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Kapittel 1

Innledning

I denne oppgaven presenteres resultater fra et eksperiment utfgrt med den atmos-
feeriske sirkulasjonsmodellen (Atmospheric Global Circulation Model, AGCM)
ARPEGE/IFS, hvor det er innfgrt endringer i den arlige variabiliteten av sjgisut-
bredelse (sea-ice extent, SIE) i Arktis samt sjoens overflatetemperatur (sea-surface
temperatur, SST). Det er generelt viktig & forske pa sjgisens innflytelse pa atmos-
feerens sirkulasjon, da det hittil er viet liten oppmerksomhet til dette omradet i
litteraturen. Sjgisen er en sveert fglsom komponent i klimasystemet, og blir pavir-
ket av bade tilstanden til atmosfeeren og havet.

Det er skrevet noen artikler som beskriver eksperiment hvor AGCM er brukt
for a bestemme atmosferisk respons fra endringer i SST- og SIE-mgnster. Royer
et al. (1990) fjernet hele den arktiske sjpisen i en tidligere versjon av ARPEGE/IFS,
og undersgkte deretter den atmosfariske vintersirkulasjonens fglsomhet pa den
nordlige halvkule. Forfatteren sier imidlertid at den statistiske signifikansen til en-
dringene ikke kunne bli vurdert da det kun var én perturbert vinterkjgring over
ett ar. Honda et al. (1996) utforte to eksperimenter med henholdsvis reduserte og
okte isforhold i Okhotsksjgen. De benyttet en AGCM med T21 horisontal opplgs-
ning. Deres hovedresultat var et karakteristisk bolgemgnster i troposfaeren, som
startet i Okhotsksjoen og propagerte nordgstover. Rodwell et al. (1999) bruk-
te HadAM2b AGCM til a behandle et SST anomalimgnster, som dekket hele
Nordatlanteren (fra subtropiske til subpolare strgk), og pa to 20-ars simuleringer
oppnadde de en signifikant atmosfzerisk respons. De hevder at noe av Den nor-
datlantiske svingningens (North Atlantic Oscillation, NAO) vintervariabilitet kan
produseres det siste halve arhundret med en AGCM pa basis av den nordatlantiske
SST-utviklingen i denne perioden.

Bade Rothrock et al. (1999) og Johannessen et al. (1999) presenterer resultater
som viser en minkende trend i observert SIE og sjoistykkelse i Arktis i sommer-
halvaret. De andre arstidene blir ikke pavirket av denne trenden i like stor grad. I
simuleringer med koplede AGCMer med gkende drivhusgassinnhold blir lignende
trender observert. Enkelte av disse modellene spar en kort isfri periode i Arktis
om sensommeren, omtrent nar COg-konsentrasjonen er doblet (Kvamstg, pers.
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komm.). I denne oppgaven er det tatt utgangspunkt i nettopp dette, og den dy-
namiske atmosfaereresponsen er undersgkt ved en redusert SIE om sensommeren.
Omfanget er begrenset til kun denne responsen. Andre responser i atmosfaeren ber
ogsa fokuseres pa i senere arbeider. Albertsen (2003) fokuserer pa termodynamisk
respons forarsaket av de samme endringer i det arktiske sjgisdekket. Det er viktig
a merke seg at denne oppgaven ikke er ment som et varsel av klimaendringer,
men heller a gi leseren et innblikk i mulige endringer i atmosfaeren forarsaket av
en redusert SIE.

I kapittel 2 blir sjpisens fysikk beskrevet, og det forklares hvorfor den anses
a veere en fglsom komponent i klimasystemet. I tillegg forklares NAO og Den
arktiske svingningen (Arctic Oscillation, AO). Dette fordi disse modene forklarer
mye av den dynamiske variabiliteten pa den nordlige halvkule og i det nordat-
lantiske omradet. I kapittel 3 blir det redegjort for eksperimentoppsettet og de
diagnostiske verktgy, som er brukt i oppgaven. Hvordan atmosfaeren responderer
pa den reduserte SIE i Arktis vil presenteres i kapittel 4, mens resultatene blir
diskutert i kapittel 5. Til slutt trekkes enkelte konklusjoner i kapittel 6.



Kapittel 2

Bakgrunn

2.1 Sjois

Sjois er en sensitiv komponent i klimasystemet. Den pavirkes bade av forholdene
i atmosfaeren og i havet. Variabiliteter i sjgis vil i tur og orden endre klimaet ved
at overflatealbedoen endres; vi far endring i utveksling av varme, fuktighet, og
momentum mellom atmosfaere og hav, samt endring av den gverste lagdelingen i
havet. Det siste anses a vaere viktig for havomrader med produksjon av bunnvann.
Effekten av overflatealbedoen antas a vaere en av de dominerende faktorene i
forsterkningen av global oppvarming i polomradene.

Overflatealbedoen er definert som forholdet mellom reflektert og innkom-
mende solstraling for en overflate. Overflatealbedoen varierer vidt avhengig av
overflatetypen. Stille vann kan ha verdier sa lavt som 5 prosent, mens nyfallen og
torr sng sa mye som 90 prosent. Tabell 2.1 viser typiske verdier for ulike overflate-
typer. I tillegg til overflaten spiller ogsa flere faktorer inn, slik som vinkelen pa
solinnstraling, skydekket og vindhastigheten. Arlig variabilitet av overflatealbedo
er i stor grad bestemt av SIE og sngdekket (figur 2.1). Havoverflatens albedo pa
hgye breddegrader er typisk 10 prosent, mens en typisk albedo for sjgis dekt med
sng pa de samme breddegradene er typisk 60 prosent.

Pa grunn av den tynne sjpisen er isdekket i Arktis sardeles folsomt for en-
dringer i temperatur og varmeflukser fra havet. GCMer anslar at omtrent en
tredjedel av gkningen i global middeltemperatur, som initielt er forarsaket av
ogkningen av drivhusgasser, er et resultat av at isdekket i polare strgk har blitt
tynnere og mindre i utstrekning (Goodison 2003). Selv smé endringer i sjoisen kan
resultere i store endringer i det polare klimaet. Om vinteren vil en gkning i SIE
oke albedoen, og dermed redusere SST, som igjen vil gke STE ytterligere. Dette
er et eksempel pa positiv feedback. En feedbackmekanisme er en mekanisme som
enten forsterker (positiv feedback) eller motvirker (negativ feedback) den initielle
endringen. Den nevnte positive feedbacken og en negativ feedback mekanisme
assosiert til SIE er illustrert i figur 2.2. En redusering av SIE vil gi stgrre om-
rader med apne havomrader. Dette vil forarsake mer fordampning, som igjen vil
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Overflatetype Overflate- albedo
Varierer fra Typisk verdi
Vann
Dypvann: lite vind og lave breddegrader 5-10 7
Dypvann: mye vind og hgye breddegrader 10-20 12
Barmark
Fuktig mgrk jord, kompost 5-15 10
Fuktig gra jord 10-20 15
Torr jord, grken 20-35 30
Vat sand 20-30 25
Torr lett sand 30-40 35
Asfalt 5-10 7
Vegetasjon
Gressplen 10-20 17
Torr vegetasjon 20-30 25
Frodig skog 10-15 12
Hgstskog 15-25 17
Sng og is
Sngdekt skog 20-35 25
Sjois uten sngdekke 25-40 30
Gammel og smeltende sng 35-65 50
Tgrr og kald sng 60-75 70
Nyfallen og tgrr sng 70-90 80

Tabell 2.1: Ulike overflatealbedoer, oppgitt i prosent. Tabell 4.2 fra Hartmann (1994).

gi storre andel lave skyer. Disse skyene vil gke albedoen. Okt albedo vil gi la-
vere SST, som i sin tur vil gke SIE. Altsa har vi en negativ feedback i syklusen
som omfatter hele figuren, mens venstre del av figuren illustrerer en positiv feed-
back. En kan ogsa tenke seg andre feedbackmekanismer i det arktiske hav- og
atmosfaeresystemet.

Avhengig av arstid kan sjois dekke et sted mellom 5.5 og 17 millioner km? av
det arktiske havet, og har en gjennomsnittlig tykkelse pa omtrent 3 meter. Fig-
ur 2.3 viser utbredelsen av sjgis i manedene mars og september 2002, henholdsvis
de manedene i aret da det er maksimum og minimum utbredelse. Figuren er fra
National Snow and Ice Data Center (NSIDC), digital media.

[ slutten av mars nar arktisk SIE sitt maksimum. Da nar sjgisen ned gstkysten
av Canada til Newfoundland. Den dekker Hudsonbukta, de arktiske gyene nord i



2.1 Sjgis

e
1

I AMMUAL BANGE OF ALBEDD
\
[ v— - Morttam Hemisphers

=-== SBoulrern Hemisphara

w 40 /."k i
o i '
2 [1%
o i
o H v
= B
] ®
2 20 owes i } )“_\H
r II l\]
i ]
= Y L3
! 1 II";H
! Lo f-.-.kst'_*_»
&0 60 40 20 ]
LATITUDE

Figur 2.1: Grafen viser hvor mye overflatealbedoen varierer i lgpet av et ar pa den nordlige og segrlige halvkule.
De stgrste variabilitetene pa den sgrlige halvkule finner vi i omradet hvor den antarktiske sjgisen befinner seg,

og p& den nordlige halvkule der hvor vi har sjgis og sng. Figur 9.2 fra Hartmann (1994) [fra Kukla og Robinson
(1980). Kopiert med tillatelse fra American Meteorological Society].

Canada og mesteparten av St. Lawrencegulfen. I tillegg gar sjgisen ned gstkysten
av Grgnland og litt sgr for Spitsbergen. Isdekket reflekterer svaert effektivt sollyset
tilbake til atmosfzeren, og den isolerer ogsa luften over fra det relativt varme
sjgvannet. Dette hindrer havet i a varme opp atmosfaeren.

I september nar SIE i Arktis sitt minimum. Da trekker sjgisen seg tilbake fra
omtrent hele den canadiske kysten, bortsett fra lengst nord ved de arktiske gyene
i Canada. SIE reduseres til omtrent 5.5 millioner km?, cirka en tredjedel av hva
den dekker i mars.

Energibudsjettet til overflaten til det arktiske havet er dominert av stralings-
flukser. Varmeutvekslingen mellom det arktiske havet og atmosfeeren er imidler-
tid, i tillegg til SIE, ogsa sterkt regulert av sjoistykkelsen. Studier av Murray

SIE = Apent hav
g +
SST @® + @ Fordampning
+
’ Albedo T Lave skyer

Figur 2.2: To feedbacksykluser til STE. + og + angir korrelasjonen mellom endringen i mengden av utgaende
boks og innkommende boks. For eksempel vil en gkning i sjgisutbredelsen (SIE) fore til en gkning i albedo. @
og © angir om feebacksyklusen er henholdsvis positiv eller negativ.
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Figur 2.3: SIE i (a) mars og (b) september, 2002. Dataene er fra National Snow and Ice Data Center (NSIDC).
Digital media.

(1995) og Alexander et al. (2003) konkluderer med at endringer i istykkelsen kan
spille en vesentlig rolle i endringer av den atmosfaeriske responsen. I lgpet av v-
interen for eksempel, vil folbar og latent varmefluks fra sjgen under 3 meter tykk
is utgjore kun ~10 Wm~2 opp i atmosfzeren. Til sammenligning vil hele ~700
Wm~2 ga opp i atmosfaeren over en tilfrysende rik (Maykut 1978).

