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1 Einleitung 4�The task of sorting out 
limati
 
ause and e�e
t in a rational wayfrom this 
omplexity has only just begun. [...℄ In this quest themathemati
al modelling of 
limate will play an essential role, for onlythrough su
h an approa
h 
an we hope to a
hieve the ne
essaryquantitative understanding.�Global Atmospheri
 Resear
h Programme (1975)(GARP: The Physi
al Basis of Climate and Climate Modelling)1 Einleitung1.1 Motivation der vorliegenden Arbeit im Kontext derPaläoklima-DynamikDas Wetter bes
hreibt den Zustand der Atmosphäre zu einer bestimmten Zeit und an einemvorgegebenen Ort, als Klima bezei
hnet man ein statistis
hes Ensemble von Zuständen desAtmosphären-Ozean-Land-Systems während einer Zeitspanne von einigen Jahrzehnten (Mo-nin, 1986, Kap. 1 und 2). Der Klimabegri� bezei
hnet damit ein globales oder regionales Mit-tel über Wetterzustände, er umfasst jedo
h au
h jährli
he und längerfristige Variabilität. Daswahre Klima ist ein abstraktes Konstrukt, es zeigt si
h erst im Grenzfall des Mittels von Wet-terbeoba
htungen über Zeiträume von Dekaden, daneben lässt es si
h jedo
h au
h über einS
harmittel1 vieler unabhängig voneinander realisierter Klimazustände studieren (Houghton,1984, Kap. 2). Sofern man das Klima anhand von historis
hen Messdaten untersu
ht, betra
htetman zeitli
hes Mittel und Entwi
klung. Informationen über unabhängig voneinander koexistie-rende Klimazustände hingegen lassen si
h dur
h Anwendung von Computermodellen gewinnen.Diese Überlegungen begründen zwei Teilgebiete der Klimawissens
haften, wel
he si
h gegen-seitig ergänzen: Messung und Modellierung. In der vorliegenden Arbeit liegt der S
hwerpunktauf der Anwendung von Modellen. Qualitativer Abglei
h mit Messdaten erfolgt nur in grobenZügen anhand des Verglei
hs von Modellergebnissen für Randbedingungen des Ozeanmodells,wie sie typis
h für heutige Gegebenheiten sind. Diese Ents
heidung beruht vor allem auf derTatsa
he, dass für die vorliegende Fragestellung nur limitierte historis
he Datenquellen vorlie-gen.Die in den Klimawissens
haften verwendeten Modelle entstammen den Fa
hgebieten Ozea-nographie, Glaziologie und Meteorologie, allerdings gibt es qualitative Unters
hiede zwis
henWetter- und Klimastudien. Während zur Vorhersage von Wetterphänomenen kurzfristige Be-oba
htungen ausrei
hen, sind zum Verständnis des Klimas längerfristige Datenaufzei
hnungennotwendig. �Wheather is thus more determined by initial 
onditions, whereas 
limate is moredetermined by boundary 
onditions� (Houghton, 1984, Kap. 2.2). Die Antwort eines Modell-klimas auf geänderte externe Randbedingungen (beispielsweise Topographie) kann einerseitsuntersu
ht werden, indem man die entspre
hende Randbedingung lei
ht verändert und diedaraus resultierende Antwort des Modells studiert. Ein fundamentaler Ansatz insbesonderezur Erlangung eines besseren Verständnisses der Dynamik des Klimasystems ergibt si
h je-do
h dur
h die modellgestützte Untersu
hung erdges
hi
htli
her klimatis
her Bedingungen,wel
he si
h grundlegend vom heute realisierten Zustand unters
heiden; dies ist Aufgabe derPaläoklima-Dynamik.Bei Mit
hell (1976), dortige Abb. 1 und 2, �ndet man eine Übersi
ht über Zeitskalen und Ur-sa
hen der Klimavariabilität. Die Stellgröÿen des irdis
hen Klimas variieren dana
h im Wesent-li
hen über Zeiträume in der Gröÿenordnung von zehntausend Jahren. Wi
htige Prozesse auf1 Damit Zeitmittel und S
harmittel verglei
hbar sind, muss jedo
h die Annahme gema
ht werden, dass dasirdis
he Klimasystem ergodis
h ist, siehe Monin (1986), Kap. 2 und Houghton (1984), Kap. 2.2. In der Praxisgeht man davon aus, dass stationäre Prozesse, wel
he physikalis
he Phänomene repräsentieren, generellergodis
h sind, siehe Bendat und Piersol (1986), Kap. 1.3. Dies lässt si
h mit der Mis
hungseigens
haftphysikalis
h-statistis
her Systeme begründen, siehe zum Beispiel Monin (1990), Kap. 15.



