBend auf Satellitendaten der Jahre 1987-1998 an-
gewendet. Die dadurch entstehenden 12-jdhrigen fernerkundeten Klimatologien verschiedener
Wasserhaushaltskomponenten werden in Kapitel 5 zunéchst vorgestellt und danach in Kapitel
6 mit bisherigen Klimatologien des operationellen MeBnetzes verglichen. Die dabei auftreten-
den Unterschiede auf verschiedenen rdumlichen und zeitlichen Skalen werden dort ausfiihrlich
diskutiert. AbschlieBend soll in Kapitel 7 die praktische Anwendung der im Rahmen dieser Ar-
beit erstellten Klimatologien bei der Analyse zweier prominenter regionaler Klimaprozesse,
der Nordatlantischen Oszillation (NAO) und dem El Nifio/Southern Oscillation-Phinomen
(ENSO), eingehend demonstriert werden.



2 Beschreibung der satellitengetragenen Radiometer

In diesem Abschnitt werden die im Rahmen dieser Arbeit genutzten Radiometer und Satelliten
niher vorgestellt. Die Instrumente miissen héchsten Anforderungen geniigen und iiber einen
moglichst langen Zeitraum stabile und genaue Messungen liefern. Dieses kann nur durch stin-
dige Eichung wihrend des Fluges an Bord oder durch Algorithmen, die ein Altern des Instru-
ments beriicksichtigen, gewihrleistet werden. Die Abtastbreite des Radiometers muf3 grof
genug sein, um innerhalb weniger Tage die gesamte Erdoberfliche zu erfassen. Neben anderen
erfiillen die hier verwendeten Geriite, das im Infrarotbereich messende Advanced Very High
Resolution Radiometer (AVHRR) und der im Mikrowellenbereich messende Special Sensor

Microwave/Imager (SSM/I), diese Anforderungen.

Fiir die in dieser Arbeit fernerkundeten Parameter hat sich eine Kombination aus beiden ge-
nannten Radiometern als sehr niitzlich erwiesen. Im thermischen Infrarot (AVHRR) 146t sich
die Meeresoberflichentemperatur im wolkenfreien Fall wegen der hohen Emissivitit der Ober-
fliche in diesem Spektralbereich sehr genau fernerkunden. Andererseits verhindert aber diese
hohe Emissivitit eine genaue Ableitung der atmosphirischen Parameter, wie z.B. Wasser-
dampf. Der Mikrowellenbereich eignet sich dagegen fiir eine Bestimmung dieser Parameter
wesentlich besser, da das am Radiometer ankommende Signal nicht durch die deutlich niedri-
gere Emissivitdt der darunterliegenden Oberfliche gestort wird. Dariiber hinaus kénnen Mes-

sungen in diesem Spektralbereich auch in bewdlkten Situationen ausgewertet werden.

Beide Gerite sind auf unterschiedlichen Satelliten mit entsprechend unterschiedlichen Um-
laufcharakteristiken installiert. Der Fehler, der aus der raumlichen und zeitlichen Zuordnung
der Messungen beider Radiometer resultiert, wird aber als gering eingeschétzt. Wegen der ho-
hen Wirmekapazitit von Wasser sind die zeitlichen Anderungen der Meeresoberfldchentempe-
ratur, im Vergleich zu atmosphérischen Parametern, sehr langsam. Man kann daher davon
ausgehen, innerhalb dieses Zeitraums rdumlich und zeitlich korrelierte Messungen beider In-
strumente zu erhalten. Daneben ist man seit dem Start der Tropical Rainfall Measuring Mis-
sion (TRMM) im November 1997 aber auch dazu iibergegangen, beide Radiometer auf einem
einzigen Satelliten zu installieren. Diese Daten standen aber fiir eine Auswertung im Rahmen

dieser Arbeit noch nicht zur Verfiigung.



2.1 AVHRR

Das abbildende Radiometer AVHRR fliegt in unterschiedlichen Versionen auf Satelliten der
NOAA-Serie (National Oceanic and Atmospheric Administration) in polnahen sonnensyn-
chronen Bahnen in Hohen zwischen 820 km bis 860 km. Eine Umlaufperiode betrigt ca. 102
Minuten. Jeweils zwei Satelliten mit annihernd senkrecht zueinander stehenden Bahnebenen
werden operationell betrieben und iiberfliegen um sechs Stunden gegeneinander versetzt die
gleichen Gebiete. Die dazugehorigen Aquatoriibergangszeiten der verschiedenen Satelliten

konnen Tabelle 1 entnommen werden.

Tabelle 1: Aquatoriibergangszeiten der genutzten NOA A-Satelliten.

Aquatoriibergangszeiten
Satellit (lokale Ortszeit Zeitraum
aufsteigend/absteigend)

NOAA9 0220/1420 Februar 1985 - November 1988
NOAA 10 0730/1930 November 1986 - September 1991
NOAA 11 0130/1330 November 1988 - April 1995
NOAA 12 0730/1930 Mai 1991 - heute

NOAA 14 0130/1330 April 1995 - heute

Die technischen Details des AVHRR sind in Tabelle 2 zusammengefaft. Das Gerit ist je nach
Ausfithrung mit vier oder fiinf Spektralkanilen ausgestattet, die alle in den atmosphérischen
Fensterbereichen des sichtbaren und infraroten Spektrums liegen, so daf3 die am Radiometer
ankommende Strahlung hauptsichlich von Oberflichen (Erdboden, Ozean, Wassertropfchen in
der Atmosphire) stammt. Zur Abschétzung der Meeresoberflichentemperatur im wolkenfreien
Fall werden die Messungen der Kanile 4 und 5 genutzt, die wihrend des Fluges mit einem
Schwarzkorper stindig geeicht werden. Auf das entsprechende Verfahren wird in Kapitel 3 né-
her eingegangen. Das AVHRR tastet im Winkelbereich +55.4° von der Nadirrichtung die Erd-
oberfliche quer zur Flugrichtung ab. Dabei werden pro Scan 2048 Messungen (Pixel) mit
einem Offnungswinkel von 1.4 mrad aufgenommen. Daraus ergibt sich am Boden eine Auflo-
sung zwischen (1 km)2 im Nadir und etwa (5.6 km)2 am Abtastrand bei einer Abtastbreite von
ca. 3000 km pro Scan. Die Spezifikationen dieses Gerites haben sich seit 1985 bewihrt und
daher wird das AVHRR neben der Fernerkundung der Meeresoberfldchentemperatur auch
heute noch fiir eine Reihe von anderen klimatologischen Anwendungen, wie z.B. zur Wolken-
erkennung oder zur Abschitzung der Regenrate iiber die Wolkenoberkantentemperatur (siche

Kapitel 6) eingesetzt.



Tabelle 2: AVHHR-Charakteristika.

Kanal Wellenlédnge [pum] Auflosung [mrad]
1 0.58 - 0.68 1.39
2 0.725 - 1.1 1.41
3 3.55-3.93 1.51
4 103-11.3 1.41
5 11.5-125 1.30
S/R (Kanile 1, 2)' ) 3 bei 0.5% Reflektivitit
NEAT (Kanile 3 - 5)" 0.12K
Abtastwinkel +55.4°
Pixel pro Zeile 2048
Abtastbreite ~ 3000 km
Abtastrate 1 Zeile pro 1/6 s
Integrationszeit 20 us
Eichung interner Schwarzkorper und
Blick in den Weltraum

i. S/R, Signal-zu-Rauschverhiltnis
ii. NEAT, dem Radiometerrauschen dquivalente Temperaturdifferenz

2.2 SSM/

Ein sehr stabil messendes Satelliteninstrument ist das Mikrowellenradiometer SSM/I. Es fliegt
seit Juli 1987 im Rahmen des US-amerikanischen Defense Meteorological Satellite Program
(DMSP) an Bord von polar umlaufenden sonnensynchronen Satelliten. Die stabilen Absolut-
messungen sind dabei durch eine stindige Eichung des Gerites wihrend des Fluges garantiert.
Tabelle 3 gibt einen Uberblick wichtiger technischer Einzelheiten des SSM/L

Das SSM/I miBt die von der Erdoberfliche und der Atmosphire emittierte thermische Strahlung
bei vier Frequenzen im Mikrowellenbereich. Dabei wird bei 19.35, 37.0 und 85.5 GHz jeweils
das horizontal und vertikal polarisierte Signal, bei 22.235 GHZ nur das vertikal polarisierte Si-
gnal gemessen. Die sieben Kanile werden im folgenden auch als TB; - TB; bezeichnet. Im Ge-
gensatz zum AVHRR tastet das SSM/I nicht quer zur Flugrichtung, sondern konisch unter
einem konstanten Nadirwinkel von 45° ab, was am Erdboden einem mittleren Zenitwinkel von
53.1° entspricht. Die rdumliche Auflésung ist deutlich geringer als beim AVHRR und je nach
Kanal verschieden. Sie betriigt bei der hochsten Frequenz nahezu kreisformige (15 km)? und
verringert sich mit abnehmender Frequenz bis zu einer Ellipse von 43 km x 69 km bei 19 GHz.
Weitere Details sind bei Holliger et al. (1987) nachzulesen.
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Tabelle 3: SSM/I-Charakteristika.

Kanal Frequenz [GHz]i NEAT [K]ii Réaumliche Auflosung [km2]
1(TBy) |1935v 0.35 43 x 69
2(TBy) |1935h 0.35 43 x 69
3(TB3) |22.235v 0.60 40 x 50
4(TBy) |[370v 0.30 29 x 37
5(TBs) |37.0h 0.30 29 x 37
6 (TBg) |855v 0.70 13x15
7(TBy) | 855h 0.60 13x 15
Inklination 08.1°
Umlaufzeit 102 Minuten
Abtastwinkel 45° (Zenitwinkel: 53.1°)

Pixel pro Zeile 128 bei 85.5 GHz,
64 bei niedrigeren Frequenzen
Abtastbreite 1394 km, konisch
Abtastrate 1 Zeile pro 1.9 s
Eichung Blick in den Weltraum

i. v, vertikale Polarisation; h, horizontale Polarisation
ii. NEAT, dem Radiometerrauschen dquivalente Temperaturdifferenz

Mittlerweile sind sechs dieser Radiometer auf DMSP-Satelliten in etwa 850 km hohe Erdum-
laufbahnen gebracht worden. Allerdings iiberlappten sich die Mefzeitrdume der einzelnen In-
strumente bis 1992 nur gering, weswegen fiir die im Rahmen dieser Arbeit erstellten
Klimatologien jeweils nur Daten eines Radiometers verwendet wurden. Fiir zukiinftige Studien
kann zwar seit Anfang 1996 auf brauchbare Messungen von drei, zeitweise sogar von vier zeit-
gleich fliegenden Radiometern zuriickgegriffen werden, diese Daten standen aber hier noch

nicht zur Verfiigung.

Insgesamt wurden hier Messungen dreier verschiedener SSM/I-Radiometer im Zeitraum Juli
1987 bis Dezember 1998 genutzt (Tabelle 4), wobei wegen technischer Defekte an Bord des
DMSP-FOS8 fiir den Dezember 1987 keine Daten vorlagen und die Kanile bei 85 GHz ab Januar
1989 ausgefallen waren. Fiir einige wenige Monate standen Messungen von jeweils zwei Satel-
liten zur Verfiigung, die in Kapitel 5 verglichen werden, um die unterschiedlichen Orbit- und
Geriteeigenschaften der verschiedenen Radiometer zu untersuchen, und um die sich daraus er-

gebenden Auswirkungen auf die Zeitreihen zu diskutieren.
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Tabelle 4: Aquatoriibergangszeiten der genutzten DMSP-Satelliten.

Aquatoriibergangszeiten
Satellit (lokale Ortszeit Zeitraum
aufsteigend/absteigend)

DMSP F-08 0615/1815 Juli 1987 - Dezember 1990
DMSP F-10 0830/2030 Januar 1991 - Dezember 1991
DMSP F-11 0530/1730 Januar 1992 - Dezember 1998

Alle SSM/I-Daten wurden nach Navigation und Eichung von der Firma Remote Sensing Sy-
stems (RSS) in Kalifornien bezogen. Simtliche Daten sind danach noch einmal durch eine au-
tomatische Fehlerkontrolle nach Wentz (1991) gepriift und in Helligkeitstemperaturen
umgerechnet worden. Um eine Verfilschung der Messungen durch den leicht variierenden Sa-
tellitenzenitwinkel zu beseitigen, wurden die Daten zusitzlich mit einem Verfahren nach
Fuhrhop und Simmer (1996) korrigiert.

Im Gegensatz zum AVHRR betrigt die Abtastbreite des SSM/I nur etwa 1400 km. Trotzdem
werden damit innerhalb eines Tages ca. 82% der Erdoberflidche erfait. Abbildung 1 zeigt eine
typische Abdeckung innerhalb von 24 Stunden. Die rautenformigen, nicht erfaBBten Gebiete
nordlich und siidlich des Aquators verlagern sich von Tag zu Tag, so daB innerhalb von drei bis
vier Tagen, bis auf kleine kreisférmige Gebiete an den Polen, eine globale Abdeckung erreicht

wird.
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Abbildung 1: Typische tigliche Abdeckung des SSM/I iiber dem Ozean. Rautenformige, schwarze Gebiete
wurden nicht abgetastet.



Da im Rahmen dieser Arbeit die Messungen des SSM/I fiir verschiedene Zeitintervalle auf ein
geographisches Gitter gemittelt werden, soll hier abschlieBend anhand von Abbildung 2 auf
die dabei entstehende Problematik kurz eingegangen werden. Unterteilt man die sphérische
Erdoberfliche in ein globales 1°x1° Gitter, so hingt die Anzahl von SSM/I-Messungen in einer
Gitterbox innerhalb eines bestimmten Zeitraumes zum einen von der breitenabhingigen geo-
metrischen Veridnderung der Gitterboxen und zum anderen von der Orbitcharakteristik des po-
lar umlaufenden Satelliten ab. Durch die Abnahme des Abstandes zwischen zwei
Lingengraden mit zunehmender Breite verringert sich die Flache einer 1°x1° Box, wodurch es
wihrend eines SSM/I-Uberfluges zu weniger Messungen je Box kommt. Andererseits vergro-
Bert sich aber die Anzahl der Uberfliige je Box ebenfalls mit der Breite. Sind es am Aquator
nur etwa 32 Uberfliige je Monat und 1°x1° Gitterbox, so steigt diese Zahl exponentiell bis zu
einer Breite von 60° auf etwa 65 an (Berg und Chase, 1992). Beide Effekte wirken also entge-
gengesetzt, so dafl als Kombination daraus die Anzahl von SSM/I-Messungen je Gitterbox mit
der Breite bleibt (Abbildung 2, Kurve c).
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Abbildung 2: Im Vergleich zum Aquator prozentuale breitenabhingige Anderung der Anzahl der SSM/I-Mes-
sungen pro Monat in einer 1°x1° Gitterbox. Kurve (a) zeigt die Anzahl der Uberfliige eines Satel-
liten iiber mindestens einen Teil der Gitterbox (abhingig vom Orbit des Satelliten), (b) zeigt die
Anzahl der Pixel pro Gitterbox (abhingig von der Grofe und Geometrie der Gitterbox) und (c)
zeigt als Kombination der beiden Effekte die Anzahl der SSM/I-Messungen je Gitterbox (aus
Berg und Chase, 1992).
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3 Verfahren zur Fernerkundung des SiiBwasserflusses

Das wesentliche Ziel dieser Arbeit ist es, aus Daten der beschriebenen Radiometer SSM/I und
AVHRR globale Klimatologien der Verdunstung und des Niederschlags sowie des SiiBwasser-
flusses als Differenz aus beiden Parametern iiber See zu erstellen. Das generelle Problem der
Fernerkundung besteht darin, aus den vom Satelliten in verschiedenen Frequenzen gemessenen
Strahldichten iiber einem Punkt der Erde, die gewiinschten Parameter mit hinreichender Genau-
igkeit abzuleiten. Jede Oberfliche (Land, Ozean, aber auch Wasserdampf in der Atmosphiire,
Wolkentropfchen, Aerosole u.a.) emittiert in unterschiedlichen Frequenzbereichen je nach
Emissivitit unterschiedlich viel thermische Strahlung, die, bevor sie zum Radiometer am Satel-
liten gelangt, von der dariiberliegenden oder umgebenden Atmosphére absorbiert, gestreut, re-
flektiert und dabei von vielen geophysikalischen Parametern beeinflufit wird. Die Inversion der
Strahlungsiibertragungsgleichung erlaubt Aussagen iiber die Wechselwirkungen dieser Parame-
ter mit dem Strahlungsfeld und den dadurch bedingten Einflul auf den Strahlungstransport.
Durch eine geeignete Wahl der Rand- und Zwangsbedingungen 148t sich daraus dann die GroBe
der entsprechenden EinfluBparameter bestimmen. Einzelheiten iiber die Entwicklung von Fern-
erkundungsverfahren im allgemeinen sind z. B. bei Schulz et al. (1993) oder Schliissel (1995)
nachzulesen. Dieses Kapitel beschrinkt sich zunéchst auf einen zusammenfassenden Uberblick
der ausgewihlten Verfahren, mit denen sich Niederschlag und Verdunstung iiber See aus den
Satellitendaten ableiten lassen, bevor dann im nichsten Kapitel die Genauigkeit dieser Verfah-

ren durch einen Vergleich mit Schiffs- und Bojenmessungen iiberpriift wird.

3.1 Niederschlag

Da iiber dem offenen Ozean kaum Niederschlagsdaten aus Regenmessern oder bodengestiitz-
ten Radarmessungen vorhanden sind, ist eine Ableitung globaler Felder des Niederschlags mit
konventionellen MeBmethoden unmdglich. Satellitenmessungen bieten hier die einzige sinn-
volle Alternative. Daher wurden in den letzten Jahren intensiv Methoden entwickelt, um die
Niederschlagsrate iiber dem Ozean moglichst genau fernzuerkunden. Die verschiedenen Tech-
niken nutzen dafiir zum einen Messungen im infraroten Spektralbereich, zum anderen Messun-

gen im Mikrowellenbereich.

Abschitzungen aus Infrarotmessungen (IR) basieren auf einem empirischen Zusammenhang
zwischen der Regenrate am Boden und den Helligkeitstemperaturen der Wolkenoberkante in
der Hohe. Arkin (1979) sowie Arkin und Meisner (1987) wendeten diese Technik auf Daten der
geostationdren Satelliten GOES (Geostationary Operational Environmental Satellite) an und
entwickelten daraus den GOES Precipitation Index (GPI). Dadurch ist es moglich, im Abtast-
bereich der geostationiren Satelliten zwischen etwa 40°S und 40°N die Regenrate mehrmals

tdaglich abzuschitzen.
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Wihrend man mit IR-Verfahren nur indirekt iiber die Wolkenoberkantentemperatur auf den Nie-
derschlag am Boden schlieBt, basieren die Abschitzungen des Niederschlags aus passiven Mi-
krowellenmessungen (PMW) polar umlaufender Satelliten, wie z.B. dem SSM/I, direkt auf den
Wechselwirkungen zwischen den Niederschlagselementen und dem Strahlungsfeld. Dabei unter-
scheidet man bei den PMW-Verfahren zwischen den sogenannten Emissions- und Streuverfah-
ren. Die Emissionsverfahren beruhen auf einem starken Anstieg der Helligkeitstemperaturen in
den unteren Frequenzen des Mikrowellenspektrums (19 GHz, 22 GHz) durch Emission von
Wolken- oder Regentropfchen iiber einem radiometrisch kalten Hintergrund wie der Meeres-
oberfliche. Dadurch lassen sich optisch diinne Wolken und leichter Regen fernerkunden. Dage-
gen basieren die sogenannten Streuverfahren darauf, da bei einem weiteren Anwachsen der
optischen Dicke durch Wolken, Regentropfen oder sogar Eisteilchen die Helligkeitstemperaturen
in den héheren Frequenzbereichen (85 GHZ) durch Streuung stark geschwécht werden.

In einem Vergleich mit Radarmessungen im tropischen Pazifik (sieche Kapitel 4) fanden Ebert
und Manton (1998) im Rahmen des Algorithm Intercomparison Project-3 (AIP-3) heraus, da3
PMW-Verfahren zur Messung instantaner Regenraten weitaus besser geeignet sind, als IR-Ver-
fahren und bestitigten damit die Ergebnisse von Lee et al. (1991), die die Uberlegenheit des
SSM/I gegeniiber IR-Radiometern schon im Rahmen des Vorgéngerprojektes AIP-1 nachwie-
sen. Insbesondere in den Tropen muS8 fiir die Berechnung von Monatsmitteln zwischen den ge-
naueren Methoden der PMW und dem zeitlich hoheren Sampling der Verfahren aus
Infrarotmessungen der geostationiren Satelliten abgewogen werden, weswegen vielfach der
Versuch unternommen wurde, die beiden Techniken zur Ableitung von monatlichen Nieder-
schlagsfeldern zu kombinieren (Huffmann et al., 1997). Ebert und Manton (1998) zeigten aber,
daBl mit Infrarotverfahren abgeleitete Monatsmittelwerte keine signifikant hohere Korrelation
mit den Validationsdaten aufweisen, als PMW-Verfahren.

Aufgrund der Ergebnisse der AIP-3-Studie (Ebert und Manton 1998) wurde daher fiir diese Ar-
beit der PMW-Algorithmus von Bauer und Schliissel (1993) ausgewihlt. Beriicksichtigt man
namlich die systematischen Unterschiede und Standardabweichungen zwischen den getesteten
29 Mikrowellenverfahren und dem Validationsdatensatz auf der Basis von Monatsmittelwerten,
so schneidet der Bauer-Algorithmus am drittbesten ab. Bessere Resultate zeigen lediglich zwei
iterative Verfahren von Wilheit et al. (1991) und Smith et al. (1994), die aber wegen der dafiir

notwendigen Rechenzeiten nicht fiir die Konstruktion einer mehrjihrigen Zeitserie geeignet sind.

Der Algorithmus von Bauer und Schliissel (1993) ist eine Mischung aus den oben erwéhnten
Emissions- und Streuverfahren und verwendet daher sowohl Messungen der SSM/I-Kanile bei
19 GHz und 22 GHz, als auch bei 85 GHz. Dabei wird mit einem Wolkenmodell zunéchst zwi-
schen wolkenfreier, bewolkter und regnender Atmosphire unterschieden und dann in einem

nicht-linearen Regressionsverfahren eine Beziehung zwischen der Regenrate am Boden und den
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Helligkeitstemperaturen in den genannten Frequenzbereichen abgeleitet. Die Sensitivitiit des
Verfahrens liegt bei 0.3 mm/h, so da bei geringeren Regenraten die Bedingungen als regenfrei
gesetzt werden. Die Genauigkeit des Algorithmus fiir die instantane Ableitung der Nieder-
schlagsrate wird von Bauer und Schliissel (1993) mit 0.5 mm/h angegeben.

Wegen des friihen Ausfalls der Kanile bei 85Ghz auf dem DMSP-F8 ab Januar 1989 wurde von
Bauer und Schliissel (1993) ein weiteres Verfahren zur Ableitung der Regenrate hergeleitet, das
nur mit den vorhandenen niederen SSM/I-Frequenzen auskommt. Zwar sind die Fehler im Ver-
gleich zum obengenannten Verfahren grofer, eine Auswertung der verbleibenden Messungen
des Zeitraums von Januar 1989 bis zum Start des DMSP-F10 im Januar 1991 ist aber dennoch
sinnvoll (Schliissel, 1995).

3.2 Verdunstung

Der Energieaustausch zwischen Ozean und Atmosphire durch Verdunstung und Kondensation
ist in erster Linie durch das Korrelationsprodukt von spezifischer Feuchte der bodennahen Luft
und der Vertikalgeschwindigkeit gegeben. Der latente WirmefluB kann daher auf konventio-
nelle Weise nur sehr aufwendig und vom Satelliten aus nicht direkt gemessen werden. Er wird
im allgemeinen sowohl fiir Schiffs- als auch fiir Satellitenmessungen iiber die Bulk-Methode
bestimmt. Die entsprechende Bulk-Formel parameterisiert dabei den turbulenten Feuchtefluf3

an der Ozeanoberfliche aus gemessenen mittleren Gréen der bodennahen Luftschicht.

Der latente Wirmeflu Q; in W/m? ist danach gegeben durch:

Ql=_p.Le.Ce'u.(ql_qs) (1)
mit
p = Dichte der Luft [in kg/m3]
L. = temperaturabhingige Verdunstungswirme von Wasser [in J/kg]
C. = dimensionsloser Transferkoeffizient (Dalton-Zahl)

u = bodennahe Windgeschwindigkeit [in m/s]
qy = spezifische Feuchte der bodennahen Luft [in kg/kg]
qs = spezifische Sittigungsfeuchte der Wasseroberflidche [in kg/kg]

Ein von der Wasseroberfliche in die Atmosphére gerichteter FluB ist in Gleichung (1) positiv
definiert. Die Verdunstungsrate [in mm/h] ergibt sich daraus einfach durch:

E = Ql/Le-pO 2)

mit p, = Dichte des Wassers [in kg/m3]
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Fiir eine Anwendung der Bulk-Formel auf Satellitenmessungen miissen mindestens die drei
Parameter bodennahe Windgeschwindigkeit, spezifische Feuchte der bodennahen Luft sowie
die spezifische Sittigungsfeuchte an der Ozeanoberfliche fernerkundet werden. Letztere ergibt
sich iiber die Magnus-Formel aus dem Sittigungsdampfdruck bei Meeresoberflichentempera-
tur, die aus AVHRR-Daten abgeschitzt werden kann. Fiir die restlichen Parameter miissen wei-
tere Annahmen gemacht werden. Dabei wird der Luftdruck konstant zu 1013.25 hPa gesetzt.
Um die temperaturabhingige Verdunstungswirme L, und die Luftdichte p zu bestimmen, wird
die nicht fernzuerkundende Lufttemperatur, unter der Annahme einer konstanten relativen
Feuchte von 80%, aus der Messung der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft abgeschiitzt.

Schulz et al. (1997) diskutierten den durch diese Annahmen induzierten Fehler und quantifi-
zierten den Beitrag zum Fehlerhaushalt bei der instantanen Abschdtzung des latenten Wérme-
flusses auf 2%. GroBere Ungenauigkeiten konnen jedoch bei der Bestimmung des
Transferkoeffizienten C, entstehen. Dieser wird durch ein wind- und stabilitdtsabhéngiges Ver-
fahren nach Smith (1988, 1989) bestimmt. Durch die in diesem Modell parametrisierten Stabi-
lititsbedingungen konnen die Fehler bei der Bestimmung des Transferkoeffizienten bei
niedrigen Windgeschwindigkeiten in der GréBenordnung von bis zu 10% liegen (Schulz et al.,
1997). Dieser Fehler reduziert sich aber bei mittleren und hoheren Windgeschwindigkeiten, da

die Stabilititsabhiingigkeit dann unbedeutender wird.

Generelle Einschrinkungen bei der Anwendung der Bulk-Methode ergeben sich bei Windge-
schwindigkeiten unter 1 m/s. In solchen Fillen wird der turbulente Transport von Wasserdampf
in der Grenzschicht allein durch die Auftriebskrifte bestimmt. Solche geringen Windge-
schwindigkeiten sind bezogen auf den globalen Ozean aber statistisch unbedeutend, weswegen
die hier vorgestellte Bulk-Methode in den meisten Fillen angewendet werden kann. In den fol-
genden Abschnitten werden die drei zur Ableitung des latenten Wirmeflusses aus Satellitenda-
ten notwendigen Fernerkundungsverfahren nidher erldutert. Dabei wird allerdings auf
detaillierte Herleitungen sowie die mathematische Formulierung der Algorithmen verzichtet

und stattdessen jeweils auf die entsprechenden Quellen verwiesen.

3.2.1 Ozeanoberflichentemperatur

Um die Datenmenge fiir die zwolfjahrige Klimatologie zu reduzieren, wurde fiir die Ableitung
der Ozeanoberflichentemperatur (SST) nicht direkt auf die hochaufgeldsten AVHRR-Daten zu-
riickgegriffen, sondern die daraus abgeleiteten SSTs aus dem Pathfinder Datensatz der NOAA/
NASA verwendet. Diese Produkte sind frei zugénglich und werden vom Physical Oceanogra-
phy Distributed Active Archive Center (PODAAC) am Jet Propulsion Laboratory (JPL) als glo-
bale Tagesmittel in einer Auflésung von (9 km)? zur Verfiigung gestellt. Das zugrunde liegende
Verfahren beruht in erster Linie auf dem Fernerkundungsalgorithmus von Walton (1988), der

14



AVHRR-Daten der Kaniile 4 und 5 im Frequenzbereich des atmosphirischen Fensters zwischen
10 um und 12 pm nutzt. Dabei wird das Radiometersignal entsprechend des variierenden Was-
serdampfgehalts der Atmosphire korrigiert. Zusitzlich wird bei der Erstellung des Pathfinder
Datensatzes die zeitliche Drift der Sensorgenauigkeit der Radiometer durch einen entsprechen-

den Korrekturterm beriicksichtigt.

Die Ableitung der SST ist allerdings nur im wolkenfreien Fall moglich. Dadurch kommt es in
den globalen Feldern zu Datenliicken, die sich in einigen Regionen der Erde mit persistenter
Bewolkung wie z.B. die Stratocumulusgebiete westlich von Afrika, die inneren Tropen oder
die arktischen und antarktischen Regionen im Winter, iiber mehrere Tage bis Wochen erstrek-
ken konnen. Die Methoden zum Auffiillen dieser Liicken werden im Zusammenhang mit der

Einbindung des SST-Produktes in die Klimatologie in Kapitel 5 genau beschrieben.

Reynolds und Smith (1994) verglichen wochentlich gemittelte SSTs des Pathfinder Datensatzes
mit globalen Bojenmessungen des Jahres 1987 und berechneten daraus mittlere Differenzen von
unter 0.1°C sowie Standardabweichungen zwischen 0.94°C fiir Tagmessungen und 0.97°C fiir
Nachtmessungen. Die geringen Unterschiede in den Genauigkeiten zwischen Tag- und Nacht-
messungen sind auf die unterschiedlichen Korrekturverfahren der Satellitenmessungen zuriick-
zufithren, da fiir die Tagmessungen auch Daten der AVHRR-Kanile im sichtbaren
Spektralbereich zur Wolkenerkennung beriicksichtigt werden. Abweichungen werden in erster
Linie in den inneren Tropen und in den hohen Breiten gefunden und mit einer fehlerbehafteten
Wolkenerkennung des Algorithmus in diesen hiufig bewélkten Gebieten begriindet. Allerdings
verursachen bei derartigen Vergleichen auch die verschiedenen MeBverfahren unterschiedliche
Ergebnisse, da im Gegensatz zu den Bulk-Temperaturen der Bojenmessungen die satellitenge-
stiitzten Radiometer die Temperatur der bis zu einige Zehntel Grad kiihleren Haut des Ozeans
messen (Schliissel, 1995). Fiir eine weitere Uberpriifung der Genauigkeit des Pathfinder Daten-
satzes standen fiir diese Arbeit Schiffsmessungen der SST aus mehreren wissenschaftlichen
Feldexperimenten zur Verfiigung. Die Ergebnisse dieser Validationsstudien werden in Kapitel 4
diskutiert.

3.2.2 Spezifische Feuchte der bodennahen Luft

Da der Wasserdampf in der Atmosphire die am Satelliten ankommende Strahlung bei verschie-
denen Frequenzen insbesondere im Mikrowellenbereich unterschiedlich modifiziert, ist es prinzi-
piell moglich, diesen Parameter fernzuerkunden. Die ersten Methoden zur Abschétzung der
spezifischen Feuchte aus Satellitenmessungen beruhten daher auf der Bestimmung des Gesamt-
wasserdampfgehaltes der Atmosphire (Liu, 1986). Spiter untersuchte Schliissel (1989) Korrela-
tionen des Wasserdampfes in getrennten atmosphirischen Schichten und zeigte, daB3 der
Wasserdampfgehalt in der planetarischen Grenzschicht weitgehend von der héheren Atmosphiire
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entkoppelt ist. Schulz et al. (1993) entwickelten daher ein zweistufiges Regressionsverfahren,
um die spezifische Feuchte der bodennahen Luft q; abzuschétzen. Im ersten Schritt leitete er zu-
néchst aus Strahlungstransportrechnungen eine Methode ab, mit der aus Messungen des SSM/I
in den Spektralkanilen bei 19, 22 und 37 GHz der Wasserdampfgehalt ®; in den untersten 500 m
der Atmosphire zu bestimmen ist. Im zweiten Schritt nutzten Schulz et al. (1993) die hohen
Korrelationen von 0.965 zwischen q; und @, um in einer weiteren linearen Regression die bo-
dennahe spezifische Feuchte aus dem Grenzschichtwasserdampfgehalt mit einer Genauigkeit
von 1.2 g/kg abzuleiten. Schliissel (1995) gelang eine weitere Verbesserung, indem er einen Al-
gorithmus entwickelte, der es erlaubt q; direkt aus den Helligkeitstemperaturen der Kanéle 1 bis
5 des SSM/I zu bestimmen, so daB die Fehlerfortpflanzung in der doppelten Regression vermie-
den wird. Die theoretische Genauigkeit dieses direkten Verfahrens gibt Schliissel (1995) mit 1.1
g/kg an.

In einem Vergleich der drei genannten Verfahren (Liu, 1986; Schulz et al., 1993; Schliissel,
1995) mit global verteilten Schiffsmessungen konnte Schliissel (1995) zeigen, da3 die beiden
Methoden von Schliissel und Schulz mit Standardabweichungen von 1.61 g/kg bzw. 1.73 g/kg
gegeniiber der Methode von Liu mit 2.07 g/kg bemerkenswerte Verbesserungen brachten. We-
gen der etwas geringeren systematischen Abweichung von 0.02 g/kg im Vergleich zu Schulz et
al. (1993), wurde die spezifische Feuchte der bodennahen Luft mit dem Verfahren von
Schliissel (1995) fernerkundet.

In jiingerer Vergangenheit wurde vielfach der Versuch unternommen, mit Hilfe Neuronaler
Netzwerke (NN) Algorithmen zur Fernerkundung der bodennahen spezifischen Feuchte zu
entwickeln (Ruprecht und Jung, 1997; Jones et al., 1999). Ruprecht und Jung (1997) vergli-
chen zur Validation ihre NN-Methode mit den Verfahren von Schulz et al. (1993) und
Schliissel (1995). Sie zeigten, daB die NN-Methode in trockenen Grenzschichten eine gerin-
gere Streuung zu den unabhingigen Vergleichswerten aufweist, aber bei hohen Feuchtewerten
iiber 18 g/kg eher zur Sittigung neigt, als die beiden anderen Verfahren. Insgesamt brachte der
mit dem neuronalen Netzwerk entwickelte Algorithmus beziiglich der erklérten Varianzen und
systematischen Fehler keine Verbesserungen, weil die Beziehung zwischen Feuchte und Strah-

lung im wesentlichen linear ist.

3.2.3 Bodennahe Windgeschwindigkeit

Die Fernerkundung der Windgeschwindigkeit ist moglich, da die windinduzierte Rauhigkeit
und die mit der Windgeschwindigkeit zunehmende Schaumbedeckung die Emission der Oze-
anoberfliche und somit das vom Radiometer gemessene Strahlungsfeld im Mikrowellenbe-
reich verdndern. Fiir die Ableitung der bodennahen Windgeschwindigkeit aus SSM/I-Daten

wird ein Verfahren von Schliissel und Luthardt (1991) mit leicht modifizierten Verbesserungen
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nach Schliissel (1995) verwendet. Das Verfahren basiert auf Simulationen aus Strahlungsiiber-
tragungsrechnungen und anschlieBender linearer Regression zwischen den simulierten Hellig-
keitstemperaturen und den im Modell vorgegebenen Windgeschwindigkeiten. Fiir den
Algorithmus werden die fiinf Kanile bei niedrigen Frequenzen genutzt, wobei nach Schliissel
und Luthardt (1991) die Hauptinformationen beziiglich der Windgeschwindigkeit in der Pola-
risationsdifferenz bei 37 GHz enthalten ist und die Messungen der iibrigen Frequenzen zur
Korrektur des Atmosphirensignals genutzt werden. Das Verfahren unterscheidet zwischen re-
genfreien, leicht regnenden und stark regnenden Situationen, wobei im letzteren Fall, wegen
der groBen optischen Dicke der Atmosphire, die Windgeschwindigkeit am Boden nicht mehr
abgeleitet werden kann. Als MaS8 fiir die Einteilung in die genannten Klassen werden Schwell-
werte fiir die Polarisationsdifferenz bei 37 GHz und die horizontal polarisierte Komponente
bei 19 GHz herangezogen. Die genauen Kriterien dafiir werden bei der Erstellung der Klima-

tologie in Kapitel 5 aufgefiihrt.