Apne raker utgjor cirka 1 prosent av isen til envher tid, men disse turbulente
varmefluksene dominerer likevel varmeutvekslingen mellom hav og atmosfaere i
isdekte omrader. Effekten av raker er stgrst pa den nordlige halvkule. Midlet
lufttemperatur over is gker med opptil 5°C om andelen av raker skulle gke til
nzr 5 prosent (Flato og Ramsden 1997). Denne effekten av fglbart varmetap
om vinteren er mer viktig enn effekten av opptak av stralingsvarme i rakene om
sommeren.

Modellen som brukes her, ARPEGE (se kapittel 3.2), tar utgangspunkt i at
det enten er is eller apen sjo i et gitt gridpunkt. Derfor tar denne oppgaven
bare i betraktning SIE, og ikke sjpistykkelsen. Dersom lignende simuleringer skal
gjores igjen, vil det derfor veaere hensiktsmessig & ogsa ta hensyn til tykkelsen.
Ved dobling av COs-konsentrasjonen varierer endringer i sjgistykkelse og SIE
betraktelig fra modell til modell (Flato og CMIP 2003). Enkelte simuleringer
viser imidlertid isfrie maneder i Arktis (Kvamstg, pers. komm.). Dumas et al.
(2003) hevder at 10 til 20 prosent av variabiliteten i tykkelsen til flerars-sjgisen i
Arktis er forklart av variabilitetene til AO.



2.1 Sjgis 7

2.1.1 Observasjoner

Var kjennskap til SIE har lenge veert begrenset da vi ikke har hatt tilgang til
slike data fgr nylig. Fra 1973 til 1976 ble SIE observert via rommet ved h-
jelp av det satellittbaserte instrumentet ESMR (Electrically Scanning Microwave
Radiometer), og kontinuerlig fra 1978 ved hjelp av SMMR (Scanning Multi-
channel Microwave Radiometer) (1978 til 1987) og SSM/I (Special Sensor Mi-
crowave/Imager) (1987 til i dag). Satellittene maler langbglget straling som Jorda
sender ut, og kan skille mellom is og vann siden energien som straler ut fra isover-
flaten er langt mindre enn den som vannet straler ut. Figur 2.4 viser manedlige
anomalier av SIE fra disse arene. Fra 1979 til 1996 har vi hatt en reduksjon pa
2.9 prosent per tiar (Cavaleri et al. 1997), med storst reduksjon (6 prosent per
tiar) om sommeren og en neglisjerbar reduksjon om vinteren. Dette samsvarer
godt med Johannessen et al. (1999) sine observasjoner.

Lt

il

SRR RARR AR RS
4

Sea-ca extont anomaly (107 x km*)
(o

—
FEEENE NN NSNS WS S

L 1 L L 1

“11.‘-;'|'ﬂ 1975 1980 1885 1990 1945 2000

Figur 2.4: Manedlige anomalier av SIE (102 x km6) i Arktis, 1973-2000. Figuren er hentet fra siste IPCC-
rapport, Climate Change 2001. Dataene er fra Goddard Space Flight Center og National Centers for Environ-
mental Prediction.

Figur 2.5 viser tidsserier av arlig og sesongmessig SIE pa den nordlige halvkule
fra perioden 1901 til 1998. Vinnikov et al. (1999) har her brukt in situ data. De
forste tiarene pa 1900-tallet er det mangelfulle data, seerlig om vinteren og hgsten.
I figuren ser vi dette ved at det er liten variabilitet i denne perioden for disse
to sesongene. Sommerreduksjonen, som er dokumentert fra satellitter, kommer
tydelig fram de siste 50 arene. Verdiene om varen viser en litt svakere negativ
trend i den samme perioden, mens om hgsten og vinteren er det kun en veldig
svak reduksjon fra omtrent 1970.
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Figur 2.5: Tidsserier av arlig og sesongmessig STE (102 x km®) pa den nordlige halvkule, 1901-1998. Figuren er
hentet fra siste IPCC-rapport, Climate Change 2001. Arlige verdier og sesongverdier er fra henholdsvis Vinnikov
et al. (1999) og Chapman (1993).

2.2 Den nordatlantiske svingning (NAO)

De siste 15 ara har et gjentagende sirkulasjonsmgnster resultert i mildere vin-
tertemperaturer enn normalt i Vest-Europa. Dette mgnsteret er, bortsett fra El
Nino, kanskje det mest dominerende mgnsteret for storskala klimavariabilitet,
og blir referert til som NAO. Gjennom vintrene varierer NAO med ulike verdier
mellom to faser; en med kraftig vestavind og milde, fuktige vintre over Nord-
Europa (positiv NAO-indeks); og en fase med svak vestavind og kalde, tgrre vintre
over Nord-Europa (negativ NAO-indeks). Dette er illustrert i figur 2.6 (Visbeck
2003). Figur 2.6(b) viser at ved negativ NAO-indeks er det gkt stormbaneaktivitet
og mildere vintre over Labradorhavet. NAO-indeksen er basert pa differansen i
bakketrykket mellom det subtropiske (Azorene, Lisboa eller Gibraltar) hoytrykket
og det subpolare (Island) lavtrykket.

Kjenner man det faste geografiske mgnsteret for NAO og utslaget for dette
mgensteret (amplituden), beskriver denne enkle informasjonen i stor grad storm-
baner, fremherskende vinder, temperatur og nedbgr over store deler av nordlige
halvkule. Signalet er spesielt tydelig inn over Storbritannia og S¢r-Skandinavia. I
sin dagbok, som han oppbevarte pa Grgnland arene 1770-78, gjorde den danske
misjonaren Hans Egede Saabye folgende notat: ” Pa Gronland er alle vintrer kalde,
men de er ikke like. Danskene har lagt merke til at nar vinteren deres er kald, slik
vi oppfatter dem, er den ofte mild og fuktig pa Gronland. Og omwvendt betyr en
streng vinter pa Gronland, at den danske vinter er mildere end normalt” (Hurrel
et al. 2003). Denne temperatursvingningen er i dag kjent som et utslag av NAO.

Figur 2.7 viser NAO-indeksen om vinteren oppdatert fram til vinteren 2002/03.
Jones et al. (1997) har benyttet tidlig instrumentdata for & utvide indeksen tilbake
til 1823. T 1989, 1990 og 1995 hadde vi om vinteren og hgsten positive NAO-
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(a) (b)

Figur 2.6: Illustrasjon av atmosfaerens bevegelse i de to fasene av NAO; (a) positiv NAO-indeks og (b) negativ
NAO-indeks. De hvite pilene viser stormbanene. Bla farge markerer omrader med gkt nedbgr, gkt lavtrykksak-
tivitet og gkt temperatur. Gul farge markerer omrader med redusert nedbgr, redusert lavtrykksaktivitet og
redusert temperatur. Kilde: Associate Professor Martin Visbeck, Department of Earth and Environmental Sci-
ences, Columbia University.

indekser (Grgnas 2001). Disse var forarsaket av en forflytning av masse fra om-
radene ved Arktis og Island mot det subtropiske beltet nzer Azorene og Den
iberiske halvgy, og forsterket dermed vestavinden over Nordatlanteren. Sterke
vestavinder bringer mer varm og fuktig luft over det europeiske kontinentet, og
gir milde og fuktige vintre her. I 1917, 1936, 1963 og 1969 hadde vi om vinteren
og hgsten negative NAO-indekser (Gronas 2001). Dette forarsaket svakere ves-
tavinder over Nordatlanteren, og dermed kaldere og tgrrere vintre i Nord-Europa
enn normalt. Kort kan vi si at NAO bestemmer styrken pa vestavindsbeltet over
Nordatlanteren og inn over Europa. Sterkere og svakere vestavinder enn normalt
over Nordatlanteren har ogsa stor innflytelse pa havets tilstand, dets gkosystem,
og til sist den nordatlantiske fiskestanden.

Etter mer enn 100 ars vitenskapelig forskning, er de fundamentale mekanis-

1850 1900 1850 2000

Figur 2.7: Vinter (Desember til Mars) NAO-indeks, fra 1823 fram til vinteren 2002/03. Indeksen er regnet ut
fra differensen mellom normalisert SLP over Gibraltar og normalisert SLP over Sgrvest-Island. Kilde: Senior
Research Associate Tim Osborn, Climatic Research Unit, University of East Anglia, Norwich, U.K.
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mene bak variabiliteten av NAO fortsatt uoppklarte. Noe har likevel blitt klarere.
For eksempel har det vist seg at linken mellom den beryktede banditten i Stille-
havet, El Nino, og hans nordiske kusine, NAQO, er relativt svak. Det er ogsa klart
at enkelte av dagens klimamodeller viser en oppmuntrende evne til & lage sannsyn-
lige varsler av NAO én sesong fram. Hva som ikke er klart, er hvorfor NAO har
blitt mer positiv i lgpet av de siste 30 arene. Siden 1950-arene har vi hatt en
trend mot mer vestavind (positiv NAO-indeks) (Grgnas 2001).

Metorological Office i Storbritannia er blant de som varsler NAO-indeksen om
vinteren én sesong fram. De varsler indeksen til & veaere positiv vinteren 2003/04
(MetOffice 2003). Rodwell og Folland (2002) har sett pa hvor hgy korrelasjon
disse varslene har, og kom fram til de var rimelig gode, men pa ingen mate svaert
hgye. Hindcast-tester!' viste at, for perioden 1948 til 1998, viste varslene korrekt
fortegn 66 prosent av vintrene, med en korrelasjon pa 0.45.

Forutsigelse av fremtidige klimaendringer i vare omrader er sveert avhengig av
om det er mulig a forutsi hvordan denne trenden i NAO vil utvikle seg. Enkelte
spekulasjoner gar ut pa at de siste utviklingstrekk i NAO er et utslag av antro-
pogen global oppvarming. P4 den annen side kan det veere at det kun er et resultat
av naturlige klimavariabiliteter. Det er vanskelig a knytte opp enkelthendelser til
global oppvarming, og det er for vanskelig a skille de regionale forholdene fra de
globale. Dette blir na forsket pa ved hjelp av meget avanserte klimamodeller, som
kjorer lange simuleringer pa verdens raskeste superdatamaskiner. Pa grunn av
dens klimatiske viktighet er NAO viet intens interesse blant forskere. Dette vil
utvilsomt kunne fgre til videre fremskritt i var forstaelse av dette fascinerende
fenomenet, og forhapentligvis var evne til a varsle det.

2.3 Den arktiske svingning (AO)

AO er det dominerende mgnsteret av variabiliteter i bakketrykk (sea-level pres-
sure, SLP) nord for 20°N. AO er karakterisert ved SLP-anomalier i Arktis og
anomalier med motsatt fortegn sentrert rundt 37°N - 45°N. NAO regnes, med
sine aksjonssenter ved Island (Arktis) og Azorene (38°N), for a vaere en regional
signatur av AO.