1 Einleitung 5dieser Zeitskala sind zum Beispiel Änderung der mittleren Sonneneinstrahlung dur
h Variationder Erdbahnparameter sowie Änderung des Treibhause�ekts dur
h veränderte atmosphäris
heKonzentration infrarot-aktiver Gase. Auf Zeitskalen von Millionen von Jahren sind vor allemtopographis
he Gegebenheiten wi
htige Randbedingungen.Ziel dieser Arbeit ist die Untersu
hung des Ein�usses von Ozeanpassagen auf die Massen- undEnergietransporte im Ozean mittels eines physikalis
hen Strömungsmodells und eines Biogeo-
hemiemodells. Die Atmosphäre wird in beiden Modellen jeweils sehr vereinfa
ht dargestellt.Es handelt si
h hier um eine Sensitivitäts-Studie, alle weiteren Ein�üsse sollen mögli
hst ausge-s
haltet sein. Daher bleibt die globale Landverteilung für alle Experimente konstant. Ozeanpas-sagen werden dur
h Hinzufügen oder Wegnehmen von Landpunkten im Modell modi�ziert. DieTopographie abseits der modi�zierten Passagen ist ebenfalls konstant und entspri
ht heutigenBedingungen, abgesehen von einem Experiment mit �a
her Bodentopographie zur Abs
hätzungdes Ein�usses von Bodene�ekten, siehe hierzu au
h Kapitel 2.2.2. Weitere Randbedingungen,insbesondere die als Antrieb für die Numerik dienenden externen Felder (siehe Kapitel 2.1.1),werden in ihrem heutigen Zustand festgehalten. Dies stellt eine Abwei
hung vom real existie-renden Klimasystem dar, da dessen unters
hiedli
he Komponenten natürli
h eng aneinandergekoppelt sind und si
h gegenseitig beein�ussen. Die in dieser Arbeit zur Verfügung stehendenModelle lassen eine Betra
htung detaillierter Atmosphärenphysik jedo
h ni
ht zu.Hier werden frühere Untersu
hungen des Ein�usses der Ozeanpassagen, insbesondere dieVerö�entli
hungen von Maier-Reimer et al. (1990) und Mikolajewi
z et al. (1993) wieder aufge-gri�en. Nun wird das physikalis
he Strömungsmodell LSG in einer fortentwi
kelten Version zurUntersu
hung weiterer Passagenkon�gurationen verwendet, wel
he in den genannten Verö�ent-li
hungen no
h ni
ht Gegenstand der Betra
htung waren. Untermengen der in dieser Arbeitdur
hgeführten Experimente sind, was die angenommenen Passagenkon�gurationen betri�t,bereits in anderen Verö�entli
hungen betra
htet worden, allerdings mit ni
ht verglei
hbarenexperimentellen Ansätzen. In Bezug auf die Untersu
hung des Ein�usses topographis
her Ver-änderungen auf den Glei
hgewi
htszustand des Ozeans mittels dreidimensionaler Strömungs-modelle haben si
h in den letzten Jahren vers
hiedene Verfahren etabliert (siehe au
h Kapitel1.2). Ein Unters
heidungskriterium ist die Komplexität der verwendeten Modelle bezügli
h derAtmosphäre. Hier wird unters
hieden zwis
hen:1. voller Kopplung bei detaillierter Atmosphärenphysik, dies bedeutet gemeinsame Integra-tion von Ozean- und Atmosphärenmodell bei permanenter oder periodis
her We
hselwir-kung an den S
hnittstellen2. Glei
hgewi
htskopplung bei detaillierter Atmosphärenphysik, die Ausgabe eines einge-s
hwungenen (im Glei
hgewi
ht be�ndli
hen) Atmosphärenmodells treibt das Ozeanmo-dell an3. voller Kopplung bei reduzierter Atmosphärenphysik, beispielsweise unter Verwendungeines Energiebilanzmodells als atmosphäris
her KomponenteDaneben gibt es Unters
hiede bezügli
h der verwendeten topographis
hen Randbedingungen:Man
he Autoren verwenden mögli
hst realistis
he Rekonstruktionen der Landmassenverteilungund der Bodentopographie, andere bes
hreiben die Nutzung realistis
her Landverteilung, je-do
h �a
her Bodentopographie (siehe hierzu au
h die Literaturzusammenstellung im nä
hstenKapitel). Neben der Zielsetzung, für eine Reihe von Ozeanpassagen in einem standardisiertenVerfahren verglei
hende Experimente vorzunehmen, wird zusätzli
h au
h der Ein�uss zonalgemittelter Antriebsfelder (au
h dieser Ansatz �ndet si
h in der Literatur) und �a
her Bo-dentopographie bei heutiger Passagenkon�guration untersu
ht. Dies soll einen Eindru
k vonder Bedeutung dieser Vereinfa
hungen für die resultierenden Ergebnisse vermitteln und eineAbs
hätzung ermögli
hen, ob sinnvolle Untersu
hung des Ein�usses veränderter Passagenkon-�gurationen mit dem LSG-Modell unter diesen Nebenbedingungen mögli
h ist.



1 Einleitung 6In einer neu gegründeten DFG-Fors
hergruppe2 wird das LSG-Modell für die Beantwortungeinfa
her Fragestellungen in Bezug auf Material- und Energietransport sowie den ozeanis
henKohlensto�kreislauf verwendet, letzteres erfolgt dur
h kombinierte Experimente mit einem bio-geo
hemis
hen Ozeanmodell (HamOCC). Da im interessierenden Zeitraum der Erdges
hi
hte(heute bis etwa 30 Ma) Änderungen der Passagenkon�guration im globalen Ozean auftreten3ist es hilfrei
h, den Ein�uss einer veränderten Passagenkon�guration auf Massen- und Wär-metransporte isoliert von anderen Ein�üssen zu betra
hten. Im Zuge dieser Arbeit zeigte si
hbei der Literaturre
her
he, dass unters
hiedli
he Modellstudien sehr unters
hiedli
he Aussa-gen über die Absolutwerte vers
hiedener untersu
hter Kenngröÿen (zum Beispiel meridionaleUmwälzung oder Wärmetransport) liefern. Um für die weitere Fors
hung in der Arbeitsgruppe�Paleo
limate Dynami
s� brau
hbare Referenzwerte zu erhalten, �ndet daher die zukünftig zuverwendende Version des LSG-Modells Anwendung.1.2 Überbli
k über bisherige Modellstudien zur Bedeutung derOzeanpassagenFolgend soll ohne Anspru
h auf Vollständigkeit ein Überbli
k über bisherige Modellstudien zurBedeutung von Ozeanpassagen auf Transporte in den Weltmeeren gegeben werden, um eineEinordnung der vorliegenden Arbeit anhand bisheriger Verö�entli
hungen zu ermögli
hen.Die Folgen einer geö�neten Panama-Straÿe bei ansonsten unveränderten heutigen Randbe-dingungen untersu
hen Maier-Reimer et al. (1990) mit einer Vorgängerversion des au
h in dieserArbeit verwendeten Modells LSG: Die heutige starke meridionale Umwälzung im Nordatlantikwird bei geö�netem Isthmus von Panama dur
h den Zu�uss von Wasser geringen Salzgehaltsaus dem Pazi�s
hen Ozean und die damit verbundene Reduzierung der Bildung von nordatlan-tis
hem Tiefenwasser nördli
h von 30 ◦N praktis
h ausges
haltet. Während si
h die westli
heRandströmung im Nordatlantik abs
hwä
ht, verstärkt si
h der entspre
hende Gegenpart imSüdatlantik in Kombination mit einer Erhöhung der Bildung von antarktis
hem Bodenwas-ser. Insgesamt zeigt si
h eine Vers
hiebung der global integrierten meridionalen Umwälzungvon der Nord- in die Südhemisphäre, damit verbunden ist eine entspre
hende Änderung derpolwärtigen Wärmetransporte.Mikolajewi
z et al. (1993) gehen einen S
hritt weiter und untersu
hen mit LSG neben einero�enen Panama-Straÿe4 au
h den Ein�uss einer ges
hlossenen Drake-Passage bei veränderli
herTiefe des Dur
h�usses sowie eine ni
ht erdhistoris
h realisierte Kon�guration, in der Panama-Straÿe und Drakestraÿe glei
hzeitig ges
hlossen sind. Eine ges
hlossene Drakestraÿe erweistsi
h als dominant in Bezug auf die Ausbildung der ozeanis
hen Strömungsverhältnisse; ob einmittelamerikanis
her Dur
h�uss existiert, hat in diesem Fall keine groÿe Bedeutung. Die globalgemittelte Umwälzung vers
hiebt si
h wiederum von der Nordhemisphäre (für geö�nete Drake-straÿe und ges
hlossene Panama-Straÿe) in die Südhemisphäre, sobald der jeweilige Dur
h�ussges
hlossen bzw. geö�net wird. Mit dem Bru
h der amerikanis
h-antarktis
hen Landbrü
keverstärkt si
h der Antarktis
he Zirkumpolarstrom, die Stärke der westli
hen Randströmungennimmt in der Südhemisphäre ab. Mikolajewi
z et al. (1993) argumentieren weiter, dass dieÖ�nung der Tasman-Straÿe im Verglei
h zu einer Ö�nung der Drakestraÿe verna
hlässigbareAuswirkungen hat.Maier-Reimer et al. (1993) zeigen, dass Resultate von Studien mit Klimamodellen ni
ht nurvon der Topographie, sondern au
h sehr stark von anderen Randbedingungen abhängen. Ins-2 DFG-Projekt FOR 1070: Understanding Cenozoi
 Climate Cooling: The Role of the Hydrologi
al Cy
le, theCarbon Cy
le, and Vegetation Changes3 Mit der Panama-Straÿe existierte zu früherer Zeit no
h eine Verbindung zwis
hen Pazi�k und Atlantikin niedrigen Breiten, die Tethyssee ermögli
hte einen direkten Austaus
h von Wasser zwis
hen Indik undAtlantik. Geht man no
h weiter in der Ges
hi
hte zurü
k, s
hlieÿt si
h die Drakestraÿe.4 Hier wird in einem Experiment eine re
ht groÿe Landmasse entfernt, um die �Panama-Straÿe� zu realisie-ren: Der amerikanis
he Kontinent wird zwis
hen Äquator und 30 ◦N vollständig entfernt. In einem anderenSzenario wird eine s
hmalere Passage untersu
ht.