Die theoretischen Genauigkeiten des Verfahrens werden von Schliissel (1995) mit 1.4 m/s fiir
regenfreie und 1.6 m/s fiir leicht regnende Messungen angegeben. In einem Vergleich zwi-
schen fernerkundeten Windgeschwindigkeiten und objektiv analysierten in situ Daten iiber der
Nordsee, ermittelten Schliissel und Luthardt (1991) eine Standardabweichung von 1.9 m/s bei
einem vernachldssigbaren systematischen Unterschied. Taurat (1996) verglich das Verfahren
von Schliissel gemeinsam mit anderen Mikrowellenverfahren von Goodberlet et al. (1989) und
Stogryn et al. (1994) in einer umfangreichen Validationsstudie mit Windgeschwindigkeiten aus
Scatterometermessungen, Analysedaten des Européischen Zentrums fiir Mittelfristige Wetter-
vorhersage (EZMW) und Schiffsmessungen iiber dem Nordatlantik. Alle Mikrowellenalgorith-
men schneiden dabei anndhernd gleich gut ab, so daB keines der drei erwihnten Verfahren
bevorzugt werden kann und letztlich nichts gegen eine Verwendung des Algorithmus von
Schliissel (1995) fiir die hier vorgestellte Klimatologie spricht. Weitere Ergebnisse aus Valida-
tionsstudien, die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrt wurden, werden in Kapitel 4 vorge-
stellt.

3.3 Eiserkennung

Da alle der oben beschriebenen Fernerkundungsverfahren nur fiir eine Verwendung iiber offe-
nem Wasser entwickelt wurden, ist bei ihrer Anwendung darauf zu achten, daf3 Satellitenmes-
sungen iiber Land und Meereis a priori ausgeschlossen werden. Wihrend dies fiir
Landmessungen durch die Beriicksichtigung einer geographischen Land/Seemaske relativ ein-
fach gewihrleistet werden kann, muB fiir die Eiserkennung wiederum auf spezielle Fernerkun-
dungsverfahren zuriickgegriffen werden. Im Rahmen dieser Arbeit wurde dafiir eine Methode
verwendet, die im wesentlichen auf den fiir das Scanning Multichannel Microwave Radiome-
ter (SMMR) entwickelten Verfahren von Cavalieri et al. (1984) beruht und von Cavalieri et al.
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(1991) fiir das SSM/I angepaBt wurde. Der Algorithmus unterscheidet dabei fiir jeden Satelli-
tenbildpunkt zwischen einjdhriger, mehrjihriger und totaler Eiskonzentration. Da die
Emissivitit von Eis im Mikrowellenbereich im Vergleich zu einer offenen Wasseroberflidche
sehr stark ansteigt, kénnen schon sehr geringe Eiskonzentrationen, z.B. am Rand eines Bild-
punktes, eine Satellitenmessung und damit die daraus abgeleiteten Parameter stark verfdl-
schen. Daher miissen fiir eine operationelle Anwendung der Fernerkundungsverfahren auf
Mikrowellendaten zur Erstellung einer Klimatologie die Kriterien zum Ausschlu3 von eiskon-
taminierten Messungen relativ eng gefaBt werden. Auf deren genaue Festlegung wird in Kapi-

tel 5 eingegangen.
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4 Validation der Fernerkundungsverfahren

4.1 Niederschlag

Die Validation von Fernerkundungsalgorithmen zur Ableitung der Regenrate iiber dem Ozean
aus Messungen polar umlaufender Satelliten gestaltet sich aus mehreren Griinden problema-
tisch. Im Vergleich zu anderen Parametern ist die Verteilung des Niederschlags iiber See so-
wohl rdumlich als auch zeitlich sehr viel variabler. Hdufig treten Situationen auf, in denen an
einem bestimmten Ort lokal begrenzte Niederschlige fallen, wihrend es dort einige Minuten
spiter oder zur gleichen Zeit wenige Seemeilen weiter niederschlagsfrei ist. Bellon und Austin
(1986) schitzten den Unterschied der monatlichen Regensumme zweier 100 km entfernter Re-
genmesser auf bis zu 100%. Daher ist es, im Gegensatz zu den anderen Parametern, fiir den
Niederschlag nicht sinnvoll, einzelne punktuelle Schiffsmessungen mit Satellitenmessungen in
einer Auflosung von etwa 50 km zu vergleichen. Da aber wegen des dafiir notwendigen grofen
Aufwandes keine flichendeckenden in situ Daten von schiffsgebundenen Regenmessern vor-
handen sind, bleibt letztlich nur die Moglichkeit, die Genauigkeit von Satellitenverfahren mit
bodengebundenen Fernerkundungsverfahren zur Abschitzung des Niederschlags, insbeson-

dere mit zeitlich und rdumlich hochaufgelésten Radarmessungen, zu iiberpriifen.

Dabei ergibt sich eine wichtige Einschrinkung, da die meisten Radarstationen iiber Land, oder
aber vom Land aus in den kiistennahen Gebieten der Ozeane (Smith et al., 1998) messen. Uber
Land liegen dabei in vielen Gebieten der Erde, wie z.B. Mitteleuropa, schon kontinuierlich fla-
chendeckende Messungen vor (z.B. Meischner et al., 1997). Das fiir die Anwendung in dieser
Arbeit entsprechend ausgewihlte Verfahren wurde aber lediglich fiir die Ableitung der Regen-
rate liber See entwickelt. Es kann daher nur auf Satellitenmessungen angewendet werden, die
in einem Mindestabstand von 50 km von der Kiiste entfernt sind, um dadurch den Einflu8 der
Emissivitit der Landoberfliche auf die jeweilige Messung zu minimieren. Dadurch wird die
Anzahl der vorhandenen Vergleichsmessungen deutlich eingeschrinkt, da iiber dem offenen
Ozean nur gebiets- und zeitweise wihrend bestimmter Feldexperimente schiffsgebundene Ra-

darmessungen vorgenommen werden.

Fiir diese Arbeit wurden die beiden prominenten Datensitze des bereits in Kapitel 3 erwihnten
Algorithm Intercomparison Project-3 (AIP-3) und des Precipitation Intercomparison Project-2
(PIP-2) herangezogen. Die Radarmessungen des AIP-3 wurden von Ebert und Manton (1998)
auf monatlicher und instantaner Zeitskala schon mit verschiedenen PMW- und IR-Verfahren
verglichen, wihrend sich Smith et al. (1998) bei der Auswertung des PIP-2 Datensatzes auf in-
stantane Vergleiche von mehreren PMW-Verfahren beschriankten. Daher sollen in diesem Ab-
schnitt gezielt instantane Vergleichsmessungen zur Validation des verwendeten

Niederschlagsalgorithmus von Bauer und Schliissel (1993) detaillierter untersucht werden.
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4.1.1 Vergleich mit Radarmessungen des AIP-3

Die erste Studie bezieht sich auf die bis heute lingste Zeitreihe kontinuierlicher Messungen
von Validationsdaten iiber dem offenen Ozean. Diese AIP-3 Daten sind zeitlich und rdumlich
relativ hoch aufgelost und daher fiir eine statistische Absicherung des verwendeten Nieder-
schlagsalgorithmus sehr gut geeignet. Von November 1992 - Februar 1993 fand im tropischen
Pazifik die intensive MeBphase der internationalen Kampagne TOGA/COARE (Tropical-
Ocean Global-Atmosphere/Coupled Ocean-Atmosphere Response Experiment) statt. Das
MeBgebiet fiir die Niederschlagsmessungen erstreckte sich von 153° bis 158°E und von 0° bis
5°S, wobei die beiden genutzten Dopplerradars auf zwei, wihrend dieser Zeit stationéren For-
schungsschiffen im Zentrum dieses Gebietes installiert waren. Details zu den Radarmessungen

und deren Auswertung sind bei Short et al. (1996) nachzulesen.

Abbildung 3 zeigt zwei Vergleiche von instantanen Regenraten aus Radar- und SSM/I-Mes-
sungen. Zum Zeitpunkt des SSM/I-Uberflugs am 23.11.1992 waren im Osten und insbeson-
dere im Siiden des Mef3gebiets mehrere ausgedehnte Regenzellen vorhanden. Diese Struktur
mit maximalen Regenraten von iiber 20 mm/h wird sowohl vom SSM/I als auch vom Radar
wiedergegeben. Im Norden und Westen findet man ein groBeres trockenes Gebiet, das eben-
falls von beiden Geriten erkannt wird. Dagegen verlduft am 9.2.1993 ein langliches Regen-
band mit kleineren Zellen von Siidosten nach Nordwesten. Zwar wird die Struktur von
regnenden und regenfreien Gebieten von beiden Geriten wiedergegeben, mit den Radarmes-
sungen werden aber deutlich hohere Regenraten festgestellt. Wahrend hier etwa 10 mm/h ge-
messen werden, zeigt die SSM/I-Messung nur maximale Regenraten von 3 bis 5 mm/h. Die
beiden Beispiele zeigen stellvertretend sehr gut die auftretende Problematik beim Vergleich
der Niederschlagsmessungen beider Instrumente. Durch die grobe rdumliche Auflosung des
SSM/I werden kleinskalige rdumliche Inhomogenititen nicht aufgeldst, sondern bei der Mes-
sung iiber das gesamte Radiometerblickfeld gemittelt und dabei geglittet (sogenannter “Beam-
filling-Effekt”). Dadurch werden vom SSM/I am 9.2.1993 geringere Regenraten iiber eine
grolere Ausdehnung im Vergleich zur Radarmessung festgestellt. Dagegen zeigt der Vergleich
bei einem rdumlich ausgedehnten und homogenen Regengebiet wie am 23.11.1992 bessere

Ubereinstimmung.

Damit stellt sich die Frage, was kann und will man statistisch vergleichen? Wihrend die Ra-
darmessungen als 10-Minutenmittel in einer Auflosung von (2 km)2 vorlagen, konnten vom
SSM/I bei in diesen Breiten maximal 1 - 2 Uberfliigen pro Tag nur ebensoviele Gebietsmittel-
werte der Regenrate mit einer riumlichen Auflésung von etwa (50 km)? abgeleitet werden. Fiir
einen quantitativen Vergleich wurden daher folgende Vergleichsbedingungen festgelegt. Die
hochaufgelosten Radardaten wurden in einem Umkreis von 25 km um die Mitte des jeweiligen
SSM/I-Bildpunktes gemittelt. Dabei durfte der zulissige Zeitabstand zwischen Satelliten- und
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Abbildung 3: Regenraten in mm/h abgeleitet aus SSM/I (links) und schiffsgebundenen Radarmessungen
(rechts) des AIP-3-Datensatzes fiir den 23. 11.1992, 22.41 Uhr Ortszeit (oben) und fiir den 9.
2.1993, 11.03 Uhr Ortszeit (unten).
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Radarmessung hochstens 5 Minuten betragen. In Anbetracht der zeitlichen Variabilitit des
Niederschlags, gerade in einer konvektiven Klimaregion wie dem pazifischen Warmpool, er-
scheint dieses Zeitfenster recht hoch. Andererseits wird dadurch die Anzahl an Vergleichsmes-
sungen erhoht und somit eine bessere statistische Auswertung erreicht. In jedem Fall
beinhalten beide genannten Aspekte schon mogliche Fehlerquellen fiir derartige Vergleiche,

die sich wie hier in einem Kompromif lediglich minimieren, aber nicht ausschlieBen lassen.

Mit diesen Zuordnungskriterien konnten 115 SSM/I-Uberfliige wihrend der vier Monate aus-
gewertet werden, was insgesamt 11071 Vergleiche von SSM/I- und entsprechend gemittelten
Radarregenraten ergab. Davon wurden 5256 niederschlagsfreie Situationen von beiden MeBin-
strumenten erkannt. Die iibrigen 5815 Situationen enthalten Ereignisse, in denen mindestens
eine der beiden Messungen Regen anzeigte. Das entsprechende Histogramm der Differenzen
(Abbildung 4, oben) zeigt fiir diesen Fall zwei auffillige Hiufungen. In 3372 Situationen (etwa
60%) zeigt das Radar Regen an, der vom SSM/I nicht erkannt wurde. Da diese Regenraten
aber iiberwiegend kleiner als 0.25 mm/h sind, fallen sie unter die Erkennungsschwelle des ver-
wendeten SSM/I-Algorithmus von 0.3 mm/h. Die zweite Haufung von etwa 15% bei positiven
Differenzen stellt die 441 Situationen dar, in denen zwar das SSM/I, aber nicht das Radar Re-
gen erkannt hat. Ursache sind die hohen Fliissigwasser- und Eisgehalte in den hochreichenden
tropischen Konvektionswolken, die wegen starker Aufwinde in diesen Gebieten nur teilweise
ausfallen. Diese werden daher nicht vom nahe der Oberfliche messenden Radar, wohl aber
vom Satellitenradiometer erfaBt und in Regenraten umgerechnet. Der Einfluf} der beiden ange-
sprochenen Aspekte unter klimatologischen Gesichtspunkten ist aber gering. Wie am kleinen
systematischen Unterschied in dem unten diskutierten quantitativen Vergleich zu erkennen ist,
spielen die hier genannten Differenzen in der Gesamtstatistik und somit bei der Bestimmung

von Monatsmitteln nur eine unbedeutende Rolle.

Die Hiufigkeitsverteilung der Differenzen (Abbildung 2, unten) der verbleibenden 2002 Ver-
gleichsmessungen, in denen sowohl durch das SSM/I- als auch durch das Radar Regen erkannt
wird, ist normalverteilt, wobei etwa 70% der Differenzen geringer als 0.5 mm/h sind. Die ge-
ringe Anzahl an Differenzen iiber 2 mm/h kann groBtenteils auf die fehlerhafte rdumliche und

zeitliche Zuordnung der verglichenen SSM/I- und Radarmessungen zuriickgefiihrt werden.

Um die Unterschiede der beiden Messungen in Abhéngigkeit der Regenrate niher zu untersu-
chen, wurden die Radarregenmessungen in 5 Klassen (< 0.5 mm/h, 0.5-1 mm/h, 1-2 mm/h, 2-5
mm/h, > 5 mm/h) eingeteilt und aus den dazugehérigen Satellitenmessungen systematische Un-
terschiede (bias) und rms berechnet. Da sich die Standardabweichung der aus SSM/I-Messungen
instantan abgeleiteten Regenraten bei der riumlichen Mittelung iiber einen ldngeren Zeitraum re-
duziert, ist fiir klimatologische Betrachtungen der systematische Unterschied von Bedeutung.
Abbildung 5 zeigt, daB dieser fiir alle Klassen erfreulich gering ist, wéhrend die Standardabwei-
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Abbildung 4: Relative Hiufigkeit der Differenzen der Regenraten in mm/h abgeleitet aus instantanen Radar-
und SSM/I-Messungen fiir Situationen, die von mindestens einem Gerit als regnend erkannt
wurden (oben) sowie fiir Situationen, in denen sowohl Radar als auch SSM/I Regen erkannt
haben (unten).

chung mit der Regenrate ansteigt. Der Quotient aus Standardabweichung und Regenrate, der re-
lative Fehler, bleibt jedoch fiir alle Klassen in etwa gleich. Betrachtet man alle 5815 regnende
Situationen zusammen, so ergibt sich eine Korrelation von 0.64 und eine geringe systematische
Uberschitzung der SSM/I-Regenmessungen gegeniiber dem Radar von 0.13 mm/h mit einer
Standardabweichung von 0.96 mm/h. Diese ist damit etwas hoher als die theoretische Genauig-
keit von 0.5 mm/h nach Bauer und Schliissel (1993), was zum Teil sicher auf die oben genannten
Fehler bei der raumlichen und zeitlichen Zuordnung zuriickzufiihren ist. Die Ergebnisse stimmen
mit Ebert und Manton (1998) sehr gut iiberein, die in ihrem Vergleich des PMW-Verfahrens von
Bauer und Schliissel (1993) auf der instantanen Zeitskala einen systematischen Unterschied von

0.08 mm/h, eine Standardabweichung von 0.82 mm/h und eine Korrelation von 0.66 angeben.
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Abbildung 5: Bias (Kreise, durchgezogen) und rms (Dreiecke, gestrichelt) in Abhingigkeit der Regenrate
in mm/h, abgeleitet aus instantanen SSM/I- und Radarmessungen des AIP-3 Datensatzes.

Die Fehler in der Regenabschitzung aus Radarmessungen gehen jedoch in die hier diskutierten
Statistiken ebenfalls mit ein. Nach Fabry et al. (1992) héngen diese von der Entfernung des
MeBvolumens vom Radar ab. So werden die Regenraten im Nahbereich bis 25 kin hdufig um
50% unterschitzt, wihrend bei Entfernungen iiber 100 km Uberschitzungen bis zu 100% auftre-
ten konnen. Dies liegt daran, daB sich die Hohe des MeBvolumens mit der Entfernung vom
Standort des Radars durch dessen Blickwinkel @ndert und somit die Regenrate an zwei verschie-
denen Orten des MeRgebiets aus Radarsignalen verschiedener Hohenschichten abgeleitet wird.
Daher diirfen Abweichungen in den hier durchgefiihrten Vergleichen nicht notwendigerweise als
ein Fehler in der Ableitung der Regenrate aus SSM/I-Messungen gewertet werden. Fine ab-
schlieBende Bewertung der Genauigkeit des PMW-Verfahrens von Bauer und Schlissel (1993)
lieBe sich daher auch nur in einem zusitzlichen Vergleich mit gegenwirtig nicht zur Verfiigung

stehenden flichendeckenden in situ Messungen der Regenrate iiber See durchfiihren.
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4.1.2 Vergleich mit Radarmessungen des PIP-2

Fiir eine weitere Validierung des Verfahrens zur Niederschlagsfernerkundung standen die Daten
des zweiten Precipitation Intercomparison Project (PIP-2) zur Verfiigung, das im Rahmen des
WetNet Programmes der National Aeronautical and Space Administration (NASA) durchgefiihrt
wurde (Smith et al., 1998). Speziell fiir den Vergleich von verschiedenen SSM/I PMW-Verfahren
wurden in diesem Projekt Fallstudien von rdumlich hochaufgelosten, individuellen Radarmes-
sungen ausgewihlt, so da sich je nach Mef3gebiet und MeBzeitpunkt 27 Félle ergaben. Im Ge-
gensatz zur vorherigen AIP-3 Studie handelt es sich hier nicht um kontinuierliche Daten eines
Radars wihrend eines wissenschaftlichen Feldexperimentes in einem bestimmten Gebiet, son-
dern um instantane Messungen verschiedener Gerite zu unterschiedlichen Jahreszeiten, die im
Zeitraum zwischen 1987 - 1993 zwischen 60°N und 17°S iiber den Globus verteilt waren. Die
insgesamt zugeordneten 118 SSM/I-Uberfliige wurden je nach Radartyp in drei Klassen einge-
teilt. Dabei wurde zwischen 18 landgestiitzten Radarmessungen iiber Land, 82 landgestiitzten
Radarmessungen iiber dem kiistennahen Ozean (Land-Ozean) und 18 Messungen iiber dem offe-
nen Ozean unterschieden. Nach einer umfangreichen Qualititspriifung (Smith et al., 1998) redu-
zierten sich die Messungen auf 6 Vergleiche iiber Land, 43 iiber kiistennahem Ozean und 7 iiber
dem offenen Ozean. Die verbleibenden Radardaten wurden auf die rdumliche Auflésung der je-
weils dazugehorigen SSM/I-Messungen gemittelt, so da8 fiir die Validation fiir alle Fille letztlich
gemeinsame Datensitze von Satelliten- und Radarmessungen in einem einheitlichen Gitter zur
Verfiigung standen. Weitere diesbeziigliche Details sind bei Smith et al. (1998) nachzulesen.

Alle als Land-Ozean und Ozean klassifizierten Radarmessungen wurden von Smith et al.
(1998) zusammengefalit und mit 20 auf die dazugehoérigen SSM/I-Messungen angewendeten
PMW-Verfahren statistisch verglichen. Generell sind die dabei aufgetretenen Differenzen deut-
lich hoher, als in der AIP-3 Studie. Die systematischen Unterschiede der 20 Algorithmen
schwanken zwischen 0.22 mm/h und 4.14 mm/h, wihrend die Korrelationen nur fiir wenige
Verfahren Werte iiber 0.3 erreichen. Der Algorithmus von Bauer und Schliissel (1993) liegt da-
bei mit einem bias von 1.27 mm/h, einem rms von 4.12 mm/h und einer Korrelation von 0.18
im Mittelfeld. Ursache fiir die groeren Abweichungen ist in erster Linie der Vergleich der Sa-
tellitenmessungen mit Daten von landgestiitzten Radargerdten. Diese, in die Statistik von
Smith eingehenden Messungen, sind fiir derartige Vergleiche eigentlich ungeeignet, da einer-
seits im Nahbereich des Radars die Emissivitit der Landoberfliche die Satellitenmessungen
verfélschen und andererseits die Genauigkeit der Radarmessungen in groferer Entfernung von
der Kiiste abnimmt (Fabry et al., 1992).

Fiir eine Bewertung des verwendeten Bauer-Algorithmus wurde der PIP-2 Datensatz im Rahmen

dieser Arbeit einem weiteren Vergleich unterzogen, in dem beziiglich der genutzten Radarmes-

sungen etwas verdnderte Einschréinkungen vorgegeben wurden. Dabei wurde auf die als Land-
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Ozean klassifizierten Messungen verzichtet und lediglich die Validationsdaten iiber dem offenen

Ozean fiir den Vergleich zugelassen.

Die Radarregenmessungen wurden wiederum in Klassen (< 0.5 mm/h, 0.5-1 mm/h, 1-2 mm/h,
2-3 mm/h, 3-4 mm/h, 4-6 mm/h, > 6 mm/h) eingeteilt und aus den dazugehdrigen Satellitenmes-
sungen systematische Unterschiede und rms berechnet. Die feinere Klasseneinteilung wurde ge-
wihlt, um die Ergebnisse des Vergleiches weiter zu differenzieren. Abbildung 6 zeigt, daf} die
systematischen Unterschiede in den Klassen bis 3 mm/h durchgingig verschwindend gering
sind. In diesen GroBenordnungen liegen aber iiber 80% der Vergleichsmessungen. Erst bei hhe-
ren Regenraten findet man grofBere systematische Abweichungen bis zu 50%, wohingegen der
rms nur in der héchsten Klasse auf iiber 2 mm/h ansteigt. Daf3 diese oberen Bereiche des Regen-
ratenspektrums aber zahlenmifBig unbedeutend und damit statistisch nicht signifikant sind, zeigt
auch die Gesamtstatistik aller 528 ausgewerteten Vergleichsmessungen. Dabei ergab sich mit
0.16 mm/h ein bias in der gleichen Groflenordnung wie in der AIP-3 Studie, wihrend der rms et-
was hoher und die Korrelation mit 0.57 geringfiigig kleiner ist. Die im vorigen Abschnitt genann-
ten Ursachen fiir die Abweichungen zwischen Radar- und Satellitenmessungen gelten auch in
dieser Studie uneingeschrinkt, wobei hier zusitzlich noch die unterschiedlichen Meftechniken
der einzelnen Radargeriite beriicksichtigt werden miissen. Im Gegensatz zu den Ergebnissen bei
Smith et al. (1998), zeigte dieser Vergleich aber, dal der Algorithmus von Bauer und Schliissel
(1993) fiir die Ableitung der Regenrate iiber dem offenen Ozean durchaus als gut geeignet be-

wertet werden darf.
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Abbildung 6: Bias (Kreise, durchgezogen) und rms (Dreiecke, gestrichelt) in Abhingigkeit der Regenrate
in mm/h abgeleitet aus instantanen SSM/I- und Radar-Messungen des PIP-2 Datensatzes.
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4.2 Verdunstung

Fiir die Uberpriifung der Verfahren zur Ableitung der Bulk-Parameter und des latenten Wiir-
meflusses aus Satellitendaten, wurden die fernerkundeten GrofSen der Windgeschwindigkeit,
der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft und der Meeresoberflichentemperaturen in
mehreren Fallstudien entsprechenden Schiffsmessungen gegeniibergestellt. Sowohl Satelliten-
als auch in situ Messungen wurden mit der in Kapitel 3 beschriebenen Bulk-Methode kombi-
niert und die so ermittelten latenten Wirmefliisse verglichen. Um eine moglichst grole Anzahl
an Vergleichsmessungen zu erhalten, wurden Stundenmittel aus den teilweise hoher aufgels-
sten Schiffsmessungen berechnet, und dazu alle Satellitenmessungen in einem Zeitfenster von
30 Minuten und einem maximalen Abstand von 50 km zum Vergleich zugelassen. Da die Mee-
resoberflichentemperatur vom AVHRR nur in wolkenfreien Situationen und daher nicht fiir je-
den Tag abgeleitet werden kann, wurden aus dem NOAA/NASA Pathfinder Datensatz
berechnete 5-Tagesmittel der Meeresoberflichentemperaturen herangezogen. Die im Gegen-
satz zum Niederschlagsvergleich etwas weiter gefaten Kriterien sind fiir die hier betrachteten
meteorologischen GroBen gerechtfertigt, denn deren zeitliche Variabilitit ist wesentlich gerin-
ger als beim Niederschlag. Die vorher beschriebene Problematik der raumlichen und zeitlichen

Zuordnung der unterschiedlichen Messungen bleibt allerdings bestehen.

4.2.1 Vergleich mit Schiffsmessungen wihrend ARKTIS 93

Der erste Vergleich beschrinkt sich auf polare Klimaregionen. Zur Untersuchung der Ferner-
kundungsverfahren unter diesen Bedingungen wurden Messungen meteorologischer Parameter
des Forschungsschiffes Valdivia im europdischen Nordmeer genutzt. Die Daten wurden im
Rahmen des Sonderforschungsbereiches 318 “Klimarelevante Prozesse im System Ozean-At-
mosphire-Kryosphire” wihrend des wissenschaftlichen Feldexperimentes ARKTIS 93 ge-
wonnen. Die Valdivia war wihrend dieses Experimentes vom 28. Februar bis zum 25. Mirz
1993 bei etwa 10°E zwischen 68° und 76°N in der Norwegischen- und der Gronland See ein-

gesetzt.

In Abbildung 7 sind Zeitreihen der Windgeschwindigkeit, der spezifischen Feuchte an der
Oberfldche, der bodennahen spezifischen Feuchte und des latenten Wérmeflusses aus Schiffs-
und Satellitenmessungen dargestellt. Der zeitliche Verlauf der in situ Messungen wird von den
fernerkundeten Bulk-Parametern recht gut wiedergegeben. Insbesondere die Variabilitit in der
Windgeschwindigkeit wird von den Satellitenmessungen nachvollzogen, wie z.B fiir den Zeit-
raum zwischen dem 18. und 22. Mirz 1993 zu erkennen ist. In dieser Zeit zog ein Tiefdruckge-
biet durch das MefBgebiet, in dessen Verlauf die Windgeschwindigkeit von 5 m/s auf iiber 18
m/s im Stundenmittel anstieg, um danach wieder auf das anfingliche Niveau zuriickzugehen.

Im Einzelfall sind die Abweichungen aber relativ hoch, was sich auch in einer Standardabwei-
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Abbildung 7: Zeitserie der Windgeschwindigkeit (a), der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Oberfléche (b)
der bodennahen spezifischen Feuchte (c) und des latenten Wirmeflusses (d), abgeleitet aus
Satellitendaten (Punkte) sowie Vergleichsmessungen an Bord des Forschungsschiffes Valdivia
(durchgezogene Linie) wihrend des Experimentes ARKTIS 93 in der Gronlandsee.
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chung von 2 m/s (vgl. Tabelle 5) fiir diesen Parameter niederschligt. Bei der Bewertung des
Ergebnisses muB allerdings auch beriicksichtigt werden, dal wihrend des Experimentes héiufig
mittlere Windgeschwindigkeiten iiber 15 m/s beobachtet wurden, die damit doppelt so hoch la-
gen wie das globale Mittel. Ebenfalls gut zu erkennen ist, da8 die zeitliche Variabilitit des la-
tenten Wirmeflusses in diesem Beispiel durch die Dominanz der Windgeschwindigkeit in der
Bulk-Formel bestimmt wird. Der Unterschied des fernerkundeten Wirmeflusses um den 20.
Mirz 1993 ist dagegen auf eine fehlerbehaftete Schiffsmessung zuriickzufiihren, da die infolge
des Sturmes aufgewirbelte Gischt eine iiberhohte Feuchtemessung der eingeflossenen trocke-

nen Kaltluft verursachte.

Tabelle 5: Systematischer Fehler b, Standardabweichung o, Mittelwert X sowie relativer Fehler o/x
aus 417 Vergleichen von Satelliten- und Schiffsmessungen des latenten Wirmeflusses Lg, der Windge-
schwindigkeit u, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft q;, der spezifischen Feuchte an der
Oberfliche qg und der Ozeanoberflichentemperatur SST wihrend ARKTIS 93.

Parameter b c X o/x
Lg [W/m?] -2.40 26.32 106.19 0.24
u [my/s] 0.46 2.00 10.39 0.19
q [g/ke] 0.29 0.52 3.15 0.16
qs [g/kg] -0.28 0.42 5.17 0.05
SST [°C] -0.47 0.58 428 0.13

Die gefundenen systematischen Differenzen zwischen den Satelliten- und der Schiffsmessun-
gen sowie die Standardabweichungen in den einzelnen Parametern in Tabelle 5 erscheinen zu-
friedenstellend. Die fiir Einzelmessungen geringe Standardabweichung von 26 W/m? fiir den
latenten WirmefluB hingt in erster Linie mit den Unterschieden in der Windgeschwindigkeit
zusammen, die sich linear in die Bulk-Formel fortsetzen und daher stirker bemerkbar machen,
als die beiden Feuchteparameter. Im Vergleich zu den anderen Fallstudien fillt der systemati-
sche Fehler fiir die Meeresoberflichentemperatur mit -0.47 °C hier allerdings relativ hoch aus.
Dies bestitigt die von Cayula und Cornillon (1996) beschriebene systematische Unterschiit-
zung des fiir den Pathfinder Datensatz verwendeten Fernerkundungsalgorithmus in héheren
Breiten durch eine fehlerbehaftete Wolkenerkennung. Dieser Fehler hat aber nur einen unbe-
deutenden EinfluB} bei der Ableitung des latenten Wérmeflusses aus Satellitendaten, da die dar-
aus abgeleitete spezifische Feuchte an der Oberflache hier mit dem geringsten relativen Fehler

in die Parameterisierung des latenten Warmeflusses eingeht.
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4.2.2 Vergleich mit Schiffsmessungen wiihrend TOGA/COARE

Messungen von Grenzschichtparametern mehrerer Forschungsschiffe im Warmpool des tropi-
schen West-Pazifik wihrend TOGA/COARE wurden fiir den Zeitraum November 1992 - Fe-
bruar 1993 ausgewertet. Das betrachtete MeBgebiet reichte von 140°E bis 180°E und von 10°S
bis 10°N und war damit wesentlich groBer als fiir den Niederschlagsvergleich im gleichen
Zeitraum. Diese Region ist durch extreme klimatische Bedingungen gekennzeichnet. Einer-
seits werden hier weltweit die hochsten Meeresoberflichentemperaturen mit teilweise mehr als
30°C gemessen. Als Folge davon befindet sich eine groe Menge an Wasserdampf in der At-
mosphire und spezifische Feuchten der bodennahen Luft von mehr als 20 g/kg sind keine Sel-
tenheit. Andererseits zeichnet sich der dquatoriale West-Pazifik aber auch durch die im Mittel
niedrigsten Windgeschwindigkeiten iiber den Weltmeeren aus. Diese Fallstudie eignet sich da-
her sehr gut zur Uberpriifung der betrachteten Fernerkundungsalgorithmen unter diesen extre-
men Bedingungen. Auf die Ergebnisse aus 2230 Vergleichsmessungen der Forschungsschiffe
Vickers, Moana Wave und Wecoma soll hier niher eingegangen werden. Die Ergebnisse der
statistischen Auswertungen sind in Tabelle 6 sowie in Abbildung 8 dargestellt. Der systemati-
sche Fehler bei der Ableitung des latenten Wiarmeflusses ist mit 5.84 W/m? hoher als in der po-
laren Fallstudie ist und auch die Standardabweichung weist einen vergleichsweise hohen Wert
von 40 W/m? auf. Die Ursache dafiir zeigt eine Betrachtung der einzelnen Bulk-Parameter. Da-
bei liegen die Fehler der aus AVHRR-Daten abgeleiteten Groen der spezifischen Feuchte an
der Oberflidche und der Ozeanoberflichentemperatur in den erwarteten Bereichen. Die Wind-
geschwindigkeit und die spezifische Feuchte der bodennahen Luft tragen dagegen den groBe-
ren Teil zum Fehlerhaushalt des latenten Wirmeflusses bei. Auffillig sind dabei die recht

hohen systematischen Uberschitzungen der fernerkundeten Messungen.

Tabelle 6: Systematischer Fehler b, Standardabweichung o, Mittelwert x sowie relativer Fehler o/x
aus Vergleichen von Satellitenmessungen und Messungen der Forschungsschiffe Vickers, Moana Wave
und Wecoma des latenten Wirmeflusses Lg, der Windgeschwindigkeit u, der spezifischen Feuchte der
bodennahen Luft qp , der spezifischen Feuchte an der Oberfliche qg und der Ozeanoberflichentempera-
tur SST wihrend TOGA/COARE.

Parameter b c X o/x
‘Lg [W/m?] -5.84 40.18 105.30 0.38
u [m/s] 0.87 1.88 4.57 0.41
q [g/ke] 1.28 1.71 19.15 0.09
qs [g/kg] 0.15 0.95 25.46 0.03
SST [°C] 0.14 0.63 29.26 0.02
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Abbildung 8: Vergleich von latenten Wirmefliissen, abgeleitet aus in situ Messungen der Forschungsschiffe
Vickers, Moana Wave und Wecoma sowie zugeordneten Satellitenmessungen von November 1992
bis Februar 1993 wiihrend des Experimentes TOGA/COARE im tropischen Westpazifik.

Die Uberschitzung der bodennahen spezifischen Feuchte durch das SSM/I wurde dabei auch
bei den hier nicht aufgefiihrten Stationen und fiir den gesamten betrachteten Zeitraum festge-
stellt. Dieser Aspekt steht im Zusammenhang mit der Vertikalstruktur der Wasserdampfvertei-
lung in der Atmosphire. Schulz et al. (1997) werteten Radiosondenaufstiege des
Forschungsschiffes Vickers im Februar 1993 aus und fanden heraus, dafl in dieser Region
selbst in Hohen iiber 600 hPa noch sehr hohe relative Feuchten von mehr als 80% gefunden
werden, und dies zu Fehlern bei der Anwendung des Fernerkundungsverfahrens zur Ableitung
der spezifischen Feuchte fiihren kann. Ein Vergleich mit dem Verfahren von Schulz et al.
(1993) brachte keine Verbesserung des Ergebnisses, da lediglich eine Korrelation von 0.39
zwischen spezifischer Feuchte und dem Wasserdampfgehalt in der Grenzschicht gefunden
wurde, wahrend diese in aulertropischen Regionen groBer als 0.95 ist. Eine ebenfalls durchge-
fiihrte Zeitreihenanalyse zeigt aber, da die fernerkundeten latenten Wirmefliisse durchaus im
Bereich der aus in situ Messungen abgeleiteten Messungen liegen und deren Variabilitdt auch
in dieser Region von den Satellitenmessungen wiedergegeben werden (Abbildung 8).
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4.2.3 Vergleich mit global verteilten Schiffs- und Bojenmessungen

Fiir eine globale Absicherung der Fernerkundungsalgorithmen reichen die zuvor beschrie-
benen Fallstudien jedoch nicht aus. Daher wurde eine weitere Untersuchung mit global
verteilten Messungen von Driftbojen sowie Routinebeobachtungen von Handels- und Wet-
terschiffen aus dem Beobachtungszeitraum von Juli 1987 - September 1987 durchgefiihrt.
Im Gegensatz zu den zuvor erwihnten wissenschaftlichen Experimenten, werden die Da-
ten auf Handelsschiffen immer mit unterschiedlich gewarteten und daher auch unter-
schiedlich genauen MeBgerdten gewonnen. Oftmals fithren unterschiedliche
MeBmethoden der verschiedenen Stationen zusitzlich zu schwer vergleichbaren Messun-
gen, da iiber die Methoden im Einzelfall meist sehr wenig ausgesagt wird. Dariiber hinaus
wird die Windgeschwindigkeit vielfach auch aus der Beobachtung des Zustandes der Mee-
resoberfliche nach der Beaufort-Skala bestimmt, was bei Beaufort-Werten unter 6 zu einer
Unterschitzung und bei Beaufort-Werten iiber 6 zu einer Uberschitzung der Windge-
schwindigkeit fiihrt (da Silva et al., 1994).