I fglge Thompson (1999) kan AO ogsa defineres som et klimamgnster bestemt
av vinder som sirkulerer rundt Arktis ved cirka 55°N, omtrent pa hgyde med
Moskva, Belfast og Ketchikan i Alaska. Ved AOs negative fase spinner lufta rundt
Nordpolen sakte og har lettere for a bli forstyrret. Dette gjor at kald luft kan
trekke lenger sgrover enn ved AOs positive fase. I denne fasen spinner lufta mye
raskere og opptrer naermest som en demning, som hindrer kald luft i a trekke
sorover. AO kan skifte mellom positiv og negativ fase flere ganger i lopet av en
vinter, og har stor innvirkning pa veeret pa den nordlige halvkule.

!Hindcast-tester viser hvor bra en modell kan varsle en fremtidig tilstand ved & se hvor
ngyaktig den gjenspeiler fortiden.
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2.4 Problemstilling

I oppgaven undersgkes effekten som endringer i STE gir isolert sett i en atmos-
faeeremodell. Dette for a kvantifisere SIEs betydning alene, slik at denne kan sam-
menlignes med responsen til et koplet system pa grunn av en COy-gkning. En
slik respons involverer i et fullt koplet system endringer i flere parametre enn
SIE, og det er vanskelig, for ikke & si umulig, a kvantifisere effekten av ulike
prosesser i et slikt system. Med dette eksperimentet vil det vaere mulig a un-
dersgke dynamisk atmosfaererespons ved et isfritt Arktis. I den forbindelse vil
det veere interessant a se om en negativ eller positiv feedback kan bestemmes. I
de kommende kapitlene vil det blant annet bli undersgkt hvordan NAO og AO
responderer pa SIE-endringene beskrevet i kapittel 3.1. I tillegg vil endringer i
middelsirkulasjonen og hgyfrekvent variabilitet, som stormbaner, analyseres.

Stormbanene i Atlanterhavet er som nevnt naert knyttet til NAO (figur 2.6).
Derfor vil det ogsa i noen grad gas inn pa forbindelsen mellom NAO og storm-
baneaktiviteten. Den generelle sirkulasjonens transport av varme mot polene deles
gjerne inn i 3; 1) sonalt midlet transport (Hadley-, Ferrel- og Polarceller), 2) trans-
port av kvasistasjonzere eddier og 3) eddytransport, som er varmetransport i syn-
optiske systemer (Hartmann 1994). Som sagt vil det bli undersgkt hvordan isut-
bredelsen influerer pa stormbanene, men ikke eksplisitt pa varmetransporten som
er assosiert med dem. Teknikker for & analysere stormbaner er gjerne bandpassfil-
trering og ulike tracking-algoritmer. Her benyttes analyseverktgyet TRACK, som
er en tracking-alogritme.






Kapittel 3
Metode

3.1 Eksperimentoppsett

For & simulere sjgisens effekt benyttes en AGCM. Modellen heter ARPEGE/IFS,
og er laget av Météo-France og ECMWEF (European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts). Modellen er utferlig beskrevet i Déqué et al. (1994). Fran-
skmennene kaller modellen ARPEGE, Action de Recherche Petite Echelle Grande
Echelle, som betyr "forskningsprosjekt pa liten og stor skala”. Engelskmennene
velger a kalle den for IF'S, Integrated Forecast System, som betyr ’integrert veer-
varslingssystem’. Med andre ord kan modellen ogsa brukes med hensyn pa nu-
merisk vaervarsling. Videre i denne oppgaven kalles modellen ARPEGE, og den
vil bli fyldigere presentert i kapittel 3.2.

Ved ethvert sensitivitetseksperiment er det ngdvendig a kjgre minst to simu-
leringer med en modell; et kontrolleksperiment, som blir brukt som referanse; og
et perturbert eksperiment hvor en endring i start- eller grenseflatebetingelser er
utfgrt. To 10-ars integrasjoner er utfgrt i denne studien:

Et kontrolleksperiment hvor sjgisen og sjgens overflatetemperatur (SST) bestar
av manedlige klimatologiske verdier hentet fra Reynolds (1988).

Et perturbert eksperiment hvor utbredelsen av sjgis i Arktis er redusert om
sommeren og hgsten, mens det om vinteren og varen er brukt nedre grense-
betingelser som i kontrolleksperimentet.

Begge eksperimenter har blitt integrert over 10 ar med en repeterende arlig syk-
lus av SST og SIE. I gridpunktene hvor sjgisen er blitt fjernet, er det apen sjg¢
med temperatur rett over frysepunktet for sjgvann; -1.9°C. T den perturberte
kjoringen har sjgisanomalien veert konstruert slik: Fgrst ble den tidsavhengige
klimatologiske distansen mellom Nordpolen og sjgisgrensen i Arktis definert ved
alle lengdegrader, r;(\,t). Dernest ble det innfort en faktor, f;(t), til distansen i
den hensikt & modifisere utbredelsen av sjgisen i Arktis. Spesifikke valg av f;(t)
er vist i figur 3.1. Som vi ser er de klimatologiske betingelsene holdt fra desem-
ber til mai, mens sjgisen er redusert mellom mai og desember. Albertsen (2003)
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benytter seg av det samme eksperimentoppsettet for a undersgke termodynamisk
atmofaererespons i sin hovedoppgave.

1
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Figur 3.1: Tidsavhengig reduksjonsfaktor for sjgisdekket.

3.2 Modellen ARPEGE

ARPEGE er en spektralmodell, som i utgangspunktet ble utviklet med tanke pa
vaervarsling av Météo-France og ECMWEF. Senere ble den utvidet til en klimamod-
ell av Déqué et al. (1994). Hittil er ARPEGE kommet i 5 versjoner. Versjon 0 var
tilgjengelig allerede i 1992, og siden har modellen blitt modernisert flere ganger
gjennom versjon 1, 2, 3 og 4. Modellen som benyttes i dette eksperimentet er
versjon 3.

Versjon 3 av ARPEGE benytter semi-langransk adveksjon og to-tidsniva tids-
diskretisering. Av de 31 nivaene vertikalt ligger 11 i stratosfaeren og 20 i tropos-
faeren. Den horisontale opplgsningen i dette eksperiment er spesifisert i spektral-
rommet ved en triangulser trunkasjon opp til belgenummer 63 (T63.). T fysisk
rom er den spesifisert ved et redusert grid komponert av 64 breddegradssirkler
i cirka lik avstand fra hverandre, med 128 punkter i breddegraden rundt ekva-
tor, og en uniform reduksjon av gridpunktene til 20 ved polene. Opplgsningen pa
gridet er omtrent 2.8° for bade breddegrad og lengdegrad.

Ved behandling av sjgis benytter ARPEGE seg av ISBA (Interactions between
the Soil Biosphere and Atmosphere) jordvegetasjonsskjema (Douville et al. 2000)
utviklet av Centre National de Recherches Meteorologiques ved Météo-France.
Hvert gridpunkt har verdien 0 eller 1, avhengig av om det er henholdsvis sjg eller
land. Hvis et gridpunkt har verdien 0 og temperaturen er lavere enn sjgvannets
frysepunkt, vil ARPEGE forsta at det er sjgis her. Dette punktet betraktes da
som om det var land, og behandles saledes av ISBA-skjemaet. Hvis det dagen i
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forveien var apen sjg i dette gridpunktet, vil temperatur, albedo og sngmengde
bli initialisert. Da far punktet lik behandling som is over land.

For den interesserte leser kan det henvises videre til Furevik et al. (2003) og
Gibelin og Déqué (2003), der de blant annet utdyper naermere hva slags andre
type skjemaer som brukes til de ulike beregninger i ARPEGE.

3.3 Diagnostikk

3.3.1 Middelrespons

Modellen gir data hver 6. time, men for a fa en oversikt over middelrespons pa
lengre skala er dataene midlet til manedsmidler. Alle de 10 januarmanedene er
deretter midlet, slik at vi far én midlet januarmaned. Dette er videre gjort for
hver av manedene i aret.

I kapittel 4.1 presenteres responsen i middelfeltet. Responsen i hvert felt, y,
blir funnet ved a trekke middelet i kontrollkjgringen fra middelet i den perturberte
kjgringen; Xperturbert — Xkontroi- Da antas det at mesteparten av denne forskjellen
skyldes de forandringer som er innfgrt pa SIE. Noe kan selvsagt ogsa skyldes
naturlig variabilitet.

Forst illustreres sonal respons for middeltemperatur og middeltrykk i fire ulike
hgydenivaer. Deretter vises den geografiske fordelingen av middelresponsen i disse
feltene. Selv om responsen er mest signifikant til visse arstider, presenteres den
geografiske fordelingen for hele aret. Dette for a gi leseren en komplett oversikt
over fordelingen. Aret er delt opp i fire sesonger; vintersesongen dekker desem-
ber, januar og februar (DJF); varsesongen dekker mars, april og mai (MAM);
sommersesongen dekker juni, juli og august (JJA), mens hgstsesongen dekker
september, oktober og november (SON).

3.3.2 EOF-analyse

Som tidligere nevnt er NAO en sentral variabilitetsindeks. Denne kan regnes ut
pa mange mater. Her er det valgt a benytte EOFer. EOF-analyse er blitt meget
populeert innen klimaforskning den siste tiden. Analysemetoden benyttes blant
annet for a kartlegge svingemgnstre i atmosfaeren og havet. I kapittel 4.2 brukes
metoden til a identifisere NAO og AO. Navnet EOF kommer av Empirisk Ortog-
onale Funksjoner; empirisk fordi de er utledet fra data; ortogonale fordi de er det.
Det er to hensikter med EOF-analyse; (1) & finne de prinsipale modene av vari-
abilitet fra de studerte dataene og (2) & finne en lavdimensjonell representasjon
for disse dataene. Det meste av variabiliteten kan ofte representeres av noen fa
prinsipalkomponenter (principal component, PC). Nar EOFene er funnet er det
viktig & skille data, som representerer fysisk relevante mgnstre fra de som bare
inneholder stgyvariasjoner.
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I denne oppgaven brukes EOF-analyse for a se om NAO-variabiliteten har
endret karakter som fglge av et endret sjgisdekke. Denne variabiliteten er mer
storstilt siden oppgaven ser pa manedsmidler, altsa variabilitet fra maned til
maned. I appendix A.1 er EOF-analyse naermere belyst.

3.3.3 TRACK

For a fa et mer komplett bilde av isens innvirkning pa variabiliteten, er ogsa
stormbaneaktiviteten i simuleringene analysert.

TRACK er utviklet av Kevin I. Hodges ved University of Reading. TRACK er
et verktgy som brukes for a analysere stormbaner. Algoritmen gjenkjenner hvert
enkelt lavtrykkssystem, og gir brukeren mulighet til & beregne statistikk ut fra
det (Byrkjedal 2002, Hodges 1994). Terskelverdier og alle krav til bevegelsesmgn-
ster kan settes av brukeren. Slik kan verktgyet brukes til a finne bevegelsene til
minimums- eller maksimumspunkter i alle mulige typer av felt, og ikke bare pa
planetaer skala, men ogsa andre typer projeksjoner er mulige.

Folgende felt for stormbanediagnostikk er gjort rede for i kapittel 4.2.3:

Track density er antall stormbaner som passerer gjennom et omrade per sesong.
For & beregne track density for et gitt datasett vil et lavtrykkssystem bli
talt én gang for hvert omrade som blir vurdert. Enheten for track density
er antall stormbaner per 10¢ km? per sesong.