1 Einleitung 7besondere Wärmekopplung des Ozeans mit der Umgebung sowie der Süÿwasser�uss in hohenBreiten werden als wi
htige Parameter identi�ziert. Bereits kleine Abwei
hungen in den ex-ternen Antriebsfeldern, die denno
h mit heutigen klimatologis
hen Daten in Einklang stehen,führen insbesondere in der Tiefenzirkulation zu Zuständen, wel
he im heutigen Ozean ni
ht rea-lisiert sind. Mikolajewi
z et al. (1993) weisen darauf hin, dass die Ausgabe eines Klimamodellsstärker von den angelegten Randbedingungen abhängt, als von der implementierten Modellphy-sik. Lohmann et al. (1996) untersu
hen den Ein�uss vers
hiedener Randbedingungen bezügli
hdes atmosphäris
hen Wärme- und Süÿwassertransports. Dabei werden die Änderungen di
h-tegetriebener Zirkulation im Ozean unter Verwendung eines dreidimensionalen Ozeanmodellsbetra
htet, das Ozeanmodell ist an ein atmosphäris
hes Energiebilanzmodell gekoppelt.Eine andere Gruppe von Verö�entli
hungen stützt si
h auf gekoppelte Ozean-Atmosphären-Modelle. Bi
e et al. (2000) studieren topographis
he Veränderungen im Zeitraum zwis
hen
14 Ma und 55 Ma. Sie �nden nur sehr geringen Ein�uss der Landverteilung auf die von derAtmosphäre generierten ozeanis
hen Antriebsfelder bezügli
h gemittelter Windspannung undTemperaturverteilung. Der Süÿwasser�uss hingegen zeigt im Berei
h des Äquators messbareAbwei
hungen. Diese Antriebsfelder werden in genannter Arbeit zonal gemittelt an das Ozean-modell übergeben. Vor 40 Ma zeigt si
h geringer nordwärtiger Wärmetransport aufgrund einerglobalen äquatorialen Zirkulation dur
h die no
h o�enen Seewege Tethys und Panama-Straÿe,starke südwärtige Transporte ermögli
ht die dur
hgehende Randströmung entlang der Ostküs-te Südamerikas. Dur
h Verglei
h einer sehr vereinfa
hten Darstellung des Ozeans mit einemvollwertigen dreidimensionalen Modell der Zirkulation zeigen Bi
e et al. (2000), dass für kli-matis
he Untersu
hungen die Verwendung realistis
her Ozeanphysik unabdingbar ist.Die Auswirkungen einer geö�neten Panama-Straÿe auf den Pazi�k studieren Motoi et al.(2005). Für heutige Topographie �nden sie keine meridionale Umwälzung im Nordpazi�k; die-se wird jedo
h na
h dem Aufbre
hen der mittelamerikanis
hen Landbrü
ke dur
h aus demAtlantik zu�ieÿendes Wasser höherer Di
hte gestartet. Dieser Me
hanismus führt zu einemverstärkten nordwärtigen Wärmetransport im Pazi�k.Sijp und England (2005) betra
hten unters
hiedli
he Tiefen der Drakestraÿe und ihren Ein-�uss auf die meridionale Zirkulation in Nord- und Südatlantik. Falls die Drakestraÿe sei
hter als
1100 m ist, existiert keine stabile Umwälzung im Nordatlantik. Dies wird auf die We
hselwir-kung zwis
hen im Südatlantik nordwärts �ieÿenden Tiefenströmungen (antarktis
hes Zwis
hen-wasser und antarktis
hes Bodenwasser) und nordatlantis
hem Tiefenwasser zurü
kgeführt.In zwei weiteren Verö�entli
hungen (von der Heydt und Dijkstra, 2005, 2006) wird die Aus-wirkung des S
hlieÿens der Tethyssee bezügli
h einer Umkehr der Strömungsri
htung dur
heine geö�nete Panama-Straÿe untersu
ht. Dazu werden zwar detaillierte Rekonstruktionen derLandmassenverteilung verwendet, jedo
h sind Ozean und Land auf einheitli
he Werte von
5000 m bzw. 350 m gesetzt, jegli
he Bodentopographie wird dadur
h herausge�ltert.1.3 Das Klima als dynamis
hes SystemMeerengen und Passagen sind S
hlüsselstellen für den Massen�uss in den Ozeanen. Sie werdendaher als wi
htige S
hnittstellen zum Ausglei
h von Salzgehalt und Wärmeenergie zwis
hen denvers
hiedenen Ozeanbe
ken angesehen und beein�ussen den für polwärtigen Wärmetransportwi
htigen meridionalen Massen�uss in den Weltmeeren, siehe zum Beispiel Mikolajewi
z et al.(1993) und von der Heydt und Dijkstra (2006). Andererseits sind Ozeanpassagen aufgrund plat-tentektonis
her Aktivität keineswegs unvergängli
h. Mit ihrer Entstehung und ihrem Vergehenhaben sie das Potential, einen Beitrag zum Übergang zwis
hen vers
hiedenen Klimazustän-