Um aber einen moglichst groBen und globalen Vergleichsdatensatz zu haben, kann man
nicht generell auf die operationellen Routinebeobachtungen verzichten, sondern muf} die
genannten Umsténde spiter bei der Interpretation der Daten und Ergebnisse beriicksichti-
gen. Da der iiberwiegende Teil der Vergleichsmessungen von Handelschiffen stammt, wur-
den hier zunichst weitere Auswahlkriterien festgelegt. Vergleiche, bei denen die in situ
Beobachtung der Windgeschwindigkeit um mehr als 8 m/s oder die der spezifischen
Feuchte um mehr als 5 g/kg von dem durch das SSM/I abgeleiteten Wert abweichen, wur-
den nicht beriicksichtigt. Dies ist gerechtfertigt, weil die zu erwartende Standardabwei-
chung etwa 2 - 2.5 m/s bzw. 1.5 - 1.8 g/kg betrigt und deshalb bei Annahme
normalverteilter Abweichungen etwa 1% der Stichprobe verworfen wird (Schliissel,
1995).

In Tabelle 7 und Abbildung 9 sind wiederum die Ergebnisse der Auswertung von 5177
verbleibenden Vergleichsmessungen dargestellt. Die systematischen Fehler sind fiir alle
Einzelparameter vernachlassigbar. Dagegen sind die Standardabweichungen groBer als er-
wartet, insbesondere bei den aus den AVHRR-Daten abgeleiteten Parametern. Ursache
hierfiir kann einerseits die Verwendung von 5-Tagesmittelwerten der fernerkundeten Mee-
rcsoberflichentemperaturen sein. Dadurch kann es zu einem Zeitunterschied zum eigentli-
chen Vergleichszeitpunkt von mehreren Stunden bis Tagen kommen, was bei einem
globalen Vergleich von Einzelmessungen anscheinend zu groBeren Fehlern fiihrt. Anderer-
seits wird die Meeresoberflichentemperatur auf verschiedenen Handelschiffen nicht in ei-
ner einheitlichen Tiefe bestimmt, was entsprechend zu inkonsistenten in situ Messungen
fiihrt.
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Abbildung 9: Vergleich von latenten Wirmefliissen, abgeleitet aus global verteilten Schiffs- und Bojenmessun-
gen des operationellen MeBnetzes sowie zeitlich und rdumlich zugeordneten Satellitenmessun-
gen im Zeitraum Juli 1987 bis September 1987.

in situ (

Die Abweichung in der Windgeschwindigkeit von mehr als 2 m/s trdgt auch hier wieder
den grofiten Teil zum Fehlerhaushalt des latenten Wirmeflusses bei. Die dabei ermittelte
Standardabweichung von 57 W/m? erscheint auf den ersten Blick recht hoch, liegt aber
niedriger als bei @hnlichen Untersuchungen mit anderen Fernerkundungsverfahren. So
verglichen Crewell et al. (1991) fernerkundete Fliisse aus Daten des Mikrowellenradiome-
ters SMMR (Scanning Multichannel Microwave Imager) mit Schiffsmessungen und ka-

men dabei auf eine Standardabweichung von 73 W/m?.
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Tabelle 7: Systematischer Fehler b, Standardabweichung o, Mittelwert x sowie relativer Fehler o/x
aus Vergleichen von Satelliten- und global verteilten Schiffsmessungen des operationellen MeBnetzes
des latenten Wirmeflusses Ly, der Windgeschwindigkeit u, der spezifischen Feuchte der bodennahen
Luft qp, der spezifischen Feuchte an der Oberfliche qg und der Ozeanoberflichentemperatur SST aus
dem Zeitraum Juli bis September 1987.

Parameter b o X o/x
Lg [W/m?] 9.93 57.81 103.61 0.37
u [m/s] -0.31 2.18 6.35 0.34
qr. [g/ke] -0.19 1.59 10.99 0.14
qs [g/kg] -0.02 1.26 14.47 0.08
SST [°C] -0.11 1.27 18.60 0.06

Es muf} aber noch einmal betont werden, da generell bei allen hier aufgefiihrten Vergleichen
immer sowohl die Fehler der verwendeten Fernerkundungsverfahren, als auch die Fehler der
Schiffs- und Bojenmessungen enthalten sind. Die Sensorgenauigkeit, die Position, die Wartung
und die Eichung der Sensoren haben einen entscheidenden Einfluf auf die Giite der Ver-
gleichsmessungen. Fiir die Auswertung von Bojenmessungen im subtropischen Nordatlantik
vor der Kiiste Afrikas, gingen Moyer und Weller (1997) von Mef3genauigkeiten von 3% bei der
Bestimmung der relativen Feuchte und von 6% bei der Windgeschwindigkeit aus und schlos-
sen alleine daraus auf eine Ungenauigkeit von 17 - 24 W/m? bei der Ableitung des latenten
Wirmeflusses. Dieser Punkt ist um so bedeutsamer, wenn der genutzte Datensatz gro3tenteils
aus Beobachtungen von Handelsschiffen stammt und daher grofere MeBfehler als bei wissen-
schaftlichen Feldexperimenten vorausgesetzt werden miissen. Geht man weiterhin von einem
Fehler von mindestens 10% bei der rdumlichen und zeitlichen Zuordnung der Vergleichsmes-
sungen aus (Monaldo, 1988) und ordnet die dann verbleibende Standardabweichung zu glei-
chen Teilen den Satelliten- und in situ Messungen zu, so sollte sich der latente Warmeflul aus
einzelnen Satellitenmessungen nach der in diesem Kapitel durchgefiihrten globalen Studie mit

einer Genauigkeit von mindestens 30 W/m? fernerkunden lassen.
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5 Globale Klimatologie des SiiSwasserflusses

5.1 Operationelle Anwendung der Fernerkundungsverfahren

In diesem Abschnitt wird zunichst die Methodik der operationellen Anwendung der in Ka-
pitel 3 erlduterten Fernerkundungsverfahren auf die Satellitendaten zur Erstellung globaler
Felder der Verdunstung E, des Niederschlags P und des SiiBwasserflusses E-P in unter-

schiedlicher raumlicher und zeitlicher Auflésung beschrieben.

Die als Tagesmittel in einer raumlichen Auflésung von (9 km)? vorliegenden Ozeanoberfli-
chentemperaturen des Pathfinder Datensatzes werden zunichst als 5-Tagesmittel (Pentaden)
auf ein globales 0.25°x0.25° Gitter gemittelt. Da in einem fiinftédgigen Zeitraum nicht alle
Gebiete mindestens einmal wolkenfrei sind, bleiben auch nach dieser Mittelung noch Da-
tenliicken. Diese Gitterboxen werden iiber eine abstandsgewichtete Interpolationstechnik
aus den SST-Werten der angrenzenden Gitterboxen aufgefiillt. Falls in hdufig bewolkten Re-
gionen der Tropen oder hoheren Breiten danach immer noch Liicken vorhanden sind, wer-
den die fiir diese Gitterboxen entsprechend berechneten Monatsmittelwerte eingesetzt. Fiir
die Bestimmung der instantanen Verdunstungsrate wird dann spéter die spezifische Sitti-
gungsfeuchte aus dem SST-Pentadenwert der Gitterbox berechnet, in dem die geographi-
schen Koordinaten der fiir die Bulk-Methode verwendeten SSM/I-Messung liegen.

Da die Mikrowellen-Fernerkundungsverfahren nur zur Anwendung iiber dem Ozean ent-
wickelt wurden, miissen Messungen iiber Land und in Kiistennéhe mit einer leicht vergro-
Berten Land-See-Maske a priori ausgeschlossen werden. Daher werden schlieBlich nur
SSM/I-Daten mit einem Mindestabstand von 50 km von der Kiiste weiterverarbeitet. Da
dieser Abstand in der GroBenordnung des Navigationsfehlers des SSM/I’s liegt (Holliger et
al., 1987), wird damit der Einflu der Emissivitit von Landoberflichen auf die Messung auf
jeden Fall vermieden. Um zu vermeiden, daB einzelne fehlerbehaftete Satellitenmessungen
die Klimatologien verfilschen, werden alle Daten einer einfachen Schwellwertpriifung un-
terzogen. Messungen, bei denen die Helligkeitstemperatur in einem der sieben SSM/I- Ka-

nile tiber 300 K oder unter 100 K liegen, werden danach ausgeschlossen.

Nachdem mit dem in Kapitel 3 erwihnten Verfahren von Cavalieri et al. (1991) die Einzel-
messung bei einer totalen Eiskonzentration > 0% als Eis oder im umgekehrten Fall als Was-
ser klassifiziert wurde, kénnen aus den verbliebenen eisfreien Messungen die einzelnen
Parameter instantan abgeleitet werden. Das Verfahren zur Bestimmung der Niederschlags-

rate wird danach ohne weitere Einschridnkung direkt angewendet.
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Fiir die weitere Ableitung der Bulk-Parameter wird wie folgt verfahren: Falls die Polarisati-
onsdifferenz der beiden Kanile bei 37 GHz (Az;) unter 20 K liegt, wird die Situation als
stark regnend eingeordnet und somit auf eine Anwendung aller Algorithmen verzichtet. Fiir
die Windgeschwindigkeit wird das Verfahren fiir leicht regnende Fille angewendet, falls 20
K < A37< 55K und 160 K < TB, < 190 K gilt, in allen anderen Situationen das Verfahren

fiir regenfreie Fille.

Bei der Bestimmung der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft nach Schliissel (1995),
wird zusitzlich eine Korrektur von Chou et al. (1997) genutzt. Wenn in den Sommermona-
ten, insbesondere an den Westkiisten der Kontinente, in hohen Breiten kontinentale und
wirmere Luftmassen iiber eine kalte Meeresoberfliche stromen, kommt es zur Sittigung
der Luft und zur Bildung von Nebel oder einer Stratusschicht. Chou et al. (1997) zeigten,
daB3 unter diesen Bedingungen die spezifische Feuchte entweder mit der Hohe zunimmt
oder aber zumindest langsamer abnimmt, als in den mittleren Vertikalprofilen und es daher
bei der Anwendung von Fernerkundungsverfahren auf Mikrowellenmessungen zu einer sy-
stematischen Uberschitzung der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft kommt. Die fiir
diese Arbeit iibernommene Korrektur von Chou et al. reduziert diesen systematischen Feh-
ler, indem die aus der SST abgeleitete Sittigungsfeuchte als untere Grenze fiir den Wert der

spezifischen Feuchte der bodennahen Luft gesetzt wird.

Liegen nach den hier genannten Einschrinkungen alle fernerkundeten Bulk-Parameter, also
Windgeschwindigkeit, spezifische Feuchte der bodennahen Luft und spezifische Sitti-
gungsfeuchte an der Meeresoberfliche, als Einzelmessung vor, 148t sich mit der in Kapitel 3
beschriebenen Bulk-Methode der latente WirmefluB, bzw. die Verdunstungsrate, bestim-
men. Es muB8 noch einmal betont werden, da Einzelmessungen der Verdunstung und des
Niederschlags nur in leicht regnenden Situationen gemeinsam abgeleitet werden. In stark

regnenden Situationen 148t sich nur die Regenrate ohne Einschrinkung abschitzen.

Mit der beschriebenen Methodik werden alle Verfahren auf die vorliegenden SSM/I-Daten
der Jahre 1987 - 1998 angewendet. Die abgeleiteten GroBen werden monatlich gemittelt und
auf regelmiiBige geographische Gitter in einer riumlichen Auflésung von 1°x1° und
2.59x2.5° projiziert. Aus der Differenz des Verdunstungs- und Niederschlagswertes wird da-
nach fiir die beiden raumlichen Auflésungen der Monatsmittelwert des SiiBwasserflusses be-
rechnet. Insgesamt entsteht so eine 138-monatige globale Zeitreihe von
Wasserhaushaltsparametern an der Ozeanoberfliche. Bei der raumlichen und zeitlichen Mit-
telung werden Gitterboxen als eisbedeckt markiert, falls mehr als 50% aller Einzelmessun-
gen innerhalb dieser Gitterbox im betrachteten Zeitraum als nicht eisfrei deklariert wurden.
Dadurch werden einerseits korrekte Messungen iiber Wasser in der Néhe der Eiskante ver-

worfen und die Eisbedeckung des Ozeans unwesentlich vergroflert, andererseits werden
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Messungen gerade an der Grenze Eis-Wasser oftmals vom Verfahren fehlerhaft als eisfrei
klassifiziert. Da aber schon einzelne Fehlkennungen den zeitlichen und rdumlichen Mittel-

wert deutlich verfilschen, scheint das eng gefalite Kriterium sinnvoll zu sein.

Fiir klimatologische Betrachtungen wurden schlieBlich aus den Monatsmittelwerten der
fernerkundeten Parameter ein- und mehrjéihrige saisonale und jahrliche Mittelwerte gebil-
det. Die somit entstandene Klimatologie wird im folgenden als HOAPS (Hamburg Ocean

Atmosphere Parameters and Fluxes from Satellite Data) Klimatologie bezeichnet.

5.2 Beschreibung der globalen Klimatologie des SiiBwasserflusses

5.2.1 Verteilung der klimatologischen Jahresmittelwerte

Dieser Abschnitt beschreibt zunichst auf einer globalen Skala ausschlieBlich die klimatolo-
gischen Mittelwerte des SiiBwasserflusses aus dem HOAPS Datensatz. Abbildung 10 zeigt
die Verteilung der klimatologischen Jahresmittelwerte der spezifischen Feuchte an der
Meeresoberfliche, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft und der Windgeschwin-
digkeit. Abgeleitet aus diesen drei Bulk-Parametern sind in Abbildung 11 die Jahresmittel-
werte der Verdunstung sowie des Niederschlags und des SiiBwasserflusses als Differenz aus

Verdunstung und Niederschlag dargestellt.

Die globale Verteilung des Jahresniederschlags wird von einem schmalen Band dominiert, das
etwas ndrdlich des Aquators fast den gesamten Globus umspannt. Dort konvergieren die nordli-
che und stidliche Zelle der Headley Zirkulation, weswegen dieses Niederschlagsband auch als
Innertropische Konvergenzzone (ITCZ) bezeichnet wird. Die mittleren Niederschlige entlang
der ITCZ liegen fast iiberall iiber 6 mm/d und erreichen in einigen Gebieten mehr als 10 mm/d.
Dies entspricht etwa einer Jahressumme von 4 m/Jahr. Ahnlich hohe Niederschlagsraten wer-
den in der Siidpazifischen Konvergenzzone (SPCZ) erreicht, die sich von Indonesien liber die
Philippinen siidostlich in den Pazifik erstreckt.Weiterhin auffillig sind grof3e relativ trockene
Gebiete der Passatregionen bis etwa 30° nordlich und siidlich der ITCZ, wo insbesondere an
den Westkiisten der Kontinente die Jahresniederschlagssummen unter 200 mm liegen. Im Indi-
schen Ozean finden sich solche niedrigen Werte allerdings auch entlang der afrikanischen Ost-
kiiste am Horn von Afrika und vor der Arabischen Halbinsel. Auerhalb der Tropen lassen sich
ebenfalls Niederschlige in der Groenordnung der ITCZ feststellen, denn auch im Nordpazifik
entlang des Kuroshio- und im Nordatlantik entlang des Golfstroms betréigt die mittlere Regen-
rate teilweise iiber 10 mm/d. Aber auch unmittelbar vor der nordamerikanischen Westkiiste, vor
der norwegischen Kiiste und entlang der Siidwestkiiste Siidamerikas sorgen Stauniederschldge
in diesen, durch hiufige Westwindwetterlagen gekennzeichneten Gebieten fiir regionale Ma-

xima, die auch in der Verteilung des SiiBwasserflusses deutlich werden.
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Die globale Verteilung der Verdunstung zeigt deutlich das Zusammenwirken der drei dafiir
verantwortlichen Bulk-Parameter. GroBflichig hohe Verdunstungsraten von 5-6 mm/d er-
kennt man in den Passatregionen der Nord- und Siidhalbkugel. Diese werden dadurch ver-
ursacht, daBl die Passatwinde mit etwa 7 m/s trockene Luft iiber warmes Wasser mit hohen
Sittigungsfeuchten transportieren. DaB hohe Meeresoberflichentemperaturen fiir eine hohe
Verdunstung alleine aber nicht ausreichen, zeigen die Gebiete der ITCZ. Dort wirken die
niedrigen Windgeschwindigkeiten und die hohe Feuchtigkeit der bodennahen Luft einer ho-
hen Verdunstung entgegen, so daB trotz spezifischer Sittigungsfeuchten von iiber 24 g/kg
nur Verdunstungsraten von 1-2 mm/d erreicht werden. Dagegen zeigen die Gebiete mit ho-
hen Windgeschwindigkeiten iiber 10 m/s im Nordpazifik, im Nordatlantik und entlang des
Starkwindgiirtels zwischen 40° und 60°S ebenfalls Verdunstungsraten von 1-3 mm/d, da
dort die Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche nur maximal etwa 8 g/kg betrigt.

Die weltweit hichsten Verdunstungswerte mit bis zu 7 mm/d im Jahresdurchschnitt werden
regional begrenzt entlang der warmen Meeresstromungen des Golf-, Kuroshio-, Agulhas-
und Westaustralienstroms festgestellt, wohingegen entlang der relativ kiihlen Meeresstro-
mungen (Kalifornischer Strom, Humboldt Strom) mit entsprechend niedrigen Séttigungs-
feuchten an den Westseiten der Kontinente auch in subtropischen Breiten nur etwa 2 mm/d

verdunstet werden.

Wie in Abbildung 11 zu erkennen, zeigen die rdumlichen Verteilungen des Niederschlags
und der Verdunstung unterschiedliche Strukturen. Wihrend die hochsten Niederschlagsra-
ten in der ITCZ gefunden werden, liegen die hochsten Verdunstungsraten in den Gebieten,
in denen hohe Meeresoberflichentemperaturen in Verbindung mit mittleren bis hohen
Windgeschwindigkeiten vorherrschen. Da sich die globale Verteilung des SiiBwasserflusses
aus einer Uberlagerung der Niederschlags- und Verdunstungsfelder ergibt, sind die meisten
der oben genannten Phinomene dieser beiden Parameter auch dort wiederzuerkennen. Die
Regionen, in denen die Verdunstungsrate die Niederschlagsrate iibersteigt, weisen dabei ei-
nen positiven SiiBwasserfluB auf und umgekehrt. Letzteres bedeutet fiir die Atmosphire ei-

nen Nettoverlust an Feuchte bzw. Wasser an den Ozean.

Die grofiten negativen Frischwasserfliisse findet man innerhalb der ITCZ. Durch die hohen
Niederschlige verliert die Atmosphére dort bis zu 1.5 m Wasser im Laufe eines Jahres. Un-
mittelbar vor Zentralamerika steigt dieser Wert sogar auf iiber 2 m pro Jahr an. Dagegen
zeigen die Gebiete mit hohem Niederschlag entlang des Golf- und Kuroshiostromes im Jah-
resmittel geringere negative Frischwasserfliisse, da dort hohe Verdunstungsraten einer hohe-
ren Negativbilanz entgegen wirken. Bezogen auf den Nordatlantik und den Golfstrom wird
in Kapitel 7 noch ausfiihrlicher auf dieses Phinomen eingegangen. Am Rande der ITCZ
weist die SiiBwasserbilanz meist einen starken riumlichen Gradienten auf. Die Nieder-
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Abbildung 10: Klimatologische Jahresmittelwerte der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Meeresober-
flache in g/kg (oben), der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft in g/kg (Mitte) und der
Windgeschwindigkeit in m/s (unten), abgeleitet aus Satellitendaten im Zeitraum Juli 1987 -
Dezember 1998 in einer raumlichen Auflésung von 1°x1°.
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Abbildung 11: Klimatologische Jahresmittelwerte der Verdunstung E (oben), des Niederschlags P (Mitte)
und des SiiBwasserflusses E-P (unten) jeweils in mm/d, abgeleitet aus Satellitendaten im Zeit-
raum Juli 1987 - Dezember 1998 in einer riumlichen von Auflésung 1°x1°.
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schlagsrate nimmt mit zunechmender Breite sehr schnell ab, wihrend die Verdunstung sehr
stark zunimmt, so daB der SiiBwasserfluB nordlich und siidlich der ITCZ sehr bald stark po-
sitiv wird. Diese Gebiete, die dann bis etwa 30°N und 30°S reichen und daher fast die
Hiilfte der Erdoberfliche einnehmen, bilden sozusagen die SiiBwasserquelle und damit den
Hauptantrieb des atmosphirischen Wasserkreislaufs. Hohe Verdunstungsraten bei gleich-
zeitig extrem niedrigem Niederschlag sorgen dort fiir einen Nettogewinn von stellenweise
mehr als 2 m/a fiir die Atmosphire, wo diese Feuchtigkeit dann iiber die atmosphérische

Zirkulation auf die Kontinente transportiert wird und als Niederschlag abregnet.

Polwirts des 30. Breitengrades wird der SiiSwasserfluf§ infolge der abnehmenden Verdun-
stung wieder negativ, da gleichzeitig in den mittleren Breiten auch die Niederschlagsrate
wieder zunimmt. Regionale negative Maxima findet man unmittelbar vor den Westkiisten der
Kontinente insbesondere vor Chile, vor Kanada und entlang der norwegischen Kiiste. Wegen
der vergleichsweise hohen rdumlichen Auflésung von 1°x1° werden mit dem HOAPS Daten-

satz auch solche kleinskaligen Besonderheiten gut aufgelost.

5.2.2 Saisonale Variabilitiit des SiiBwasserflusses

Zur Beschreibung der zeitlichen Variabilitit des SiiBwasserflusses sind in Abbildung 12 die
globalen Verteilungen der Saisonmittel dieses Parameters dargestellt. Die grordumigen
Strukturen sind dabei in allen Jahreszeiten recht dhnlich. Gut zu erkennen ist, da3 der Jah-
resgang des SiiBwasserflusses iiber den Weltmeeren in den niederen Breiten groBtenteils
durch die allgemeine Zirkulation geprigt wird. Dadurch bedingt ergibt sich die saisonale
Verteilung durch die Verlagerung des schmalen Bandes der ITCZ mit stark negativen Fliis-
sen sowie der damit gekoppelten angrenzenden Verdunstungsgebiete mit hohen positiven
SiiBwasserfliissen. Wihrend die ITCZ in den Monaten Dezember-Februar (DJF) meist etwa
entlang des Aquators verliuft und im Indischen Ozean und im Westpazifik im Zusammen-
hang mit einer gut ausgeprigten SPCZ teilweise bis 10°S reicht, verlagert sich dieses Band
in den Monaten Juni-August (JJA) nach Norden und wird dabei auch deutlich breiter. Da-
durch kommt es im siidlichen Teil der pazifischen Inseln wie Malaysia und Neuguinea, vor
Nordaustralien und um Madagaskar zu starken intersaisonalen Schwankungen des SiiBwas-
erflusses zwischen hohen positiven Werten von 3-4 mm/d in den Wintermonaten und nega-

tiven Werten von bis zu 3 mm/d in den Sommermonaten der jeweiligen Hemisphire.

Die Ausdehnung des zonalen Bandes mit negativen Fliissen im Nordsommer und Nord-
herbst bis etwa 20°N im Indischen und Westpazifischen Ozean hingt mit dem asiatischen
Sommermonsun zusammen. Dieses regionale Klimaphinomen fiihrt zu hohen, zeitlich be-
grenzten Niederschligen iiber Indien, Siidostasien sowie den angrenzenden Ozeanen. In
den Abbildungen erkennt man zwischen Mai und November vom indischen Subkontinent

tiber den Golf von Bengalen bis zum Siidchinesischen Meer sehr starke Niederschlige, die
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dort in dieser Zeit fiir einen hohen negativen SiiBwasserflul von iiber 10 mm/d sorgen. Da-
gegen sind diese Gebiete in den restlichen Monaten des Jahres fast vollig niederschlagsfrei,
was zu hohen positiven Fliissen fiihrt. Mit Differenzen von teilweise iiber 15 mm/d zwi-
schen den Sommer- und Wintermonaten ist der Golf von Bengalen somit die Region mit

dem grofiten Jahresgang des SiiBwasserflusses.

Die rdumliche Verlagerung der ITCZ ist im dquatorialen Atlantik und Ostpazifik nicht ganz
so stark ausgeprigt. Dagegen intensivieren sich die tropischen Niederschldge in diesen
Meeresgebieten in den JJA-Monaten, wodurch dort mit bis zu 12 mm/d die héchsten negati-
ven SiiBwasserfliisse weltweit auftreten. Aber sowohl im Nordatlantik als auch im Ostpazi-
fik gibt es ebenfalls Regionen, in denen der Jahresgang sehr stark variiert. Diese Gebiete
beschrinken sich weitgehend auf die Westkiisten der Kontinente und sind flichenmiBig
kleiner als im Indischen Ozean oder im Westpazifik. Um die Kapverdischen Inseln, im Golf
von Guinea, um die Galapagos Inseln und insbesondere vor der zentralamerikanischen
Westkiiste, wo dhnlich hohe saisonale Variabilititen wie in den stidostasiatischen Monsun-
gebieten angetroffen werden, schwankt der SiiBwasserflu zwischen positiven Werten in
den Wintermonaten und negativen Werten in den Sommermonaten der betreffenden Hemi-
sphire. Ganzjéhrig hohe positive Extremwerte findet man dagegen im Innern der subtropi-
schen Absinkgebiete beider Hemisphiren zwischen 10° und 20°, wobei jeweils in den

Winterhemisphiren die Fliisse verbreitet iiber 6 mm/d ansteigen.

Nordlich und siidlich des 30. Breitengrades wird die jahreszeitliche Verteilung des SiiBwas-
serflusses mehr von den kurzfristigen synoptischen Ereignissen bestimmt. Ein Jahresgang
ist dadurch meist deutlich weniger ausgeprigt und in weiten Gebieten, insbesondere auf der
Siidhalbkugel, nicht festzustellen. Allerdings lassen sich in der Nordhemisphire doch ei-
nige Auffilligkeiten beobachten. So finden sich in den DJF-Monaten fast im gesamten
Nordatlantik negative Werte mit bis zu 5 mm/d iiber der Golfstromregion, was auf die in
diesen Breiten extrem hohen Niederschldge zu dieser Zeit zuriickzufiihren ist. Die intersai-
sonalen Variabilitdten im Nordatlantischen Ozean werden in Kapitel 7 noch ausfiihrlich dis-
kutiert. Im Nordpazifik liegen die Werte im Nordwinter dagegen sehr viel niedriger. Anders
als beim Jahresmittelwert, scheint insbesondere der EinfluB des Kuroshiostromes auf den
SiiBwasserflufl weitaus geringer zu sein, als der des Golfstromes im Nordatlantik. Unmittel-
bar entlang der japanischen Kiiste werden in dieser Jahreszeit sogar positive Fliisse gemes-
sen. Die groBten negativen Fliisse lassen sich von der japanischen Kiiste bis zum Golf von
Alaska im gesamten Nordpazifik in Verbindung mit héheren Niederschlagsraten in den JJA-
Monaten feststellen, wobei die Werte aber deutlich geringer sind, als iiber dem Nordatlantik
im Nordwinter. Generell ist der Jahresgang des SiiBwasserflusses in den Ozeanen der mitt-
leren und héheren Breiten sehr viel moderater, als in den von der ITCZ beeinflufiten Regio-

nen der Tropen oder an den Réndern der angrenzenden Passatregionen.
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5.3 Einschrinkungen der Klimatologie

Wie in Kapitel 2.2 beschrieben, standen zur Erstellung des HOAPS Datensatzes je Monat
nur Daten eines, im Laufe des Zeitraumes Juli 1987 - Dezember 1998 mehrmals wechseln-
den, DMSP-Satelliten zur Verfiigung. Dadurch bedingt, ergeben sich fiir diese Klimatologie
zwei einschriankende Kriterien, die bei der Bewertung und Interpretation der Ergebnisse be-
riicksichtigt werden miissen. Zum einen liefern polar umlaufende Satelliten in den meisten
Regionen nur eine tigliche Anzahl von 1-2 Messungen, was bei der rdumlichen und zeitli-
chen Mittelwertbildung zu Fehlern fiihren kann. Dieser sogenannte Samplingfehler gewinnt
bei der Fernerkundung von Parametern an Bedeutung, die mit einem bestimmten Tagesgang
gekennzeichnet sind. Dies trifft bei den in dieser Arbeit iiber dem Ozean abgeleiteten Para-
metern fiir einige Regionen auf den Niederschlag zu. Zum anderen miissen Mef3daten der
auf unterschiedlichen DMSP-Satelliten fliegenden Radiometer in den Uberlappungszeitriu-
men miteinander verglichen werden, um eventuelle systematische Unterschiede zwischen
den Messungen der einzelnen Geriite zu erkennen und daraus resultierende Abweichungen
in den Zeitreihen zu interpretieren. Untersuchungen zu den beiden hier genannten Aspekten

werden in den folgenden Abschnitten beschrieben.

5.3.1 Abschiitzung des Samplingfehlers

Bei der Abschitzung des Samplingfehlers bei der Fernerkundung des Niederschlags wurde
auf die Verwendung von Satellitendaten verzichtet, um mogliche systematische Fehler aus-
zuschlieBen, die durch die Nutzung unterschiedlicher Radiometer entstehen und im folgen-
den Abschnitt beschrieben werden. Stattdessen werden zeitlich hochaufgeloste
bodengebundene Niederschlagsmessungen betrachtet, die iiber einen lidngeren Zeitraum

von einem Instrument gewonnen wurden.

Durch die schon in Kapitel 4 erwihnte Problematik der Verfiigbarkeit von geeigneten Daten
iiber dem Ozean, gestaltet sich die Untersuchung des Samplingfehlers mit in situ Messun-
gen des Niederschlags als nahezu unmdoglich. Es wurde daher wieder auf die in Kapitel
4.1.1 beschriebenen Radarmessungen im tropischen Westpazifik aus dem AIP-3 Datensatz
von November 1992 bis Februar 1993 zuriickgegriffen. Wegen der hohen rdumlichen Varia-
bilitit des Niederschlags in dieser Region (siche Abbildung 3) wurden die hochaufgeldsten
Radardaten rdumlich auf eine 1°x1° Gitterbox bei 155°E, 2°S gemittelt und aus allen zur
Verfiigung stehenden Messungen Monatsmittelwerte des Niederschlags gebildet, die da-
nach als Referenz dienen. Diesen wurden dann die Monatsmittelwerte gegeniibergestellt,
die nur aus zwei, vier oder sechs tiglichen Radarmessungen gebildet wurden. Es sei explizit
erwihnt, daB diese Zeitpunkte nicht regelméBig iiber den gesamten Tag verteilt sind, son-
dern entsprechend der Uberflugzeiten der verschiedenen DMSP-Satelliten ausgewéhlt wur-
den, die sich in dieser Region iiber den Vormittag (7 GMT, 9 GMT, 10 GMT) und Abend
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(19 GMT, 21 GMT, 22 GMT) verteilen. Der sich daraus ergebende Unterschied zum Refe-
renzmittelwert wird als theoretischer Samplingfehler definiert, der sich durch eine unterre-
prisentierte Anzahl von lediglich zwei, vier oder sechs Satellitenmessungen des SSM/I bei

der Ableitung des Monatsmittelwertes des Niederschlags ergeben wiirde.

Aus den in Tabelle 8 zusammengefaliten Ergebnissen 148t sich jedoch schwer eine eindeu-
tige Aussage zur generellen GroBenordnung des Samplingfehlers bei der Fernerkundung
von Monatsmittelwerten des Niederschlags mittels polar umlaufender Satelliten treffen,
was wohl in erster Linie an dem zu kurzen Zeitraum liegen diirfte. Zwar verringert sich der
Samplingfehler im November 1992 bei der Nutzung von sechs Messungen von 20% auf
12%, im Januar und Februar 1993 scheint die Anzahl der tiglichen Messungen jedoch nur
eine geringe Bedeutung zu haben. In diesen beiden Monaten betrigt der Unterschied zum
Referenzwert schon bei zwei Messungen nur etwa 0.3 mm/d und wird bei sechs tiglichen
Messungen nur geringfiigig kleiner. Dagegen konnen zusitzliche Messungen, wie im De-
zember 1992, sogar zu einer Verschlechterung des Ergebnisses fiihren. Allerdings werden
die Referenzmittelwerte bis auf November 1992 auch von den aus sechs tiglichen Messun-
gen gebildeten Monatsmittelwerten generell unterschitzt. Dies hingt mit dem von Short et
al. (1997) aus den AIP-3 Daten abgeleiteten mittleren Tagesgang des Niederschlags in die-
ser Region zusammen. Danach weist der Tagesgang etwa um 15 GMT ein eindeutiges Ma-
ximum auf, das von den ausgewihlten Zeitpunkten der SSM/I-Uberfliige nicht représentiert
wird. Dadurch kann es auch bei sechs tdglichen Messungen noch zu Unterschétzungen des
Referenzwertes um etwa 10% kommen. In diesem Zusammenhang sei aber erwihnt, daf3
der Niederschlag iiber dem Ozean auBerhalb der Tropen keinen ausgesprochenen Tages-
gang aufweist und der Samplingfehler daher in mittleren und hoheren Breiten deutlich ge-

ringer sein diirfte.

Tabelle 8: Monatsmittelwerte des Niederschlags in mm/d aus stiindlichen sowie zwei, vier und sechs tigli-
chen Messungen zu den jeweiligen Uberflugzeiten der DMSP-Satelliten F11, F13 und F14 fiir eine 1°x1° Git-
terbox im Westpazifik bei 155°E, 2°S abgeleitet aus Radardaten des AIP3-Datensatzes.

Referenzwert 9,21 7,19 7,9, 19, 7,9, 10,

Monat] aus stiindlichen GMT GMT 21 GMT | 19,21,22
Messungen GMT
11/92 5.40 6.44 6.69 6.57 6.08
12/92 7.36 6.80 5.14 5.97 6.41
01/93 4.64 495 4.56 476 4.40
02/93 3.22 3.01 2.90 2.95 3.00
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Zur Verringerung des Samplingfehlers bei der Ableitung von Monatsmitteln des Nieder-
schlags empfiehlt sich die Nutzung von mindestens zwei, besser aber drei polar umlaufen-
der Satelliten. Wie vorher gezeigt, fiilhren jedoch mehrere tigliche Messungen nicht immer
zu einer wesentlich genaueren Ableitung des Monatsmittelwertes. Da dieser Parameter in
der hier betrachteten Region teilweise einem starken Tagesgang aufweist, liegt der Sam-

plingfehler auch bei sechs Messungen meist noch in der GréBenordnung von 10%.

Abhilfe kénnen unter Umsténden zusitzliche Infrarotmessungen mit geostationédren Satelli-
ten schaffen, die in einer hoheren zeitlichen Auflosung mindestens acht Messungen gleich-
maBig uber einen Tag verteilt liefern konnen. Mehrere Untersuchungen (Bauer und
Schliissel, 1993; Ebert et al., 1998) zeigen jedoch, daB diese MeBverfahren allein zu einer
systematischen Uberschitzung des Niederschlags fiihren. Daher wird oft versucht, Infrarot-
mit Mikrowellenmessungen zu kombinieren (Huffmann et al., 1997). Diese Problematik
wird anhand eines Vergleichs mit derartigen Datensitzen in Kapitel 6.2 ausfiihrlich disku-
tiert. Gerade in den Tropen diirften in Zukunft deutliche Verbesserungen dadurch erreicht
werden, dal Daten der seit November 1997 im Rahmen der Tropical Rainfall Measuring
Mission (TRMM) im Einsatz befindlichen Mikrowellenradiometer TMI und Niederschlags-
radar PR genutzt werden. Im Gegensatz zu den polar umlaufenden DMSP-Satelliten, flie-
gen diese Gerite auf einer nicht sonnensynchronen Umlaufbahn und liefern fiir Regionen
zwischen 40°N und 40°S mehrmals tiglich Messungen zu wechselnden Tageszeiten, so daB
Abweichungen bei der Bestimmung von Monatsmittelwerten, die meist auf einen Tages-

gang des Niederschlags zuriickzufiihren sind, im lédngerfristigen Mittel verringert werden.