Genesis density er tetthet av syklogenese, det vil si der hvor lavtrykk oppstar.
Punkter som bidrar til syklogenesedata vil naturligvis veere nye lavtrykksen-
tre, som oppstar idet et frittliggende punkt far en verdi lavere enn den gitte
terskelverdien, og dermed defineres som et nytt lavtrykksenter og starten
pa en ny stormbane. Lavtrykksentre i fgrste tidssteg i en ny tidsserie tas
ikke med i beregningen av syklogenese, da alle lavtrykksentre vil veere det
forste punktet i en stormbane, og dermed gi et feilaktig bidrag til analysen.
Enheten for syklogenese er den samme som for track density.

Lysis density er tetthet av syklolyse, de omradene der hvor lavtrykk der ut.
Ifglge TRACK vil et lavtrykk de ut nar trykket i senteret blir hgyere enn
den gitte terskelverdien. I beregningen av syklolyse blir ikke siste tidssteg i
en dataserie tatt med. Enheten er ogsa her lik enheten til track density.

Intensiteten til lavtrykkene blir her gitt som dybde/styrke. Enheten er hPa ved
midlet bakketrykk (mean sea-level pressure, MSLP), mens for geopoten-
sialet i 500 hPa-flaten er enheten meter.

Terskelverdien i genesis og lysis density er satt til 4. For a fa et lavtrykk kreves
det i tillegg en utstrekning pa lavtrykket. Lavtrykket ma ha en utstrekning pa
minimum 2 gridpunkter, det vil si at to eller flere nabopunkter ma ha en verdi
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lavere enn terskelverdien for de blir regnet som et lavtrykk, og blir tatt med i
density-variablene.

Det er ogsa mulig a plukke ut andre statistiske stgrrelser fra TRACK, som for
eksempel midlere hastighet og vekstrate for lavtrykkene.

Alle data presentert videre i oppgaven er plottet ved hjelp av grafiske pakker i
MATLAB®.






Kapittel 4

Atmosfaerisk respons

4.1 Middelfeltet

4.1.1 Sonalt midlet respons

Den sonale responsen i middeltemperaturen for hver maned i aret i 1000, 850, 500
0g 200 hPa er vist i hovmullerdiagrammene i figur 4.1(a). Diagrammene viser den
sonale responsen i middeltemperatur mellom perturbert kjgring og kontrollkjgring
i de fire nivaene, fra 20°N - 90°N. Omrader hvor responsen er statistisk signifikant
med 95 prosent (utregnet med Student t-test), er merket med en mgrk konturlinje.
En signifikant varm anomali utmerker seg pa hgye breddegrader. I 1000 hPa
kuliminerer denne anomalien i oktober/november, to méaneder etter at det var
isfritt i Arktis (se figur 3.1). T 850 og 500 hPa er det en lignende kuliminasjon i
november, mens i 200 hPa kan denne anomalien gjenkjennes i desember og januar.
Det kan altsa se ut som kuliminasjonen kommer tidsmessig senere jo lenger opp i
atmosfaeren vi befinner oss. I 1000, 850 og 500 hPa observeres ogsa et mgnster av
en varm anomali fra cirka 45°N til 70°N. Denne er signifikant fra mai til juni, og
har forsvunnet helt i 200 hPa. (Vaer oppmerksom pa at grenseverdiene varierer i
colorbaren til hver enkelt figur.)

En signifikant kald anomali kan ses pa noe lavere breddegrader i 850 og 500
hPa. Denne strekker seg fra august, pa 60°N, til og med desember, pa 30°N.
Altsa fra da isen var borte til vi har klimatologiske verdier igjen. I 200 hPa har
vi en signifikant kald anomali pa heye breddegrader (60°N til 75°N) i august og
september.

De nevnte anomaliene er statistisk signifikante med 95 prosent, bortsett fra i
1000 hPa; her er responsen statistisk signifikant med 99 prosent. Endringene er
ellers sma eller ikke signifikante.

Hovmullerdiagrammene i figur 4.1(b) viser den sonale responsen i det atmos-
faeriske massefeltet. Det nederste diagrammet viser responsen ved MSLP, deretter
vises det i 850, 500 og, gverst, 200 hPa. I Arktis dominerer en lokal og signifikant
positiv (hgytrykks-) anomali. Ved MSLP inntreffer denne fra samme tid som ved
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Figur 4.1: Sonal respons for (a) middeltemperaturen og (b) middeltrykket i (fra toppen) 200, 500, 850, og
1000 hPa (MSLP ved middeltrykk). Konturlinjene viser omradene hvor responsen er statistisk signifikant med
95 prosent (99 prosent for 1000 hPa), utregnet med Student t-test. Enhet i (a) er K, mens enhet i (b) er meter
(hPa for MSLP).

et isfritt Arktis, og helt til januar. I de gvre lagene inntreffer anomalien omtrent
2 maneder etter den isfrie perioden. Responsen gker med hgyden. I 850 hPa er
stgrste respons 50 meter, mens i 200 hPa er den gkt til 111 meter. Med litt velvilje
kan det ogsa her se ut som anomaliens kuliminasjon forsinkes med hgyden. (Ogsa
her har colorbaren til hver enkelt figur ulike grenseverdiene. I MSLP-diagrammet
har dessuten colorbaren hPa-verdier, mens i de gvrige diagrammene i figur 4.1(b)
er enheten meter.)

Pa midlere breddegrader inntreffer en signifikant negativ (lavtrykks-) anomali.
I 200 og 500 hPa finnes denne fra august og ut desember, mens i de to nederste
lagene, ved 850 hPa og MSLP, inntreffer anomalien fra november og ut januar. Her
ser det ut til at anomalien har en kuliminasjon som opptrer tidsmessig omvendt
av hgytrykksanomlien. Altsa at responsen inntreffer forst i den gvre atmosfeeren,
og senest ved MSLP. Intensiteten til lavtrykksanomalien holder seg noenlunde lik
i alle lagene.

-
:
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4.1.2 Geografisk fordeling av middelrespons

Figurene 4.2 - 4.8 viser den geografiske fordelingen av middelrespons. Kartene
dekker den nordlige halvkule fra 20°N - 90°N.

Figurene 4.2 - 4.4 viser temperaturresponsen i henholdsvis 850, 500 og 200
hPa. Hver figur viser middelresponsen for hver av de fire sesongene, slik det er
forklart i kapittel 3.3.1. Det er en markant lokal varm respons i Arktis pa hgsten
i 850 hPa (figur 4.2(d)). Som nevnt i kapittel 4.1.1 er temperaturresponsen i
Arktis primeert en varm anomali, mens den utenfor Arktis er svakere og av en noe
blandet karakter. Dette mgnsteret kan gjenkjennes i trykkresponsen om hgsten,
som vi vil se pa senere i oppgaven. Den varme hgstresponsen i 850 hPa observeres
igjen i de to lagene over, men er noe svakere og litt forskjovet i tid. T 500 hPa (se
figur 4.3(b)) ses en varm respons over Canada (om varen finner vi igjen mgnsteret
av den varme anomalien, som ble observert i figur 4.1(a)), og i 200 hPa er det
en varm vinterrespons over Arktis igjen (figur 4.4(a)). Dette samsvarer godt med
resultatene vi fant i forrige kapittel; kuliminasjonen inntreffer senere jo lenger opp
i atmosfeeren vi befinner oss. Den negative vinterresponsen over Sibir i 850 hPa
(figur 4.2(a)) kan ogsa ses igjen i figur 4.1(a), men denne er ikke signifikant.

I figur 4.5 (a) - (d) er trykkresponsen i MSLP for de fire sesongene vist.
Vinterresponsen (a) minner mye om den forste EOFen av manedsmidlede MSLP-
anomalier, figur 4.12(a), som kan bli sett pa som NAO. Dette skal vi se naermere
pa i kapittel 4.2.2. Det er ikke uventet at det er i vintersesongen responsen min-
ner mest om NAQO, da det er pa denne arstiden NAO-signalet er sterkest (Hurrel
et al. 2003). Ogsa i figurene 4.6 - 4.8, som viser trykkresponsen i henholdsvis 850,
500 og 200 hPa, gjenkjennes NAO-signalet i vintersesongen. Fra vinter- og hgstre-
sponsen, (a) og (d), pa alle de fire hgydenivaene (figurene 4.5 - 4.8) er det klart og
tydelig en lokal hgytrykksrespons pa nordlige breddegrader, mens det pa midlere
breddegrader og sgrover er en lavtrykksrespons. Dette bidrar til en svekking i den
sonale vinden pa disse arstidene. Legg merke til at lavtrykksresponsen er sterkest
over Atlanterhavet om vinteren, mens den om hgsten er sterkest over Stillehavet.
Den positive vinterresponsen i 500 og 200 hPa (henholdsvis figur 4.7(a) og 4.8(a))
er ikke signifikant i figur 4.1(b). Ellers samsvarer figurene godt overens.
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Figur 4.2: Temperaturrespons (K) i 850 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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Figur 4.3: Temperaturrespons (K) i 500 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.



24 Atmosfeerisk respons

Figur 4.4: Temperaturrespons (K) i 200 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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Figur 4.5: Trykkrespons (hPa) i MSLP for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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Figur 4.6: Trykkrespons (m) i 850 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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Figur 4.7: Trykkrespons (m) i 500 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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Figur 4.8: Trykkrespons (m) i 200 hPa for (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA og (d) SON.
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4.2 Variabilitet

4.2.1 Den arktiske svingning (AO)

I oppgaven er det benyttet EOF-analyse (se kapittel 3.3.2 og appendix A.1) for
a finne mgnster, som forklarer den stgrste mengden variabilitet i ulike felt. Fig-
ur 4.9(a) viser den ledende EOF som regresjonskart av simulert MSLP i kon-
trollkjoring og perturbert kjoring. Denne EOFen forklarer 21 prosent av vari-
abiliteten. Til sammenligning er David W. J. Thompson (Department of Atmo-
spheric Science, Colorado State University) sin ledende EOF (figur 4.9(b)) lagt
ved. Denne er vist som regresjonskart av 1000 hPa hgyde (manedsmiddel), basert
pa NCEP-data fra 1979 til 2000, og forklarer 19 prosent av variabiliteten. Legg
merke til den slaende likheten mellom de to figurene.

Figur 4.9: (a) viser ledende EOF (21 prosent) vist som regresjonskart av simulert MSLP i kontrollkjgring og
perturbert kjgring. EOFen viser AO-signal for hele ret. Enhet er hPa. (b) viser ledende EOF (19 prosent) som
regresjonskart av 1000 hPa hgyde (méanedsmiddel), basert pd NCEP-data fra 1979 til 2000. Enhet er meter.
Figuren er hentet fra David W. J. Thompson, Department of Atmospheric Science, Colorado State University.