1 Einleitung 8den5 zu leisten. Da Kontinentaldrift jedo
h sehr langsam abläuft,6 wirken si
h topographis
heEin�üsse erst über Millionen von Jahren aus.Untersu
hungen des Isotopenverhältnisses des Sauersto�-18O-Isotops zum verglei
hsweisehäu�geren 16O-Isotop7 in Tiefsee-Sedimentbohrkernen legen nahe, dass si
h das irdis
he Kli-ma in den letzten 65 Millionen Jahren insbesondere bezügli
h kontinentaler Vereisung mehrfa
hgrundlegend geändert hat. Eine zeitli
he Reihenfolge der geologis
h rekonstruierten Klimazu-stände und Diskussionen zur diesbezügli
hen Bedeutung des Isotopenverhältnisses �ndet si
hzum Beispiel bei Za
hos et al. (2001) und in Kapitel 1.6: So herrs
hten zu Zeiten des klima-tis
hen Optimums im frühen Eozän vor etwa 50 Millionen Jahren weitgehend warme Tempe-raturen vor. Mit dem Einsetzen der antarktis
hen Vereisung vor 34 Millionen Jahren8 warendie Temperaturen bereits um dur
hs
hnittli
h zwölf Grad Celsius gesunken. Vor etwa drei Mil-lionen Jahren begann s
hlieÿli
h die Vereisung in der Nordhemisphäre, verbunden damit istdas Einsetzen der periodis
h wiederkehrenden Eiszeiten. Hierfür wird in einigen Verö�entli-
hungen der Nordpazi�k als wi
htiger Faktor angesehen, der diskutierte Me
hanismus sei hierkurz wiedergegeben: Aufgrund der tektonis
hen Veränderungen an der Panama-Straÿe etabliertsi
h im Nordpazi�k dur
h verringerten Zu�uss nordatlantis
hen Wassers hohen Salzgehalts9eine gravitativ stabile S
hi
htung. Dies führt zu geringerer Dur
hmis
hung von oberen undtiefen Ozeans
hi
hten, verursa
ht eine stärkere Erwärmung der Wasserober�ä
he im Sommer,führt zu erhöhter Verdunstung und verstärkt s
hlieÿli
h den Nieders
hlag über Nordamerikaim Winter und damit die Bildung von Glets
hern, siehe zum Beispiel Haug et al. (2005).Im Wesentli
hen werden die klimatis
hen Veränderungen drei globalen Prozessen zuges
hrie-ben: Als Ursa
he für die Eiszeitzyklen sind periodis
he Änderungen der Parameter des Orbitsder Erde dur
h Präzession und Nutation der Erda
hse sowie S
hwankungen in der Exzentrizitätund die dadur
h veränderte tägli
he Sonneneinstrahlung identi�ziert und diskutiert worden,siehe zum Beispiel Berger (1977), Berger (1978), Cru
i�x et al. (2006) und Haug et al. (2005).In jüngerer Zeit wird eine mögli
he Kopplung des Kohlensto�dioxid-Gehalts der Atmosphärean das globale Eisvolumen vorges
hlagen, siehe zum Beispiel Pagani et al. (2005) und DeContound Pollard (2003). Insbesondere der Ö�nung von Drakestraÿe und Panama-Straÿe als wi
h-tiger Veränderung der �uiddynamis
hen Randbedingungen des ozeanis
hen Strömungssystemswird ebenfalls ents
heidender Ein�uss auf die Temperaturverhältnisse der hohen nördli
henund südli
hen Breiten zuges
hrieben, siehe zum Beispiel Haug und Tiedemann (1998) und vonder Heydt und Dijkstra (2005), verglei
he au
h den diskutierten Me
hanismus im vorherigenAbsatz sowie den Überbli
k in Kapitel 1.2. Gerade die Bedeutung der Ö�nung des Isthmus vonPanama für die Vereisung der Nordhemisphäre ist jedo
h Gegenstand kontroverser Diskussio-nen (Lunt et al., 2008; Molnar, 2008).Der historis
he Zeitraum der in dieser Arbeit diskutierten topographis
hen Gegebenheitenerstre
kt si
h über die letzten 34 Millionen Jahre.10 Mit dem Vergehen von Panama-Straÿe(vor etwa 4 Ma, Haug und Tiedemann (1998)) und Tethyssee (vor etwa 20 Ma bis 14 Ma, Roegl(1999)) sowie der Ö�nung der Drakestraÿe und der Etablierung eines starken Antarktis
henZirkumpolarstroms (vor etwa 30 Ma, siehe zum Beispiel Za
hos et al. (2001)) ergaben si
hgrundlegende Veränderungen in den topographis
hen Gegebenheiten, besonders der Zeitraum5 In dieser Arbeit wird von einer Veränderung des Modellklimas ausgegangen, wenn si
h eine wi
htige kli-matis
he Kenngröÿe (zum Beispiel die globale Verteilung der Meeresober�ä
hentemperatur) in einem Maÿeändert, das über typis
he Modell�uktuationen hinausgeht. Nähere Informationen hierzu �nden si
h in Ka-pitel 4.1.2.6 Mueller et al. (2008) gehen von Spreizraten in der Gröÿenordnung von 10 mm/a aus.7 Der Anteil von 16O und 18O am gesamten Sauersto�volumen auf der Erde ist 0,99757 bzw. 0,00205, vgl.NIST (2009).8 1 Millionen Jahre ≡ 1Ma9 Damit verbunden ist eine erhöhte Di
hte des Wassers. In der Literatur wird argumentiert, dass in hohenBreiten die Di
hte des Meerwassers stärker vom Salzgehalt abhängt als von der Temperatur, siehe zumBeispiel Motoi et al. (2005).10 Dieser Zeitraum umfasst drei vers
hiedene Zeitalter, dies sind Pliozän (heute bis etwa 5Ma), Miozän (5 Mabis 24Ma), Oligozän (24Ma bis 34Ma), und rei
ht bis zum späten Eozän (34 Ma bis 54Ma).