Da im Rahmen dieser Arbeit bis auf einige wenige Monate lediglich Daten eines DMSP-Sa-
telliten zur Verfiigung standen, sind die hier ermittelten Ungenauigkeiten also auch bei der
Nutzung von Monatsmittelwerten des HOAPS Datensatzes zu beriicksichtigen. Seit 1996
sind jedoch mindestens drei SSM/I-Gerite zeitgleich im Einsatz, so da sich der Sam-
plingfehler zukiinftig bei Verfiigbarkeit dieser und der TRMM-Daten deutlich minimieren
14Bt.

5.3.2 Vergleich verschiedener SSM/I-Sensoren

Die HOAPS Klimatologie wurde aus Daten verschiedener, baugleicher SSM/I-Radiometer
gewonnen, die auf unterschiedlichen Umlaufbahnen die Erdoberfliche abtasten. Um da-
durch bedingte systematische Unterschiede in den Zeitreihen der daraus abgeleiteten
Parameter zu erkennen, sollen in diesem Abschnitt die Messungen aufeinanderfolgender
Satelliten miteinander verglichen werden. Dies geschieht durch Gegeniiberstellung von
rdumlich und zeitlich gemittelten Strahldichtemessungen sowie der daraus abgeleiteten Pa-

rameter wihrend der Uberlappungszeitriume der jeweiligen Sensoren.
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Fiir diese Untersuchungen beziiglich der fiir die Klimatologie genutzten DMSP-Satelliten FO8,
F10 und F11 standen fiir die Monate Februar, Mai, August und November 1991 jeweils SSM/I-
Messungen der auf DMSP-F08 und DMSP-F10 fliegenden Radiometer zur Verfiigung. Fiir den
Vergleich der Radiometer auf den Satelliten DMSP-F10 und DMSP-F11 wurden Messungen
der Monate Februar, August und November 1992 sowie Januar 1993 verwendet. Gleichzeitig
wurden im Hinblick auf zukiinftige Anwendungen, Messungen der fiir die HOAPS Klimatolo-
gie noch nicht genutzten DMSP-Satelliten F13 und F14 im Januar 1999 mit Messungen des
DMSP-F11 verglichen.

Wegen der unterschiedlichen Umlaufbahnen sind instantane Vergleichsmessungen zwischen
den einzelnen Satelliten nicht méglich. Der Zustand der Atmosphére kann sich durch die in ei-
nem derartigen Vergleich bedingte Zeitdifferenz von einigen Stunden zwischen den Messungen
zweier Satelliten an einem Ort erheblich éndern. Insbesondere stark variierende Fliissigwasser-
gehalte oder Niederschlagsraten haben dabei einen hohen Einfluf} auf das MefBsignal und kon-
nen das Ergebnis eines Vergleichs stark verfilschen. Daher wurden solche Situationen generell
vom Vergleich ausgeschlossen und nur Messungen zugelassen, die zuvor nach einem einfachen
Schwellwertverfahren von Stogryn et al. (1994) als regenfrei deklariert wurden. Die regenfreien
Strahldichtemessungen wurden danach iiber dem Ozean mit einem Mindestabstand zur Kiiste
von 50 km jeweils in allen sieben SSM/I-Frequenzen monatsweise auf ein globales 1°x1° Gitter

gemittelt und fiir die jeweiligen DMSP-Satelliten gitterboxweise miteinander verglichen.

Die Ergebnisse der Vergleiche sind in Tabelle 9 zusammengefafit. Dabei ist die im rms wieder-
gegebene Breite der jeweiligen Verteilung der Differenzen von geringerer Bedeutung, da diese
weitgehend durch den geéinderten atmosphérischen Zustand zwischen den Zeitpunkten der ver-
schiedenen Satellitenmessungen zu erkldren ist. GroBere Beachtung bei einem derartigen Ver-
gleich finden jedoch die systematischen Unterschiede der mittleren Helligkeitstemperaturen, da
sich daraus Aussagen iiber die jeweiligen Satelliten und Giite der Radiometer ableiten lassen.
Im optimalen Fall sollte dieser bias, iiber einen lingeren Zeitraum betrachtet, moglichst gering
sein. Obwohl jedes SSM/I-Radiometer fiir sich stabile Strahldichtemessungen liefert (Colton
und Poe, 1999), lassen sich zwischen den Messungen der verschiedenen Sensoren teilweise
deutliche systematische Unterschiede feststellen. Wihrend zwischen FO8 und F10 nur geringe
Unterschiede auftreten, sind die sonstigen Abweichungen unregelméBig frequenz- und sensor-
abhiéingig und betragen zwischen wenigen 1/10 K und 1.6 K. Die groten Unterschiede sind im
Vergleich von F11 mit F10 festzustellen, wobei mit dem Radiometer auf dem DMSP-F10 gene-
rell in allen Kanidlen systematisch niedrigere Helligkeitstemperaturen gemessen werden. Be-
zieht man die Vergleiche F11-F13 und F11-F14 mit ein, so 148t sich insgesamt keine eindeutige
Systematik ableiten. Wihrend der Unterschied zwischen F11 und F13 in den ersten fiinf Kani-
len sehr gering ist, sind die mittleren Helligkeitstemperaturen des F14 bei diesen Frequenzen bis
zu 0.94 K héher als beim F11 und damit nochmals hoher, als die vom F10 gemessenen Werte.
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Tabelle 9: Statistischer Vergleich von regenfreien Strahldichtemessungen in K bei den 7 Frequenzen ver-
schiedener SSM/I Sensoren iiber dem eisfreien Ozean jeweils gemittelt auf ein globales 1°x1° Gitter. Die Ver-
gleiche der DMSP-Satelliten FO8-F10 und F11-F10 beziehen sich auf Messungen aus vier Monaten (siehe
Text) im Uberlappungszeitraum, die der DMSP-Satelliten F11-F13 und F11-F14 auf Messungen im Januar
1999. Fiir die Kanile TB6 und TB7 konnte zwischen FO8 und F10 wegen des Ausfalls dieser Frequenzen auf
dem DMSP-FO08 ab 1989 kein Vergleich durchgefiihrt werden.

SSM/I Sensoren
SSM/ Kanal FO8 - F10 F11-F10 F11-F13 F11-F14
TB1[K] bias 0.02 0.98 -0.03 -0.41
rms 1.36 0.89 0.87 0.86
TB2[K] bias 0.07 0.25 -0.05 -0.26
rms 2.34 1.56 1.50 1.43
TB3[K] bias 0.04 0.68 0.27 -0.15
rms 2.35 1.58 1.52 1.46
TB4[K] bias 0.07 0.83 0.06 -0.94
rms 1.15 0.76 0.74 0.71
TB5([K] bias -0.06 0.62 -0.05 -0.51
rms 2.23 1.50 1.40 1.36
TB6[K] bias 1.62 1.28 0.84
rms 1.03 0.93 0.89
TB7(K] bias 1.01 1.28 0.71
rms 2.33 2.17 2.05

In Abbildung 13 sind die zonalen Mittelwerte der Helligkeitstemperaturen in den sieben
Kanilen der DMSP-F10 und F11 sowie deren Differenzen beispielhaft fiir Januar 1993 dar-
gestellt. Wie schon bei den in Tabelle 9 angegebenen globalen Werten, mifit das SSM/I auf
dem DMSP-F11 auch im zonalen Mittel bei allen Frequenzen generell hohere Helligkeits-
temperaturen. Auffillig ist dabei, da diese Unterschiede je nach Kanal, unabhingig vom
lateral variierenden Absolutwert der Helligkeitstemperatur, anndhernd konstant bleiben.
Auch bei allen anderen hier untersuchten Monaten und Satelliten dndern sich fiir die jewei-
ligen Kanile die Differenzen zwischen den Messungen der verschiedenen Radiometer mit
der Breite kaum und es bestehen diesbeziiglich keine zonalen Abhingigkeiten. Daher kann

man daraus schlieen, dafl es sich bei den festgestellten Unterschieden jeweils um einen
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Abbildung 13: Zonale Mittelwerte von Strahldichtemessungen bei den sieben SSM/I-Frequenzen der Sen-
soren F11 (diinn, durchgezogen), F10 (diinn, gestrichelt) sowie der Differenz F11-F10 im
Januar 1993.
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konstanten Offset handelt, der lediglich frequenz- und gerdteabhéngig ist. Mogliche Ursa-
chen solcher Abweichungen sind unterschiedliche geritespezifische Kalibrations- und An-
tennenkorrekturkoeffizienten der Radiometer sowie unterschiedliche Orbiteigenschaften
der einzelnen Satelliten (Colton und Poe, 1999). Eine genaue Zuordnung ist nach dem Start
des Satelliten aber nur schwer moglich. Zur Losung dieses Problems schligt Wentz (1991)
daher generell eine Interkalibration aller SSM/I’s mit den Messungen des ersten DMSP-Sa-
telliten FO8 vor. Dies hat zwar einerseits die gewiinschte Minimierung der systematischen
Unterschiede zwischen den verschiedenen Gerite zur Folge, setzt aber andererseits eine ho-
here Genauigkeit des DMSP-F08 gegeniiber den anderen DMSP-Satelliten voraus, was a
priori nicht unbedingt der Fall sein muB. In dieser Arbeit wird daher ein anderer Ansatz vor-

geschlagen, auf den spiter noch niher eingegangen wird.

Zunichst wird hier die Bedeutung der gefundenen systematischen Abweichungen zwischen
den einzelnen Radiometern fiir die Parameter der HOAPS Klimatologie néher erldutert. Um
die Auswirkungen dieser Unterschiede bei der Anwendung der in Kapitel 3 beschriebenen
Fernerkundungsverfahren auf die Strahldichtemessungen verschiedener SSM/I’s zu quanti-
fizieren, wurden fiir die oben genannten Monate Mittelwerte von Wasserhaushaltsparame-
tern aus den Daten der einzelnen Satelliten abgeleitet, auf ein globales 1°x1° Gitter
gemittelt und wiederum gitterboxweise miteinander verglichen. Die daraus resultierenden
global gemittelten Unterschiede der einzelnen Parameter sind fiir alle Radiometer in Tabelle
10 aufgefiihrt. Wie erwartet, sind die Abweichungen in der spezifischen Feuchte am gering-
sten, da fiir deren Ableitung ausschlieBlich niedrige SSM/I-Frequenzen genutzt werden, fiir
die schon der Vergleich der Helligkeitstemperaturen in diesen Kanilen die geringsten Ab-
weichungen zeigte. Beziiglich der abgeleiteten Windgeschwindigkeiten lassen sich jedoch
hohere Differenzen feststellen. So werden mit dem DMSP-F10 um 0.74 m/s héhere Wind-
geschwindigkeiten festgestellt, als mit dem DMSP-F11, wohingegen dieser um 1.14 m/s
hohere Windgeschwindigkeiten als der DMSP-F14 miBt. Diese Unterschiede sind auf die
Abweichungen der Messungen in den Kanilen TB4 und TBS5 bei 37 GHz (siehe Tabelle 9)
zuriickzufiihren und machen sich auch bei der Ableitung der Verdunstung mit 0.90 mm/d
und 0.57 mm/d deutlich bemerkbar. Dagegen wirken sich die groSeren Temperaturdifferen-
zen in den Kanilen TB6 und TB7 bei der Ableitung des Niederschlags nicht so stark aus, da
dort nur systematische Unterschiede von 0.2-0.3 mm/d festgestellt werden. Generell sind
die Unterschiede der einzelnen Parameter beim Vergleich F11-F13 am geringsten und zwi-
schen F11 und F10 sowie F11 und F14 am groften. Es muf3 aber betont werden, da3 die
Messungen des zur Erstellung der HOAPS Klimatologie am lingsten genutzten DMSP-F11
(siehe Tabelle 4) mit Ausnahme der spezifischen Feuchte immer ziemlich in der Mitte der

aus unterschiedlichen Satelliten abgeleiteten Bandbreite der einzelnen Parameter liegen.
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Tabelle 10: Bias und rms aus Messungen verschiedener SSM/I Sensoren abgeleiteter und monatlich auf ei-
nem globalen 1°x1° Gitter gemittelter Parameter; Der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft q;, der Wind-
geschwindigkeit u, der Verdunstung E und des Niederschlags P. Die jeweiligen Vergleichsmonate sind analog
zu Tabelie 9. Wegen des Ausfalls der Kangle TB6 und TB7 auf dem FO8 Sensor ab 1989 konnte beziiglich der
Sensoren FO8-F10 kein Niederschlagsvergleich durchgefiihrt werden.

SSM/I Sensoren
Parameter FO8 - F10 F11-F10 F11-F13 F11 - Fi14

qrlg/kg] bias -0.01 0.44 0.02 -0.04
rms 0.53 0.35 0.33 0.33

u[m/s] bias -0.17 -0.74 -0.09 1.14
rms 0.80 0.51 0.51 0.48

E[mm/d] bias -0.09 -0.90 -0.05 0.57
rms 0.77 0.54 0.95 0.58

P[mm/d] bias 0.33 -0.22 -0.20
rms 1.39 1.26 1.24

Analog zu den zuvor betrachteten Strahldichtemessungen wurden auch hier die zonalen
Mittel der einzelnen Parameter berechnet und fiir alle Satelliten und Monate verglichen. Da-
bei ergaben sich in allen hier betrachteten Vergleichsmonaten qualitativ #hnliche Ergeb-
nisse. Die in Tabelle 10 angegebenen systematischen Unterschiede zwischen den
fernerkundeten Parametern der einzelnen Radiometern bestitigen sich und zeigen insge-
samt geringe zonale Abhingigkeit. Beispielhaft sind in Abbildung 14 die aus den Messun-
gen des DMSP-F10 und F11 abgeleiteten zonalen Mittelwerte fiir Januar 1993 dargestellt.
Die zonale Variabilitit der Parameter wird von beiden Radiometern zwar gleich wiederge-
geben, die einzelnen zonalen Mittelwerte weisen aber generell Unterschiede auf. Mit Aus-
nahme der Verdunstung, wo bei etwa 10°N etwas hohere Differenzen in der spezifischen
Feuchte zu groBeren Abweichungen bei der Verdunstung fiihren, sind diese Unterschiede

mit der Breite nahezu konstant.
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Abbildung 14: Zonale Mittelwerte der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft g, der Windgeschwindig-
keit u, der Verdunstung E und des Niederschlags P, abgeleitet aus SSM/I-Messungen der Sen-
soren F11 (diinn, durchgezogen), F10 (diinn, gestrichelt) sowie der Differenz F11-F10 im

Januar 1993.
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Um also systematische Spriinge in den Zeitreihen der fernerkundeten Klimatologie an den
Ubergéingen vom MeBzeitraum eines Satelliten zum anderen zu vermeiden, miiflten die Mes-
sungen der einzelnen Radiometer eigentlich aufeinander abgestimmt werden. Fiir eine In-
terkalibration der unterschiedlichen Radiometermessungen und eine dafiir notwendige
genaue und statistisch abgesicherte Bestimmung der Offsetfaktoren der einzelnen SSM/T’s
reichen die im Rahmen dieser Arbeit zur Verfiigung stehenden Daten von jeweils nur vier
Monaten in den Uberlappungszeitriumen der einzelnen Satelliten nicht aus. Ein weiterer
Vergleich zwischen instantanen Messungen der DMSP-F11 und F10 sowie in situ Daten soll
hier zumindest Aufschliisse iiber die Genauigkeit dieser beiden Radiometer geben. Dafiir
standen Messungen der Windgeschwindigkeit von fiinf Bojen wihrend eines wissenschaftli-
chen Experiments (Subduction Experiment) im subtropischen Nordatlantik fiir den Zeitraum
Juni 1991 bis Juni 1993 zur Verfligung (Moyer und Weller, 1997). Die Daten einer Boje bei
35°N, 22°W wurden stiindlich gemittelt und mit F11- und F10-Messungen der Monate Fe-
bruar, August und November 1992 verglichen. Dabei wurden analog zu Kapitel 4 nur Satel-
litenmessungen zum Vergleich zugelassen, die innerhalb eines Zeitfensters von 30 Minuten
und einem rdumlichen Abstand von 50 km von der Bojenmessung lagen. Die Gesamtergeb-
nisse sowie die Statistik in Abhingigkeit der vier ausgew#hlten Windgeschwindigkeitsklas-
sen sind in Abbildung 15 dargestellt. Es zeigt sich, da8 die Bojen fiir alle Klassen niedrigere
Werte liefern, als der F10. Der Gesamtbias liegt dabei mit 0.67 m/s etwa in der Gréenord-

F11-BOJE FEB/AUG/NOV 1992 F10-BOJE FEB/AUG/NOV 1992
3 3
bias = 0.03 bias = 0.67
rms =1.20 rms =1.38
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Abbildung 15: Bias (Kreise, durchgezogen) und rms (Dreiecke, gestrichelt) eines Vergleichs instantaner
Bojenmessungen der Windgeschwindigkeit im subtropischen Nordatlantik mit Windge-
schwindigkeiten, abgeleitet aus SSM/I-Messungen der Sensoren F10 und F11 im Zeitraum
Februar, August und November 1992.
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nung des F11-F10 Vergleichs aus Tabelle 10. Dagegen zeigen die Messungen des F11 fiir
alle Klassen nur geringe systematische Abweichungen, was zu einem Gesamtbias von 0.03
m/s fiihrt, wihrend sich rms und Korrelationskoeffizient im Vergleich zu F10 nur geringfii-
gig verindern. Dieser Vergleich bestiitigt einerseits die oben genannten Ergebnisse, zeigt
aber auch, daB8 mit den Messungen des F11 eine genauere Ableitung der Windgeschwindig-
keit moglich ist, als mit dem F10. Auch wenn der betrachtete Zeitraum relativ kurz ist, deu-
tet Abbildung 15 daraufhin, daB den aus Daten des F11 abgeleiteten Parametern des HOAPS
Datensatzes im Zeitraum 1992-1998 vertraut werden darf. Dagegen sollten die Daten der
DMSP-FO08 (1987-1990) und F10 (1991) unter Vorbehalt genutzt werden.

Fiir die zukiinftige Erstellung einer Klimatologie aus den Messungen mehrerer zeitgleich
fliegender Satelliten, miissen die Daten der einzelnen SSM/I’s iiber einen moglichst langen
Zeitraum mit Bojenmessungen aus wissenschaftlichen Experimenten wie dem TOGA-TAO
Bojenfeld (Hayes et al., 1991) oder dem Subduction Experiment (Moyer und Weller, 1997)
verglichen werden. Als Vergleichsparameter scheint die Windgeschwindigkeit am geeignet-
sten, da dieser Parameter einerseits am empfindlichsten auf die systematischen Unter-
schiede der einzelnen SSM/I’s reagiert (sieche Tabelle 10) und sich andererseits auch mit
Bojen, im Vergleich zu anderen Parametern, recht genau messen 148t. Zunéchst wird im
Vergleich mit den Bojenmessungen das Radiometer ermittelt, mit dem die Windgeschwin-
digkeit am genauesten abgeleitet werden kann. Danach werden aus Vergleichen der Hellig-
keitstemperaturen dieses Referenzradiometers und der restlichen Gerite frequenz- und
geritespezifische Offsets bestimmt Diese Offsets werden dann in den Helligkeitstemperatu-
ren der jeweiligen Radiometer beriicksichtigt, so daf3 letztlich alle SSM/I’s auf die Messun-
gen des Referenzradiometers geeicht sind und die hier gezeigten statistischen Fehler

verringert werden.

Die in diesem Kapitel herausgearbeiteten Erkenntnisse iiber die systematischen Unter-
schiede zwischen den Messungen der verschiedenen SSM/I-Radiometer wurden bisher
noch nicht in der HOAPS Klimatologie umgesetzt. Daher miissen die hier festgestellten
Auswirkungen auf die Fernerkundung der Wasserhaushaltsparameter bei Studien der rdum-
lich und zeitlich gemittelten Felder aus HOAPS beriicksichtigt werden. Insbesondere bei
der Interpretation der aus dem DMSP-F10 abgeleiteten Felder des Jahres 1991 sollte von
Fall zu Fall entschieden werden, ob eventuelle Differenzen zu anderen Zeitrdumen des Da-
tensatzes, wie bei der Betrachtung der zonalen Mittelwerte hier, den systematischen MeB-
fehlern des Satelliten oder einer tatsichlichen Variabilitit der Parameter zuzuordnen sind.
Daher wurde bei den folgenden Vergleichen mit anderen Klimatologien in Kapitel 6 und bei
der Anwendung des HOAPS Datensatzes auf die Untersuchung regionaler Klimaphino-
mene in Kapitel 7 groBtenteils auf Messungen der Satelliten FO8 und F10 verzichtet und
iberwiegend Daten des DMSP-F11 aus dem Zeitraum 1992-1998 verwendet.
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6 Vergleich von HOAPS mit anderen Klimatologien

Die im Rahmen dieser Arbeit aus Satellitendaten abgeleiteten mehrjahrigen Zeitreihen werden in
diesem Kapitel ausfiihrlich mit bisher existierenden globalen Klimatologien verglichen, um im
Bezug auf diese, die Genauigkeit der fernerkundeten Wasserhaushaltsparameter in HOAPS ein-
schitzen zu kénnen. Dafiir wurden zwei jiingere, prominente Datensitze ausgewihlt. Zum einen
handelt es sich um eine am Southampton Oceanography Centre in Grof3britannien erstellte klas-
sische Klimatologie aus global verteilten in situ Messungen, in der sdmtliche in HOAPS abgelei-
teten Parameter enthalten sind. Dariiber hinaus wurde der aus Satellitenmessungen abgeleitete
Datensatz des Global Precipitation Climatology Projects speziell fiir einen Vergleich mit den

globalen Niederschlagsfeldern in HOAPS herangezogen.

Im Gegensatz zu Kapitel 4 werden die verschiedenen Klimatologien in diesem Abschnitt auf
unterschiedlichen rdumlichen und zeitlichen Skalen gegeniibergestellt und die auftretenden
Ubereinstimmungen und Abweichungen sowie deren Ursachen, soweit mdglich, diskutiert. In
diesen Vergleichen soll herausgearbeitet werden, ob und in welcher GroBenordnung sich aus

HOAPS eventuelle Verbesserungen fiir die Klimaforschung ergeben.

6.1 Vergleich mit der SOC Air-Sea Flux Climatology

Basis der Southampton Oceanography Centre Air-Sea Flux Climatology, im folgenden als
SOC bezeichnet, ist der globale Datensatz des Comprehensive Ocean-Atmosphere Dataset 1a
(COADS la, Woodruff et al., 1993). COADS 1a besteht aus mehrjdhrigen Schiffs- und Bojen-
messungen des operationellen meteorologischen Beobachtungsnetzes, die bereits in der Ver-
gangenheit von mehreren Autoren zur Erstellung von in situ Klimatologien verwendet wurden
(z.B. Oberhuber, 1988; da Silva et al., 1994). Verschiedene weitere Arbeiten haben in jiingster
Zeit jedoch gezeigt, daB die in COADS 1a enthaltenen MeBdaten systematische Fehler aufwei-
sen, da teilweise dieselben Parameter mit unterschiedlichen Methoden bestimmt wurden (z.B.
Kent et al., 1993a). Diese Fehler wurden in einer Reihe zuvor entwickelter Korrekturverfahren
(Kent und Taylor, 1991; Kent et al., 1991; Kent et al., 1993b) quantifiziert und bei der Erstel-
lung der SOC Klimatologie beriicksichtigt. Hier sei beispielsweise ein Verfahren zur Anpas-
sung der auf vielen Stationen visuell beobachteten Windgeschwindigkeiten an
Anemometermessungen der Windgeschwindigkeit erwéhnt, das bei der Bestimmung der Ener-
giefllisse eine Schliisselrolle einnimmt (Kent und Taylor, 1997). Zusitzlich wurden Beobach-
tungen weiterer ausgewéhlter Schiffe bei SOC miteingebunden, die jihrlich in einem Bericht
der World Meteorological Organization (WMO) veréffentlicht werden (WMO Report 47, z.B.
WMO, 1993) und im COADS 1a Datensatz bis dahin noch nicht vorhanden waren. Weitere
Einzelheiten zu den angewendeten Korrekturen und Verfahren zur Erstellung der SOC Klima-

tologie sind bei Josey et al. (1999) nachzulesen.
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Die SOC Daten lagen als globale monatliche Felder in einer rdumlichen Auflésung von 1°x1°
fiir den Zeitraum Januar 1980 bis Dezember 1993 vor. Damit ergibt sich mit den ab Juli 1987
in der gleichen raumlichen und zeitlichen Auflésung existierenden Zeitreihen der HOAPS Kli-
matologie ein Vergleichszeitraum von maximal 6 1/2 Jahren. Um die systematisch unterschied-
lichen Messungen verschiedener DMSP-Satelliten auszuschlieen, wurden die in Kapitel 5.3.2
genannten Einschrinkungen bei HOAPS beriicksichtigt. Fiir quantitative Vergleiche wurden
aus HOAPS daher nur die ab Januar 1992 mit SSM/I-Messungen des DMSP-F11 abgeleiteten
Parameter zugelassen, so daB sich die meisten der hier durchgefiihrten Untersuchungen auf

insgesamt nur 24 Monate beziehen.

6.1.1 Globaler Vergleich

Die zonalen Mittelwerte der Wasserhaushaltsparameter aus HOAPS und SOC in Abbildung 16
zeigen fiir die beiden FeuchtegroBen nur fiir wenige Breitengrade Unterschiede zwischen bei-
den Klimatologien. Wihrend fiir die spezifische Séttigungsfeuchte an der Meeresoberfldache
siidlich von 50°S bei SOC minimal hohere Werte angegeben werden, lassen sich fiir die spezi-
fische Feuchte der bodennahen Luft nur siidlich von 40°S negative Differenzen und zwischen
10°S und 10°N positive Differenzen bis zu 2 g/kg zwischen HOAPS und SOC feststellen. An-
sonsten zeigen diese beiden Parameter sehr gute Ubereinstimmung. Dagegen erkennt man bei
den restlichen GroBen in Abbildung 16 auch in den zonalen Mittelwerten fast in allen Breiten
teilweise deutliche Abweichungen, wenngleich die zonalen Profile der Parameter in beiden
Klimatologien sehr #hnlich sind. Lediglich in der Windgeschwindigkeit, nordlich von 30°N,
und in der Verdunstung zwischen 20° und 40°N, stimmen die Werte von HOAPS und SOC gut
iiberein. Die geringen Unterschiede im SiiBwasserflu E-P zwischen 20°S und 20°N sind aller-
dings darauf zuriickzufiihren, daB bei SOC fiir die Verdunstung und den Niederschlag in diesen
Breiten jeweils in der gleichen GroBenordnung hohere Werte als bei HOAPS angegeben wer-

den und sich diese Unterschiede in der Differenz beider Parameter aufheben.

Generell lassen sich aber in der Nordhemisphire fiir alle Parameter bessere Ubereinstimmun-
gen in den zonalen Mittelwerten beider Klimatologien feststellen. Dies deutet daraufhin, dal3
die gefundenen Abweichungen mit der Anzahl der in die in situ Klimatologie eingehenden
Schiffs- und Bojenmessungen zusammenhéngen, die in der Siidhemisphére deutlich geringer
ist (Woodruff et al., 1993). Eine weitere Diskussion iiber die Ursachen der in Abbildung 18 und
Abbildung 19 dargestellten regionalen Differenzen der Jahresmittelwerte zwischen HOAPS
und SOC kann daher nur zusammen mit der in Abbildung 17 gezeigten typischen globalen Ver-
teilung von Messungen des operationellen Beobachtungsnetzes innerhalb eines Monats gefiihrt
werden. Jourdan und Gautier (1995) zeigten, dal die Genauigkeit zeitlich gemittelter Parame-
ter in hohem MaRe von der Anzahl der verwendeten Messungen abhingt. Beispielsweise wer-

den fiir eine genaue Abschitzung des Monatsmittelwertes der Verdunstung mehr als 20
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Abbildung 16: Zonale Mittelwerte der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Oberfliiche q, der spezifischen
Feuchte der bodennahen Luft q;, der Windgeschwindigkeit u, der Verdunstung E, der Regenrate
P und des SiiBwasserflusses E-P berechnet aus dem HOAPS Datensatz (durchgezogene Linie)
und der SOC Klimatologie (gestrichelt) fiir den Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993.
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Abbildung 17: Typische globale Verteilung der Schiffs- und Bojenmessungen des operationellen MeBnetzes
innerhalb eines Monats (hier fiir Juli 1992 dargestellt).

Messungen verteilt iiber den gesamten Monat vorausgesetzt (z.B. Luther und Harrison 1984;
Taylor, 1984). Diese Vorgabe wird in HOAPS mit mindestens 1-2 tiglichen Satellitenmessun-
gen an jedem Ort des globalen Ozeans erfiillt. Abbildung 17 zeigt jedoch, dal} diese Daten-
dichte im operationellen Beobachtungsnetz typischerweise nur nordlich von 30°N und entlang
der Hauptschiffahrtslinien vorhanden ist. Auerhalb davon liegen insbesondere in der Siidhe-
misphére, aber auch in weiten Teilen des nordlichen Indischen Ozeans und des subtropischen
Nordpazifiks deutlich weniger Daten vor. Siidlich von etwa 30°S sind nur noch vereinzelt Mes-
sungen innerhalb eines Monats vorhanden. Es mu8 daher davon ausgegangen werden, daf} die
aus in situ Messungen gemittelten Wasserhaushaltsparameter in der SOC Klimatologie in die-

sen Gebieten mit groBeren Unsicherheiten behaftet sind.

Die Verteilung der Verdunstung in Abbildung 18 zeigt kleinste Differenzen zwischen HOAPS
und SOC im Nordatlantik, wo die in situ Datendichte maximal ist. Geringe Abweichungen im
Jahresmittelwert der Verdunstung iiber dem Golfstrom sind durch die Unterschiede im Nord-
winter zu erkldren. Dagegen lassen sich grof3e, zonal homogen verteilte Abweichungen iiber
den tropischen Ozeanen und der gesamten siidlichen Hemisphére feststellen. Wie man in Ab-
bildung 19 erkennt, sind die positiven Differenzen in den Tropen auf einen negativen bias von
etwa 1.5 m/s in der Windgeschwindigkeit und einen positiven bias von teilweise 2-3 g/kg in
der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft den beiden Klimatologien zuriickzufiihren. In
der Siidhemisphire zeigt die Verdunstung in HOAPS dagegen hohere Werte als in SOC, was
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Abbildung 18: Globale Differenzen (HOAPS-SOC) der Jahresmittelwerte der Verdunstung E, der Regen-
rate P und des SiiBwasserflusses E-P fiir den Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993.
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Abbildung 19: Globale Differenzen (HOAPS-SOC) der Jahresmittelwerte der spezifischen Sittigungs-
feuchte an der Oberfliche g, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft q; und der Wind-
geschwindigkeit u fiir den Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993.
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durch einen zonal homogenen bias in der Windgeschwindigkeit von 2 m/s und einem negativen
bias in der GréBenordnung von -0.5 bis 4 g/kg in der spezifischen Feuchte verursacht wird. Die
Unterschiede in diesen beiden Parametern auf der Siidhalbkugel sind wahrscheinlich durch die
geringe Datendichte der in situ Klimatologie bedingt, in der die analysierten Werte durch die
Extrapolation in hohem MaBe von den Regionen mit héherer Datendichte weiter nordlich be-

einfluBt werden.

Eine mogliche Erkldrung fiir den tropischen bias in der spezifischen Feuchte der bodennahen
Luft konnte die in Kapitel 4.2.2 in einem Vergleich mit TOGA/COARE Daten festgestellte sy-
stematische Uberschiitzung des Parameters durch das Fernerkundungsverfahren im Zusam-
menhang mit der Vertikalstruktur des Wasserdampfes in dieser Region liefern. Das wiirde al-
lerdings voraussetzen, dal die Bedingungen im pazifischen Warmpool als typisch fiir die
gesamten Tropen angesehen werden kénnen. Demgegeniiber stehen allerdings die Ergebnisse
von Schulz et al. (1997), die in einem Vergleich von fernerkundeten spezifischen Feuchten mit
Messungen wihrend des Central Equatorial Pacific Experiment (CEPEX) in einem weitaus
groBeren tropischen Gebiet gute Ubereinstimmungen lieferten. Die hier gefundenen Abwei-
chungen in der Windgeschwindigkeit konnen dagegen nicht erklédrt werden. Bisher sind keine
Vergleiche von fernerkundeten Windgeschwindigkeiten mit tropischen Experimentdaten be-
kannt, in denen ein bias in dieser GréBenordnung festgestellt wurde und auch die Resultate in
Kapitel 4.2.2 zeigen keine gro3en Unterschiede. Die in Kapitel 5.3.2 beschriebenen Vergleiche
der aus SSM/I-Messungen abgeleiteten Windgeschwindigkeit mit Bojenmessungen aus dem
IMET Datensatz (Moyer und Weller, 1997) weisen im Zeitraum 1991 bis 1993 ebenfalls keine
groleren systematischen Unterschiede in den Monatsmittelwerten auf. Zusétzlich muf3 betont
werden, dafl die Beobachtungsdichte der in situ Messungen auch in den Tropen relativ gering
ist und daher die Windgeschwindigkeits- und Feuchtewerte in SOC im Extrapolationsverfah-
ren durch Beobachtungen in den Subtropen beeinfluflit werden, was hohere Windgeschwindig-
keiten und niedrigere Feuchten zur Folge hitte. Dies wiirde zumindest teilweise die zonal

homogene Verteilung dieser Abweichungen erkléren.

Wie man an den hohen Werten und der fleckigen Struktur der Differenzen erkennen kann, ist
eine Abschitzung der Niederschlagsrate und dadurch bedingt auch des SiiBwasserflusses aus in
situ Daten nur dort sinnvoll, wo die Datendichte besonders hoch ist (Abbildung 18 Mitte und
unten). Die Abweichungen zwischen beiden Klimatologien in der Siidhemisphire sind auf eine
unrealistische Verteilung in SOC zuriickzufiihren, wohingegen die Jahresmittelwerte in HOAPS
in Abbildung 11 glaubwiirdig wiedergeben werden. Wegen der geringen Anzahl an Beobach-
tungen, bilden sich bei der Analyse der in situ Daten auf der gesamten Siidhalbkugel Cluster mit
hohen Regenraten, die verbreitet 2-3 mal hohere Niederschlige als bei HOAPS zeigen. Ahnlich
hohe Differenzen erkennt man entlang der ITCZ, wo die Strukturen des Niederschlagsfeldes in

SOC deutlich inhomogener als bei HOAPS sind und dadurch in unregelméBigen Abstinden
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hohe positive und negative Differenzen zwischen HOAPS und SOC gefunden werden. Aber
auch in den Gebieten mit hoher in situ Datendichte im Nordatlantik, iiber der Golfstromregion
und iiber dem Kuroshiostrom im Nordpazifik zeigen sich auffillig hohe Abweichungen. Diese
Differenzen sind auf die hohen Niederschlagsraten in HOAPS zuriickzufiihren, die in den Win-
termonaten in dieser Region fast eben so hoch wie in den Tropen sind. Dagegen zeigt die SOC
Klimatologie dort nur maximale Werte von 8 mm/d. Die hohen Werte in HOAPS scheinen aber
nicht unrealistisch zu sein, wenn man zusétzlich unabhingige Datensitze betrachtet. Abbildung
20 zeigt erste Auswertungen der Messungen des Niederschlagsradars an Bord des TRMM Sa-
telliten von Schulz et al. (2000). Aus Abschitzungen des Niederschlags fiir den Januar 1999 las-
sen sich dabei iiber dem Golfstrom bei 30°N, 60°W mit teilweise mehr als 20 mm/d im

Monatsmitte] ebenso so hohe Regenraten wie entlang der ITCZ feststellen.