EOF-analyse er gjort pa manedlige MSLP-anomalier. Figur 4.9(a) viser altsa
karakteristikken av den forste EOFen til MSLP-anomaliene gjennom hele aret.
Knyttet til EOFen er det en tidsserie, PC, som gir en indeks for alle manedene i
lgpet av de to 10 ars simuleringene. Denne PCen inneholder da 12 (maneder) x 10
(ar) x 2 (simuleringer) = 240 anomalimatriser, hvor de 120 fgrste matrisene angir
kontrollkjgringen, og de 120 siste angir den perturberte kjgringen. Det antas da
at det romlige mgnsteret er konstant i de to tidsseriene. Mgnsteret til den forste
EOFen kan bli betraktet som AO. Den fgrste PCen beskriver tidsutviklingen
til AO, og vi kaller den for AO-indeksen. Middelresponsen i alle arets maneder
for AO-indeksen er -0.37. Det vil si at det jevnt over er lavere NAO-verdier i
den perturberte kjgringen enn i kontrollkjgringen. Dette vil bli belyst senere i
oppgaven.
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Stay i atmosfeeren er ofte autokorrolert i rom og tid. Med dette menes at
EOFer med stgrst skala og lavest frekvens har en tendens til & forklare mer av
variabiliteten enn EOFer med mindre skala og hgy frekvens. De fgrste EOFene
har derfor som regel et jevnt og fint storskala-mgnster. North et al. (1982) viste
at 95 prosent konfidensfeilen i estimeringen av varians er omtrent slik:

AN = A\/% (4.1)

hvor X er variansen og n er antall frihetsgrader i datasettet. Det er rimelig & anta
at de manedlige middelverdiene av MSLP er uavhengige data. n vil derfor ha
verdien 240, siden det er antallet uavhengige data i PCen. Ved hjelp av (4.1) kan
sa feilmarginen i forklart varians (ﬁ) beregnes. Hvis variansen til to pafglgende
EOFer er nermere hverandre enn feilmarginen, er det lite sannsynlig at disse
mgnstrene er signifikante. I spektrumplottet i figur 4.10 er det derfor om a gjore
a finne EOFer, som ikke overlapper hverandre. EOFer etter det punktet anses
ikke som nyttige.

Spektrumplottet i figur 4.10 viser at den fgrste EOFen forklarer 21.2 prosent
av den manedlige MSLP-variabiliteten i de to eksperimentene. Det er kun den
fgrste EOFen som skiller seg ut fra de andre, jamnfgrt med kriteriet til North
et al. (1982) (4.1), ved at forklart varians ikke overlapper en EOF ved siden av.
Det betyr at den forste EOFen er alene om a forklare AO-mgnsteret. Dette styrker
tilliten til at det er AO vi ser i figur 4.9(a). I tillegg betyr det, etter kriteriet til
North et al. (1982), at mgnsteret er robust selv om det kun er 20 ar med data
(2 kjoringer). EOF2 og EOF3 kan ikke skilles fra hverandre, sa deres mgnster vil
vaere svaert vanskelige a tolke.
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Figur 4.10: EOF-spektrum for alle maneder, 20 ar. y-aksen viser variansen i prosent, mens x-aksen viser de 15
forste EOF-mgnstrene.

4.2.2 Den nordatlantiske svingning (NAO)

I motsetning til kapittel 4.2.1, hvor AO-indeksen ble sett pa for hele aret, er det
her benyttet EOF-analyse til & fa EOFer for en gitt arstid. Arstidene er delt inn
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i 4 sesonger, som beskrevet i kapittel 3.3.1. PCen fra anomalien til hver arstid i
MSLP er projisert pa den fgrste EOFen. Na inneholder altsd PCen 3 (maneder)
x 10 (ar) x 2 (simuleringer) = 60 anomalimatriser, hvor de 30 fgrste matrisene
angir kontrollkjgringen, og de 30 siste angir den perturberte kjgringen. I tillegg
er det i stedet for & se pa hele den nordlige halvkule kun sett pa en sektor i
Nordatlanteren, avgrenset ved 20°N - 80°N og 90°W - 40°E. Dette fordi vi gnsker
a fokusere pa responsen i variabilitet i vare omrader.

Figur 4.11 viser EOF-spektrum for de fire kvartalene. I (4.1) er n na 60
uavhengige data. Den fgrste EOFen i alle kvartalene er klart adskilt fra de neste
EOFene. Denne forklarer storst variabilitet, og kan bli sett pa som NAQO. Forklart
varians til de neste EOFene, bortsett fra i MAM, kan ikke skjelnes fra hverandre.
Det er derfor svaert vanskelig a tolke mgnsteret til disse EOFene.
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Figur 4.11: EOF-spektrum for de fire kvartalene, 20 ar. y-aksen viser variansen i prosent, mens x-aksen viser
de 15 forste EOF-mgnstrene.

I figurene 4.12 - 4.15 presenteres den forste EOFen for hver arstid. 4.12(a) -
4.15(a) er, som beskrevet ovenfor, regnet utfra sesongbaserte trykkanomalier ved
MSLP i Nordatlanteren over 20 ar. Til sammenligning benyttes Dr. Jim Hurrels
tilsvarende figurer, 4.12(b) - 4.15(b) (20°N - 70°N; 90°W - 40°E), basert pa data
fra arene 1899 til 2002. Figurene er hentet fra Climate Analysis Section, NCAR,
Boulder, USA, sine nettsider (http://www.cgd.ucar.edu/~jhurrell /nao.pc.html).



32 Atmosfeerisk respons

Strukturen som forklarer stgrst variabilitet karakteriseres ved en trykkdipol, og
kan som sagt anses som NAO-mgnsteret.

Var. = 45.65 EOF1 MSLP DJF 20 yr

OFRrNWMOOON

Var. = #1.15 Ef_JF'I EI__F" BJF 1899-2002

Figur 4.12: Ledende EOF som viser NAO-signal med tilhgrende varians for vintersesongen. (a) viser data
simulert med ARPEGE, mens (b) viser Dr. Jim Hurrels (NCAR) data.

I lgpet av vintersesongen utgjor den ledende EOFen nesten halvparten (45
prosent) av variabiliteten (figur 4.12(a)) i MSLP over Nordatlanteren, og er orien-
tert som en nord-sgr dipol. Hurrels figur (b) er orientert mer sgrgst mot nordvest,
og forklarer 41 prosent av MSLP-variabiliteten.
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Var. =39.73 EOF1 MSLP MAM 20 yr

OFRrNWMOOOON

(a)

Var. = 32 26 EOF1 SLP MAM 18992002
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Figur 4.13: Ledende EOF som viser NAO-signal med tilhgrende varians for varsesongen. (a) viser data simulert
med ARPEGE, mens (b) viser Dr. Jim Hurrels (NCAR) data.

Pa varen er NAO orientert en anelse sgrvest mot nordgst, med et sgrlig ak-
sjonssenter naer Azorene bade i oppgavens og Hurrels figur (figur 4.13). MSLP-
amplituden er noe svakere i styrke enn om vinteren, mens den ledende EOFen
forklarer henholdsvis 39 og 32 prosent av MSLP-variabiliteten i (a) og (b).
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Var. = 39.27 EOF1 MSLP JIA 20 yr
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Var. = 27.73 EOQOF1 SLP JJA 1899-2002

Figur 4.14: Ledende EOF som viser NAO-signal med tilhgrende varians for sommersesongen. (a) viser data
simulert med ARPEGE, mens (b) viser Dr. Jim Hurrels (NCAR) data.

I figur 4.14 nar den romlige utstrekningen og MSLP-amplituden sitt mini-
mum i sommersesongen, nar aksjonssentrene er orientert sgrgst mot nordvest.
Den ledende EOFen har her lik forklaringsprosent, hele 39 prosent, som om opp-
gavens resultater om varen, mens Hurrel sin figur forklarer kun 27 prosent.



4.2 Variabilitet 35

Var. = 30.08 EOF1 MSLP SON 20 yr

OFRr NWAOOOON

(a)

Var. = 24 35 EQF1 SLP SON 1899-2002

-

Figur 4.15: Ledende EOF som viser NAO-signal med tilhgrende varians for hgstsesongen. (a) viser data simulert
med ARPEGE, mens (b) viser Dr. Jim Hurrels (NCAR) data.

Figur 4.15(a) viser at pa hgsten er simulert NAO orientert slik den er orien-
tert om sommmeren, mens MSLP-amplituden ligner mer pa varens amplitude.
Hurrel sin NAO (figur 4.15(b)) er orientert sgrvest mot nordgst, slik den var om
varen. Den ledende EOFen nar sitt minimum i forklart varians om hgsten med
henholdsvis 30 og 24 prosent i (a) og (b).

Tabell 4.1 viser middelresponsen i NAO-indeksen for de fire kvartalene (re-
sponsen males i antall standardavvik, STD). Responsen er negativ i alle kvar-
talene bortsett fra om varen. Om varen er middelresponsen tilnaermet lik null.
Arsaken til dette kan veere at endringen i isdekket ble gjort mellom mai og de-
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sember. Dermed vil det veere naturlig & fa en respons fra endringen ble startet
og, pa grunn av treghet, til litt seinere enn da endringen ble avsluttet, slik at det
i varkvartalet ikke lenger er noen respons i NAO-indeksen.

Sesong DJF MAM JJA SON
Middelrespons -0.63 0.02 -0.46 -0.55

Tabell 4.1: Middelrespons i NAO-indeks for de fire sesongene. Responsen er angitt i STD.

I figur 4.16 er histogram av NAO-indeksfordelingen plottet. Disse folger fra
de projiserte tidsseriene i de fire kvartalene. De vertikale svarte linjene i plottene
indikerer null i standardavviket. Og de rgde linjene angir middelresponsen, som er
hentet fra tabell 4.1. Fordelingen av NAO-indeksen viser at de sesongene hvor det
er negativ respons i NAO (DJF, JJA og SON), ligger de negative verdiene mellom
-3 0g 0 STD. Om sommeren og hgsten er det en overvekt av svakt negative verdier,
mens om vinteren, da middelresponsen er mest negativ (—0.63), er responsen
jevnere fordelt over et stgrre spekter.
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Figur 4.16: Histogram av NAO-indeksfordelingen som fglger fra projeksjon av tidsseriene i (a) DJF-, (b) MAM-
, (¢) JJA- og (d) SON-responsen i MSLP pa den fgrste EOFen. x-aksen angir responsen i STD, og y-aksen angir
antall méaneder. De svarte vertikale linjene indikerer null STD, mens de rgde linjene indikerer middelresponsen
i NAO-indeksen for hver av tidsseriene (verdier hentet fra tabell 4.1).
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4.2.3 Stormbaner

Ved hjelp av analyseverktgyet TRACK (kapittel 3.3.3) er det mulig a analysere s-
tormbanene i de to simuleringene. Siden manedene september, oktober, november
og desember (SOND) viser storst signifikant trykkrespons i figur 4.1(b), er disse
manedene blitt analysert. Ulike diagnostikkfelt for kontrollkjoring (CNTL) og
perturbert kjoring (PERT) blir presentert, i tillegg til differansen (PERT-CNTL)
mellom disse pa samme mate som i kapittel 4.1.