1 Einleitung 9älter als 14 Ma wird als wi
htig in Bezug auf klimatis
he Veränderungen angesehen (Bi
e et al.,2000).1.4 Geophysikalis
he Grundlagen1.4.1 Bedeutung des Ozeans für das KlimaDas Klimasystem besitzt zwei mobile Komponenten, diese haben dur
haus als gegensätzli
h zu
harakterisierende Eigens
haften, siehe zum Beispiel Gill (1982), Kap. 2.2: In der Atmosphäreherrs
hen verglei
hsweise hohe Strömungsges
hwindigkeiten vor, die verfügbare Wärmekapa-zität ist gering; damit ergeben si
h kurze Antwortzeiten auf externe Störungen. Der Ozeanbesitzt eine im Verglei
h dazu hohe Wärmekapazität, geringere Strömungsges
hwindigkeitenund reagiert insgesamt auf Störungen träger, er dämpft höherfrequente S
hwankungen der At-mosphäre ab. Die Zeitskalen der internen Variabilität in den beiden Systemen separieren: Wäh-rend die Lebensdauer von Anomalien in der Atmosphäre in der Gröÿenordnung von einem Tagfür Relaxation bezügli
h Impulsaustaus
h bzw. einem Monat für die Dissipation thermis
herAnomalien liegt, sind Störungen des ozeanis
hen Glei
hgewi
hts stabiler � die obere turbulenteMeeress
hi
ht dur
hmis
ht si
h in etwa zehn Jahren, während die träge Tiefseezirkulation erstmit einer Verzögerung in der Gröÿenordnung von 1000 Jahren bei Änderungen der äuÿerenRandbedingungen in einen stabilen Zustand eins
hwingt (Mit
hell, 1976).Den mobilen Komponenten des Klimasystems kommt wi
htige Bedeutung für den meridio-nalen Ausglei
h des Strahlungshaushalts zwis
hen gemäÿigten und hohen Breiten zu. Währenddie Regionen um den Äquator einen Nettogewinn dur
h Sonnenstrahlung erfahren, geben diePolargebiete im langwelligen Spektrum mehr Energie ab, als sie im kurzwelligen Spektrum vonder Sonne tatsä
hli
h erhalten, siehe zum Beispiel Trenberth und Caron (2001). Diese Di�erenzwird dur
h atmosphäris
he und ozeanis
he Transporte ausgegli
hen.Der Transport im Ozean wird in wesentli
hen Teilen dur
h die meridionale Umwälzungrealisiert. Besonders im Atlantik herrs
ht hierbei ein Wettstreit zwis
hen Nord- und Südhe-misphäre. Je na
h dem, ob der nordwärtige Fluss von antarktis
hem Zwis
henwasser (an derSpitze von Südamerika gebildet) oder von antarktis
hem Bodenwasser (an der Küste von Ant-arktika in Rossmeer und Weddell-Meer produziert) dominiert wird, be�ndet si
h das Systemder meridionalen Umwälzung in der Nordhemisphäre in einem einges
halteten oder ausges
hal-teten Zustand; der resultierende atlantis
he meridionale Wärmetransport ist damit abhängigvom Verhältnis der Di
hten des in Nord- und Südatlantik gebildeten Tiefenwassers (Sijp undEngland, 2005).1.4.2 Topographis
he Randbedingungen für OzeanmodelleÜber lange Zeiträume betra
htet o�enbart si
h die Erdkruste als System stetigen dynamis
henWandels. Diese Tatsa
he ist für paläoklimatis
he Modellierung von ents
heidender Bedeutung.Veränderungen der Gestalt von Ozeanbe
ken haben Ein�uss auf die Randbedingungen der�uiddynamis
hen Di�erentialglei
hungen, wel
he das Ozeanmodell bes
hreiben. Zur Nutzungglobaler Klimamodelle sind somit zeitli
h und räumli
h zugeordnete Informationen über dieHebung und Senkung von Land und Ozeanboden im Verglei
h zu heute notwendig. DieseTopographie-Bathymetrie-Datensätze11 müssen für klimatis
he Modelle in einer ausrei
hendenräumli
hen Au�ösung vorliegen, dies ist bis heute nur für wenige Zeits
heiben12 der Erdge-s
hi
hte gelungen. Weiterhin ist es zur Verglei
hbarkeit der Modellergebnisse unters
hiedli
her11 In der Literatur wird die Gestalt von Landerhebungen als Topographie bezei
hnet, während Bathymetrie derStrukturierung und Tiefe des Ozeanbodens entspri
ht. In dieser Arbeit wird abwei
hend davon der Begri�Topographie für beide Termini verwendet.12 Als Zeits
heibe wird die Rekonstruktion des Erdsystems bezügli
h der für ein Klimamodell relevanten Rand-bedingungen in einem vorgegebenen Zeitraum bezei
hnet. Dies impliziert, dass keine Aussagen über dyna-mis
he Veränderungen dieser Parameter eingehen und daher nur ein �Standbild� des Zustandes des Klimaszu dieser Zeit simuliert werden kann. Die Zeits
heibe repräsentiert dabei ni
ht einen Zustand der Erde,
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hergruppen wüns
henswert, standardisierte Randbedingungen zu de�nieren (Herold et al.,2008). Dazu gehören bei Verwendung komplexerer Modelle im Allgemeinen neben Informatio-nen über die Topographie au
h Daten zu Vegetation (Sewall et al., 2007) und Verglets
herung,da diese einen Ein�uss auf die Albedo der Erdober�ä
he � und damit das thermodynamis
heStrahlungsglei
hgewi
ht der Erde � sowie latenten Wärmetransport haben. Das verwendeteeinfa
he ozeanis
he Strömungsmodell berü
ksi
htigt jedo
h nur die Tiefe des Ozeans sowieGradienten der Landerhebung zur Bere
hnung von Ab�ussmodellen des Nieders
hlags, so dassim Folgenden auss
hlieÿli
h auf topographis
he Randbedingungen eingegangen wird.Wi
htige geologis
h-geophysikalis
he Prozesse, wel
he auf die Verteilung der Wassertiefeeinen Ein�uss haben, sind dur
h Plattentektonik verursa
hte Translation und Rotation vonKontinenten, Sedimentablagerungen auf dem Ozeanboden wel
he die Meerestiefe lokal mit derZeit verringern, Änderungen des Meeresspiegels in Folge von Bindung und Freisetzung vonGlets
herwasser, sowie Änderungen der Di
hte des Meerwassers dur
h Variationen der mittle-ren Temperatur und des mittleren Salzgehalts,13 siehe zum Beispiel Herold et al. (2008). Diedynamis
hen Prozesse Sedimentation und Kontinentalvers
hiebung sowie isostatis
he Equili-brierung aufgrund von Variationen der landgestützten Eisau�age sind dur
h entspre
hende se-dimentologis
he bzw. geophysikalis
he Modelle zu berü
ksi
htigen (Mueller et al., 2008; Heroldet al., 2008; Torsvik et al., 2008). Aktuelle Verö�entli
hungen sol
her Daten sowie Diskussio-nen zu ihrer Gewinnung �ndet man zum Beispiel für weit zurü
kliegende Zeiten (≥ 70 Ma) beiSewall et al. (2007), für das mittlere Miozän (etwa um 15 Ma) gibt es eine aktuelle Verö�entli-
hung von Herold et al. (2008). Eine graphis
he Darstellung der letztgenannten Topographie-Randbedingungen �ndet si
h in Abbildung 1; im Verglei
h dazu �ndet si
h in Abbildung 2die im LSG-Modell enthaltene heutige Topographie. Änderungen in Bezug auf Landmassen-vers
hiebungen sind im Zeitraum von heute bis in das mittlere Miozän o�ensi
htli
h gering, diewesentli
hen Änderungen beruhen auf einem Anstieg des Meeresspiegels und werden in dieserArbeit verna
hlässigt. Da au
h das S
hlieÿen der Drakestraÿe untersu
ht werden soll, dieserVorgang zeitli
h jedo
h in einen Zeitraum fällt für den hier keine globalen topographis
henRandbedingungen vorliegen, wird auf groÿskalige Änderungen in der Topographie verzi
htet.Ö�nen und S
hlieÿen von Passagen erfolgt lokal, die weitere Gestalt der Ozeanbe
ken bleibtunverändert im heutigen Zustand.1.5 Physikalis
he GrundlagenIm Folgenden werden die physikalis
hen Grundlagen diskutiert, wel
he zum Verständnis der Re-sultate dieser Arbeit bedeutsam sind. Die Fluiddynamik im rotierten Bezugssystem erweist si
hals ents
heidend für die Ausbildung des beoba
hteten ozeanis
hen Strömungsglei
hgewi
hts.Hier und in den na
hfolgenden Kapiteln wird bei der Betra
htung der Ges
hwindigkeitenund Ri
htungen im Ozean folgende Nomenklatur verwendet:
• beliebige Ri
htung (Linearkombination aus x, y, z): (x, y, z), Ges
hwindigkeitsvektor u