Die Ursachen der Niederschlagsdifferenzen zwischen beiden Klimatologien in diesen Regio-
nen sind daher eher in der bei SOC verwendeten Methode von Tucker (1961) zu suchen. Die
Regenraten im operationellen MeBnetz werden nicht direkt gemessen, sondern mit dieser Me-
thode aus den Beobachtungen des aktuellen Wetters nachtriiglich bestimmt. Auf die Tatsache,
daB} diese zweifelhafte Abschitzung sehr stark von der subjektiven Entscheidung des Beobach-
ters an Bord eines Schiffes abhiingt, soll hier nicht weiter eingegangen werden. Allerdings las-
sen sich damit nur Regenraten von maximal 2.7 mm/h ableiten, weswegen fiir die hoheren
tropischen Niederschlagsraten ein temperaturabhéingiger Korrekturwert nach Dorman und
Bourke (1978) addiert wird. Da eine solche Korrektur bei in situ Klimatologien aulerhalb der
Tropen nicht angewendet wird, kommt es bei SOC in Regionen mit hohen instantanen Regen-
raten von iliber 5 mm/h, wie iiber dem Golf- oder Kuroshiostrom, zu einer Unterschitzung des

Niederschlags und zu einer Uberschitzung des SiiBwasserflusses.

Weitere Hinweise auf den engen Zusammenhang zwischen der Anzahl der in situ Messungen
und der Genauigkeit der daraus abgeleiteten Klimatologie findet man in den zeitlichen Korre-
lationen der Monatsmittelwerte in HOAPS und SOC. Dazu wurden aus den 24 monatigen Zeit-
reihen zwischen Januar 1992 und Dezember 1993 an jeder Gitterbox der globalen 1°x1° Felder
Korrelationskoeffizienten zwischen den Wasserhaushaltsparametern beider Klimatologien be-
rechnet. Geht man fiir alle Parameter von einem unabhéngigen Wert pro Quartal aus, so zeigt
ein daraus folgender T-Test nach Sachs (1997), daB in dieser Analyse Korrelationen iiber 0.7

im 95%- Vertrauensintervall als statistisch signifikant angesehen werden konnen.

Abbildung 20 zeigt fiir die beiden Feuchteparameter fast in der gesamten Nordhemisphire
Korrelationen iiber 0.9. Aber auch auf der Siidhalbkugel werden bis 40°S verbreitet signifi-
kante Korrelationen gefunden, so dal die geringe Datendichte, beziiglich dieser beiden Gro-
Ben, anscheinend nur innerhalb der ITCZ Auswirkungen auf die Genauigkeit der monatlichen
Variabilitit in Bezug auf HOAPS hat.
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Abbildung 20: Monatliche Niederschlagsraten im Januar 1999, abgeleitet aus Messungen des Niederschlagsra-
dars PR an Bord des sich zwischen 40°N und 40°S auf einer nicht sonnensychronen Umlaufbahn
befindlichen TRMM Satelliten (Schulz et al., 2000).

Die Korrelationen der Windgeschwindigkeit und der Verdunstung zeigen groBe Ahnlichkeiten
mit der Verteilung der Anzahl von in situ Messungen wihrend eines Monats (Abbildung 17).
Signifikante Korrelationen zwischen HOAPS und SOC sind hier ausschlieBlich in den Gebie-
ten mit hoher Datendichte im Nordatlantik und Nordpazifik sowie entlang der Hauptschiff-
fahrtslinien auszumachen. Beziiglich des Niederschlags und des SiiBwasserflusses lassen sich
dagegen lediglich entlang der besonders stark befahrenen Kiisten Europas und Nordamerikas
Werte iiber 0.7 erkennen. AuBerhalb davon werden kaum signifikante Korrelationen und auf

der Siidhalbkugel teilweise sogar negative Werte festgestellt.

In Tabelle 11 wurden fiir verschiedene Ozeanabschnitte regionale und globale Jahresmittel-
werte der beiden Klimatologien berechnet. Auch hier zeigen sich lateral unterschiedliche
Differenzen zwischen den Wasserhaushaltsparametern der HOAPS und SOC Klimatologie.
Wihrend die Feuchtewerte, mit Ausnahme der inneren Tropen, erst siidlich von 30°S gro-
Bere Abweichungen aufweisen, zeigen sich aufgrund der zuvor genannten Ursachen fiir die
Windgeschwindigkeit, die Verdunstung und den Niederschlag schon in allen Regionen siid-
lich von 30°N, einschlieBlich des Indischen Ozeans, Unterschiede in den Mittelwerten zwi-
schen HOAPS und SOC. Die groBten Abweichungen sind dabei im Niederschlag
festzustellen, wo in SOC selbst im regionalen Mittel teilweise fast doppelt so hohe Werte
wie bei HOAPS auftreten.
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Abbildung 21: Zeitkorrelationen zwischen jeweils 24 Monatsmittelwerten aus HOAPS und SOC fiir die spezi-
fische Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche (a), die spezifische Feuchte der bodennahen
Luft (b), die Windgeschwindigkeit (c), die Verdunstung (d), die Regenrate (e) und den SiiBwas-
serfluB (f) im Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993. Die weiBen Flecken auflerhalb der Land-
und Eismaske zeigen bei e) und f) Gebiete mit negativen Korrelationen.
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Tabelle 11: Regionale und globale HOAPS und SOC Mittelwerte (Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993) der
spezifischen Sittigungsfeuchte an der Oberfliche qg, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft q;, der Wind-
geschwindigkeit u, der Verdunstung E und der Regenrate P.

Region | ™| o lefkel | qilghkgl | u(mss] | E[mm/d] | P mm/d]
tologie
Nordpazifik | HOAPS|| 4.77 3.88 8.86 1.25 2.61
60°-80°N | socC 4.93 3.12 7.68 1.27 2.27
Nordpazifik | HOAPS|[ 9.39 7.35 8.77 2.45 2.72
30°-60°N | socC 9.63 7.50 8.66 2.20 2.86
Nordpazifik | HOAPS| 20.50 15.74 6.01 3.74 2.42
10°-30°N | socC 20.61 15.61 7.33 4.11 3.90
Trop. Pazifik | HOAPS|| 22.91 18.65 5.07 2.58 3.56
10°S-10°N | soc 23.06 17.41 6.17 3.69 6.70
Siidpazifik | HOAPS| 19.29 14.34 5.92 3.97 2.39
10°-30°S | socC 19.20 14.24 7.12 4.16 4.49
Siidpazifik | HOAPS|| 8.93 6.63 9.46 2.88 2.26
30°-60°S SOC 9.00 6.91 8.80 2.21 5.00
Nordatlantik | HOAPS||  5.27 4.08 9.16 1.67 2.32
60°-80°N | socC 5.80 4.04 8.94 2.16 2.67
Nordatlantik | HOAPS|| 11.58 8.85 8.59 3.03 3.25
30°-60°N | socC 11.64 8.64 8.88 3.10 3.24
Nordatlantik | HOAPS|| 19.81 15.16 5.95 3.66 1.48
10°-30°N | socC 20.18 15.06 7.33 4.20 2.25
Trop. Atlantik| HOAPS || 21.36 17.97 5.47 2.18 2.33
10°S-10°N | socC 21.92 16.64 6.40 3.69 3.84
Siidatlantik | HOAPS| 15.78 11.45 6.55 3.80 1.77
10°-30°S SOC 15.72 11.53 7.23 3.53 2.91
Siidatlantik | HOAPS| 6.03 4.52 9.46 2.22 2.35
30°-60°S | socC 6.73 5.75 8.80 1.61 3.81
Ind. Ozean | HOAPS| 23.83 18.43 4.56 2.83 2.85
0°-25°N SOC 23.95 17.90 6.55 4.06 4.07
Ind. Ozean | HOAPS| 18.68 14.01 6.37 3.91 2.55
0°-40°S soC 18.68 13.79 7.48 4.20 432
Global |HOAPS| 14.53 11.16 7.49 3.00 2.49
60°S-80°N | soOC 14.93 11.33 7.90 3.17 4.15
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Die besten Ubereinstimmungen finden sich wiederum fiir alle Parameter im Nordatlantik und
Nordpazifik jeweils zwischen 30° und 60°N. Hier zeigen sowohl die regionalen Mittelwerte
des Niederschlags, als auch der Verdunstung annihernd die gleichen Werte, so daBl auf dieser
raumzeitlichen Skala zumindest in diesen Regionen ebenfalls nur geringe Abweichungen im

nicht explizit aufgefiihrten SiiBwasserflu auftreten.

In den globalen Mittelwerten der beiden FeuchtegroBen, der Windgeschwindigkeit und der Ver-
dunstung zeigen sich allerdings, trotz der groferen regionalen Abweichungen, kaum Unter-
schiede in den beiden Klimatologien. So ist beispielsweise der globale Mittelwert bei HOAPS
mit 3.0 mm/d nur unwesentlich geringer als in SOC mit 3.17 mm/d. Beziiglich des Nieder-
schlags machen sich die deutlichen Abweichungen auf der Siidhalbkugel allerdings auch im
globalen Mittelwert bemerkbar, wo in SOC mit 4.15 mm/d etwa 60% mehr Niederschlag als in
HOAPS berechnet werden. Damit ist in der SOC Klimatologie der globale Mittelwert des Nie-
derschlags um etwa 1 mm/d hoher als die Verdunstung. Der daraus folgende negative globale
Mittelwert des SiiBwasserflusses iiber dem Ozean steht allerdings im Widerspruch zum allge-
meinen Verstindnis des Wasserkreislaufs des Systems Ozean-Atmosphire, in dem tliber dem
Ozean, als der Quelle des atmosphérischen Wasserkreislaufs, im globalen Mittel ein positiver
SiiBwasserfluBl vorherrschen miifite. Dagegen zeigen die globalen Mittel in HOAPS verniinftige
Werte mit einem positiven globalen SiiBwasserflul von etwa 0.5 mm/d. Das Verhéltnis von Ver-
dunstung und Niederschlag stimmt mit 1.20 dabei sehr gut mit der Klimatologie von Baum-

gartner und Reichel (1975) iiberein, die fiir dieses Verhiltnis einen Wert von 1.12 angeben.

Insgesamt 146t sich aus den bisher durchgefiihrten Vergleichen zwischen HOAPS und SOC
folgern, da3 die aus in situ Daten abgeleiteten Monatsmittelwerte in SOC nur eingeschrénkt
auf Gebiete mit einer hohen Anzahl an Beobachtungen brauchbare Ergebnisse liefern, da siid-
lich von 30°N innerhalb eines Monats teilweise nur einige wenige Einzelmessungen je Gitter-
box zur Verfiigung stehen. Dagegen werden die fernerkundeten Monatsmittelwerte der
Wasserhaushaltsparameter in HOAPS je Gitterbox aus einer Anzahl von mehreren hundert Sa-
tellitenmessungen abgeschitzt. Durch diese rdumlich und zeitlich homogen verteilte Anzahl an
Messungen zeigen die fernerkundeten Felder in HOAPS realistischere Verteilungen, als in der
SOC Klimatologie, was besonders beim Niederschlag und dadurch bedingt auch beim Siif3-

wasserfluf deutlich wird.
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6.1.2 Vergleich im Nordatlantik

Die Ergebnisse des vorherigen Abschnittes zeigen, da3 die aus Schiffs- und Bojenmessungen er-
stellte SOC Klimatologie nur in einigen Regionen mit ausreichend hoher in situ Datendichte als
Vergleichsdatensatz fiir HOAPS geeignet ist. Um quantitative Aussagen iiber die Genauigkeit der
fernerkundeten Wasserhaushaltsparameter in HOAPS fiir verschiedene zeitliche Mittelungsinter-
valle abzuschitzen, wurde daher das Vergleichsgebiet auf den Nordatlantik zwischen 30° und 50°N
eingeschrinkt. Aus den 24-monatigen Zeitserien von Monatsmittelwerten beider Klimatologien
wurden saisonale und jihrliche Mittelwerte gebildet und diese danach in einer rdumlichen Auflo-
sung von 1°x1° gitterboxweise miteinander verglichen. Die Ergebnisse dieser Untersuchung sind in

Tabelle 12 zusammengefaft.

Die beste Ubereinstimmung zeigt sich wieder bei den beiden Feuchteparametern, wo die Korrelatio-
nen zwischen der HOAPS und SOC Klimatologie sowohl fiir Monatsmittel, als auch fiir lingere
Mittelungszeitraume generell iiber 0.95 liegen. Wie bereits in Abbildung 21 zu erkennen, zeigen die
Monatsmittelwerte der Windgeschwindigkeit sowie des latenten Warmeflusses und der Verdun-
stung im Nordatlantik ebenfalls hohe und im 95%-Vertrauensintervall signifikante Korrelationen
tiber 0.8, die zweijdhrigen Saison- und Jahresmittelwerte sogar Korrelationen iiber 0.9. Die syste-
matischen Unterschiede der drei Bulk-Parameter, der Verdunstung und des latenten Warmeflusses
liegen in der GroBenordnung der in Kapitel 4 gezeigten Vergleiche mit Einzelmessungen. Dagegen
ist der rms zwischen den Monatsmittelwerten von HOAPS und SOC fiir alle Parameter deutlich ge-
ringer, als in Kapitel 4 und nimmt bei groBeren zeitlichen Mittelungsintervallen erwartungsgemif3
weiter ab. So betragen die zufilligen Abweichungen der Monatsmittelwerte in HOAPS und SOC
beim latenten WirmefluB etwa 20 W/m? und verringern sich bis auf 10 W/m? im zweijdhrigen kli-
matologischen Mittel. Die Abweichungen im latenten WarmefluB sind dabei zum grofiten Teil
durch die Abweichungen in der Windgeschwindigkeit verursacht, bei der sich im Vergleich syste-

matische und zufillige Unterschiede zwischen 0.5 und 1 m/s ergeben.

GroBere Abweichungen lassen sich dagegen beim Niederschlag feststellen. Ursachen sind wie-
derum die vorher erwihnten Defizite in der Ableitung der Regenrate aus in situ Beobachtungen des
aktuellen Wetters. Diese kénnen im Vergleich der Monatsmittelwerte zu systematischen Unterschie-
den von iiber 50% fiihren, aber auch fiir ldngere Mittelungszeitrdume, wie im zweijahrigen DJF-
Saisonmittelwert, 1.09 mm/d betragen. Die zufilligen Abweichungen in den Niederschlagswerten
beider Klimatologien liegen auch im Nordatlantik zwischen 50% fiir Monatsmittel und etwa 30%
im zweijdhrigen Mittelwert. Deswegen ist die SOC Klimatologie beziiglich des Niederschlags und
des SiiBwasserflusses nicht fiir einen Vergleich mit fernerkundeten Datensétzen geeignet. Um Aus-
sagen iiber die Genauigkeit der zeitlich gemittelten Felder des Niederschlags und des SiiBwasser-
flusses in HOAPS treffen zu konnen, miissen daher andere Datensitze herangezogen werden. Ein
solcher Vergleich wird ausfiihrlich im néchsten Abschnitt diskutiert.
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Tabelle 12: Mittelwerte, Korrelationen, bias und rms eines statistischen Vergleichs zwischen HOAPS und SOC
fiir die spezifische Sittigungsfeuchte an der Oberfliche qg, die spezifische Feuchte der bodennahen Luft g, die
Windgeschwindigkeit u, die Verdunstung E, den latenten WirmefluB L und die Regenrate P fiir verschiedene zeit-
liche Mittelungsintervalle im Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1993 zwischen 30° und 50°N im Nordatlantik.

Januar Juli e TA- Jahresmittel
HOAPS - SOC 1993 1993 Saisonmittel{Saisonmitte] 19931993
1992-1993 | 1992-1993

Mittel 11.32 15.23 11.33 15.60 13.32

qs [g/kg] Korr. 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99
bias -0.11 - 0.06 0.03 0.03 0.03

rms 0.51 0.54 0.38 0.29 0.31

Mittel 7.92 12.61 7.91 12.59 10.01

qr, [g/kgl Korr. 0.95 0.97 0.98 0.99 0.99
bias 0.32 0.26 0.20 0.57 0.37

rms 0.67 0.69 0.41 0.44 0.29

Mittel 9.69 6.67 9.68 6.44 8.09

u [m/s] Korr. 0.89 0.84 0.97 0.97 0.95
bias -0.57 -0.38 -0.76 -0.58 -0.63

rms 0.87 0.99 0.35 0.62 0.44

Mittel 4.13 1.97 4.16 2.11 3.45

E [mm/d] Korr. 0.87 0.79 0.95 0.89 0.96
bias -0.09 - 0.04 -0.10 -0.27 -0.21

rms 0.94 0.70 0.56 0.36 0.35

i Mittel 112.33 54.54 119.71 59.97 94.38
L [W/m?] Korr. 0.88 0.83 0.96 0.89 0.96
bias -2.10 -2.08 -2.23 -7.26 -5.15

rms 20.96 17.08 14.11 10.46 10.10

| Mittel 3.66 2.04 3.97 2.18 3.22
P [mm/d] Korr. 0.73 0.64 0.87 0.86 0.89
bias 0.05 - 1.05 1.09 -0.64 0.26

rms 1.88 1.56 1.36 0.65 0.98
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Wie in Kapitel 7.1 gezeigt wird, hat der Golfstrom sowohl fiir das Klima im gesamten Nordat-
lantik, als auch fiir den europiischen Kontinent eine grofe Bedeutung. Klepp und Bakan
(2000) bestitigen in ihrer Studie, daB sich dort durch die groen Temperaturgegensitze zwi-
schen dem warmen Ozean und der kalten Luft, die vom nordamerikanischen Kontinent heran-
tranportiert wird, im Nordwinter haufig Zyklonen bilden. Diese ziehen danach quer iiber den
Atlantik und beeinflussen spiter mafgeblich das Wettergeschehen in Europa. Wie in Abbil-
dung 12 zu erkennen, weist die Golfstromregion dariiber hinaus beziiglich des SiiBwasserflus-
ses einen starken Jahresgang auf und ist daher sehr gut geeignet, um die monatliche Variabilitit

der einzelnen Wasserhaushaltsparameter beider Klimatologien niher zu untersuchen.

Dazu wurden monatliche Gebietsmittelwerte einer 5°x5° Region bei 37.5°N, 67.5°W gebildet
und die daraus resultierenden Zeitreihen beider Klimatologien verglichen. Im Gegensatz zu den
globalen Studien in Kapitel 5.3.2 sind in dieser Region keine systematischen Spriinge in den aus
Messungen der DMSP-Satelliten FO8 (1987-1990), F10 (1991) und F11 (1992-1993) abgeleite-
ten Monatsmittelwerten der Wasserhaushaltsparameter zu erkennen (Abbildung 22). Die Unter-
suchung der Zeitreihen wurde daher auf 78 Monate (Juli 1987-Dezember 1993) und somit den
gesamten Uberlappungszeitraum zwischen HOAPS und SOC ausgedehnt.

Die Zeitreihen der Monatsmittelwerte in Abbildung 22 zeigen fiir alle Wasserhaushaltsparame-
ter einen starken Jahresgang. Die beiden FeuchtegroBen unterscheiden sich dabei in den Som-
mer- und Wintermonaten um bis zu 10 g/kg, wihrend die Windgeschwindigkeit im Winter mit
bis zu 12 m/s etwa doppelt so hohe Werte wie im Sommer zeigt. Dadurch weist auch die Ver-
dunstung einen starken Jahresgang mit etwa 3 mm/d in den Sommer- und bis zu 9 mm/d in den
Wintermonaten auf. Diese hohe saisonale Variabilitit der Bulk-Parameter und der Verdunstung
wird in den Zeitreihen von beiden Klimatologien mit geringen Abweichungen gut wiedergege-

ben.

Dagegen lassen sich in den Zeitserien des Niederschlags grole Abweichungen erkennen. Die
hohen Niederschlige bei HOAPS von iiber 10 mm/d in den Wintermonaten werden bei SOC
nicht erreicht, da mit der dort verwendeten Methode von Tucker (1961) die Regenrate nur bis
maximal 2.6 mm/h fiir Einzelmessungen abgeschitzt werden kann. Dadurch ist auch bei den
Monatsmittelwerten des SiiBwasserflusses (E-P) kaum Ubereinstimmung zwischen beiden Kli-
matologien festzustellen. Die durchgéngig positiven Werte in SOC zwischen 3 und 6 mm/d
weichen meist sogar im Vorzeichen von den Werten bei HOAPS ab. Dort lassen sich nur in den
Sommermonaten geringe positive SiiBwasserfliisse erkennen, wihrend im Winter teilweise
hohe negative Fliisse bis liber 6 mm/d festgestellt werden.
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Abbildung 22: Zeitserien von Monatsmittelwerten der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche
g, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft q;, der Windgeschwindigkeit u, der Verdunstung
E, der Niederschlagsrate P und des SiiBwasserflusses E-P fiir eine 5°x5° Region mit Zentrum bei
37.5°N, 67.5°W aus HOAPS (durchgezogene Linie) und SOC (gestrichelt). Wegen des MeBaus-
falls an Bord des DMSP-F08 weist die HOAPS Zeitserie im Dezember 1987 eine Datenliicke auf.
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Das wichtigste Fazit des Vergleichs zwischen HOAPS und der SOC Klimatologie lautet: Mit
Ausnahme des Niederschlags und des SiiBwasserflusses, bei denen aufgrund des ungenauen
Verfahrens bei SOC keine zufriedenstellenden Vergleichsergebnisse festgestellt wurden,
konnte die Genauigkeit der fernerkundeten Wasserhaushaltsparameter in HOAPS iiberpriift
und quantifiziert werden. HOAPS zeigt in Regionen mit einer hohen Anzahl an in situ Messun-
gen sowohl in den Mittelwerten, als auch in der monatlichen Variabilitit dieser Parameter eine
gute Ubereinstimmung mit SOC. AuBerhalb des Nordatlantiks, des Nordpazifiks und der
Hauptschiffahrtslinien sinkt die Qualitit der SOC Klimatologie mit der stark abnehmenden
Anzahl an in situ Messungen. Da die Anzahl der Satellitenmessungen, im Vergleich zum Nord-
atlantik, jedoch iiberall nahezu konstant bleibt, ist die HOAPS Klimatologie im Hinblick auf
globale Anwendungen des Datensatzes iiber dem Ozean besser geeignet, als die SOC Klima-

tologie.
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6.2 Vergleich mit dem Global Precipitation Climatology Project (GPCP)

Wie im vorherigen Abschnitt gezeigt wurde, sind globale Niederschlagsfelder aus dem opera-
tionellen Beobachtungsnetz fiir die Klimaforschung wenig geeignet, da einerseits das Verfahren
Schwichen aufweist und andererseits die Anzahl der Beobachtungen, insbesondere auf der Siid-
halbkugel, fiir eine genaue Abschitzung der monatlichen Niederschlagsmenge zu gering ist. In
den vorherigen Vergleichen konnten aus diesen Griinden nur eingeschréinkte und qualitative
Aussagen iiber die Giite der Niederschlagsfelder aus dem HOAPS Datensatz getroffen werden.
Fiir einen weiteren Vergleich wurden daher die Niederschlagsdaten des Global Precipitation
Climatology Project (GPCP) zum Vergleich herangezogen. Das GPCP wird seit 1986 vom
World Climate Research Programme (WCRP) gefordert. Bis zum damaligen Zeitpunkt war es
nicht moglich die Niederschlagsverteilung iiber der gesamten Erde hinreichend genau zu quan-
tifizieren, da die bis dahin vorhandenen unterschiedlichen MeBmethoden und die daraus resul-
tierenden Datensétze nicht iiber die notwendige Genauigkeit und/oder iiber keine globale
Abdeckung verfiigten (Huffmann et al., 1997). Ziel des GPCP war und ist es daher, monatliche
Mittelwerte des Niederschlags auf einem globalen 2.5°x2.5° Gitter fiir den Zeitraum Juli 1987
bis Dezember 2000 fiir weitere wissenschaftliche Untersuchungen, wie z.B. die Validation von

globalen Klimamodellen oder hydrologischen Modellen, zur Verfiigung zu stellen.

Die eigentliche Aufgabe des GPCP besteht darin, die Informationen iiber den Niederschlag aus
unterschiedlichen Datenquellen so zu kombinieren, daB alle Vorteile und Stirken der einzelnen
MeBmethoden fiir den bis heute lingsten und genauesten Datensatz monatlicher Nieder-
schlagsverteilungen genutzt werden (WCRP, 1990). Die Daten des GPCP eignen sich somit
sehr gut zum Vergleich mit anderen MeBreihen des Niederschlags. In diesem Kapitel sollen da-
her die ebenfalls in einer rdumlichen 2.5°x2.5° Aufl§sung vorliegenden Niederschlagsklimato-
logien aus dem HOAPS Datensatz fiir den Zeitraum 1992 bis 1998 mit den Feldern der GPCP
Version 1c iiber dem Ozean verglichen werden. Dazu werden zunichst die Einzelkomponenten
und die Erstellung des GPCP Datensatzes zusammenfassend dargestellt. Im eigentlichen Ver-
gleich werden danach die wesentlichen Gemeinsamkeiten und Unterschiede beider Klimatolo-
gien sowie der GPCP Einzelkomponenten diskutiert und daraus Aussagen iiber die Giite der
Niederschlagsfelder der HOAPS Klimatologie abgeleitet.

6.2.1 Die Einzelkomponenten des GPCP Datensatzes

Der GPCP Datensatz ist eine Kombination von Niederschlagsabschitzungen aus Satellitenda-
ten und in situ Messungen der Regenrate. Die Einzelkomponenten, deren rdumliche und zeitli-
che Abdeckung sowie die Referenzen sind in Tabelle 13 zusammengefa3t. Dabei werden
sowohl dreistiindliche Infrarotmessungen geostationirer Satelliten, als auch die Mikrowellen-
messungen des polar umlaufenden SSM/I genutzt, die zwar in geringerer zeitlicher Auflosung
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als die geostationédren Daten vorliegen, aber dafiir eine genauere Abschétzung des instantanen
Niederschlags ermoglichen (Arkin und Xie, 1994; Ebert und Manton, 1998; Smith et al.,
1998). Da das Gebiet zwischen 40°S und 40°N von den vier zur Verfiigung stehenden
geostationdren Satelliten (Geostationary Operational Environmental Satellites GOES EAST
und GOES WEST, USA; Geostationary Meteorological Satellite GMS, Japan; Meteorological
Satellite METEOSAT, Europa) nicht komplett abgedeckt wird, werden diese Liicken zusitz-
lich durch Daten der ebenfalls im infraroten Spektralbereich messenden Radiometer der
NOAA-Serie (National Oceanic and Atmospheric Administration) aufgefiillt. Die Ableitung
von Niederschlagsraten aus den Infrarotmessungen erfolgt fiir die geostationdren Daten nach
der Methode von Arkin und Meisner (1987), dem sogenannten GOES Precipitation Index
(GPI), die die gemessene Wolkenoberkantentemperatur in Beziehung zum Niederschlag setzt
und einer dhnlichen Methode von Janowiak und Arkin (1991) fiir die Daten der polarumlau-

fenden Infrarotradiometer.

Tabelle 13: Beschreibung der Einzelkomponenten des GPCP Datensatzes

Zeitliche Riumliche

MeBgerit Referenz
Abdeckung Abdeckung

Geostationire 8 mal tiglich | 40°N-40°S (Land, Ozean) Arkin und Meisner

IR-Radiometer (1987)

Polar umlaufende 4 mal tiglich | 40°N-40°S (Land, Ozean) | Janowiak und Arkin

IR-Radiometer (1991)

Polar umlaufende 2 mal tiglich | 60°N-60°S (Ozean) Wilheit et al.

MW-Radiometer (1991)

(Emissionsverfahren)

Polar umlaufende 2 mal tidglich | 60°N-60°S (Land, Ozean) Ferraro et al.

MW-Radiometer (1996)

(Streuverfahren)

Regenmesser kontinuierlich | Global (Land) Rudolf et al.
(1996)

Die je nach geographischer Breite etwa zweimal tiglich vorliegenden Daten des Mikrowellen-
radiometers SSM/I gehen iiber zwei verschiedene Algorithmen in den Datensatz ein. Wie in
Kapitel 3 beschrieben, nutzt ein sogenanntes Emissionsverfahren (Wilheit et al., 1991) die ge-
ringe und homogene Emissivitit des Ozeans, um lediglich aus den niederfrequenten Kanilen
des Radiometers die Regenrate iiber See abzuleiten. Dagegen beriicksichtigt das Streuverfah-

ren von Ferraro et al. (1996) mit Hilfe der Messungen in den hoheren Frequenzen auch Streu-
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effekte in der Atmosphire und kann sowohl iiber See als iliber Land angewendet werden.
Zusitzlich stehen tiber Land Niederschlagdaten aus einem weltweiten Netz an Regenmessern
zur Verfiigung, die vom Deutschen Wetterdienst (DWD) in Offenbach fiir den GPCP Datensatz
aufbereitet werden (Rudolf et al., 1996).

Auf die Kombination der Einzelkomponenten zu den Niederschlagsfeldern des GPCP soll hier
nur kurz, an Hand des FluBdiagramms in Abbildung 23, eingegangen werden. Die Methoden
werden bei Huffmann et al. (1995, 1997) ausfiihrlich beschrieben. Zunichst wird die instantane
Regenrate aus den Mikrowellenmessungen mittels der beiden genannten Algorithmen von Wil-
heit und Ferraro abgeleitet. Danach wird aus diesen beiden Niederschlagsmessungen, entspre-
chend den zugrunde liegenden Verfahren EMIS und SCAT, ein gemeinsames
Mikrowellenprodukt erstellt, das nachfolgend als MWP bezeichnet wird. Je Uberflug des SSM/I
werden die dazu rdumlich und zeitlich korrelierten Infrarotmessungen (IR) der geostationédren Sa-
telliten mit dem MWP verglichen und aus dem Verhiltnis der Niederschlagsabschitzungen beider
Radiometer Koeffizienten gebildet. Bis zum niichsten SSM/I-Uberflug werden mit diesem Koeffi-
zienten sdmtliche auf dem GPI basierende Abschitzungen der Regenrate nach der Methode von
Adler et al. (1994) kalibriert. Das daraus resultierende Produkt, der sogenannte Adjusted GOES
Precipitation Index (AGPI), spiegelt somit die Kombination der hohen zeitlichen Auflosung der
Infrarotmessungen mit den genaueren, aber zeitlich geringer aufgelosten Mikrowellenmessungen
wieder. Allerdings liegen die Daten des AGPI nur fiir die Regionen zwischen 40°S und 40°N vor,
da in hoheren Breiten eine Niederschlagsabschitzung aus Messungen geostationérer Satelliten
nur noch mit grolen Ungenauigkeiten moglich ist (Janowiak und Arkin, 1991). Die Nieder-
schlagsraten in den Gebieten von 40° bis 60° nordlicher bzw. siidlicher Breite beziehen sich daher

ausschlieBlich auf die zweimal taglichen Messungen der SSM/I Radiometer im MWP.

Die Abschitzungen des MWP, AGPI und der polar umlaufenden Infrarotradiometer werden
schlieBlich zum sogenannten Multisatellite Product (MSP) zusammengefaft und danach mo-
natlich fiir den hier vorliegenden Datensatz mit etwa 6700 global verteilten in situ Messungen
iiber Land ein weiteres mal justiert (Rudolf et al., 1996). Mittlerweile wurde dieses Datennetz
beim Global Precipitation Climatology Centre (GPCC) des Deutschen Wetterdienstes auf etwa
40000 Stationen ausgebaut. Dieses Kalibrationsverfahren mit Regenmessern hat allerdings auf
die hier betrachteten Niederschlagsraten iiber See keinen Einflu, so daf sich dort das GPCP
Gesamtprodukt vom MSP nicht unterscheidet.

Zusitzlich stehen in dem vorliegenden GPCP Datensatz sowohl fiir das MWP, als auch fiir den
AGPI und das GPCP Gesamtprodukt fiir jede Gitterbox monatliche Standardfehler zur Verfii-
gung, die nach einem aufwendigen Analyseverfahren von Huffmann et al. (1997) berechnet
wurden und im weiteren Verlauf in den Vergleichen beriicksichtigt werden. Im folgenden wer-
den die Felder des GPCP Gesamtprodukts und der iiber See bedeutenden Einzelkomponenten
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Abbildung 23: Kombination der Einzelkomponenten (grau unterlegt) zum Niederschlagsprodukt des Global
Precipitation Climatological Project GPCP (leicht modifiziert nach Huffmann et al., 1997).
Die im weiteren Verlauf niher untersuchten Einzelkomponenten sind fett hervorgehoben.
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(EMISS, SCAT, MWP, GPI, AGPI) den 2.5° x 2.5° Niederschlagsfeldern aus HOAPS gegen-
iibergestellt. Dabei werden zunichst auf der Basis von klimatologischen Jahresmittelwerten
die wichtigsten qualitativen und quantitativen Unterschiede herausgearbeitet, bevor dann die

monatlichen Anomalien der Felder in einer Korrelationsanalyse verglichen werden.

6.2.2 Vergleich klimatologischer Jahresmittelwerte

Abbildung 24 zeigt die klimatologischen Jahresmittelwerte des Niederschlags aus dem
HOAPS und GPCP Datensatz sowie die Differenz aus beiden Produkten. Beide Klimatolo-
gien zeigen die erwarteten groBriumigen Strukturen mit Maxima iiber dem Golf- und dem
Kuroshiostrom, in den Tropen innerhalb der scharf abgetrennten ITCZ im Atlantik, im Pa-
zifik und im Indischem Ozean sowie innerhalb der SPCZ und in den vom asiatischen Som-
mermonsun beeinflussten Regionen des Golf von Bengalen und im Siidchinesischen Meer.
Die trockenen Gebiete in den Ostlichen Teilen der subtropischen Ozeane und entlang der
nordostafrikanischen Kiiste bis in die Arabische See werden ebenfalls von beiden Vertei-

lungen wiedergegeben.

Obwohl die groBrdumigen Strukturen sehr dhnlich sind, finden sich im Detail doch deutliche
Unterschiede zwischen beiden Klimatologien. Das Differenzenbild zeigt dabei verbreitet nied-
rigere Regenraten im HOAPS Datensatz. Die grofiten Unterschiede lassen sich in den Tropen
entlang der SPCZ und ITCZ feststellen, wobei im westpazifischen Warmpool und im 6stlichen
Indischen Ozean vom GPCP groffldchig bis zu 2.5 mm/d mehr Niederschlag im Jahresmittel
angegeben werden. Dies legt zunichst einmal die Vermutung nahe, daf die niedrige Anzahl
von nur ein bis zwei tiglichen Mikrowellenmessungen bei HOAPS, wie in Kapitel 5.3.1 be-
schrieben, zu einem Samplingfehler fiihrt, der im GPCP durch die Nutzung der zeitlich hoher
aufgelosten Infrarotmessungen nicht vorhanden ist und dadurch dort die zeitlich gemittelten

Niederschlagsraten genauer bestimmt werden konnen.

Allerdings finden sich auch auBerhalb der von den geostationiren Satellitenmessungen abge-
deckten Gebiete, nordlich und siidlich des 40. Breitengrades, deutliche Abweichungen. Wih-
rend unmittelbar iiber dem Golfstrom, wo im Vergleich zwischen der HOAPS und SOC
Klimatologie noch die gréBten Differenzen gefunden wurden, kaum Unterschiede festzustellen
sind, werden siidostlich davon und vor Neufundland vom GPCP hohere Niederschlagsraten be-
stimmt, die sich entlang des 45. Breitengrades iiber den gesamten Nordatlantik fortsetzen. In
den Gebieten des nordatlantischen Stormtracks, entlang 55°N, findet sich dagegen gute Uber-
einstimmung. Die Abweichungen im gesamten Nordpazifik zwischen 45° und 60°N betragen
iiber dem Kuroshiostrom wiederum teilweise iiber 2 mm/d im Jahresdurchschnitt. Diese Unter-
schiede zwischen beiden Klimatologien in den mittleren Breiten lassen sich aber keineswegs
auf einen moglichen Samplingfehler zuriickfiithren, da dort ins GPCP Produkt ebenfalls nur
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Abbiidung 24: Globale Verteilung der klimatologischen Jahresmittelwerte (1992-1998) des Niederschlags
aus HOAPS und dem GPCP Gesamtprodukt sowie deren Differenz in mm/d. Die rdumliche
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zweimal tdgliche SSM/I-Messungen eingehen. Vielmehr deutet dies eher auf systematische
Unterschiede in der Ableitung der Niederschlagsrate mittels der unterschiedlichen Mikrowel-
lenalgorithmen im HOAPS und GPCP Datensatz hin, die dann entsprechend auch die Ursa-
chen fiir die Abweichungen in den niederen Breiten sein konnten. Eine genaue Zuordnung der
Ursachen kann aber nur nach einer detaillierten Betrachtung der GPCP Einzelkomponenten

vorgenomimen werden.