Diagrammene i figur 4.17 viser ulik diagnostikk fra TRACK-algoritmen der
minimumspunkter i MSLP, synoptiske lavtrykk, er identifisert og stormbaner
beregnet. 4.17(a) og (b) viser tettheten av stormbaner i henholdsvis CNTL og
PERT. Fra disse to diagrammene er det vanskelig & se en stor endring, men i (c)
responsfiguren (PERT-CNTL) trer endringene sterkere fram, og det er snakk om
endringer pa opp til 40 prosent. Det er en gkt tetthet av stormbaner over gstlige
Canada, Labradorhavet og vestlige Atlanterhavet (cirka 40 prosent pa sgrspissen
av Grgnland), mens litt lenger sgrgst over Atlanterhavet (cirka 30 prosent), samt
over Alaska (cirka 20 prosent) og nordvestlige Canada (cirka 30 prosent), er det
en reduksjon i tettheten av stormbanene. Dette stemmer bra overens med endrin-
gen av syklogenesetetthet som er plottet i figur 4.17(d), der syklogeneseendringen
(PERT-CNTL) i MSLP er positiv over vestlige Atlanterhavet, og negativ vest for
Storbritannia. Figur 4.17(e) viser endring i syklolysetettheten for PERT-CNTL.
Over Vest-Grgnland, Barentshavet og mellom Storbritannia og Norge er denne
positiv, mens syklolyseendringen er negativ i Framstredet og videre sgrvestover i
Atlanterhavet.

Figurene 4.17 (f), (g) og (h) viser intensiteten av stormbanene ved MSLP i
henholdsvis CNTL, PERT og endringen (PERT-CNTL). Samlet viser disse at i
PERT svekkes intensiteten over nordlige Atlanterhavet, saerlig mellom Island og
Storbritannia, samt nordvest for Azorene. Ogsa over Arktis er det en lignende
svekking. Over Sentral- og S¢r-Europa er det en gkning i intensiteten. Selv om
pgkningen i antall stormbaner sgrover er heller beskjeden, er disse stormbanene
altsa mer intense. En endring til mer sgrgaende stormbaner i Nordatlanteren er
konsistent med svekkingen i NAO (kapittel 2.2).

Tabell 4.2 viser antall lavtrykk i perturbert kjgring og kontrollkjering i MSLP
og 500 hPa. I 500 hPa geopotensiell hgyde er det nesten 100 faerre lavtrykk i
den perturberte kjgringen enn i kontrollkjgringen. Ved MSLP er det kun 32 faerre
lavtrykk. Dette kan tyde pa at grunne lavtrykk ikke forsvinner sa lett.

Perturbert Kontroll Endring
MSLP 1771 1803 -32
500 hPa 1984 2077 -93

Tabell 4.2: Antall lavtrykk i perturbert kjgring og kontrollkjoring i de to niviene MSLP og 500 hPa. Enhet er
antall lavtrykk per 106 km? per sesong.
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Figur 4.17: Ulike diagnostiske felt ved MSLP i manedene SOND:
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Kapittel 5

Diskusjon

Ved hjelp av den fransk-engelske klimamodellen ARPEGE er det gjort to 10-ars
integrasjoner; et kontrolleksperiment hvor sjgisen og SST bestar av manedlige
klimatologiske verdier (Reynolds 1988); og et perturbert eksperiment hvor SIE
i Arktis er redusert om sommeren og hgsten, mens det er brukt nedre grense-
betingelser, som i kontrolleksperimentet, om vinteren og varen (se kapittel 3.1 for
mer detaljer).

Studiene viser at nar isen er fjernet pa sensommeren, vil dette pa hgye bred-
degrader fgre til en lokal og varm hgytrykksanomali i november, som altsa kulim-
inerer 2 maneder etter Arktis var isfritt i den perturberte simuleringen. Pa midlere
og sorligere breddegrader oppstar det en anomali av motsatt karakter. Reduksjo-
nen av den arktiske isen forarsaker ogsa et svakere NAO-signal i modellen om
hgsten (SON) og vinteren (DJF).

Denne responsen i atmosfaeren kan forklares ved at nar isen er fjernet pa som-
merstid, vil dette fgre til et nytt energibudsjett i Arktis. Uten is oppstar stgrre
apne havomrader og en redusering av overflatealbedoen. Dette sammen med gkt
varmefluks (fglbar og latent varmefluks, samt langbglget straling) fra havet vil
pke temperaturen i atmosfaeren. Fra kapittel 2.1 husker vi at fglbar og latent
varmefluks fra en tilfrysende rak utgjor ~ 700 Wm™2, mens ved 3 meter tykk
is utgjor den kun ~ 10 Wm™2. Den gkende varmefluksen fra underlaget, som
igjen gker temperaturen i atmosfaeren, vil minske behovet for meridional varme-
transport - en varmetransport som energibalansen krever. Det storste bidraget
til meridional varmetransport i disse omradene kommer fra sykloner (lavtrykk)
(Hartmann 1994). Dermed vil lavtrykksaktiviteten i Nordatlanteren minske, eller
hvert lavtrykk her vil bli svakere. Dette samsvarer med stormbanediagnostikken
var, og vi ser ogsa indikasjoner pa en styrket lavtrykksaktivitet lenger sgr pa
midlere breddegrader. Dette samsvarer med hgytrykksanomalien naer Island, og
lavtrykksanomalien naer Azorene, som dermed gir en svekking i NAO.
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5.1 Forsinket respons i forhold til perturbasjon

Den stgrste responsen i middelfeltet finner sted 2 til 3 maneder etter at pertur-
basjonen var maksimal (kapittel 4.1.1). Maksimum perturbasjon er i august, mens
maksimum respons ikke er for i november. En arsak til dette kan veaere sjgisens
overflatealbedo. Isen vil pa grunn av hgy solinnstraling og hgyere lufttemperatur
enn ellers i aret, vaere saerdeles blgt og vat i sommermanedene. Dermed vil sjgisens
overflatealbedo ikke veere sa stor som nar isen er dekt med sng. Tabell 2.1 viser
at gammel og smeltende sng har en typisk albedo pa 50 prosent, mens nyfallen og
torr sng har 80 prosent. Altsa vil responsen fra de apne havomradene vaere stgrre
senere pa hgsten selv om de da er mindre i utstrekning.

En annen arsak vil vaere at inngrepet i isen vil fa stgrre konsekvenser pa
hgsten, da den meridionale temperaturgradienten er stgrre pa denne arstiden
enn da perturbasjonen har sitt maksimum. Den relativt hgye lufttemperaturen
i august bidrar til at gradienten minsker pa sensommeren. Det er altsa mindre
temperaturforskjell mellom Arktis og midlere breddegrader om sommeren enn
om hgsten. Om hgsten vil innfallsvinkelen til Sola synke, og dermed vil lufttem-
peraturen i Arktis synke betraktelig. Vi far ogsa en helt annerledes is; hard og
kompakt.

5.2 Hgytrykk over varm anomali

Kapittel 4.1.1 viser at over de varme anomaliene er det hgytrykksanomalier. Det
vil i stedet vaere neerliggende a tro at det ved positive temperaturanomalier vil
oppsta konvergens og oppstigning av luft, med et tilhgrende lavtrykk.

Fenomenet kan forklares ut fra en ren hydrostatisk synsvinkel. Tykkelsen mel-
lom to lag i atmosfaeren er differansen i geopotensiell hgyde, Z, — Z;.

T
2, — 7, = Balvy, <@) (5.1)
90 P2

(5.1) blir kalt den hypsometriske ligningen (ligningen er utledet i appendix A.2).
Ry er gasskonstanten for 1 kg torr luft (287 Jkg='K~1), T, er virtuell middeltem-
peratur', go er gravitasjonsakselerasjonen midlet over hele Jorda (9.8 ms™2) og
p1 0og po er trykket i henholdsvis Z; og Z,.

Trykk, temperatur og tetthetsfelt retter seg etter den ideelle gassligning (A.3).
Derfor vil den hypsometriske ligningen vaere gyldig som en relasjon mellom tem-
peraturfelt og geopotensiell hgyde pa trykknivaene.

I modelleksperimentet viser hovmullerdiagrammene i figur 4.1 at i tidsperi-
odene og pa breddegradene hvor det er positive temperaturanomalier inntreffer
ogsa hgytrykksanomalier. Dette kan na forklares ved hjelp av (5.1). Ligningen og

1Virtuell temperatur er temperaturen som tgrr luft matte hatt for 4 ha samme tetthet som
den fuktige lufta ved det aktuelle trykket og temperaturen.
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figur 5.1 viser at tykkelsen av laget mellom to trykkniva, p; og po, er proporsjon-
alt med lagets virtuelle middeltemperatur, T,. Det vil altsa si at hvis T, gker,
vil lufta mellom de to trykknivaene ekspandere, slik at laget blir tykkere. Og nar
dette luftlaget blir tykkere vil det resultere i et hgytrykk. Geopotensiell hgyde til
po vil gke (se (5.1)).

P
W AT Z+N T+ AT

Figur 5.1: Ved hydrostatisk likevekt vil en gkning av den virtuelle middeltemperaturen fra T, til T, + AT,,
fgre til at den geopotensielle hgyden Z vil gke til Z+AZ. p er trykket.

Man kunne ogsa ha sett pa om det var andre effekter enn temperaturen som
bidro til dette hgytrykket. Sirkulasjonen kan ogsa bidra. Dette kan verifiseres
ved a gjgre ytterligere analyser. Ved a se pa sonalt midlet sirkulasjon i begge
kjoringene, kan for eksempel differansen mellom disse gjenspeile om det er mer
nedsynkning i omradene med hgytrykksanomalier. Hgytrykksanomaliene kan ogsa
vaere et resultat av faerre lavtrykk (se tabell 4.2) eller flere kortvarige hgytrykk.
Alle disse effektene vil vaere naturlig a se pa i videre forskning pa dette feltet.

5.3 Dynamisk feedback

I dette kapittelet vurderes det om reduksjonen i SIE gir en negativ eller positiv
dynamisk feedback. Det antas, som Sellers (1969) og North (1975), at den merid-
ionale varmetransporten, [U/@l}, som besgrges av synoptiske lavtrykk, avhenger
av den meridionale gradienten av potensiell temperatur, ©:
' 0[0]

e = Ky 5.2

[ " dy (5:2)
Hakeparentesene indikerer et sonalt middel, snuttene at det dreier seg om tran-
siente eddier, v er meridionalvind, og y er nordlig forflytning i et kartesisk koor-
dinatsystem. Ky er transportkoeffisienten. Denne kan tenkes pa som et produkt
av en karakteristisk vindhastighet V' og en horisontallengde L..

KyoVelL, (5.3)
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Horisontallengden er analog til blandingslengden?. Med karakteristisk vindhastighet
menes differansen i sonalmidlet vind, [u], tvers over den vertikale ustrekningen,
d., til eddien. Dette medforer at:

O[u]

V=d. |—=
0z

(5.4)

Det vertikale vindskjeeret til sonalvinden er proporsjonalt med den meridionale
gradienten til den potensielle temperaturen, slik at

~ — (5.5)

hvor f er Coriolisparameteren.
Rossbys deformasjonradius, Lg, er brukt som horisontalskala, som er den min-
ste skalaen et system kan ha for & vaere dynamisk stabilt.

_ Nd,
f

N er Brunt-Vaisalld-frekvensen, som er et mal pa den statiske stabiliteten.