• zonale Ri
htung (parallel zum Äquator, ostwärts positiv): x, Ges
hwindigkeit u

• meridionale Ri
htung (polwärtig, nordwärts positiv): y, Ges
hwindigkeit v

• vertikale Ri
htung (senkre
ht zur Meeresober�ä
he, aufsteigend positiv): z, Ges
hwin-digkeit wder notwendigerweise einmal exakt realisiert war, sondern fasst die vers
hiedensten Rekonstruktionen fürunters
hiedli
he Regionen im interessanten Zeitraum zusammen (Markwi
k und Valdes, 2004).13 Eine Übers
hlagsre
hnung ergibt bei einer homogenen Erwärmung einer 4000 m hohen Wassersäule von 16 ◦Cauf 21 ◦C eine Erhöhung des Wasserspiegels um etwa 4,5m. Wärmeausdehnungskoe�zient und Salzgehaltwurden hierbei als konstant angenommen und entstammen der Fa
hliteratur (Gill, 1982, Tab. A3.1). Tat-sä
hli
h sollte der resultierende Anstieg des Meeresspiegels kleiner ausfallen, da ledigli
h die oberen S
hi
htendes Ozeans in vollem Umfang an einer Erwärmung teilhaben.
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Abbildung 1: Topographis
he Randbedingungen für das mittlere Miozän zur Verwendung inKlimamodellen, vgl. Herold et al. (2008); Landerhebung (positiv) und Ozeantiefe(negativ) in Metern
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1 Einleitung 12Die Koordinaten x, y, und z bes
hreiben dabei die Ri
htung für ein lokales Bezugssystem, siesind aufgrund der Krümmung der Erdober�ä
he ni
ht kartesis
h. Sofern Bezug auf das numeri-s
he Modell genommen wird, �nden anstatt x, y, z die Modellkoordinaten i, j, k Verwendung,im Falle von Polarkoordinaten gehen x, y, z über in λ, φ, r.1.5.1 Fluiddynamik der OzeaneFluiddynamik auf einer mit der konstanten Winkelges
hwindigkeit Ω rotierenden Kugel (Ra-dialkoordinate r) muss für eine vollständige Bes
hreibung neben dem Beitrag der inertialenNavier-Stokes-Glei
hungen au
h den Ein�uss des bes
hleunigten Bezugssystems berü
ksi
hti-gen, denn dies wirkt si
h dur
h zusätzli
he Terme in den Strömungs-Di�erentialglei
hungenents
heidend auf den Masse- und Energietransport aus. Sofern man den freien Ozean betra
h-tet, sind Reibungs- und Bodene�ekte ni
ht von Bedeutung und man erhält folgende Glei
hung:
∂u