Die aus HOAPS und dem GPCP Gesamtprodukt sowie dessen Einzelkomponenten gebildeten
zonalen Mittelwerte des Niederschlags sind in Abbildung 25 dargestellt. So weit vorhanden,
wurden die in 6.3.1 beschriebenen Fehlerbereiche der Niederschlagsabschétzungen des GPCP
Datensatzes ebenfalls zonal gemittelt und sind in den Abbildungen der jeweiligen Produkte an-
gegeben. Die Profile zeigen bei allen Produkten den gleichen Verlauf mit einem deutlichen
Maximum bei 7.5°N, das die mittlere Lage der ITCZ charakterisiert und bei HOAPS 5 mm/d
im Jahresmittel betriigt. Aber auch die weiteren lokalen Maxima bei 10°S, 40°S und 40°N so-
wie die lokalen Minima bei 20° nordlicher und siidlicher Breite und die Abnahme des zonalen

Niederschlags zwischen dem 40. und 60. Breitengrad werden iiberall wiedergegeben.

Der GPCP Datensatz sowie dessen Einzelkomponenten zeigen jedoch in allen Breiten syste-
matisch hohere Niederschldge als bei HOAPS. Es ist jedoch zu erkennen, daf3 die zonalen Mit-
telwerte von HOAPS, bis auf eine Zone zwischen 0° und 10°S, jeweils immer innerhalb der
teilweise relativ breiten Fehlergrenzen der jeweiligen GPCP Produkte liegen. Die geringsten
Abweichungen lassen sich insgesamt bei SCAT feststellen, welches auf dem Streuverfahren
von Ferraro et al. (1996) beruht. Dort findet man zwischen 20° und 40° in beiden Hemisphéren
kaum Unterschiede und in noch héheren Breiten sogar geringere Werte als bei HOAPS. Diese
geringen Differenzen wirken sich im GPCP Gesamtprodukt aber nur in der Nordhemisphire
jenseits des 20. Breitengrades aus, wo im Vergleich zu HOAPS ebenfalls gute Ubereinstim-
mungen vorhanden sind. In fast allen anderen geographischen Breiten sind die Abweichungen
zwischen HOAPS und GPCP in der gleichen GréBenordnung, wie sie auch schon im Vergleich
zu EMIS sind, in dem die Regenrate mit dem Emissionsverfahren von Wilheit et al. (1991) aus
SSM/I-Messungen abgeleitet wird. Dies deutet auf eine starke Gewichtung dieses Verfahrens
bei der Erstellung des GPCP Niederschlagsproduktes hin. Lediglich zwischen 10°S und 10°N
scheint sich im GPCP Produkt der Einflul der zeitlich hther aufgelosten Infrarotmessungen
des GPI bemerkbar zu machen. Durch die geostationéren Satellitenmessungen werden die vom
Emissionsverfahren bei 7.5°N bestimmten 7 mm/d im Gesamtprodukt auf unter 6 mm/d korri-
giert. Dagegen betragen die Abweichungen zwischen dem GPI und HOAPS bei 10°S mehr als
2 mm/d, wodurch dort auch im AGPI und im GPCP im Vergleich zu HOAPS 50% mehr Nie-
derschlag angezeigt werden. Wie in Abbildung 24 deutlich zu erkennen ist, stehen diese Unter-
schiede in den zonalen Mittelwerten der inneren Tropen im Zusammenhang mit der

Niederschlagsverteilung im westpazifischen Warmpool und im Indischen Ozean.
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Abbildung 25: Zonale Mittelwerte des Niederschlags in mm/d fiir den Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1998

berechnet aus dem GPCP Gesamtprodukt (oben links) und den GPCP Einzelkomponenten
(jeweils gestrichelt) sowie jeweils durchgezogen die zonalen Mittelwerte, berechnet aus dem
HOAPS Datensatz. Die im GPCP Datensatz angegebenen Fehlerbereiche der Einzelprodukte
MWP und AGPI sowie des GPCP Gesamtproduktes sind grau unterlegt dargestellt (siche Text).
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Fiir eine Bewertung der Abweichungen zwischen HOAPS und dem GPCP Niederschlagspro-
dukt reichen die bisher gezeigten Ergebnisse nicht aus, da sowohl die unterschiedlichen Ver-
fahren, als auch die unterschiedliche zeitliche Auflésung der Messungen fiir unterschiedliche
Niederschlagsraten verantwortlich sein kénnen. Zur weiteren Diskussion wurden daher die Er-
gebnisse des von Ebert und Manton (1998) im Rahmen des in Kapitel 4 beschriebenen Algo-
rithm Intercomparison Project-3 (AIP-3) durchgefiihrten Vergleichs herangezogen. Ebert und
Manton verglichen unter anderem die vier zur Erstellung des GPCP Datensatzes verwendeten
Fernerkundungsverfahren sowie den fiir HOAPS genutzten Algorithmus von Bauer und
Schliissel (1993) mit Radarmessungen und leiteten daraus monatliche Niederschlagssummen
ab. Das MefBgebiet lag im tropischen Westpazifik zwischen 0° und 5°S und damit genau in der
Region, in der zwischen HOAPS und GPCP die groéBten Unterschiede festgestellt wurden. Die

Ergebnisse dieses Vergleichs sind in Tabelle 14 zusammengefaft.

Die geringsten systematischen und zufilligen Unterschiede im Vergleich zu den Radarmessun-
gen weisen die drei Fernerkundungsverfahren auf, die die Niederschlagssumme aus Mikrowel-
lendaten ableiten. Dabei zeigen die Verfahren von Wilheit et al. (1991) und Bauer und
Schliissel (1993) die genauesten Ergebnisse mit einem geringen bias von 2.1 mm bzw. -2.6 mm
im Monatsmittel und einem fiir beide dhnlichen rms von etwa 50%. Dies bestitigt die vorher
im Vergleich zu HOAPS festgestellten héheren Niederschlagsraten im EMIS Produkt, zeigt
aber zugleich, daf} diese Unterschiede zumindest durch Ungenauigkeiten beider Verfahren in
der gleichen Gréflenordnung mit allerdings umgekehrten Vorzeichen zu erkliren sind. Weiter-
hin kann man daraus ableiten, da3 im Vergleich zu den zeitlich hochaufgeldsten Radarmessun-
gen die geringe Abtastrate von zwei tiglichen Messungen durch die Mikrowellenradiometer
zumindest mit diesen beiden Verfahren hier keine Auswirkungen auf die Ableitung der Mo-

natssumme haben.

Die hohere zeitliche Auflosung der Infrarotmessungen zeigt sich lediglich in einem etwas ho-
heren Korrelationskoeffizienten von 0.88 im Vergleich zu 0.76 (Bauer und Schliissel, 1993)
bzw. 0.80 (Wilheit et al., 1991), der aber letztlich nicht signifikant ist. Allerdings werden hier
die groBen Ungenauigkeiten der Infrarotverfahren bestitigt, da trotz der hoheren Abtastrate mit
dem GPI eine doppelt so hohe monatliche Niederschlagssumme bestimmt wurde, als mit den
Radarmessungen. Diese Ungenauigkeiten machen sich auch in der aus Infrarot- und Mikrowel-
lenmessungen kombinierten Monatssumme nach Adler et al. (1994) mit einer Uberschﬁtzung
von iiber 30% bemerkbar. Da dieses Verfahren auch bei der Erstellung des GPCP Datensatzes
angewendet wird, deuten die Ergebnisse von Tabelle 14 insgesamt daraufhin, daff die ange-
sprochenen Unterschiede zwischen HOAPS und GPCP in erster Linie auf die Uberschiitzung

des Niederschlags durch die im GPCP verwendeten Einzelverfahren zuriickzufiihren ist.
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Tabelle 14: Mittelwerte, Korrelationen sowie bias und rms eines Vergleichs von Monatsmittelwerten des Nie-
derschlags abgeleitet aus Satellitenmessungen mit verschiedenen Fernerkundungsverfahren und aus Radarmes-
sungen im tropischen Westpazifik zwischen November 1992 und Februar 1993 im Rahmen des AIP-3 (aus Ebert
und Manton, 1998)

Radar- Satelliten- .
: . bias rms
Algorithmus mittelwert | mittelwert Korr.
[mm] [mm)]
[mm] [mm]

GPI 156.6 316.2 159.6 187.0 0.88
Arkin und Meisner, 1987
IR/SSMI gemischt 156.6 205.8 49.2 118.9 0.87
Adler et al., 1994
Streu-Algorithmus 156.6 185.9 29.3 130.0 0.79
Ferraro et al., 1996
Emissions-Algorithmus 156.6 158.7 2.1 85.0 0.80
Wilheit et al., 1991
HOAPS-Algorithmus 156.6 154.0 2.6 76.6 0.76
Bauer und Schliissel, 1993

In einer weiteren Untersuchung wurden die Jahresmittelwerte aus HOAPS mit dem GPCP
und dessen Einzelkomponenten gitterpunktsweise verglichen. Die Auswertungen wurden
dabei in Abhingigkeit von der Regenrate durchgefiihrt. Dazu wurden die Niederschldge be-
ziiglich HOAPS in sieben Klassen (< 0.5 mm/d, 0.5-1 mm/d, 1-2 mm/d, 2-3 mm/d, 3-4 mm/d,
4-6 mm/d, > 6 mm/d) eingeteilt und iiber alle Gitterboxen aus den jeweils dazugehorigen
GPCP Messungen bias und rms berechnet. Die Ergebnisse sind in Abbildung 26 dargestellt.

Der Vergleich zwischen HOAPS und dem GPCP Gesamtprodukt liefert einen Korrelationsko-
effizienten von 0.95, einen bias von -0.70 mm/d sowie einen rms von 0.63 mm/d. Wihrend der
rms mit der Regenrate relativ wenig ansteigt und fiir alle Regenklassen unter 1 mm/d bleibt,
fallt der bias sehr rasch und stetig ab und betrégt fiir hohe Regenraten fast -1.5 mm/d. Bezogen
auf die Regenrate sind daher die systematischen Unterschiede relativ konstant. Dagegen ist im
Vergleich mit dem GPI ein vollig anderer Verlauf festzustellen. Hier steigt der rms mit der Re-
genrate bis auf 1.8 mm/d an, was zu einem gesamten rms von iiber 1 mm/d fiihrt. Der bias ist
aber in den ersten drei Regenklassen verschwindend gering und fillt erst bei Regenraten iiber 2
mm/d ab. Dies zeigt, daB Infrarotmessungen bei niedrigen Regenraten zwar gute Ergebnisse

liefern, aber bei den besonders in tropischen Regionen vorherrschenden hoheren Regenraten
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Abbildung 26: Bias (Quadrate) und rms (Dreiecke) insgesamt und in Abhingigkeit der Regenrate in mm/d
aus dem Vergleich zwischen klimatologischen Jahresmittelwerten des HOAPS Datensatzes
mit dem GPCP Gesamtprodukt (oben links) sowie mit dessen Einzelkomponenten fiir den
Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1998.
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zu groBeren Ungenauigkeiten fiihren. Der Vergleich zwischen HOAPS und SCAT unterschei-
det sich nur im bias wesentlich von dem Vergleich mit dem Gesamtprodukt. Dieser ist bis 2
mm/d leicht positiv und fillt erst danach stetig bis auf etwa 1 mm/d ab. Der gesamte bias ist da-
durch mit 0.03 am geringsten von allen Vergleichen. Die Ergebnisse beziiglich SCAT und GPI
spiegeln sich aber kaum im GPCP Gesamtprodukt wieder. Sowohl im Verlauf von bias und rms
in Abhingigkeit der Regenrate, als auch in den Gesamtergebnissen zeigt der Vergleich zwi-
schen HOAPS und EMIS sowie zwischen HOAPS und GPCP fast identische Ubereinstim-
mung und dementsprechend auch in den Vergleichen mit den Zwischenprodukten MWP und
AGPI. Hier zeigt sich wiederum die starke Gewichtung des Emissionsverfahrens von Wilheit
et al. (1993) bei der Ableitung des Niederschlags im GPCP.

Analog zur vorherigen Untersuchung wurden die Niederschlidge des GPCP Gesamtproduktes
mit dessen Einzelkomponenten selbst gitterpunktsweise verglichen, wobei die Einteilung in
die sieben Niederschlagsklassen hier beziiglich des GPCP Gesamtproduktes erfolgte. Die Er-
gebnisse in Abbildung 27 bekriftigen die oben getroffene Aussage der Dominanz des Verfah-
rens von Wilheit et al. (1991). Der verschwindende bias von -0.04 mm/d im Vergleich von
GPCP und EMIS bleibt fast fiir alle Regenklassen konstant, wihrend sich lediglich in einem
leicht ansteigenden rms bei hoheren Regenraten die Abschétzungen der anderen Komponenten
des GPCP bemerkbar machen. Wie der Vergleich zwischen GPCP und dem GPI zeigt, ist dies
auf den dortigen stark ansteigenden rms bei hohen Regenraten zuriickzufiihren. Dies bestitigt
sich auch in den fast identischen Zahlen der Gesamtergebnisse zwischen GPCP und EMIS ei-
nerseits und GPCP und dem MWP andererseits, wohingegen zwischen GPCP und dem AGPI,
der die Infrarotmessungen nach der Kalibration mit dem MWP mit einschliet, der rms auch

bei hohen Regenraten verschwindend gering ist.

6.2.3 Vergleich von Monatsmittelwerten

Ein analoger Vergleich der Monatsmittelwerte zwischen HOAPS und GPCP sowie mit dessen
Einzelkomponenten brachte nur unwesentlich andere Ergebnisse, als der Vergleich der klima-
tologischen Jahresmittelwerte. Alle zuvor ermittelten systematischen Unterschiede lagen hier
in der gleichen GroBenordnung, wobei diese zwischen HOAPS und dem GPCP Gesamtpro-
dukt allerdings einen geringen Jahresgang von etwa 0.2 mm/d mit etwas geringeren Abwei-
chungen in den Wintermonaten aufweisen. Lediglich der rms ergab bei den monatlichen
Vergleichen einen etwa doppelt so hohen Wert wie zuvor, wihrend die Korrelationskoeffizien-
ten mit 0.8 etwas niedriger waren. Diese beiden Aspekte sind jedoch nicht iiberraschend und

bei einem deutlich kiirzeren zeitlichen Mittelungszeitraum von einem Monat zu erwarten.

Die globalen monatlichen Mittelwerte der verschiedenen Niederschlagsprodukte weisen je-

doch einige bemerkenswerte Besonderheiten auf. Die in Abbildung 28 dargestellten Zeitserien
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Abbildung 27: Bias (Quadrate) und rms (Dreiecke) insgesamt und in Abhéingigkeit der Regenrate in mm/d aus
einem Vergleich zwischen klimatologischen Jahresmittelwerten des HOAPS Datensatzes mit
dem GPCP Gesamtprodukt (oben links) sowie zwischen dem GPCP Gesamtprodukt und dessen
Einzelkomponenten fiir den Zeitraum Januar 1992 - Dezember 1998.
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Abbildung 28: Zeitserien des monatlichen globalen Niederschlags in mm/d aus HOAPS (fett, durchgezo-
gen), dem GPCP Datensatz (gestrichelt) sowie den beiden aus SSM/I-Daten abgeleiteten
GPCP Einzelkomponenten EMIS (diinn, durchgezogen) und SCAT (punktiert).

zeigen fiir das GPCP und EMIS wiederum generell hohere Werte, als bei HOAPS, wihrend bei
SCAT insgesamt etwas niedrigere Werte festzustellen sind. Dariiber hinaus weisen die globa-
len monatlichen Mittelwerte bei HOAPS einen Jahresgang mit etwas hoheren Niederschldgen
im Nordwinter auf. Dieser Jahresgang ist auf die hohen saisonalen Winterniederschldage im
Nordatlantik, insbesondere iiber dem Golfstrom zuriickzufiihren (sieche Abbildung 12). Dieser
Befund steht allerdings im Kontrast zu den Ergebnissen bei Janowiak et al. (1998), die bei den
globalen Mittelwerten des Niederschlags aus Reanalysedaten des National Centers for Envi-
ronmental Prediction-National Center for Atmospheric Research (NCEP-NCAR) fiir den Zeit-
raum 1987 bis 1995 ausgeprigte Maxima im Nordsommer fand und diese mit den hohen
Niederschlidgen wihrend des asiatischen Sommermonsuns erklirte. In der GPCP Zeitreihe ist
jedoch keiner der genannten Jahresginge festzustellen, wohingegen bei EMIS teilweise ein

dhnlicher Jahresgang wie bei HOAPS zu erkennen ist.

Besonders auffillig sind auch die systematischen Spriinge der aus SSM/I-Messungen abgelei-
teten Monatsmittelwerte im Januar 1995 (EMIS und SCAT), im Januar 1996 (SCAT) und im
Januar 1997 (EMIS). Wihrend sich die ersten beiden Spriinge im globalen Mittelwert des
GPCP Gesamtproduktes nicht bemerkbar machen, wirkt sich der letzte Fall auch dort in einer
Reduzierung dieses Wertes von 2.65 mm/d im Dezember 1996 auf 2.44 mm/d im Januar 1997
aus und bleibt danach auf diesem Niveau bis zum Ende des betrachteten Zeitraumes. Eine
mogliche Ursache dieser systematischen Spriinge konnte eine Anderung in der Datenprozes-
sierung oder die Verwendung von Messungen verschiedener SSM/I-Sensoren bei der Erstel-
lung des GPCP Datensatzes sein (siche Kapitel 5.3). Dies wiirde auch erkldren, warum in der
HOAPS Zeitreihe zu den genannten Terminen nur kleinere systematische Spriinge auftreten,

aber ansonsten solche dramatischen Anderungen von einem Monat zum néchsten nicht festzu-
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stellen sind, da in HOAPS der Niederschlag in dem hier betrachteten Zeitraum von 1992 bis
1998 ausschlieBlich aus Messungen eines SSM/I-Radiometers auf dem DMSP-Satelliten F11
abgeleitet wurde. Die Angaben in der Dokumentation des GPCP Datensatzes (Huffmann,
1999) widerlegen diese Vermutung jedoch zum Teil, da dort lediglich ein Wechsel vom
DMSP-F11 auf DMSP-F13 im Januar 1996 beschrieben ist und dadurch auch nur der zweite
Sprung in der SCAT Zeitreihe erklidrbar wiire. Dariiber hinaus sind bei Huffmann keine weite-
ren Anderungen im Datenverarbeitungsprozess des GPCP dokumentiert, die mit den auffalli-
gen Terminen in Abbildung 28 in Zusammenhang stehen konnten. Da die hier festgestellten
systematischen Spriinge in den Zeitreihen aber auf jeden Fall nicht durch natiirliche Variabili-
tdten zu erkliren sind, deuten sie eher auf Inkonsistenzen im GPCP Datensatz hin, deren Ursa-

chen im Rahmen dieser Arbeit nicht eindeutig geklért werden konnten.

6.2.4 Zeitliche Korrelation monatlicher Niederschlagsanomalien

Die zeitliche Korrelation zwischen den HOAPS und GPCP Niederschlagsanomalien bezogen
auf den Zeitraum Januar 1992 bis Dezember 1998 wurden fiir jede Gitterbox der globalen 2.5°
x 2.5° Felder berechnet. Die Korrelationskoeffizienten sind zusammen mit den Korrelationen
zwischen HOAPS und EMIS sowie zwischen GPCP und EMIS in Abbildung 29 a) - c) aufge-
tragen. Um die Signifikanz der Korrelationen zu bestimmen, wurde zunichst fiir jede Gitterbox
mit einer Autokorrelationsanalyse die effektive Zeit zwischen zwei unabhéngigen Stichproben
bestimmt. Es zeigte sich, daB nach héchstens vier Monaten die Niederschlagsanomalien an je-
der Gitterbox unabhingig voneinander sind. Ein zweiseitiger T-Test (z.B. Sachs, 1997) ergab
schlieBlich aus der Anzahl der daraus folgenden Freiheitsgrade, da3 Korrelationen groBer als
0.45 im 95%- und Korrelationen groBer als 0.58 im 99%-Vertrauensintervall als statistisch si-

gnifikant angesehen werden kénnen.

In Abbildung 29 a) erkennt man, dal die Korrelationen zwischen HOAPS und GPCP fast iiber-
all groBer als 0.6 und somit mindestens im 99%- Vertrauensintervall signifikant sind. In den Re-
gionen entlang des Aquators, in denen im Jahresmittel die hochsten Niederschlagssummen
festgestellt werden, betragen die Werte teilweise sogar iiber 0.9. Lediglich kleinere Gebiete in
den ariden Zonen vor Siidamerika und dem siidlichen Afrika, im Starkwindgiirtel der Stidhe-
misphire zwischen 40°S und 60°S sowie in der Nordhemisphiire, in erster Linie tiber der La-
bradorsee und am arktischen Meereisrand, lassen sich Korrelationen unter 0.3 feststellen.
Janowiak et al. (1998) fanden fiir den Zeitraum Juli 1987 bis Dezember 1995 zwischen GPCP
und den NCEP-NCAR Modellniederschldgen dagegen nur in knapp der Hilfte des Gebietes
zwischen 60°S und 60°N Korrelationen iiber 0.5 und nur selten Werte iiber 0.7.

Diese hohen Korrelationen zwischen den beiden Klimatologien bedeuten aber, daf3 die monatli-

che Variabilitit in den Niederschlagsfeldern iiber dem globalen Ozean mit nur zwei téglichen
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Abbildung 29: Zeitliche Korrelationen monatlich gemittelter Niederschlagsfelder im Zeitraum Januar 1992 -
Dezember 1998 zwischen HOAPS und dem GPCP Gesamtprodukt (a), zwischen HOAPS und
dem GPCP Emissionsprodukt (b) und zwischen dem GPCP Gesamtprodukt und dem GPCP
Emissionsprodukt (c) in einer riumlichen Aufldsung von 2.5°x2.5°.
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SSM/I-Messungen bei HOAPS fast ebenso gut wiedergegeben wird, wie in einer Kombination
aus Mikrowellenmessungen mit zusitzlichen Infrarotmessungen geostationdrer Satelliten im
GPCP. Die Abbildungen 29 b) und 29 c¢) zeigen jedoch die starke Gewichtung des Emissionsalgo-
rithmus von Wilheit et al. (1991) bei der Abschitzung des Niederschlags im GPCP. Das Korrela-
tionsfeld zwischen HOAPS und EMIS zeigt annihernd die gleiche Verteilung wie zwischen
HOAPS und GPCP und bestitigt, daB sich durch die Hinzunahme der zeitlich hochaufgeldsten
GPI Messungen kaum Verbesserungen fiir die Beschreibung der monatlichen Variabilitét erge-
ben, da sich sonst die Korrelationen gegeniiber Abbildung 29 a) geéndert hitten. Der geringe,
nicht signifikante EinfluB der anderen Einzelkomponenten GPI und SCAT wird direkt in Abbil-
dung 29 ¢) deutlich, wo zwischen dem GPCP Gesamtprodukt und EMIS fast global Korrelationen
iiber 0.8 zu finden sind. Bei hoheren Breiten ab 40° ist kaum ein Beitrag des SCAT Produktes
festzustellen, da die Werte durchweg weit iiber 0.9 liegen. Aber auch in weiten Teilen der Tropen
und Subtropen werden zwischen GPCP und EMIS ebenso hohe Korrelationen festgestellt. Das
deutet darauthin, daB im verwendeten IR/SSMI-Kalibrationsverfahren des GPCP die dreistiindi-
gen Infrarotmessungen durch wenige SSM/I-Messungen dominiert werden, so dal das daraus ab-
geleitete Produkt letztlich nicht aus zeitlich héher aufgelosten, unabhingigen Messungen besteht,
sondern sich iiberwiegend durch eine Abbildung der halbtiglichen Mikrowellenmessungen aus
EMIS ergibt und somit auch der Samplingfehler im GPCP nicht minimal sein sollte. Dariiber hin-
aus fillt in Abbildung 29 c) ein Streifen mit hohen Korrelationen auf, der sich zwischen 50°E und
80°E iiber den gesamten Indischen Ozean erstreckt. Dieser Bereich wird im GPCP nicht durch
geostationdre Satelliten, sondern durch zweimal tigliche Infrarotmessungen polar umlaufender
Radiometer auf NOA A-Satelliten abgedeckt, was dort nach der Kalibration dieser Daten mit den
SSM/I-Messungen letztlich zu einer weiteren Erhéhung der Korrelationen zwischen GPCP und
dem nach Wilheit et al. (1991) aus Mikrowellenmessungen abgeschitzten EMIS Produkt fiihrt.

Aus den Ergebnissen dieses und der vorherigen Abschnitte 146t sich neben den festgestellten Inkonsi-
stenzen im GPCP Datensatz zusammenfassen, da das darin abgeleitete Niederschlagsprodukt im
wesentlichen durch den dabei verwendeten Emissionsalgorithmus représentiert wird. Dadurch redu-
ziert sich ein Vergleich zwischen HOAPS und GPCP iiberwiegend auf die Gegeniiberstellung der
zwei verschiedenen Mikrowellenverfahren von Bauer und Schliissel (1993) und Wilheit et al. (1991),
aus deren Genauigkeit sich letztlich die Giite der jeweiligen Klimatologie ergibt. Ebert und Manton
(1998) zeigten jedoch, daB sich die beiden genannten Verfahren in ihrer Genauigkeit kaum unter-
scheiden. Da aus Mangel an unabhingigen Beobachtungsdaten iiber dem Ozean bisher keine weite-
ren Vergleiche von Monatsmitteln der beiden Verfahren méglich war, miissen die Ergebnisse von
Ebert und Manton daher als einziges Kriterium dienen. Aus den Resultaten dieser Arbeit 148t sich da-
her folgern, daf die mit dem Verfahren von Bauer und Schliissel (1993) aus konsistenten Messungen
eines Mikrowellenradiometers abgeleiteten HOAPS Niederschlagsfelder {iber dem Ozean fiir An-
wendungen in der Klimaforschung ebenso gut geeignet ist, wie der mit groBem Aufwand aus mehre-
ren Methoden und mit Hilfe verschiedener Radiometer kombinierte GPCP Datensatz.
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7 Untersuchung regionaler Klimaprozesse

AbschlieBend werden in diesem Kapitel einige beispielhafte Anwendungen beschrieben, die das
Potential des fernerkundeten HOAPS Datensatzes deutlich aufzeigen. Die Variabilitit des SiiBwas-
serflusses sowie der dafiir bestimmenden atmosphirischen Wasserhaushaltsparameter werden im
Zusammenhang mit regionalen Klimaprozessen néher untersucht. Die dabei stattfindenden Um-
sdtze des Energie- und Wasseraustausches zwischen Ozean und Atmosphire werden herausgearbei-

tet und liefern so ein verbessertes Verstindnis der klimatologischen Bedeutung dieser Prozesse.

Als Beispiel wurden die wohl prominentesten regionalen Klimaphinomene ausgesucht, die
Nordatlantische Oszillation (NAO) und die El Nifio/Southern Oszillation (ENSO). Die beiden
natiirlichen Schwankungen sind deswegen so bekannt, weil von ihnen, neben den Auswirkun-
gen auf das System Ozean-Atmosphire, auch zahlreiche andere gesellschaftliche Bereiche be-
einflult werden und das Verstehen dieser Prozesse eine Vorhersage und damit eine Minderung
negativer Einfliisse fiir den Menschen moglich macht. Auf die wichtigsten dieser Punkte wird

bei der Beschreibung der Phinomene kurz eingegangen.

Obwohl man sich in der Klimaforschung Zeitreihen von mehreren Jahrzehnten wiinscht, um
insbesondere dekadische Variabilititen und langfristige Trends zu erkennen, kénnen auch kiir-
zere Datensitze zum besseren Verstindnis beitragen, wenn sie, wie bei HOAPS, im Gegensatz
zu spirlich verteilten Schiffs- und Bojenmessungen aus zeitlich und rdumlich relativ hoch auf-
gelosten und in sich konsistenten Messungen bestehen. Die hier beschriebenen Untersuchun-
gen sind daher auf die interannualen und saisonalen Variabilititen beschriinkt. Da aber in dem
auf den DMSP-Satelliten F11 beschrinkten Untersuchungszeitraum von 1992-1998 fiir die
beiden genannten Klimaphidnomene dramatische Ereignisse stattfanden, lassen sich auch

schon aus den diesbeziiglichen Fallstudien viele Erkenntnisse ableiten.

7.1 Die Nordatlantische Oszillation (NAO)

Die NAO ist der deutlich dominierende Anteil der groBraumigen Variabilitéit der Luftdruckver-
teilung liber dem Nordatlantik und charakterisiert eine meridionale Oszillation zwischen dem
Islandtief und dem Azorenhoch (z.B. Hurrel, 1995a). Dabei gehen im allgemeinen negative
Druckanomalien im Bereich des Islandtiefs mit positiven Anomalien im Bereich des Azoren-
hochs einher und umgekehrt (Abbildung 30). Obwohl dieses Phinomen wihrend des gesamten
Jahres beobachtet wird, sind die Amplituden und die riumlichen Abdeckungen wihrend der
Wintermonate am groften. In den Monaten Dezember bis Mirz werden iiber ein Drittel der ge-
samten Varianz der jihrlichen Luftdruckschwankungen beschrieben (z.B. Cayan, 1992). Die
NAO 14Bt sich durch einen einfachen Index definieren, den sogenannte NAO Index.
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Abbildung 30: Verteilung der Anomalien des Luftdrucks in Millibar und das Windstressfeld im Nordatlantik
wihrend hohem NAO Index (aus Mann und Drinkwater, 1994).

Dieser beschreibt die Differenz des Bodenluftdrucks zwischen Ponta Delgada/Azoren und Styk-
kisholmur/Island (Hurrel, 1995b). Die Luftdruckanomalien an jeder Station werden dabei mit der
jeweiligen langjdhrigen (1964-1984) Standardabweichung normalisiert. Abbildung 31 zeigt die Va-
riabilitét des fiir die Wintermonate (Dezember-Mirz) gemittelten NAO Index von 1940 bis heute.
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Abbildung 31: Normalisierter NAO Index zwischen Stykkisholmur und Ponta Delgada jeweils gemittelt iiber
die Wintermonate (Dezember - Mirz) der Jahre 1940-1998 (sieche Text).
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Positive NAO-Indizes charakterisieren Jahre mit hdufigen Westwinden als Folge der Zunahme
der Tiefdrucktitigkeit in den mittleren Breiten, wihrend gleichzeitig das Azorenhoch iiber dem
subtropischen Ostatlantik stirker ausgeprégt ist. Parker und Folland (1988) fanden heraus, da
in Phasen starker NAO die Temperaturen im groBten Teil Europas durch die Zunahme der
Westwinde und des daraus resultierenden stéirkeren Einflusses des wirmenden Atlantiks relativ
hoch sind. Umgekehrt sind in niedrigen Phasen die europdischen Winter kilter als normal, da

sich dann das Sibirische Hochdruckgebiet bis nach Westeuropa ausdehnt.

Unmittelbare Einfliisse der NAO auf volkswirtschaftliche Bereiche zeigen sich im Zusammen-
hang mit den variierenden Zugbahnen der Tiefdruckgebiete und der daraus folgenden Nieder-
schlagsverteilung {iiber Europa. Hurrel (1995a, 1995b) verglich Analysedaten des
Européischen Zentrums fiir Mittelfristige Wettervorhersage (ECMW) mit dem NAO Index. Er
stellte dabei fest, daB bei starker NAO die Winter in Mittel- und Osteuropa sowie im Mittel-
meerraum trockener als normal waren, wihrend von Island bis nach Skandinavien und Sibirien
deutlich mehr Niederschlag fiel, als bei niedrigem Index (Abbildung 32).

i
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Abbildung 32: Langjihrige Verteilung der Wasserbilanz in mm/d im Nordatlantik als Differenz zwischen Win-
tern mit hoher und niedriger NAO, berechnet aus Analysedaten des ECMW (aus Hurrel, 1995b).

In den vergangenen Jahren mit hohem NAO Index wurden in den Alpen die niedrigsten
Schneehohen und die kiirzesten Zeiten der Schneebedeckung in diesem Jahrhundert gemessen,

was nicht ohne Auswirkungen auf die davon abhéngigen Wirtschaftszweige wie z.B. den Tou-
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rismus blieb (Beniston und Rebetez, 1996). Gleichzeitig minderten besonders trockene Winter
den Ertrag der Olivenernte in Spanien und Portugal, wihrend der hohere Niederschlag iiber
Skandinavien zu einem starken Anwachsen der dortigen Gletscher fiihrte (World Glacier Mo-
nitoring Service, 1994). Korrelationen von 40-jahrigen Niederschlagsmessungen von Stationen
in Skandinavien und im Mittelmeerraum zeigen, da in Phasen schwacher NAO eine Umkeh-
rung dieses Effektes eintritt und in diesen Jahren insbesondere auf der Iberischen Halbinsel
und im Norden Marokkos iiberdurchschnittlich hohe Niederschlige auftreten (Hurrel, 1995b).

Obwohl die beschriebenen Phinomene der Nordatlantischen Oszillation seit lingerem bekannt
sind, werden die physikalischen Ursachen immer noch nicht vollsténdig verstanden. Neben der
Weiterentwicklung der Klimamodelle sind dafiir zusitzliche und insbesondere flichendek-
kende Beobachtungen im Nordatlantik notwendig. Die folgenden Abschnitte zeigen daher, da3
aus dem im Rahmen dieser Arbeit erstellten Datensatz die atmosphérischen und ozeanischen
Verhiltnisse wihrend unterschiedlicher Phasen der NAO bestimmt werden konnen, die Varia-
bilitidt der Wasserhaushaltsparameter von fernerkundeten Messungen gut wiedergegeben wird

und somit zur weiteren Aufklirung auf diesem Gebiet beigetragen werden kann.

7.1.1 Der mittlere SiiBwasserfluff im Nordatlantik

Dieser Abschnitt gibt einen kurzen Uberblick iiber die mittlere Verteilung der fernerkundeten

Wasserhaushaltsparameter aus dem HOAPS Datensatz sowie deren Varianz im Nordatlantik.

Abbildung 33 zeigt die klimatologischen Mittelwerte (07/1987-12/1997) der Verdunstung, des
Niederschlags und deren Bilanz fiir die Winter- (Dezember-Februar) und Sommermonate (Juni-
August). Die Verteilung der Verdunstung im Nordatlantik wird im wesentlichen durch den
Golfstrom im Westen und die Passatwindzonen im Siidosten bestimmt. Dort werden in beiden
Jahreszeiten die hochsten Verdunstungsraten festgestellt, wéhrend in den nérdlichen Gebieten
deutlich geringere Raten gemessen werden. Generell fillt auf, daB die Werte im Winterquartal
iiberall etwa doppelt so hoch wie im Sommer sind. Der Wertebereich reicht von unter 1 mm/d
in den Sommermonaten im Bereich des Labradorstromes, wo relativ warme und feuchte Luft
iiber das auch in dieser Jahreszeit kalte Wasser stromt, bis zu iiber 7 mm/d in den Wintermona-
ten in der Golfstromregion, wenn dort iiberwiegend Nordwestwinde kalte und trockene Luft
aus dem Nordosten des amerikanischen Kontinents iiber das subtropisch warme Wasser fiihren.