Hartmann (1994) kombinerer ligningene (5.2) - (5.6) til & komme fram til et
uttrykk for den meridionale varmetransporten av tgrrstatisk energi fra transiente

eddier.
vo]=- (%) £ (%)

Ved a fjerne isen i Arktis gkes lufttemperaturen her, og dermed svekkes den
meridionale temperaturgradienten, %(3}, langs bakken. I fglge (5.7) vil ogsa den

meridionale varmetransporten, [U/@,}, da svekkes. Initielt har oppgaven altsa
redusert den meridionale temperaturgradienten.

Le%LR

(5.6)

(5.7)

(0] ‘ (0]
Jdy | Oy

Dette er ikke eksplisitt regnet ut i oppgaven. Observasjonene av mindre inten-
sitet i stormbanene over nordlige Atlanterhavet (kapittel 4.2.3), og en reduksjon i
antall lavtrykk (tabell 4.2), indikerer imidlertid en reduksjon i meridional varme-
transport. Hvis denne blir stor nok, kan den tillate at temperaturen i Arktis
synker, og dermed bygges den meridionale temperaturgradienten opp igjen. Re-
duksjonen av SIE gir altsa en svak negativ dynamisk feedback. Videre vil dette
kunne fgre til en gkning i meridional varmetransport.

2Nar eddiene, som er det stgrste bidraget til meridional varmetransport, har beveget seg et
stykke i atmosfaeren mister den sin karakter og er ikke identifiserbar som den opprinnelige eddien
lenger. Den lengden eddien tilbakelegger for den mister sin identitet kalles blandingslengden
(mixing length).
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5.4 NAO-indeks og stormbaner om hgsten

I dette kapittelet fokuseres det pa om den negative endringen i NAO-indeksen om
hgsten (SON) innvirker pa stormbanene i Nordatlanteren pa den samme arstiden
(SOND), og i sa tilfelle hva slags innvirkning denne har.

Med bakgrunn i hovmullerdiagrammene i figur 4.1 vektlegges responsen om
hgsten fordi den har stgrst signifikans, og kan slik knyttes sterkest til perturbasjo-
nen som er utfort. Andre perioder kan vise hgy signifikans, men her kan arsakene
tenkes & veere naturlig variabilitet og lav sampling (10 ar), og at disse spiller oss
et puss.

Stormbaner utgjor, gjennom sin sterke kobling til veeret, en vesentlig rolle med
tanke pa klimadynamikken. Uavhengig av hvordan man definerer stormbaner, vil
en endring i dens geografiske lokalitet eller dens intensitet, fore til en merkbar ned-
bgrsendring med tilhgrende bergring av det regionale klimaet. Et typisk eksempel
pa at vi far en slik nedbgrsendring pa grunn av endringer i stormbanestrukturen
er under El Nino, nar varmt overflatevann naermer seg kysten av Nord- og Sgr-
Amerika. Den varme og fuktige lufta over havet gir nezering til tropiske sykloner.
Kraftige regnskyll som folger disse syklonene forer gjerne til flom i Peru, og tgrke
i Indonesia og Australia.

Diagrammene i figur 5.2 viser tettheten av stormbaner ved MSLP for (a)
CNTL, (b) PERT og (¢) PERT-CNTL i sektoren 30°N - 90°N; 90°W - 90°E. De
viser altsa det samme som figurene 4.17 (a) - (c¢), men kun i en utvalgt sektor
i Nordatlanteren. Likeledes er stormbanenes intensitet i MSLP (samsvarer med
figurene 4.17 (f) - (h)) gjengitt i figur 5.3, ogsa her i denne nordatlantiske sektoren.

Tabell 4.1 viser at middelresponsen i NAO-indeksen om hgsten er -0.55. Det
er altsa en betydelig svekking i NAO. I kapittel 2.2 ble det fortalt at en svekking
i NAO vil fore til svakere vestavinder over Nordatlanteren, og dermed en kaldere
hgst i Nord-Europa enn normalt. Stormbanene vil trekke sgrover, samt at Labra-
dorhavet vil fa en gkning i stormbaneaktiviteten. Dette er illustrert i figur 2.6(b)
(Visbeck 2003). Magnusdottir et al. (2003) fant ogsa en reduksjon i NAO-indeksen
da de i et eksperiment fjernet store deler av sjgisen i Nordatlanteren og i Arktis
gjennom hele aret.

Stormbaneresponsen i dette modelleksperimentet stemmer godt overens med
figur 2.6(b). Det ser ut som om en reduksjon i NAO er forbundet med en nordlig
forflytning og en konsentrasjon av flere stormbaner inn i Labradorhavet (figur 5.2).
Men den gkte lavtrykksaktiviteten lenger sgr i Europa, som fglger av en redusert
NAO-indeks, ser ut til & vaere knyttet til intensiteten av lavtrykk (figur 5.3) i
stgrre grad enn en sgrlig forflytning eller konsentrasjon av flere stormbaner her.
Hvis dette knyttes til diskusjonen i kapittel 5.3 vil det veere klare indikasjoner
pa at lavtrykksaktiviteten i PERT er redusert i Nordgstatlanteren/Norskehavet,
og at den meridionale varmetransporten ([v/@/}) inn i Arktis fra dette omradet
etter all sannsynlighet ma vaere redusert.

Denne undersgkelsen indikerer at den dynamiske responsen er en negativ feed-
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back. Dette er i trad med Magnusdottir et al. (2003), som paviste en reduksjon
i stormbaneaktiviteten over Nordatlanteren, nord for 50°N, og en liten ampli-
tudegkning lengst gst i Atlanteren, sgr for 55°N. De konkluderer ogsa med en
negativ feedback i den atmosfaeriske responsen. Alexander et al. (2003), som bruk-
te observerte sjoisanomalier til & pavirke atmosfaeren, trekker ogsa konklusjonen
negativ feedback.

Middeltemperaturresponsen i 850 hPa (figur 4.2(a)) reflekterer ogsa Visbeck
(2003) sin figur (figur 2.6(b)) meget godt, med en temperaturgkning bade over
Labradorhavet og i Ser-Europa. Det er ikke sa tydelig over Nord-FEuropa. Disse
trekkene stemmer veldig godt med det nedbgrs- og temperaturmgnsteret som
ble knyttet til NAO. Om hgsten og vinteren betyr mange stormbaner varmt og
fuktig veer. Det vil si at nedbgren og temperaturen, som er knyttet til NAO kan
ha sammenheng med stormbanevariabiliteten. Figurene 5.2 og 5.3 viser tydelig at
en omlegging mot mer negative (NAO-indeks) vintre og hgster gjor det varmere
og vatere i Nordgst-Amerika, Ost-Canada samt i Sgr-Europa.



5.4 NAO-indeks og stormbaner om hgsten 45

Figur 5.2: Tettheten av stormbaner (MSLP) i m&nedene SOND i sektoren 30°N - 90°N; 90°W - 90°E for (a)
CNTL, (b) PERT og (c) PERT-CNTL. Enhet er antall stormbaner per 108 km? per sesong.
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Figur 5.3: Intensitet av stormbaner (MSLP) i ménedene SOND i sektoren 30°N - 90°N; 90°W - 90°E for (a)

CNTL, (b) PERT og (c) PERT-CNTL. Enhet er hPa.



Kapittel 6

Konklusjoner

Oppgaven undersgker effekten som endringer i STE gir isolert sett i en atmosfaere-
modell. Ved hjelp av klimamodellen ARPEGE er isen i Arktis fjernet pa sensom-
meren, og deretter undersgkes dynamisk feedback i tillegg til NAO-respons. Ved
hjelp av analyseverktgyet TRACK undersgkes endringer i stormbanene, og disse
koples opp mot NAO-responsen.

Nar den arktiske sjgisen reduseres mellom mai og desember, med en total
isfri méaned i august, oppstar en reduksjon i NAO-indeksen om hgsten (SON)
og vinteren (DJF). Responsen malt i STD er henholdsvis -0.55 og -0.63. Denne
reduksjonen fgrer videre til en endring i stormbanemgnsteret, som er konsistent
med Visbeck (2003) (figur 2.6(b)). Stormbanene i Labradorhavet flytter seg lenger
nord, og det blir en konsentrasjon av flere stormbaner her. I tillegg reduseres
tettheten av stormbaner i Nordgstatlanteren, mens lenger sgr i Atlanterhavet
okes intensiveringen. Dette er konsistent med hva som kjennetegner en reduksjon
i NAO-indeksen.

Den svekkede lavtrykksaktiviteten i Nordgstatlanteren forer til en svekking i
den meridionale varmetransporten inn i Arktis. Dette samsvarer med teorien om
at pa grunn av en reduksjon i den arktiske sjgisen vil den pafslgende gkningen
i varmefluksen fgre til at temperaturen i atmosfaeren over Arktis gkes, og den
meridionale temperaturgradienten svekkes. Dermed vil ogsa behovet for merid-
ional varmetransport inn i Arktis reduseres.

Hvis reduksjonen i den meridionale varmetransporten blir stor nok, vil tem-
peraturen i Arktis synke, og det oppstar dermed en oppbygning av den merid-
ionale temperaturgradienten igjen. Dette vil gi grobunn for en gkning i meridional
varmetransport igjen. Etter at den meridionale temperaturgradienten initielt er
redusert ved at isen i Arktis er fjernet, vil altsa dynamikken etter en tid kunne fore
til en oppbygning av gradienten igjen. Dermed har vi at den dynamiske responsen
gir en negativ feedback.

Temperatur- og trykkresponsen i atmosfaeren er stgrst 2 til 3 maneder etter
den isfrie maneden i Arktis, og kuliminasjonen har en tidsforsinkelse oppover i
luftlagene.
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I stedet for a fa konvergens og oppstigning av luft over de varme anomaliene,
oppstar det hgytrykksanomalier. Dette er pa grunn av at ved en gkning av virtuell
middeltemperatur mellom to trykkniva, vil lufta mellom disse ekspandere, slik at
laget blir tykkere. Dette resulterer i hgytrykk.

Dersom lignende simuleringer skal gjgres igjen, vil det vaere hensiktsmessig a
ta hensyn til sjgistykkelsen i tillegg til STE. Denne oppgaven tar kun for seg den
dynamiske atmosfaereresponsen. Det gjenstar da for andre a se pa ulike andre
responser. Slik som for eksempel Albertsen (2003), som na ser pa termodynamisk
atmofaererespons i sin hovedoppgave. Hun benytter seg av det samme eksperi-
mentoppsettet som i denne oppgaven.

Ved et liknende eksperiment, kan en ogsa se pa hvilke andre effekter enn
temperaturen som bidrar til at det dannes hgytrykk over den varme anomalien.
Som nevnt i kapittel 5.2 kan sirkulasjonen vare slik at den gir nedsynkning i disse
omradene.

Det ma poengteres at sensitivitetseksperimenter som dette ikke ma forveksles
med et varsel om hvordan det virkelige klimaet vil bli om sjgisdekket plutselig
skulle forsvinne. I virkeligheten, om isdekket skulle vaere borte slik det er beskrevet
i kapittel 3.1, ville SST ved et isfritt Arktis antakelig bli varmere enn sjgvannets
frysepunkt pa grunn av solinnstraling. Mer realistiske simuleringer av klimaet
krever koplede modeller, som for eksempel Bergen Climate Model (Furevik et al.
2003). Disse inkluderer vekselvirkninger mellom atmosfaeren, sjpisen og havets
ulike lag.