∂t
+ u∇u + 2Ω× u = −

1

ρ
∇p (1)Der Dru
kgradient auf der re
hten Seite von Glei
hung (1) wird, neben den Termen derni
ht rotierten Navier-Stokes-Glei
hung, nun zusätzli
h dur
h die Corioliskraft balan
iert. DerBeitrag der Zentripetalbes
hleunigung 1

2
∇ (Ω× r)2 ist dabei in den Dru
k p absorbiert undtritt ni
ht mehr explizit auf. Bei p handelt es si
h nun um eine Funktion von Gravitation undradialer Bes
hleunigung (Bat
helor, 1979, Kap. 7.8).Da die Corioliskraft immer senkre
ht zur Bewegungsri
htung wirkt, ist sie eine arbeitsfreieS
heinkraft; sie führt ni
ht zu einer Änderung des Ges
hwindigkeitsbetrages, sondern zu ei-ner Ablenkung von der Bewegungsbahn relativ zur Bewegung in einem Inertialsystem. Wanndieser E�ekt praktis
he Relevanz erhält, bes
hreibt die Rossby-Zahl R, Glei
hung (2). Sie istde�niert als das Verhältnis von 
harakteristis
her Bewegungsges
hwindigkeit u eines Massen-pakets zum Betrag der Winkelges
hwindigkeit Ω des rotierenden Bezugssystems multipliziertmit der Längenskala L, auf der si
h die Bewegungsges
hwindigkeit signi�kant ändert (Vallis,2006, Kap. 2.8).

R ≡
u

ΩL
(2)Für R ≪ 1 nimmt die Corioliskraft in Glei
hung (1) eine dominante Stellung ein. Im Systemder irdis
hen Ozeane ist dies für 
harakteristis
he Längen der Gröÿenordnung 100 km der Fall,wie si
h lei
ht na
hvollziehen lässt. Falls Boden- und Rande�ekte verna
hlässigbar sind, stelltsi
h eine sogenannte geostrophis
he Strömung ein. Der Massen�uss verläuft senkre
ht zumDru
kgradienten, daher orientieren si
h die Stromlinien entlang von Isobaren (Bat
helor, 1979,Kap. 7.7).Weiterhin ist die horizontale Ausdehnung der Ozeanbe
ken sehr viel gröÿer als ihre Tie-fe. Während die vertikale Dimension nur selten den Wert von 5 · 10 4m übersteigt, bewegensi
h longitudinale und laterale Ausdehnung von Ozeanbe
ken in der Regel im Berei
h gröÿer

108 m. Die horizontalen Dimensionen des Ozeans übersteigen damit die Be
kentiefe um mehrals drei Gröÿenordnungen. In der Folge stellen si
h spezielle �uiddynamis
he Bedingungen ein �vertikale Ges
hwindigkeiten sowie ihre tiefenabhängige Variation sind verna
hlässigbar gering.Bei vers
hwindender Reibung erhält man die horizontalen Bewegungsglei
hungen für die Ge-s
hwindigkeiten u und v in der Formulierung der �shallow water�-Näherung der Fluiddynamik,Glei
hungen (3) und (4), siehe zum Beispiel Gill (1982), Kap. 11.2. D
Dt

ist der Di�erentialope-rator für horizontale Dynamik na
h Glei
hung (5).
Du

Dt
−

(

2Ω +
u

r cosφ

)

v sin φ = −
1

ρr cosφ

∂p

∂λ
(3)
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Dv

Dt
+

(

2Ω +
u

r cosφ

)

u sinφ = −
1

ρr

∂p

∂φ
(4)

D

Dt
=

∂

∂t
+

u

r cosφ

∂

∂λ
+

v

r

∂

∂φ
(5)Eine Skalenanalyse analog zu Mellor (1996), Kap. 2.8 zeigt, dass ni
htlineare Ges
hwindig-keitsterme der Form u∇u invers mit der horizontalen Be
kendimension L skalieren, sie sindaufgrund der typis
hen Ausdehnung von Ozeanströmungen daher in einem globalen Ozean-modell verna
hlässigbar. Unter Hinzunahme von Di�usion und antreibender Windspannungan der Wasserober�ä
he in Form des Spannungstensors τ erhält man daher die linearisier-ten hydrodynamis
hen Glei
hungen in der �shallow water�-Approximation (Bat
helor, 1979,Kap. 7.7) bei vers
hwindender vertikaler Bewegung, Glei
hungen (6) und (7).

∂u

∂t
− 2Ω sinφ · v +

1

ρr cosφ

∂p

∂λ
=

τzx

ρ
+ k∇2u (6)

∂v

∂t
+ 2Ω sinφ · u +

1

ρr

∂p

∂φ
=

τzy

ρ
+ k∇2v (7)1.5.2 Wärmetransporte im OzeanSatellitengestützte Messungen des Strahlungshaushalts der Erde zeigen enorme Unters
hiede inder meridionalen Verteilung zwis
hen gemäÿigten und hohen Breiten. Diese Di�erenzen müs-sen dur
h das Atmosphären-Ozeansystem als einzig relevantem Transportme
hanismus aus-gegli
hen werden, siehe zum Beispiel Carissimo et al. (1985). Der gesamte Wärmetransport

HF teilt si
h in atmosphäris
he und ozeanis
he Anteile Ha
F und Ho

F auf (Glei
hung 8), indieser Arbeit wird jedo
h auss
hlieÿli
h der ozeanis
he Beitrag betra
htet. E�ekte aufgrundvon Phasenumwandlungen, insbesondere Bildung und Aufs
hmelzung von Meereis entlang desTransportweges, �nden keine Berü
ksi
htigung.
HF = Ha

F + Ho
F (8)Der totale Energietransport dur
h eine ges
hlossene Flä
he14, im Weiteren am Beispiel einerzonalen Integration dargestellt, besteht unter Verna
hlässigung der Lösungsenthalpie von Salzund der S
hmelzwärme von Meereis im Wesentli
hen aus der Advektion von Wärme. Di�usion(Hdi�) sowie Volumenarbeit und der Austaus
h potentieller (∼ z) bzw. kinetis
her Energie(∼ c2) liefern in Glei
hung (9) einen weiteren Beitrag, verglei
he Peixoto und Oort (1992),Kap. 13.3.5.