Das Niederschlagsfeld im Nordatlantik 148t sich in drei groBe Regionen einordnen. Gut zu er-
kennen sind die ganzjihrig ariden Gebiete der Absinkzonen vor den Kiisten Afrikas, die sich
mit Niederschlagsraten von weniger als 1 mm/d in den Sommermonaten bis in den Golf von
Biskaya nach Norden ausdehnen. Auffillig ist auch der Bereich des Stormtracks, der Zugbah-

nen der Tiefdruckgebiete zwischen der Labradorsee und Nordeuropa, wo in den Wintermona-
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Abbildung 33: Saisonales 10-Jahresmittel (07/87-12/97) der Verdunstung (a, d), der Regenrate (b, €) und der
Wasserbilanz (c, f) iiber dem Nordatlantik (1°x1° Auflésung) wihrend der Wintermonate (DJF,
linke Seite) und Sommermonate (JJA, rechte Seite) in mm/d.
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Abbildung 34: Varianz der Verdunstung (a, d), der Regenrate (b, e) und der Wasserbilanz (c, f) tiber dem Nord-
atlantik (1°x1° Auflésung) wihrend der Wintermonate (DJF, linke Seite) und Sommermonate
(JJA, rechte Seite) im Zeitraum 07/87-12/97 in mm/d.
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ten mit 5-6 mm/d etwa dreimal so viel Niederschlag fillt, wie im Sommer. Die hochsten
Regenraten werden aber in beiden Jahreszeiten wiederum iiber dem Golfstrom gemessen. Dort
werden im Winter mit teilweise mehr als 11 mm/d ebenso hohe Niederschlige festgestellt, wie
in den Starkregengebieten der Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ). Der Wasserkreislauf
Ozean-Atmosphire ist demnach im EinfluBbereich des Golfstroms ganzjihrig und speziell im
Bereich des Stormtracks in den Wintermonaten besonders intensiv, da dort zu diesen Zeiten so-

wohl Niederschlag als auch Verdunstung hohe Werte aufweisen.

Beziiglich des SiiBwasserflusses, der Bilanz von Verdunstung und Niederschlag, 148t sich wih-
rend des gesamten Jahres eine deutliche Zweiteilung erkennen. Im Winter dominiert nordwest-
lich einer Linie von Florida bis zur Iberischen Halbinsel der Niederschlag und dem Ozean wird
bis zu 4 mm/d SiiBwasser zugefiihrt, wihrend siidostlich davon durch die sehr hohe Verdun-
stung iiber 3 mm/d SiiBwasser an die Atmosphére abgegeben wird. Diese Linie verschiebt sich
in den Sommermonaten weiter nach Nordwesten, so dal dann der gesamte siidliche und 6stli-
che Teil des Nordatlantiks aus der Sicht des Ozeans eine negative Wasserbilanz aufweist, wih-
rend gleichzeitig das positive Maximum im Norden und Westen etwas geringer wird. Auf eine
gesamte mittlere Saison hochgerechnet, finden sich somit in weiten Gebieten des Nordatlantiks
sowohl in den Winter- als auch in den Sommermonaten positive und negative SiiBwasserfliisse
bis iliber 360 mm, was sich auch in der Verteilung des Salzgehaltes der ozeanischen Deck-
schicht bemerkbar macht (da Silva et al., 1994).

In Abbildung 34 ist die nach Abzug des Jahresgangs iibriggebliebene Varianz der Verdunstung,
des Niederschlags und des SiiBwasserflusses im Nordatlantik wiederum fiir die Winter- und
Sommermonate dargestellt. Es zeigt sich, daB die Verteilung der Varianzen dabei iiberwiegend
durch kurzfristige synoptische Ereignisse bestimmt wird. Wihrend die Verdunstung ganzjih-
rig, mit Ausnahme der Golfstromregion, eine geringe Variabilitit aufweist, treten beim Nieder-
schlag und davon dominiert auch bei der Wasserbilanz entlang der nordamerikanischen Kiiste,
insbesondere im Winter auch im Bereich des Stormtracks deutlich hhere Werte auf. Dies ist
auf die dort zu diesen Zeiten hohe Anzahl der durchziehenden Tiefdruckgebiete zuriickzufiih-
ren. Auch die Lage der maximalen Varianz des Niederschlags siidostlich von Labrador deutet
daraufhin, da sich durch relativ hdufige Kaltluftausbriiche aus den USA und Kanada in dieser
Region im Winter kriftige Tiefdruckgebiete mit sehr hohen Niederschldgen bilden. Klepp und
Bakan (2000) diskutierten eines dieser synoptischen Ereignisse und stellten dabei fest, daf} ins-
besondere hinter der Kaltfront dieser Zyklonen starke Schauerniederschlédge auftreten. Weiter-
hin auffillig ist das Gebiet Ostlich von Island, das sich durch eine in diesen Breiten
ungewohnlich niedrige Varianz des Niederschlags und daher auch des SiiBwasserflusses in den
Wintermonaten auszeichnet. Dieses Phinomen spiegelt sich auch im reduzierten Niederschlag
in Abbildung 35 wieder und ist auf den bei Westwindwetterlage entstehenden Lee-Effekt von

Island zuriickzufiihren.
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7.1.2 Fallstudie zweier Winter mit unterschiedlichem NAQO Index

Wie in Abbildung 31 zu erkennen ist, gab es Anfang der neunziger Jahre eine Folge von mehre-
ren Wintern mit sehr hohem NAO Index, bevor dieser innerhalb eines Jahres, im Winter 1995/
96, auf den zweitniedrigsten Wert der letzten 60 Jahre zuriickging, um danach in den Jahren
1997 und 1998 wieder stetig anzusteigen. Dieser rasche Wechsel des Vorzeichens im NAO In-
dex im betrachteten Zeitraum 1992-1998 wurde in dieser Arbeit ausgenutzt, um in einer Fallstu-
die die Wasserhaushaltsparameter im Nordatlantik fiir Jahre mit starker und schwicherer NAO
néher zu untersuchen. Dazu wurden in diesem Zeitraum die beziiglich des NAO Index extrem-
sten Winter von Dezember 1993 - Mirz 1994 (héchster NAO Index) und von Dezember 1995 -
Mirz 1996 (niedrigster NAO Index) gegeniibergestellt. Die Untersuchungen in diesem und dem

folgenden Abschnitt beziehen sich auf Daten mit einer rdumlichen Auflésung von 2.5°%2.5°.

Die Abbildungen 35 und 36 zeigen jeweils links die mittlere Verteilung der Wasserhaushalts-
parameter im Nordatlantik im Winter 1993/94. Die rdumlichen Strukturen der Verdunstung,
des Niederschlags und der Wasserbilanz unterscheiden sich wenig von den bereits im vorheri-
gen Abschnitt beschriebenen klimatologischen Mitteln mit den Extremwerten iiber dem Golf-
strom und vor der afrikanischen Kiiste. AuBerdem sind hier ebenfalls die drei Bulkparameter
dargestellt. Die spezifische Sattigungsfeuchte an der Meeresoberfliche und die spezifische
Feuchte der bodennahen Luft weisen dabei die erwartete laterale Verteilung mit hohen Werten
in den niederen und geringeren Werten in den hohen Breiten auf. Auffillig ist der hohe Gradi-
ent in beiden Parametern entlang der Kiiste des amerikanischen Kontinents iiber dem Golf-
strom, wo auch die hochsten Verdunstungsraten festgestellt werden. Gut zu erkennen sind auch
die relativ trockenen Luftmassen iiber dem kiihlen Wasser des Kanarenstroms bei 20°W. Der
dort stirker als im Westatlantik wehende Nordostpassat fiihrt diese trockene Luft von den Wii-
stengebieten Nordafrikas heran und sorgt so unmittelbar vor der Kiiste fiir ebenfalls extrem
hohe Verdunstung. Weiterhin heben sich die Starkwindgebiete des Stormtracks mit Windge-
schwindigkeiten von iiber 12 m/s fast iiber dem gesamten Nordatlantik hervor.

In den Abbildungen 35 und 36 sind jeweils rechts die Differenzen der Parameter zwischen den
Wintern 1993/94 und 1995/96 (hoher NAO Index - niedriger NAO Index) mit den dazugehori-
gen 90%-Signifikanzlevel eines T-Tests (z.B. Sachs, 1997), dargestellt. Wihrend bei den bei-
den FeuchtegroBen mit Ausnahme des siidostlichen Bereichs, wo signifikante Anderungen von
mehr als 2 g/kg auftreten, fast im gesamten Nordatlantik nur geringe Differenzen festzustellen
sind, treten bei den iibrigen Parametern teilweise deutliche Unterschiede zwischen den beiden
Jahren auf. Die Verteilung der Windgeschwindigkeit, der Regenrate und des SiiBwasserflusses
weisen dabei sowohl in der Differenzdarstellung als auch in deren Signifikanzen auffillig &hn-
liche Dipolstrukturen auf. Die maximalen Anderungen liegen bei den drei Parametern jeweils
stdlich von Island und bei den Azoren. Diese Dipolstruktur ist auch in Abbildung 30 zu erken-
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Abbildung 35: DJFM-Mittelwerte (links) fiir einen Winter mit hohem NAO Index (Dezember 1993- Mirz 1994)
und DJFM-Differenzen (rechts) zwischen den Wintern 1993/94 (hohe NAQO) und 1995/96 (nied-
rige NAO) der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche in g/kg (a), der spezifi-
schen Feuchte der bodennahen Luft in g/kg (b) und der Windgeschwindigkeit in m/s (c) sowie
jeweils rechts als durchgezogene Linie die dazugehorigen 90%-Signifikanzlevel eines T-Tests.
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Abbildung 36: DJFM-Mittelwerte (links) fiir einen Winter mit hohem NAO Index (Dezember 1993- Mirz
1994) und DJFM-Differenzen (rechts) zwischen den Wintern 1993/94 (hohe NAO) und 1995/96
(niedrige NAO) der Verdunstung in mm/d (a), der Regenrate in mm/d (b) und des SiiBwasser-
flusses in mm/d (c) sowie jeweils rechts als durchgezogene Linie die dazugehorigen 90%-Sig-
nifikanzlevel eines T-Tests.
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nen und deutet daher auf einen starken Zusammenhang mit der grofiraumigen Druckverteilung
und somit der NAO hin. Die bei starker NAO groBeren Druckunterschiede zwischen dem Is-
landtief und dem Azorenhoch und umgekehrt haben demnach Auswirkungen auf die Variabili-

tit der Wasserhaushaltsparameter im Nordatlantik, die im folgenden quantifiziert werden.

Die Windgeschwindigkeit ist der Parameter, der bei Annahme von Geostrophie in erster Néhe-
rung direkt mit der Druckverteilung zusammenhingt. Die bei starker NAO mit iiber 1 m/s er-
hohten Windgeschwindigkeiten im Gebiet des Stormtracks zwischen der Siidspitze Gronlands
und den Britischen Inseln sind offensichtlich direkt auf die dann hohere Tiefdruckdifferenz zu-
riickzufiihren. Dort werden auch groBflichig hohere Niederschlige festgestellt, wobei das Ma-
ximum der Niederschlagsdifferenzen von 2-3 mm/d zwischen starker und schwacher NAO
etwas weiter westlich liegt, als bei der Windgeschwindigkeit. Gleichzeitig sind im gesamten
subtropischen Atlantik im Winter 1993/94 niedrigere Windgeschwindigkeiten zu erkennen.
Die groBten Unterschiede von 2 m/s werden bei etwa 25°W, 35°N festgestellt und lassen auf
eine Verstirkung des dort befindlichen Azorenhochs bei schwicherer NAO schlief3en.

Die Verteilung der Niederschlagsdifferenzen siidlich von 45°N zeigt im Bereich des Golf-
stroms eher eine diffuse Struktur signifikanter Maxima und Minima, wohingegen der gesamte
ostliche Teil bei schwicherer NAO deutlich trockener ist. In diesem Gebiet, das sich von der
afrikanischen Kiiste iiber die Azoren bis zur Iberischen Halbinsel erstreckt, fallen dabei im
Winter 1993/94 im Mittel 1-2 mm/d weniger Niederschlag als im Winter 1995/96 bei schwi-
cherer NAO. Diese Beobachtungen decken sich qualitativ mit den auf Regenmessern basieren-
den Ergebnissen von Hurrel (1995 b) und sind um so bemerkenswerter, als da3 der Betrag der
Niederschlagsinderung zwischen einem Winter mit starker und schwacher NAO in der Gro-

Benordnung des langjdhrigen mittleren Winterniederschlags in dieser Region liegt.

Die Verteilung der Differenzen der Verdunstungsraten zwischen einem Winter mit hoher und
schwicherer NAO weicht von den oben beschriebenen Parametern aber ab. Zum einen sind die
absoluten Anderungen im gesamten Nordatlantik deutlich geringer als beim Niederschlag.
Zum anderen erkennt man zwar vor der afrikanischen Kiiste bei starker NAO eine hohere Ver-
dunstung, was dort allein auf die hoheren Windgeschwindigkeiten zuriickzufiihren ist. Die si-
gnifikanten Gebiete mit 1-2 mm/d niedrigerer Verdunstung im Winter 1993/94 im Golf von
Biskaya und bei den Britischen Inseln zeigen jedoch kaum Unterschiede in der Windgeschwin-
digkeit, deren groBte Anderungen weiter nordlich und weiter siidlich liegen. Ursachen und Er-
kldrungen fiir dieses abweichende Muster bei der Verdunstung lassen sich aus Abbildung 37
ableiten. Dargestellt sind die prozentualen Anderungen zwischen beiden betrachteten Wintern
fiir die Verdunstung, aber auch fiir die linear in die Bulkformel eingehende Differenz zwischen
spezifischer Feuchte der bodennahen Luft und spezifischer Sattigungsfeuchte an der Meeres-

oberfliche. Beide Verteilungen zeigen entlang der Eiskante im Norden, aber insbesondere in
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Abbildung 37: Prozentuale Anderungen der Differenz zwischen spezifischer Feuchte der bodennahen Luft
und spezifischer Sattigungsfeuchte an der Meeresoberfliche (a) sowie der Verdunstung (b) zwi-
schen den Wintern 1993/94 (hohe NAO) und 1995/96 (niedrige NAO).

der Region der grofiten Verdunstungsunterschiede westlich und siidlich der Britischen Inseln,
fast identische Strukturen und #hnliche prozentuale Anderungen. Bei starker NAO erhoht sich
dort die spezifische Feuchte der bodennahen Luft, wihrend gleichzeitig die spezifische Sétti-
gungsfeuchte an der Meeresoberfliche geringer wird (Abbildung 35), so daB3 die zwar gerin-
gen, aber entgegengesetzten Anderungen der einzelnen FeuchtegroBen eine deutliche
Anderung der Feuchtedifferenz zur Folge haben. Da die Windgeschwindigkeiten in beiden
Jahren im Mittel fast unveréndert sind, sind die prozentualen Unterschiede in den Feuchtedif-
ferenzen von iiber 11% in diesem Gebiet fiir die Verdunstung dominierend und verursachen bei
schwicherer NAO hohere Verdunstungsraten in der gleichen prozentualen Grof3enordnung und
umgekehrt. Dagegen wirken bei starker NAO die hoheren Windgeschwindigkeiten im Storm-
track und geringere Windgeschwindigkeiten in den subtropischen Absinkgebieten den gerin-
geren bzw. hoheren Feuchtedifferenzen entgegen und bewirken dort somit geringere und nicht
oder weniger signifikante Anderungen der Verdunstung zwischen den Wintern 1993/94 und
1995/96. Lediglich entlang der afrikanischen Kiiste, siidlich von 30°N, ist die Anderung der
Windgeschwindigkeiten bei fast unveridnderter Feuchtedifferenz der entscheidende Parameter

fiir die Zunahme der Verdunstung von starker zu schwacher NAO.

Die aus Verdunstung und Niederschlag resultierenden Anderungen in der Wasserbilanz zwi-
schen beiden Jahren wird iiberwiegend von den quantitativ groBeren Anderungen im Nieder-
schlagsfeld dominiert. Neben einer Abnahme des SiiBwasserflusses iiber dem siidlichen Teil
des Golfstroms von starker zu schwacher NAO, fillt insbesondere die mit dem meridionalen
Druckfeld korrespondierende Dipolstruktur der Gebiete mit signifikanten Unterschieden im
Osten des Nordatlantiks auf. Dabei werden dem Ozean entlang des Stormtracks bei etwa 55°N
im gesamten Winter 1993/94 iiber 250 mm SiiBwasser mehr zugefiihrt als im Winter 1995/96.
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Gleichzeitig wird dem Seegebiet um die Azoren bis zur afrikanischen Kiiste etwa die gleiche
Menge an SiiBwasser entzogen. Diese Unterschiede liegen in der GroBenordnung der saisona-

len Mittel dieser Regionen und sind daher von grof3er Bedeutung.

7.1.3 Zeitliche Korrelation der Wasserhaushaltsparameter mit der NAO

Zur statistischen Absicherung der oben genannten Zusammenhinge zwischen der Variabilitét
der Wasserhaushaltsparameter und der Nordatlantischen Oszillation wurde der Vergleichszeit-
raum auf mehrere Jahre ausgedehnt. Dabei wurden die Monatsmittelwerte der einzelnen Para-
meter wiederum fiir die Wintermonate (Dezember-Mirz) fiir den Zeitraum 1992-1998 an
jedem Gitterpunkt mit dem jeweiligen monatlichen Wert des NAO Index korreliert. Um Aussa-
gen liber die statistische Signifikanz der Korrelationen zu treffen, wurde eine Methode von
Sachs (1997) angewendet. Zur Ableitung der Abhingigkeiten innerhalb der Zeitserien einzel-
ner Parameter wurde zunichst an jedem Gitterpunkt die Zeit zwischen zwei unabhingigen Mo-
natsmittelwerten bestimmt. Dabei stellte sich heraus, daB fiir alle Parameter im gesamten
Nordatlantik die Autokorrelationen der einzelnen Zeitserien sehr schnell, nach spétestens drei
Monaten, verschwinden. Fiir hier beschriebene Untersuchungen wurde daher von zwei unab-
héngigen Werten je Winter ausgegangen, so daf fiir den siebenjihrigen Zeitraum insgesamt 14
unabhingige Werte zur Verfiigung standen. Ein danach durchgefiihrter zweiseitiger T-Test
nach Sachs (1997) ergab, daB bei einer daraus resultierenden Anzahl von 12 effektiven Frei-

heitsgraden, Korrelationen iiber 0.457 im 90% Vertrauensintervall statistisch signifikant sind.

In Abbildung 38 sind die Korrelationen der einzelnen Wasserhaushaltsparameter mit dem
NAO Index zusammen mit dem 90%-Signifikanzniveau dargestellt. Die Ergebnisse der Fall-
studie zweier Winter mit unterschiedlichem NAO Index werden fiir den mehrjéhrigen Untersu-
chungszeitraum im wesentlichen bestitigt. Signifikante Korrelationen findet man fiir fast alle
Parameter im Bereich des nordatlantischen Stormtracks entlang des 55. Breitengrades und im
Bereich der Azoren. Die Felder der Windgeschwindigkeit, des Niederschlags und des SiiBwas-
serflusses weisen dabei eine dhnliche Dipolstruktur wie die groSriumige mittlere Luftdruck-
verteilung im Nordatlantik auf (Abbildung 30). AuBerhalb dieser Regionen lassen sich fiir die
meisten Parameter keine signifikanten Korrelationen feststellen. Mit Ausnahme der spezifi-
schen Feuchte der bodennahen Luft, wo entlang der Eiskante verbreitet Werte von -0.6 auftre-
ten, finden sich lediglich noch fiir die Verdunstung hohe negative Korrelationen von unter -0.6
stidwestlich der Britischen Inseln und in der Nordsee. Diese sind wiederum ausschlieBlich auf
die Abnahme der Differenz zwischen Sittigungsfeuchte an der Ozeanoberfliche und spezifi-
scher Feuchte der bodennahen Luft zuriickzufiihren. Positive Korrelationen vor der afrikani-
schen Kiiste weisen dagegen auf eine generelle Zunahme der Verdunstung durch hohere
Windgeschwindigkeiten bei hohem NAO Index hin.
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Abbildung 38: Zeitkorrelationen der Monatsmittelwerte der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft (a), der
Differenz zwischen spezifischer Feuchte der bodennahen Luft und spezifischer Sittigungs-
feuchte an der Meeresoberfliche (b), der Windgeschwindigkeit (c), der Verdunstung (d), der
Regenrate (e) und des SiiBwasserflusses (f) mit dem NAO Index fiir die Wintermonate (Dezem-
ber-Mirz) der Jahre 1992-1998. Die durchgezogene Linie bezeichnet jeweils den 90%-Signi-
fikanzlevel.
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Die sowohl flichenmiBig als auch quantitativ groften Korrelationen zeigt das Feld der Wind-
geschwindigkeit. Die hohen Werte von iiber 0.7 im Seegebiet zwischen Island und den Briti-
schen Inseln bedeuten eine Zunahme der Windgeschwindigkeit in Jahren mit hohen NAO
Index durch verstirkte Tiefdrucktitigkeit in diesem Gebiet. Gleichzeitig findet man durch die
abnehmenden Winde im Bereich des Azorenhochs negative Korrelationen in der gleichen Gro-
Benordnung. In diesen Gebieten zeigt die Windgeschwindigkeit die hochsten Korrelationen
mit dem NAO Index, was allerdings aufgrund der oben erwihnten direkten Beziehung zwi-

schen Wind und Luftdruck nicht iiberrascht.

Beziiglich des Niederschlags lassen sich in den sieben Jahren groflere signifikante Zusammen-
hinge mit der Nordatlantischen Oszillation feststellen, als in der vorherigen Fallstudie zweier
Winter. Demnach besteht fiir die Variabilitidt der Niederschlagsverteilung fast im gesamten
stidostlichen Atlantik zwischen den Azoren und der Iberischen Halbinsel sowie im westlichen
Mittelmeer ein Zusammenhang mit der NAO. Das negative Vorzeichen der Korrelationen be-
deutet dabei negative Niederschlagsanomalien bei starker NAO und bestitigt somit die oben
genannten Auswirkungen der Nordatlantischen Oszillation auf diese Gebiete. Dagegen fillt
die Region groBter positiver Niederschlagskorrelationen nicht mit den Gebiet hoher Korrela-
tionen beziiglich der Windgeschwindigkeit zusammen, sondern liegt etwas weiter westlich,
wihrend die restlichen Gebiete der Tiefdruckbahnen bis nach Skandinavien fiir diesen Zeit-

raum keine Signifikanz zeigen.

Die durchgefiihrte Korrelationsanalyse ergab, daB es im Nordatlantik groBe ausgezeichnete
Gebiete gibt, in denen die Variabilititen der einzelnen Wasserhaushaltsparameter unmittelbar
mit der Nordatlantischen Oszillation zusammenhingen. Dabei sind diese Gebiete keineswegs
ausschlieBlich auf die Regionen der groBten Luftdruckanomalien bei Island oder den Azoren
beschriinkt, sondern je nach Parameter sehr viel weiter ausgedehnt oder rdumlich verlagert.
Dies zeigt eine Untersuchung der lokalen zeitlichen Variabilitdt an bestimmten Orten des
Nordatlantiks. Dazu wurden, je nach Parameter, die beiden Gitterpunkte ausgewdihlt, an denen
die hochsten positiven und negativen Korrelationen gefunden wurden. Die monatlichen Diffe-
renzen zwischen den beiden Gitterpunkten sind fiir alle Parameter zusammen mit dem NAO
Index in Abbildung 39 als Zeitserie dargestellt. Es ist gut zu erkennen, daB der zeitliche Ver-
lauf und die Amplitude der meridionalen Lufdruckdifferenzen auch von den Variabilititen der
absoluten Differenzen der Parameter zwischen den beiden jeweils ausgewihlten Orten etwa in
der gleichen GroBenordnung wiedergegeben wird. Insbesondere wird der Ubergang vom ho-
hen zum niedrigen NAO Index 1996 und die Riickkehr zu héheren Indizes ab 1997 bei allen
Parametern nachvollzogen. Die jeweiligen Korrelationen der beiden Zeitserien schwanken
zwischen 0.73 fiir die Verdunstung und 0.86 fiir die Windgeschwindigkeit und den Nieder-
schlag.
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Abbildung 39: Zeitserien des NAO Index (strichpunktiert) und der Differenzen (durchgezogen) zwischen den
Gitterboxen mit hochster und niedrigster Korrelation aus Abbildung 38 fiir die spezifische
Feuchte der bodennahen Luft (a), die Differenz zwischen spezifischer Feuchte der bodennahen
Luft und spezifischer Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche (b), die Windgeschwindigkeit
(c), die Verdunstung (d), die Regenrate (e) und den SiiBwasserfluB (f) fiir die Wintermonate
(Dezember-Mirz) 1992-1998. Die Korrelationen zwischen beiden Zeitserien sind zusammen mit
den geographischen Positionen der verwendeten Gitterboxen jeweils in der Legende angegeben.



7.2 Das El Niiio/Southern Oscillation-Phinomen (ENSO)

Schon im vorigen Jahrhundert beobachteten peruanische Fischer die alljéhrliche saisonale Er-
wirmung des Ozeans entlang der Kiisten Perus und Ecuadors um die Weihnachtszeit. Sie ga-
ben daher diesem Phidnomen, das fiir sie durch die Wanderung der Fische in kiihlere Gewisser
das Ende der Fangsaison bedeutete, den Namen “El Nifio”, das Christkind. Heute bezeichnet
man mit El Nifio nur noch die alle 2-7 Jahre (im Mittel 4 Jahre) auftretende besonders starke

Erwédrmung der ozeanischen Deckschicht, die fast den gesamten tropischen Pazifik umfaft.

In Abbildung 40 ist dieses Phinomen an der Verteilung der monatlichen Anomalien der Mee-
resoberflachentemperatur wihrend des letzten El Nifio 1997/98 sehr gut zu erkennen. Im Ja-
nuar 1997 findet man im #quatorialen Pazifik noch negative Anomalien von 1-2°C, aber schon
im April beginnt sich die Meeresoberfliche an der siidamerikanischen Kiiste zu erwéirmen.
Diese Erwirmung dehnt sich im Laufe des Jahres zungenformig entlang des Aquators aus. Bei
der maximalen Ausdehnung im November 1997 reicht diese groBskalige Erwérmung bis zur
Datumsgrenze bei 180°W, also mehr als 10000 km weit und umspannt somit ein Viertel des
Erdumfangs am Aquator. Zu diesem Zeitpunkt findet man bei etwa 100°W maximale positive
Anomalien von mehr als 5°C, die im Laufe des darauffolgenden Jahres aber wieder zuriickge-
hen. Die danach im Juni 1998 auftretende Umkehrung der vorherigen Erwidrmung in negative
Anomalien von iiber 3°C bei 120°W wird La Nifia genannt und ist hidufig nach einem El Niiio
zu beobachten. Aber auch der globale Charakter dieses Phidnomens ist in dieser Abbildung zu
erkennen. Zum Hoéhepunkt des El Niflo hat sich der siidliche und westliche Indische Ozean
ebenfalls stark erwidrmt, wihrend sich der 6stliche Teil des Indischen Ozeans und groBe Ge-
biete des Nord- und Siidpazifiks abgekiihlt haben. Weitere Einzelheiten sowie eine theoretische

Beschreibung des Phéinomens findet man bei Philander (1990).

El Nifio ist eng mit der sogenannten Southern Oscillation (SO) verkniipft, eine atmosphirische
Erscheinungsform, die bereits in den zwanziger Jahren von Walker (1923) beschrieben wurde.
Ahnlich wie die NAO kann man die SO als eine Art Luftdruckschaukel (Glantz et al., 1991)
verstehen, wobei die Zentren des Tiefdrucks iiber Indonesien und des Hochdrucks iiber dem
Siidpazifik zu finden sind (Trenberth und Shea, 1987). Die Oszillation 148t sich mit den entge-
gengesetzten Variationen des Luftdrucks in Darwin in Nordaustralien (12.4°S, 130.9°E) und
Tahiti im Stidpazifik (17.5°S, 149.6°W) beschreiben, deren Jahresmittelwerte mit -0.79 korre-
lieren (Trenberth, 1984). Wenn der Luftdruck iiber dem Siidpazifik héher als normal ist, ist er
iiber Indonesien und Nordaustralien niedriger und umgekehrt, wobei letzteres eine verminderte

Druckdifferenz und damit eine Abschwichung der Passatwinde iiber dem Pazifik bedeutet.

Beide Stationen lassen sich zusammen zum sogenannten Southern Oscillation Index (SO In-

dex) kombinieren, der die monatlich gemittelte Luftdruckdifferenz zwischen Tahiti und Dar-
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Abbildung 40: Monatliche Anomalien der Meeresoberflichentemperatur in °C wihrend des letzten El Nifio
Ereignisses 1997/98 (berechnet aus dem NOAA-AVHRR Ocean Pathfinder Datensatz).
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win angibt (Abbildung 41). Fiir die in dieser Arbeit verwendeten Indizes wurden die
monatlichen Luftdruckanomalien beider Stationen nach Trenberth (1984) mit den langjdhrigen

Standardabweichungen der jeweiligen Zeitserie normalisiert.
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1950 1955 1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000
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Abbildung 41: Zeitreihe der monatlichen Werte des Southern Oscillation Index (Differenz der normalisierten
Luftdruckanomalien zwischen Tahiti und Darwin) fiir die Jahre 1950-1999.

Bjerknes (1966) war es, der als erster die Verbindung zwischen El Nifio und der Southern Os-
cillation erkannte. Er vermutete die Ursachen eines El Nifio weniger in den lokalen Wechsel-
wirkungen zwischen Ozean und Atmosphire entlang der siidamerikanischen Kiiste, sondern in
einer Abnahme der 6stlichen Winde entlang des Aquators. Bei Annahme einer Erwirmung des
etwa 20°C kalten Ostpazifiks wiirde sich die Temperaturdifferenz im Vergleich zum 30°C war-
men Westpazifik verringern, was zu einer Reduktion des Druckgradienten in der Atmosphire
fiihrt. Die daraus resultierende Abschwichung der Passatwinde wiirde wiederum einen redu-
zierten Auftrieb kilteren Wassers im Ostpazifik nach sich ziehen und somit die anféngliche
Anomalie verstidrken. Diese Art der positiven Riickkopplung zwischen Ozean und Atmosphire

macht die groskalige Erwdrmung um mehrere Grad im Ostpazifik erst moglich.

Trenberth und Hoar (1996) untersuchten diesen Zusammenhang zwischen Ozean und Atmo-
sphére und verglichen langjdhrige Zeitserien (1951-1995) von Monatsmittelwerten der Mee-
resoberflichentemperatur (SST) mit dem SOI in einer umfangreichen Korrelationsanalyse
miteinander. Sie fanden im 45-jidhrigen Untersuchungszeitraum sehr signifikante Korrelationen
zwischen der SST und dem SOI, die in der Region 120°W bis 180°W und 5°N bis 10°S am
grofiten waren und bestétigten somit, daB El Nifio Ereignisse mit negativen Anomalien im SOI

und somit abgeschwichten Passatwinden iiber dem Pazifik zusammenfallen.
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Wegen dieser engen Verbindung zwischen El Nifio und der Southern Oscillation spricht man
heute im allgemeinen vom El Nifio/Southern Oscillation-Phinomen (ENSO). ENSO Ereig-
nisse haben klimatische Auswirkungen, die weit iliber den pazifischen Raum hinausreichen,
was den globalen Charakter dieser regionalen Klimaschwankung unterstreicht. Ropelewski
und Halpert (1986, 1987) fiihrten umfangreiche Untersuchungen auf diesem Gebiet durch und
verglichen weltweite Temperatur- und Niederschlagsanomalien im Zusammenhang mit ENSO
Ereignissen. Sie stellten fest, daB insbesondere Australien, Indonesien, Siid- und Ostafrika,
und Indien, aber auch der Nordosten Siidamerikas oder der Siidwesten der USA zu diesen Zei-
ten unter Diirre oder grofler Trockenheit zu unterschiedlichen Jahreszeiten leiden. Gleichzeitig
ist es in diesen Gebieten und auch im Nordwesten der USA, in Kanada und in Alaska deutlich
wirmer, wihrend es im Siidosten der USA und in Nordmexiko kilter als normal ist. Dagegen
ist beispielsweise der Nordwesten Siidamerikas in den Wintermonaten von besonders heftigen

Regenfillen und Uberschwemmungen betroffen.

Es erscheint klar, daf diese extremen Klimaschwankungen auch Auswirkungen auf die Volks-
wirtschaften der genannten Linder haben. Vorsichtige Schitzungen der weltweiten Schéden
durch Diirren, Buschfeuer oder Uberschwemmungen wihrend des El Nifio Ereignisses 1982/
83 beliefen sich auf mehr als 8 Milliarden US$ (NOAA, 1994). Nach Wilhite et al. (1987) sol-
len aber allein die Ernteverluste in den USA in diesem Jahr schon iiber 10 Milliarden US$ be-
tragen haben. Angesichts dieser Zahlen ist der Wunsch der betroffenen Regierungen nach einer
mdoglichst genauen Vorhersage von ENSO Ereignissen und somit einer Reduzierung dieser Ko-

sten nur allzu verstiandlich.

Im Rahmen des Tropical Ocean Global Atmosphere (TOGA) Experimentes wurden in den
letzten Jahren auf diesem Gebiet groBe Fortschritte erzielt. In diesem Projekt wurden in den
Jahren 1985-1994 umfangreiche Beobachtungsdaten aus Schiffs- und Bojenmessungen im pa-
zifischen Raum gesammelt, um gemeinsam mit Studien gekoppelter Ozean-Atmosphirenmo-
delle die beteiligten Prozesse und Mechanismen des ENSO-Phidnomens zu verstehen und
somit zu einer genaueren Vorhersage zu gelangen (WCRP, 1995). Trotz des groBen Aufwandes
konnte durch diese konventionellen MefSmethoden keine zeitliche und rdumliche Abdeckung
des gesamten Gebietes gewihrleistet werden. Hochaufgeldste globale Beobachtungen aus Sa-
tellitendaten, wie die in dieser Arbeit vorgestellte HOAPS Klimatologie, konnen hier einerseits
als Modelleingangsparameter zu einer weiteren Verbesserung fiihren, lassen sich jedoch ande-
rerseits auch zu weiteren Untersuchungen der Zusammenhidnge zwischen Ozean und Atmo-
sphire wahrend ENSO Ereignissen verwenden, aus denen sich moglicherweise auch neue
Erkenntnisse fiir Modelle ableiten lassen. Erste Ergebnisse solcher Untersuchungen werden in
den folgenden Abschnitten zunédchst anhand einer Fallstudie zweier aufeinanderfolgender
Jahre mit unterschiedlichem SO Index beschrieben, bevor der Untersuchungszeitraum wieder
auf die Jahre 1992-1998 ausgedehnt wird.
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7.2.1 Fallstudie zweier Jahre mit unterschiedlichem SO Index

Die Zeitserie des SO Index in Abbildung 41 zeigt nach durchgéngig negativen Werten zu Be-
ginn der neunziger Jahre fiir 1996 bis einschlieBlich Februar 1997 positive Werte, bevor der In-
dex innerhalb eines Monats von 1.6 auf -1.1 im Mérz 1997 abnimmt. Diese Abnahme setzt
sich danach weiter fort und im Mirz 1998 wurde nach den Monaten Januar-Mérz 1983 der
zweitniedrigste SO Index der letzten 50 Jahre aufgezeichnet. Bis zum Juli 1998 steigen die
monatlichen Werte wieder stetig bis auf 1.3 an und bleiben danach im positiven Bereich. Die-
ser rasche Wechsel zwischen Phasen mit hohem und niedrigem Index, der auch das El Nifio
Ereignis 1997/98 charakterisiert, soll hier ausgenutzt werden, um den Zusammenhang und die
Wechselwirkungen zwischen den atmosphirischen Wasserhaushaltsparametern und dem
Southern Oszillation Index niher zu untersuchen. Dazu wurden die Mittelwerte der Parameter
(spezifische Sittigungsfeuchte an der Ozeanoberfliche, spezifische Feuchte der Grenzschicht,
Windgeschwindigkeit, Verdunstung, Regenrate und SiiBwasserflul) fiir den Zeitraum Mirz
1996-Februar 1997 (hoher SO Index) den Mittelwerten des Zeitraums Mirz 1997- Februar
1998 (niedriger SO Index) gegeniibergestellt und verglichen.