Tillegg A

Appendix

A.1 EOF-analyse

Empirisk ortogonal funksjonsanalyse (EOF-analyse) ble utviklet av Lorenz (1956)
for a utvikle en statistisk metode for vaervarsling. Selv om denne formen for
implementering av EOFer aldri ble serlig utbredt, er den blitt en av de mest
utbredte multivariable statistiske metodene i klimavitenskap. Metoden er ogsa
kjent under navn som prinsipal komponent-anlayse og egenvektoranalyse. I denne
oppgaven bruker vi, som Lorenz (1956), navnet EOF-analyse. Kort sagt kan vi si
at formalet med EOF-analyse er a redusere dimensjonen i datasettet, slik at du
far feerre variabler a handtere. Du reduserer altsa antall variabler i datasettet, og
haper at de du beholder representerer den stgrste variabiliteten.

Det er om a gjore a skaffe til veie en fullverdig beskrivelse av den romlige vari-
abiliteten og tidsvariabiliteten til dataserien ved hjelp av ortogonalfunksjoner. De
fungerer pa samme mate som sinusbglger gjgr i en ordinaer Fourier spektralanal-
yse. Dataserien kan bli uttrykt som en sum av EOFer akkurat som en tidsserie kan
bli uttrykt som en sum av sinusbglger. EOF-analyse er den mest effektive meto-
den for a komprimere dataserien. Med effektiv menes laveste gjennomsnittlige
kvadrerte feil (total mean square error). Dette er et mal pa differansen mellom
de faktiske data og gnsket data. EOFene er rangert slik at den forste EOFen
representerer den stgrste variabiliteten i dataserien. Vanligvis vil det meste av
variabiliteten i dataserien veere representert ved kun noen fa ortogonalfunksjon-
er. Dermed kan til og med sveert store datasett, med god tilneerming, bli redusert
til typisk 1 til 3 EOFer.

EOF-analyse er basert pa to viktige antagelser. (1) At seriene til de dominerende
EOFene er ukorrelerte. Og (2) at disse er ortogonale i rommet. Selv om de forste
EOFene skulle korrespondere til ulike fysiske mekanismer, ma tidsvariabiliteten
til disse mekanismene vaere ukorrelert for at EOF-analysen skal gi det "korrekte”
resultatet. Som et resultat vil en enkel prosess kunne vaere spredt over mer enn én
EOF. I andre situasjoner vil flere fysiske prosesser kunne bidra til variabiliteten,
som én enkelt EOF rommer. Fysiske tolkninger av de ulike EOFene ma derfor
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alltid gjores med stor varsombhet.

Det finnes to metoder for a regne ut EOFene til tidsserier. Den forste lager
en kovariansmatrise, og lgser deretter egenverdiproblemet. Da sitter vi igjen med
egenverdier og egenvektorer. Denne metoden kalles egenverdimetoden. Den an-
dre tilnzermingen benytter seg av singular value decomposition (SVD) av data-
matrisen for a finne egenverdiene, egenvektorene og tidsvariabilitetsamplitudene
(PCene). Ved hjelp av SVD unngas store kovariansmatriser, og det er en generelt
raskere og mer stabil metode. Det er denne metoden som er brukt i oppgaven.

EOF-analyse blir altsa brukt for & finne mgnster som forklarer den stgrste
mengden variabilitet i ulike felt. I utregningene i oppgaven er de manedlige mi-
dlete griddataene alle vektet ved a multiplisere dataene med roten til cosinus til
breddegraden. Dette sikrer oss mot at data pa hgye breddegrader, der punktene
ligger tettere, ikke skal telle mer enn data pa lavere breddegrader. I stedet for
a vise de egentlige EOFene, regresserer man ofte det manedlige anomalifeltet pa
de standardiserte PCene, og viser den resulterende kovarians eller regresjonskoeft-
isent. Siden de standardiserte PCene er dimensjonslgse, vil disse regresjonskartene
ha samme enhet som anomalifeltet selv. Amplitudene som blir vist i regresjon-
skartene korresponderer derfor til anomaliverdier i det feltet, som forekommer
i sammenheng med et standardavvik i indeks-tidsserien, og kan derfor bli sett
pa som typiske amplituder. Det er viktig & ha klart for seg at regresjonskartene
strengt tatt ikke er EOFer pa grunn av cosinusvektingen som er gjort.

A.1.1 Todimensjonelt eksempel

Tolkningen av datasettet kan forenkles ved & projisere det inn i kun én dimensjon.
Vi lar datasettet vaere punkter i et todimensjonalt koordinatsystem med x- og y-
akse (figur A.1). Deretter roteres aksene for & maksimere effektiviteten av hvordan
variabiliteten representeres. Den forste PCen, PC1, ligger gjennom omradet med
storst tetthet av punkter. Den andre, PC2, ligger ortogonal pa denne. Om na
alle punktene i datasettet projiseres ned pa PC1, vil det meste av variabiliteten
fanges opp i én dimensjon. Ved denne transformasjonen til nye koordinatakser,
ser vi at EOF-analyse er en teknikk for a redusere dimensjonene. Det meste av
variabiliteten i datasettet kan na representeres i én dimensjon i stedet for to.

A.1.2 Singular Value Decomposition (SVD)

Nar SVD benyttes pa en todimensjonal datamatrise, som angir rommgnster og
tidsdimensjon, vil vi fa egenverdier, egenvektorer og normaliserte PCer direkte i
én operasjon (Hartmann 2002).

Singular Value Decomposition: Enhver nzm-matrise A kan bli faktorisert
til

A =UDV" (A1)
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Figur A.1l: Grafen viser hvordan variabiliteten i datasettet, ved EOF-analyse, kan representeres i kun én
dimensjon.

hvor U og V er ortogonale og D er en diagonalmatrise. Kolonnene til U (mxm)
korresponderer til egenvektorene fra EOF-analysen, og kolonnene til V (nxn) er
PCene fra EOF-analysen. Diagonalelementene til D er amplitudene som korre-
sponderer til hvert EOF /PC-par.

Det antas altsa at matrisen A har dimensjonen mxn, hvor m er romdimen-
sjonen og n er tidsdimensjonen. Da vil AAT veere kovariansmatrisen vi far ved
a ta indreproduktet over tid, og etterlater kovariansen mellom romlige punkter.
Egenvektorene til AAT er de romlige egenvektorene, og vil veere kolonner i U
ved SVD. Omvendt, AT A er kovariansmatrisen hvor indreproduktet er tatt over
rom, og representerer kovariansen i tid nar vi lar rom vaere samplingdimensjonen.
Kolonnene i V er de normaliserte PCene, som forbindes unikt med hver EOF.
Kolonnene i U og V er linket til hverandre ved singulzerverdiene fra diagonalen til
D. Disse egenverdiene representerer den forklarte amplituden, og er kvadratroten
til egenverdiene, som fas ved egenanalyse av kovariansmatrisene. Egenvektorene
og PCene vil ha samme mgnster, uten hensyn til hvilken metode som benyttes, sa
lenge begge er normalisert til enhetslengde. Legg merke til at begge datasettenes
dimensjoner er ekvivalente. En ma velge hvilken dimensjon som inneholder inter-
essant mgnster, og hvilken som inneholder variabilitet. I praksis er det som regel
kun én dimensjon med meningsfullt mgnster, mens resten er stgy. Andre ganger
kan begge ha meningsfullt mgnster, som ved bglgefenomen, og noen ganger er det
ikke noe meningsfullt mgnster i noen av dimensjonene.

For a regne ut de dimensjonale rommgnstrene, ma U sine kolonner, de romlige
funksjonene, multipliseres med de korresponderende singulzerverdiene, amplitu-
den. Singulaerverdien er den eneste delen av SVD hvor stgrrelsen avhenger av
datasettets variabilitet og hva slags enheter datasettet er uttrykt ved. Det di-
mensjonale EOF-mgnsterfeltet vi vil plotte kan regnes ut fra:
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hvor notasjonen betyr at hver kolonne i U multipliseres med egenverdien for den
EOFen. BJ". er en mxm matrise hvor kolonnene er A sine dimensjonale mgnstre.
B sine kolonner er vektorer med lengde m, som representerer A sitt dimensjonale
rommgnster, som er representert ved den ;% singulaervektor (eller egenvektor).

A.2 Den hypsometriske ligningen

I dette kapittelet vil vi utlede den hypsometriske ligningen, som benyttes i kapit-
tel 5.2.
Vi benytter tilstandsligningen for ideell gass:

pV =mRT (A.3)

hvor p, V', m og T er henholdsvis trykk, volum, masse og temperatur til gassen.
R er gasskonstanten for 1 kg av gassen, og denne varierer ettersom hvilken gass
det er snakk om. I tillegg tar vi utgangspunkt i den hydrostatiske ligningen:

dp

g A4

7, = 9P (A.4)
(A.4) er uhensiktsmessig slik den er na, da p ikke lar seg male direkte. Vi elim-
inerer derfor p ved & sette (A.3) inn i (A.4), nar vi vet at {7 = p, og far:

d
—gdz = RT?p (A.5)

Na innfgrer vi geopotensialet . Geopotensialet er definert som arbeid per masseen-
het utfgrt mot tyngdekraften for a lgfte en masse fra havniva til et bestemt niva
z.

d® = gdz (A.6)
Geopotensialet ®(z) ved hgyden z er derfor:
O(z) = / gdz (A7)
0

hvor geopotensialet ®(0) ved havniva (2=0) er null. Vi definerer ogsa en geopoten-
siell hoyde Z:

P 1 [7
Z = (2) = —/ gdz (A8)
9o 9o Jo

hvor gy er globalt midlet gravitasjonsakselerasjon ved Jordas overflate (9.8 ms™2).
Vi kan vise ved hjelp av Daltons lov? om partialtrykk at:

! Daltons lov: Totaltrykket til en gassblanding er lik summen av partialtrykka til hver enkelt
gass i blandingen.
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p = RapT, (A.9)

der Ry er gasskonstanten for torr luft (287 Jkg 'K™1!) og T,? er virtuell tem-
peratur. Virtuell temperatur er temperaturen som tgrr luft matte hatt for a ha
samme tetthet som den fuktige lufta ved det aktuelle trykket og temperaturen.
Setter vi (A.5) inn i (A.6), og benytter samtidig (A.9), far vi:

d
4o = —RdTU;p (A.10)

Deretter integrerer vi mellom trykknivaene p; og p,, med geopotensialene ¢, og
5.

D2
By — By — —Rd/ 7, % (A1)
p p

1

Dividerer vi hver side med gy, og snur om pa integrasjonsgrensene sitter vi igjen
med:

Ry [P . d

Zy— 2y =4 [ 1,% (A.12)

9o Jp, b
Vi utfgrer integrasjonen og definerer en virtuell middeltemperatur 7,, slik at
denne kommer utenfor integrasjonen.

9o P2
Dette er den hypsometriske ligningen, som forteller at tykkelsen av laget mellom
to trykkniva, py og pi, er proporsjonal med lagets virtuelle middeltemperatur,
nar vi lar tykkelsen veere differansen i geopotensiell hgyde Zy — Z; (Wallace og
Hobbs 1977).

2T, = %, e = vanndampstrykket, ¢ = % = 0.622 og R, er gasskonstanten for
p

vanndamp.
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