In den Abbildungen 42 und 43 sind jeweils links die Mittelwerte der Parameter fiir den Zeit-
raum mit hohem SO Index und rechts deren Differenzen zum Zeitraum mit niedrigem SO In-
dex sowie die wieder durch einen T-Test bestimmten Gebiete mit signifikanten Unterschieden
durch die 90%-Signifikanzlinie dargestellt. Die Verteilungen der Mittelwerte und Differenzen
der beiden Feuchteparameter in Abbildung 42 weisen dabei groe Gemeinsamkeiten auf. Ne-
ben der lateralen Abnahme vom Aquator zu héheren Breiten fillt im mittleren Feld des Jahres
mit hohem SO Index besonders der zonale Gradient zwischen Ost- und Westpazifik auf. Wih-
rend im Bereich des westpazifischen Warmpools bei Meeresoberflichentemperaturen von iiber
30°C groBraumig Sittigungsfeuchten von iiber 24 g/kg und spezifischen Feuchten der boden-
nahen Luft von mehr als 20 g/kg gemessen werden, findet man iiber dem kalten Humboldt-
strom entlang der siidamerikanischen Kiiste lediglich Werte von 12-14 g/kg bzw. 8-12 g/kg.

Die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére wird unmittelbar aus den Differenzen
der Feuchteparameter zwischen den Jahren mit hohem und niedrigem SO Index deutlich. Die
Anderungen der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Ozeanoberfliche weisen wegen des Zu-
sammenhangs iiber die Magnusformel die erwartete Struktur der SST-Anomalien aus Abbil-
dung 40 auf. Aber auch bei der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft zeigen sich vollig
analoge signifikante Anderungsmuster. Wihrend des El Nifio Ereignisses 1997/98 mit niedri-
gem SO Index liegen die Werte der beiden FeuchtegroBen im gesamten dquatorialen Pazifik
zwischen 70°W und 170°E um 3-4 g/kg iiber denen des Vorjahres. Die maximalen Erhthungen
findet man mit iiber 5 g/kg vor der ecuadorianischen und peruanischen Kiiste, was in diesem

Gebiet einer relativen Anderung von iiber 30% entspricht. Dagegen verringern sich im Westpa-
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zifik die Feuchtewerte signifikant um 1-2 g/kg, so daB der Ost-West Gradient wihrend des El
Nifio Ereignisses insgesamt sowohl direkt an der Ozeanoberflache als auch in den untersten

500 Metern der atmosphirischen Grenzschicht stark reduziert wird.

Die Abbildung 42 zeigt eine signifikante Abnahme der Windgeschwindigkeit in den Passatre-
gionen und vor der siidamerikanischen Kiiste fiir 1997 und damit eine Bestétigung der oben
genannten These von Bjerknes. Als Folge des reduzierten Druckgradienten ist die Windge-
schwindigkeit wihrend eines El Nifio zwischen 120° und 170°W und zwischen 5°N und 20°S
um iiber 1 m/s und am Aquator zwischen 80° und 100°W sogar um 2 m/s signifikant niedriger.
Dagegen nimmt die Windgeschwindigkeit 6stlich von Neuguinea, wo normalerweise im Jah-
resmittel weltweit die niedrigsten Werte gemessen werden, um etwa 50% auf 5 m/s zu. Diese
Ergebnisse lassen auf eine Anderung der groBriumigen Zirkulation iiber dem Pazifik innerhalb
der beiden Jahre schlieen. Allerdings lassen sich aus den hier genutzten SSM/I-Daten keine
Angaben iiber die Windrichtungen ableiten. In diesem Zusammenhang kdnnen aber Scatter-
ometer, wie das auf dem NASA Satelliten ADEOS I fliegende NSCAT (Bentamy et al., 1999),

weitere wichtige Erkenntnisse liefern.

Die Anderungen der Feuchteparameter und der Windgeschwindigkeit wihrend des El Nifio
Jahres haben auch EinfluB auf die Verdunstung. Im Jahr mit hohem SO Index 1996 zeigt sich
die erwartete Verteilung mit hohen Verdunstungsraten von 5-6 mm/d in den Passatregionen der
Nord- und Siidhemisphire sowie niedrigere Werte zwischen 2-3 mm/d im pazifischen Warm-
pool und innerhalb der Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) und weniger als 1 mm/d vor
der pernanischen Kiiste. Wihrend in der Nordhemisphire 1997 kaum signifikante Anderungen
festzustellen sind, ist die Verdunstung in den Passatregionen der Siidhalbkugel als Folge der
dort reduzierten Windgeschwindigkeiten deutlich geringer. Grofte signifikante Unterschiede
von 2 mm/d findet man entlang des Aquators zwischen 130° und 180°W. Das bedeutet im Ver-
gleich zum Vorjahr eine Verringerung um etwa 50%. Dagegen werden wihrend des El Nifio
1997/98 im westpazifischen Warmpool und entlang der ITCZ aufgrund der dort héheren Wind-
geschwindigkeiten auch signifikant hohere Verdunstungsraten gemessen. Die gro3ten relativen
Anderungen um bis zu 100% findet man jedoch im Ostpazifik entlang der peruanischen Kiiste.
Da sich in dieser Region die mittlere Windgeschwindigkeit in den beiden Jahren kaum verén-
dert, verursacht dort allein die gegeniiber dem Vorjahr um 5°C hohere Meeresoberflichentem-

peratur eine um 1-2 mm/d hohere Verdunstung.

Die auffilligsten Auswirkungen der grofflichigen Erhohung der Meeresoberflachentempera-
tur im dquatorialen Pazifik wihrend eines El Nifio zeigen sich beim Niederschlag und dadurch
bedingt auch beim SiiBwasserfluB. Die Niederschlagsverteilung zeigt fiir 1996 grofle regen-
arme Gebiete mit weniger als 1 mm/d Niederschlag im gesamten Ostpazifik und entlang des

Aquators bis zu einer Linge von 180°W. Dagegen werden in der Siidpazifischen Konvergenz-
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Abbildung 42: Jahresmittelwerte Miirz 1996 - Februar 1997 (hoher SO Index, linke Seite) der spezifischen Sit-
tigungsfeuchte an der Meeresoberfliche in g/kg (a), der spezifischen Feuchte der bodennahen
Luft in g/kg (b) und der Windgeschwindigkeit in m/s (c) sowie die Differenz zu den Jahresmit-
telwerten Mirz 1997 - Februar 1998 (hoher minus niedriger SO Index, rechte Seite). Die durch-
gezogenen Isolinien geben jeweils den 90%-Signifikanzlevel an. Die rdumliche Auflésung der
Felder betrégt 2.5°x2.5°.
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Abbildung 43: Jahresmittelwerte Mirz 1996 - Februar 1997 (hoher SO Index, linke Seite) der Verdunstung in
mm/d (a), der Regenrate in mm/d (b) und des SiiBwasserflusses in mm/d (c) sowie die Differenz
zu den Jahresmittelwerten Mirz 1997 - Februar 1998 (hoher minus niedriger SO Index, rechte
Seite). Die durchgezogenen Isolinien geben jeweils den 90%-Signifikanzlevel an. Die rdumliche
Auflosung der Felder betriigt 2.5°%2.5°,
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zone (SPCZ) und im Warmpool etwa 6-8 mm/d Niederschlag im Jahresmittel gemessen. Ent-
lang der ITCZ von 5°N bis 10°N finden sich quer iiber den Pazifik sogar Regenraten von bis zu
10 mm/d. Wihrend des El Nifio 1997/98 dehnt sich dieser schmale Streifen aus und verschiebt
sich dabei deutlich nach Siiden, wodurch sich der Niederschlag entlang 10°N um 2-4 mm/d
verringert. Zwischen der siidamerikanischen Kiiste und 160°E sowie 5°N bis 5°S werden in ei-
nem Gebiet, in dem im Vorjahr kaum Niederschlag gefallen ist, jetzt bis zu 8 mm/d im Jahres-
durchschnitt gemessen. Diese dramatischen Anderungen werden durch die verstirkte
Konvektion aufgrund der hoheren Meeresoberflichentemperaturen hervorgerufen, wodurch
groBe Mengen an Wasserdampf in die Atmosphire gelangen, in der Hohe kondensieren und als
Starkniederschlag wieder ausfallen. Dagegen erkennt man im Westpazifik und entlang der
SPCZ nur noch Regenraten von 2-3 mm/d, also 50% weniger als im Vorjahr, da hier der umge-
kehrte Effekt eintritt und die niedrigeren Wassertemperaturen zu weniger Konvektion und so-

mit zu weniger Niederschlag fiihren.

Die mittlere Verteilung des SiiBwasserflusses wird zom einen von den groBen ariden Gebieten
in den Subtropen des Ostpazifiks bestimmt. Dort dominiert die Verdunstung, wodurch dem
Ozean im Mittel SiiBwasser entzogen wird und die Salinitit in der ozeanischen Deckschicht
somit sehr hoch ist. Dabei sind sowohl die flichenm#Bige Ausdehnung als auch die Werte bis
zu 6 mm/d auf der Siidhalbkugel deutlich hoher als auf der Nordhalbkugel. Zum anderen findet
man in der ITCZ entlang 5°N und im Westpazifik zwischen 10°S und 20°N hohe negative Sii3-
wasserfliisse, die stellenweise sogar 6-8 mm/d erreichen. Die signifikanten Anderungen im
SiiBwasserfluf zwischen 1996 und 1997 werden eindeutig von den Anderungen der Nieder-
schlagsverteilung bestimmt. Im gesamten Westpazifik bleibt die Wasserbilanz zwar negativ,
dem Ozean werden jedoch durch den geringeren Niederschlag 1997 nur 30-50% der SiiBwas-
sermenge des Vorjahres zugefiihrt. Dagegen zeigen sich im subtropischen Ostpazifik und im
Nordpazifik kaum signifikante Unterschiede zwischen den beiden Jahren. Die hohen positiven
Fliisse in den Passatregionen bleiben somit auch 1997 erhalten. In einem Streifen zwischen der
siidamerikanischen Kiiste und 160°E sowie 5°N bis 5°S, in dem 1997 800% mehr an Nieder-
schlag fillt, kehrt sich das Vorzeichen der Wasserbilanz innerhalb eines Jahres um. Wihrend
dem Pazifik in diesem Gebiet zwischen Mirz 1996 und Februar 1997 noch bis zu 1400 mm
SiiBwasser entzogen werden, werden in den 12 Monaten danach etwa 1500 mm zugefiihrt.
Hochgerechnet auf das gesamte Gebiet wurden innerhalb des zweijdhrigen Zeitraums jahrlich
etwa 1.8 x 101° kg Wasser mit unterschiedlichen Vorzeichen zwischen Ozean und Atmosphire
ausgetauscht, so daB die riesigen Anderungen dieser Umsitze auch die thermohaline Zirkula-

tion des pazifischen Ozeans in diesem Zeitraum entscheidend beeinflussen diirften.
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7.2.2 Zeitliche Korrelation der Wasserhaushaltsparameter mit der SO

Analog zum Kapitel 7.1.3 wurden die Untersuchungen des statistischen Zusammenhangs zwi-
schen den Wasserhaushaltsparametern und dem ENSO-Phinomen auch hier auf einen sieben-
jahrigen Zeitraum 1992-1998 ausgedehnt. Die monatlichen Mittelwerte wurden allerdings fiir
alle Monate an jedem Gitterpunkt mit dem SO Index korreliert, da die Wechselwirkungen im
Gegensatz zur Nordatlantischen Oszillation nicht nur verstirkt in einer Jahreszeit auftreten,

sondern iiber das gesamte Jahr verteilt sind.

Eine zundchst wiederum durchgefiihrte Autokorrelationsanalyse ergab fiir diesen Zeitraum im
Pazifik parameterabhingige Ergebnisse fiir die Zeit zwischen zwei unabhingigen Monatsmit-
telwerten (Tabelle 15). Somit ist auch die Anzahl der Freiheitsgrade im 84 Monate umfassen-
den Zeitraum und der fiir das 90%-Vertrauensintervall relevante Korrelationskoeffizient von
Parameter zu Parameter unterschiedlich. Diese Zeitperioden der Autokorrelationen reichen
von einem halben Jahr fiir die spezifische Feuchte an der Meeresoberfliche, bis zu 3 Monaten
fiir die Windgeschwindigkeit, wodurch fiir die in diesem Abschnitt beschriebene Untersu-
chung bei letztgenanntem Parameter schon Korrelationen iiber 0.317 als statistisch signifikant

auf dem 90% Niveau angesehen werden konnen.

Tabelle 15: Zeit t (in Monaten) zwischen zwei unabhingigen Monatsmittelwerten, Anzahl f der daraus resul-
tierenden Freiheitsgrade fiir den Untersuchungszeitraum 1992-1998 und Korrelationskoeffizienten r fiir das 90%

Vertrauensintervall fiir verschiedene Wasserhaushaltsparameter im Pazifik.

Parameter T f To0%
Spezifische Sittigungsfeuchte 6 12 0.457
an der Meeresoberfliache
Spezifische Feuchte 5 14 0.426
der bodennahen Luft
Feuchtedifferenz 4 18 0.378
Windgeschwindigkeit 3 26 0.317
Verdunstung 3 26 0.317
Niederschlag 4 19 0.369
StiBwasserflufl 4 19 0.369

Die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphire im Zusammenhang mit ENSO Er-
eignissen lassen sich anhand der Abbildung 44 zusammenfassen. Dargestellt sind die Korrela-

tionen zwischen dem monatlichen SO Index und den fernerkundeten Monatsmittelwerten der
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Abbildung 44: Zeitkorrelationen der monatlichen Mittelwerte der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft (a),
der spezifischen Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche (b), der Windgeschwindigkeit (c), der
Verdunstung (d), der Regenrate (e) und des SiiBwasserflusses (f) mit dem SO Index fiir den Zeit-
raum 1992-1998. Die durchgezogene Linie bezeichnet jeweils den 90%-Signifikanzlevel.
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Abbildung 45: Zeitserien des SO Index (strichpunktiert) und der Differenzen (durchgezogen) zwischen den Git-

terpunkten mit hochster und niedrigster Korrelation aus Abbildung 44 fiir die spezifische Feuchte
der bodennahen Luft (a), die spezifische Sittigungsfeuchte an der Meeresoberfliche (b), die Wind-
geschwindigkeit (c), die Verdunstung (d), die Regenrate (e) und den SiiBwasserflul} (f) fiir den Zeit-
raum 1992-1998. Die Korrelationen zwischen beiden Zeitserien sind zusammen mit den
geographischen Positionen der verwendeten Gitterpunkte jeweils in der Legende angegeben.
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Wasserhaushaltskomponenten im Pazifik. Die stirksten Zusammenhinge sind jeweils durch
die Isolinie des 90%-Signifikanzniveaus herausgehoben und lassen sich in zwei groBe Gebiete
einteilen. Wihrend sich das eine Gebiet vom westpazifischen Warmpool bei 5°N, 130°E siid-
ostlich bis zu etwa 35°S, 130°W erstreckt, reicht die zweite Region von der siidamerikanischen
Kiiste entlang des Aquators bis etwa 160°E. Diese beiden Gebiete zeichnen sich dadurch aus,
daB sich dort die atmosphirischen Parameter bei unterschiedlichem SO Index entgegengesetzt
verindern. Die Korrelationen erreichen in beiden Gebieten grofrdumig fiir alle Parameter
Werte von iiber 0.6 mit unterschiedlichem Vorzeichen, fiir die beiden Feuchteparameter sogar
Werte iiber 0.7.

Wie oben bereits erwihnt, deuten die hohen positiven Korrelationen um Malaysia und Indone-
sien darauf hin, daB die dortigen negativen Anomalien der Meeresoberflichentemperaturen bei
niedrigem SO Index fiir eine Verminderung der Konvektion und dadurch fiir geringere Feuch-
tewerte an der Oberfliache und in der atmosphirischen Grenzschicht sowie fiir eine Abnahme
der Niederschlagsintensititen sorgen. Gleichzeitig fithren die Erwdrmungen des Ost- und Zen-
tralpazifiks zu einer dortigen Zunahme der konvektiven Ereignisse und daraus resultierend, zu
einer Erhohung der Feuchte und Niederschlagsrate, wie sich an den negativen Korrelationen
erkennen 14B8t. Dadurch dndern sich die grofriumigen Luftdruckverteilungen im gesamten
dquatorialen Pazifik und es kommt zu einer Reduzierung des zonalen Druckgradienten. Daraus
folgend, zeigen positive Korrelationen eine Abnahme der Windgeschwindigkeiten und somit
auch eine geringere Verdunstung in den Passatregionen des Ostpazifiks bei niedrigem SO In-
dex. Die Abschwichungen der Passat- und dquatorialen Ostwinde bedingen wiederum einen
reduzierten Auftrieb kilteren Tiefenwassers und sorgen somit fiir eine Verstiirkung des El Nifio

Ereignisses.

Zur Verdeutlichung der wechselseitigen Anderungen der atmosphérischen Parameter zwischen
den beiden Gebieten wurden wiederum die lokalen zeitlichen Variabilitdten an den Orten mit
hochster und niedrigster Korrelation untersucht, die gleichzeitig als Dipole des jeweiligen Kor-
relationsfeldes betrachtet werden kénnen. Die monatlichen Differenzen der Wasserhaushalts-
komponenten zwischen diesen Punkten sind zusammen mit dem SO Index fiir die Jahre 1992
bis 1998 in Abbildung 45 dargestellt. Die jeweiligen Zeitserien stimmen sehr gut mit dem Ver-
lauf des SOI iiberein, wobei die ausgewihlten Orte von Parameter zu Parameter unterschied-
lich sind. Die gute Ubereinstimmung ist auch an den jeweils hohen Korrelationen zu erkennen,
die zwischen 0.73 fiir den Niederschlag und 0.79 fiir die spezifische Sittigungsfeuchte an der
Meeresoberfliache liegen. Insbesondere das ENSO Ereignis 1997/98 148t sich in allen Zeitse-
rien sehr gut nachvollziehen. Der dramatische Riickgang des SOI von leicht positiven Werten
Anfang 1997 bis auf unter -3 Ende 1997 und der Anstieg in den darauffolgenden Monaten auf
das vorherige Niveau wird in den Differenzen zwischen den jeweiligen Gitterpunkten fiir alle
Parameter wiedergegeben, wobei deren Amplituden zu den Anderungen des SOI proportional

117



sind. So dndert sich beispielsweise die Differenz zwischen den lokalen SiiBwasserfliissen im
Zentralpazifik bei 2.5°S, 175°W und im westpazifischen Warmpool bei 0°N, 117.5°E von 5
mm/d Anfang 1997 bis auf etwa -16 mm/d zum Hohepunkt des El Nifio im November 1997.
Mit steigendem SO Index dreht sich das Vorzeichen der Differenz danach erneut. Ende 1998
wird im Zentralpazifik wieder ein um 5 mm/d hoherer SiiBwasserflu, als im westpazifischen
Warmpool beobachtet. Ahnliche Oszillationen sind fiir alle Parameter festzustellen, weswegen
der von Glantz et al. (1991) im Zusammenhang mit der Southern Oszillation geprigte Begriff
der Luftdruckschaukel, durchaus auf alle hier betrachteten GréBen iibertragbar ist.

Die signifikanten Variabilititen der Wasserhaushaltskomponenten im Zusammenhang mit
ENSO-Ereignissen beschrinken sich also nicht nur auf die Gebiete der anfinglichen Stérungen
vor der siidamerikanischen Kiiste, sondern lassen sich im gesamten siidpazifischen Raum bis
nach Siidostasien feststellen. Die am stéirksten beeinfluBten Gebiete liegen dabei entlang des
Aquators im Zentralpazifik und im westpazifischen Warmpool. In anderen Gebieten der Erde
zeigen die hier vorgestellten Anwendungen des fernerkundeten HOAPS Datensatzes dagegen

kaum signifikante Auswirkungen des El Nifio/Southern Oscillation-Phinomens.

Die Analyse der beiden regionalen Klimaprozesse in diesem Kapitel hat gezeigt, daB8 der hier
vorgestellte HOAPS Datensatz sehr gut fiir modellunabhingige Studien des Wasserkreislaufs
liber dem Ozean geeignet ist. Durch die rdumlich und zeitlich hohe Auflésung des Datensatzes
ist es einerseits moglich, die Variabilitat der Wasserhaushaltsparameter auf unterschiedlichen
Zeitskalen flichendeckend zu untersuchen, um somit die dabei beteiligten Prozesse und die

quantitativen Umsitze besser zu verstehen.

Solch ein Datensatz kann andererseits auch direkt fiir Modellrechnungen von Nutzen sein.
Janowiak et al. (1998) verglichen siebenjdhrige Zeitserien (1988-95) von Niederschlagsfeldern
der NCEP-NCAR Reanalyse und des GPCP im Zusammenhang mit dem EL Nifio/Southern
Oscillation-Phinomen. Sie bestitigten dabei im wesentlichen die in diesem Kapitel genannten
Strukturen der rdumlichen und zeitlichen Variabilitit des Niederschlags wihrend eines El
Nifio. Trotz der guten qualitativen Ubereinstimmung der Niederschlagsverteilungen des
NCEP-NCAR und des GPCP, fanden Janowiak et al. (1998) in den Reanalysedaten jedoch
deutlich geringere Niederschlagsanomalien wihrend der verschiedenen El Nifio Phasen. Sie
filhrten diese groBen quantitativen Unterschiede auf die fehlende Beriicksichtigung von Nie-
derschlagsbeobachtungen in der Reanalyse zuriick und schlossen daraus, daf3 die Assimilation
von Niederschlagsabschitzungen aus Satellitendaten zukiinftig zu einer deutlichen Verbesse-
rung der NCEP-NCAR Reanalysefelder des Niederschlags fiihren wiirde. Da neben dem Nie-
derschlag auch noch weitere Parameter, wie z.B. der fiir den Antrieb von Ozeanmodellen
wichtige Parameter des SiiBwasserflusses, in HOAPS enthalten sind, kann der hier vorgestellte

Beobachtungsdatensatz daher auch fiir Klimamodelle von groem Nutzen sein.
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8 SchluBifolgerungen und Ausblick

Die in dieser Arbeit aus Satellitendaten abgeleitete Klimatologie des SiiBwasserflusses HOAPS
(Hamburg Ocean Atmosphere Parameters and Fluxes from Satellite Data) stellt der Klimaforschung
die bisher lingste globale Zeitserie von Wasserhaushaltsparametern iiber dem Ozean zur Verfii-
gung. Die Klimatologie entstand durch die Anwendung von in jiingster Vergangenheit entwickelter
Fernerkundungsverfahren auf Daten des Mikrowellenradiometers SSM/I und des Infrarotradiome-
ters AVHRR. HOAPS enthilt 12-jahrige Zeitserien (1987-1998) der spezifischen Sittigungsfeuchte
an der Ozeanoberfliche, der spezifischen Feuchte der bodennahen Luft, der Windgeschwindigkeit,
aber auch des latenten Wirmeflusses, der Verdunstung, des Niederschlags und des StiBwasserflus-
ses in verschiedenen rdumlichen und zeitlichen Mittelungsintervallen. In diesem SchluBBabschnitt
sollen noch einmal die wichtigsten Erkenntnisse der vorherigen Kapitel zusammengefaflt und ein
kurzer Ausblick auf zukiinftige Nutzungsméoglichkeiten des Datensatzes gegeben werden.

Die verwendeten Einzelverfahren zur Fernerkundung der Wasserhaushaltsparameter wurden zu-
nichst mit Messungen wissenschaftlicher Feldexperimente in einzelnen Regionen und mit globalen
Schiffsbeobachtungen unter quasi instantanen Bedingungen verglichen. Dabei wurde ihre Giiltig-
keit fiir den globalen Einsatz im wesentlichen bestitigt. Demnach konnen Einzelereignisse des la-
tenten Wérmeflusses mit einer Genauigkeit von mindestens 30 W/m? aus Satellitenmessungen
abgeschitzt werden. Ein Vergleich mit Radarmessungen zweier Experimente ergab fiir die aus
SSM/I-Messungen instantan abgeleiteten Regenraten Genauigkeiten zwischen 0.96 und 1.36 mm/h
bei verschwindend geringen systematischen Unterschieden. Im Vergleich zu anderen Mikrowellen-
verfahren, die von Smith et al. (1998) sowie Ebert und Manton (1998) in umfangreichen Studien ge-
testet wurden, darf der fiir HOAPS verwendete Algorithmus von Bauer und Schliissel (1993) damit

als durchaus zufriedenstellend fiir die Konstruktion einer derartigen Klimatologie bewertet werden.

Zur Demonstration der Unterschiede der HOAPS Klimatologie zu herkdmmlichen Klimatologien
wurden die monatlichen, saisonalen und klimatologischen Mittelwerte der fernerkundeten Wasser-
haushaltsparameter mit der auf COADS Daten basierenden SOC Klimatologie verglichen. Mit
Ausnahme des tropischen Warmpools, wo moglicherweise eine Uberschitzung der spezifischen
Feuchte der bodennahen Luft durch das verwendete Fernerkundungsverfahren zu einer Unterschét-
zung des fernerkundeten latenten Wirmeflusses fiihrt, sind die Abweichungen zwischen beiden
Klimatologien meist durch eine zu geringe in situ Datendichte in SOC zu erkldren, da die zur Ab-
schitzung eines Monatsmittelwertes notwendigen 20 Einzelmessungen (Taylor, 1984) nur in den
stark befahrenen Gebieten der Nordhemisphire oder entlang der Hauptschiffahrtslinien vorliegen.

Eine Einschrinkung des Vergleichsgebietes auf den Nordatlantik ergab dagegen eine sehr gute
Ubereinstimmung zwischen HOAPS und SOC mit durchweg signifikanten, hohen Korrelationen,

die fiir die einzelnen Bulk-Parameter grofer als 0.9 sind. Die zufilligen Abweichungen im latenten
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WirmefluB schwanken zwischen 20 W/m? fiir Monatsmittelwerte und 10 W/m? fiir klimatolo-
gische Mittelwerte und sind in erster Linie auf die Unterschiede in der Windgeschwindigkeit von
etwa 0.5-1 m/s zuriickzufiihren.

Am Beispiel des Nordatlantiks zeigte sich, daB die fernerkundeten Wasserhaushaltsparameter aus
HOAPS mit bisherigen Klimatologien auf allen zeitlichen Skalen, in Regionen mit einer hohen An-
zahl an in situ Messungen, gut vergleichbar sind und die monatliche Variabilitit der meteorologi-
schen Grofien dabei gut wiedergegeben wird. Siidlich von etwa 30°N nimmt die Qualitit
klassischer Klimatologien wie SOC wegen der geringeren Zahl von in situ Messungen deutlich ab.
Da aber in jedem Gebiet des weltweiten Ozeans die Satellitenmessungen mit einer zeitlich und
rdumlich nahezu homogenen Anzahl vorliegen, kann somit als ein wichtiges Ergebnis dieser Arbeit
gefolgert werden, daB3 der hier vorgestellte HOAPS Datensatz gegeniiber bisherigen Klimatologien
eine deutliche Verbesserung darstellt. Dies gilt besonders fiir die globale Verteilung des Sii3wasser-
flusses und des Niederschlags, wo dariiber hinaus erhebliche Unsicherheiten durch die aus Wetter-
beobachtungen abgeschitzten in situ Regenraten in SOC bestehen. Im einzelnen zeigen sich diese
Verbesserungen in HOAPS vor allem bei grofiraumigen Anwendungen beider Datensitze, wie z.B.
der Bilanzierung des Wasserhaushaltes in einzelnen Ozeanbecken oder auf globaler Skala. Dabei
ergab sich in letzterem Fall aus den SOC Daten aus der Differenz von Verdunstung und Nieder-
schlag eine negative Wasserbilanz fiir den Ozean, was im Widerspruch zu den bisherigen Kenntnis-
sen des Wasserkreislaufs steht, nach denen im globalen Mittel von einer positiven SiiBwasserbilanz

tiber den Ozeanen ausgegangen wird.

Beziiglich der Niederschlagsklimatologie hat der Vergleich zwischen HOAPS und dem GPCP Da-
tensatz gezeigt, daf} die globale Bestimmung des Niederschlags iiber dem Ozean trotz flichendek-
kender Satellitenbeobachtungen immer noch ein schwieriges Unterfangen ist. Dabei besteht bei
HOAPS eine grofie Unsicherheit darin, daf3 die Regenraten maximal aus zwei tiglichen Messun-
gen polar umlaufender Satelliten an einem Ort abgeleitet werden. Dieses kann bei der zeitlichen
Mittelung einen Samplingfehler in der Groenordnung von 10%-20% (s. Kapitel 5.3.1) zur Folge
haben.

Im GPCP Niederschlagsprodukt versucht man dieses Problem zu 16sen, indem zeitlich hochaufge-
16ste Infrarotmessungen geostationdrer Satelliten mit den Mikrowellenmessungen polar umlaufen-
der Satelliten kombiniert werden. Die ausfiihrlichen Untersuchungen in dieser Arbeit zeigen aber,
gemeinsam mit den Ergebnissen von Ebert und Manton (1998), da8 die Einzelverfahren des GPCP
teilweise zu grofleren systematischen Fehlern bei der Ableitung des Niederschlags fiihren, als das
Verfahren von Bauer und Schliissel (1993). Dabei wurden beispielsweise beim GPI, im Vergleich
zu Radarmessungen, Uberschitzungen von iiber 100% festgestellt. Die aus der deswegen notwen-
digen Kalibration des GPI mit Mikrowellendaten folgende starke Gewichtung des genutzten Ver-
fahrens von Wilheit et al. (1991) im GPCP Gesamtprodukt zeigt, da eine Verringerung des
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Samplingfehlers bei der Abschitzung der globalen Niederschlagsfelder durch die Kombination von
SSM/I- und Infrarotmessungen angezweifelt werden darf. Dariiber hinaus weisen systematische
Spriinge in den Zeitreihen des GPCP Datensatzes auf groflere Inkonsistenzen als in der HOAPS
Klimatologie hin. Bei der Auswahl eines geeigneten Niederschlagsproduktes fiir klimatologische
Anwendungen iiber See scheint daher der HOAPS Datensatz, zumindest fiir den Zeitraum 1992-
1998, als mindestens gleichwertig.

Eine noch genauere Abschitzung des Niederschlags liber dem Ozean kann in Zukunft aus Mikro-
wellenmessungen mehrerer gleichzeitig fliegender und aufeinander abgestimmter SSM/I-Radio-
meter erreicht werden. Die in Kapitel 4 durchgefiihrten Vergleiche mit im Rahmen von TOGA/
COARE gewonnenen schiffsgebundenen Radarmessungen des AIP-3 zeigen, da3 der Mikrowel-
lenalgorithmus von Bauer und Schliissel (1993) dafiir gut geeignet ist. Um aber weitere notwen-
dige Studien zur statistischen Absicherung durchfilhren zu konnen, wiren zusitzliche
Feldexperimente zur Gewinnung von flichendeckenden Vergleichsmessungen des Niederschlags
iiber dem offenen Ozean duflerst wiinschenswert. Dariiber hinaus sollten Messungen &hnlicher Ra-
diometer, die seit November 1997 im Rahmen der Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM)
auf nicht sonnensynchronen Satelliten im Einsatz sind, genutzt werden. Damit 148t sich in den Tro-
pen der Samplingfehler bei der riumlichen und zeitlichen Mittelung der Niederschlagsabschétzun-
gen weiter verringern, ohne dabei auf die deutlich ungenaueren Infrarotverfahren zuriickgreifen zu

miissen.

In zwei Anwendungsbeispielen wurde das Potential des HOAPS Datensatzes fiir die Analyse der
regionalen Klimaphénomene der Nordatlantischen Oszillation und der El Nifio/Southern Oscilla-
tion deutlich aufgezeigt. Obwohl dafiir letztlich nur sieben Jahre der gesamten Zeitreihe genutzt
werden konnten, fanden in diesem relativ kurzen Zeitraum sowohl beziiglich der Nordatlantischen
Ostzillation als auch beziiglich der El Nifio/Southern Oscillation jeweils zwei extreme, unmittelbar
aufeinanderfolgende Ereignisse statt. Da der HOAPS Datensatz damit fast die gesamte Bandbreite
der jemals aufgezeichneten NAO und SO Indizes abdeckte, liefen sich aus der Analyse der Was-
serhaushaltsparameter einige bemerkenswerte Erkenntnisse fiir die Verteilung des StiBwasserflus-

ses im Nordatlantik bzw. im Zentralpazifik ableiten.

Bei der Untersuchung der NAO zeigen die Differenzen der Mittelwerte des Niederschlags zwi-
schen den beiden Wintern 1993/94 (hoher NAO Index) und 1995/96 (niedriger (NAO Index) in er-
ster Linie eine Reduzierung des Niederschlags im nordlichen Nordatlantik bei einer gleichzeitigen
Zunahme in subtropischen Breiten vor der iberischen und der nordwestafrikanischen Kiiste. Da die
quantitativen Anderungen in der Verdunstung wesentlich geringer sind, werden die Anderungen
des SiiBwasserflusses zwischen beiden Wintern von den jeweiligen Niederschlagsverteilungen do-
miniert. Diese Ergebnisse sind mit Analysedaten des EZMWF und langjéhrigen in situ Beobach-
tungen von Hurrel (1995a, 1995b) qualitativ in guter Ubereinstimmung.

121



Bei der Untersuchung der SO im Zentralpazifik bekriftigen die Differenzen zwischen den Jahres-
mittelwerten aller Wasserhaushaltsparameter 1996 (hoher SO Index) und 1997 (niedriger SO In-
dex) den engen Zusammenhang mit den positiven SST-Anomalien des El Nifio. Es kommt zu einer
auffélligen Verschiebung des Niederschlagsbandes der ITCZ nach Siiden und damit zu entspre-
chenden Niederschlagsanomalien. Gleichzeitig treten deutlich schwichere Passatwinde auf, so daf3
es zu einem reduzierten Auftrieb von kiihlerem Tiefenwasser und somit zu einer positiven Riick-
kopplung mit noch héheren SST-Anomalien kommt. Dadurch dehnen sich die anfanglich kleinska-
ligen Anderungen der Parameter vor dem siidamerikanischen Kontinent bis zum Hohepunkt des El

Nifio iiber den gesamten dquatorialen Pazifik aus.

Bei beiden untersuchten Klimaprozessen zeigten die Felder des SiiBwasserflusses in HOAPS aus-
gezeichnete Gebiete mit deutlichen Variabilitiiten in einer GréBenordnung von mehreren 100 mm,
die im Vergleich zu den langjihrigen Mittelwerten signifikant sind und auch eine Anderung in der
Verteilung des Salzgehaltes der ozeanischen Deckschicht und somit der thermohalinen Zirkulation
zur Folge haben. In den jeweils durchgefiihrten Zeitreihenanalysen der fernerkundeten Wasser-
haushaltsparameter ergaben sich signifikante Korrelationen mit dem NAO bzw. mit dem SO In-
dex. Dabei konnte man erkennen, daB beide Klimaphinomene entscheidenden EinfluB auf die
rdumliche Verteilung der Wasserhaushaltsparameter und deren Variabilitit haben und diese in der

HOAPS Klimatologie gut wiedergegeben werden.

Die Ergebnisse dieser Arbeit zeigen, da8 der fernerkundete globale HOAPS Datensatz sehr gut fiir
modellunabhiingige Untersuchungen des Wasserkreislaufs iiber dem Ozean, wie z.B. auch Studien
im Zusammenhang mit dem asiatischen Sommermonsun, und damit zur Validation von Modeller-
gebnissen geeignet ist. Andererseits kann HOAPS wegen der hohen rdumlichen und zeitlichen
Auflosung konsistenter Messungen auch zur Initialisierung von Ozeanmodellen verwendet werden.
Eine operationelle Fortfiihrung mit den angesprochenen Verbesserungen und ein bereits geplanter
Ausbau der Zeitreihe auf einen Zeitraum von mindestens 20 Jahren ist daher unbedingt zu befiir-

worten.

Neben dem Ausbau der Zeitreihen ist zusitzlich eine Erweiterung der HOAPS Klimatologie um
die StrahlungsfluBkomponenten wiinschenswert. Hierzu kénnen der aus Messungen des SSM/I ab-
geschitzte langwellige Nettostrahlungsfluf (Schiliissel et al., 1995) und der nach Staylor (1980) ab-
geleitete kurzwellige Nettostrahlungsflu} genutzt werden, der ihm Rahmen des Surface Radiation
Budget (SRB) vom NASA Langley Research Center verdffentlicht wird. Damit stiinde der Klima-
forschung ein rdumlich und zeitlich hochaufgeloster Beobachtungsdatensatz des Netto-Energie-
flusses an der Grenzfliche Ozean-Atmosphire zur Verfiigung, der es erlauben wiirde, globale
Studien des vollstéindigen Energie- und Wasserkreislaufs iiber dem Ozean durchzufiihren und der

somit das Wissen um die dabei beteiligten Prozesse erheblich vertiefen wiirde.
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