Ho
F ≡ Ho =

∫

z

∫

x

(
v
(
ρcpT + ρgz + ρc2/2 + p

))
dx dz + Hdi� =

=

∫∫

S

vρ

(

cpT + gz + c2/2 +
p

ρ

)

dS + Hdi� (9)Der Beitrag der kinetis
hen Energie ist nur ein vers
hwindender Bru
hteil der Gesamtenergieim Ozean und wird verna
hlässigt,15 aufgrund der (näherungsweisen) Inkompressibilität von14 Die Formulierung von Glei
hung (9) ist nur sinnvoll, wenn über eine ges
hlossene Flä
he integriert werdenkann, dies ist zum Beispiel beim Wärmetransport über einen kompletten Breitengrad gegeben.15 Man kann si
h dies an folgender Abs
hätzung für einen Kubikmeter Wasser klarma
hen, wel
her eine fürOzeane verglei
hsweise hohe Strömungsges
hwindigkeit von 1m/s und einen Temperaturunters
hied zumumgebenden Wasser von ledigli
h ∆T = 1K aufweist:



1 Einleitung 14Wasser sowie bei Annahme eines vers
hwindenden Netto-Massentransports dur
h das betra
h-tete Volumen heben si
h Volumenarbeit und potentielle Energie gegenseitig auf (Peixoto undOort, 1992, Kap. 13.3.5).Der Beitrag der Wärmedi�usion lässt si
h in einer Näherung aus dem Fouriers
hen Gesetzbzw. allgemein mittels der Wärmeleitungsglei
hung ermitteln. In Meerwasser liegt er in derGröÿenordnung von 0,6 W/m◦C, siehe Warren (1999). Dies ist um Gröÿenordnungen kleiner alsdie anderen Terme in Glei
hung (9). Alle Beiträge bis auf den advektiven Wärmetransportwerden für die folgenden Betra
htungen daher grundsätzli
h als verna
hlässigbar angesehen,es folgt der genäherte ozeanis
he Wärmetransport na
h Glei
hung (10).
Ho =

∫∫

S

ρcpvT dS (10)Diese Vorgehensweise lässt si
h au
h dadur
h re
htfertigen, dass Gegenstand der vorliegendenArbeit Untersu
hungen der Änderungen des advektiven meridionalen Wärmetransports sind.Es ist ni
ht Aufgabe der hier dur
hgeführten numeris
hen Experimente, Aussagen über absoluteTransportleistungen zu ma
hen.1.5.3 Der Beitrag der meridionalen Umwälzung zum WärmetransportWie im vorangehenden Kapitel dargelegt, wird der weitaus gröÿte Teil des Wärmetransportsim Ozean dur
h Advektion verri
htet, das heiÿt dur
h einen kombinierten Masse-Wärme-Transport (Abbildung 3). Im heutigen Flieÿglei
hgewi
ht der Ozeane besteht insbesondereim Atlantik eine ausgeprägte nordwärtige Wasserströmung. Starke Windfelder in Äquatornähetreiben warmes Ober�ä
henwasser polwärts. Dieses verliert auf dem Weg in hohe Breiten einenTeil seiner Wärme, sinkt aufgrund erhöhter Di
hte ab und �ieÿt s
hlieÿli
h als kalte Tiefen-strömung wieder in Ri
htung niedriger Breiten zurü
k. Das Absinken wiederum ermögli
ht erstden Zustrom von Wasser aus gemäÿigten Breiten, da Kontinuität bezügli
h des Massenstromeserfüllt sein muss. Inwieweit der �thermohaline�, das heiÿt auf Di
hteunters
hieden beruhen-de, Anteil der Strömung dabei treibende Kraft besitzt, oder ob der Windantrieb wi
htiger istund das absinkende Wasser nur den Kreis der Zirkulation s
hlieÿt, ist ni
ht endgültig geklärt,siehe zum Beispiel Wuns
h (2002). Die Sensitivität der Zirkulation bezügli
h Süÿwasserein-trag s
heint jedo
h auÿer Frage zu stehen: Wird dur
h Ö�nen der Panama-Straÿe der Zu�ussvon Wasser geringer Salzkonzentration in den Nordatlantik ermögli
ht, so s
hwä
ht dies dortdas dur
h konvektive Instabilität ermögli
hte Absinken und damit die meridionale Zirkulati-on (Maier-Reimer et al., 1990). Ergebnisse der in dieser Arbeit dur
hgeführten Experimentedeuten ebenfalls darauf hin, dass sowohl Wind als au
h starke Bildung von Tiefenwasser inden hohen nördli
hen Breiten wi
htig für eine ausgeprägte meridionale Umwälzung sind, siehehierzu Kapitel 4.9.Physikalis
h bes
hreiben lässt si
h die meridionale Umwälzung mit Hilfe der Stromfunktion
Ψ, siehe Glei
hungen (11), (12) und (13). Diese bes
hreibt den Volumen�uss in einer Strömung,hat die physikalis
he Bedeutung eines Potentials und ist de�niert unter Annahme von Kon-tinuität, das heiÿt vers
hwindender Divergenz16 (Bat
helor, 1979, Kap. 2.2). Eine graphis
heDarstellung von Ψ zeigt Stromlinien, entlang denen der Betrag der Stromfunktion konstant ist.

Ekin = m

2
v2 = 500 J

Eheat = mc∆T ≈ 4MJ
⇒ Ekin ≪ Eheat16 Diese Bedingung der Massenerhaltung ist von eminenter Bedeutung bei der Betra
htung der Umwälzung inni
ht ges
hlossenen Ozeanbe
ken, wie dies zum Beispiel beim Vorhandensein von Passagen der Fall ist. Überdie vertikale Ausdehnung der Passage ist die Stromfunktion entlang der zonalen Koordinate und damit au
hdas Integral über sie ni
ht de�niert, eine Angabe der Umwälzung ist in diesen Berei
hen ni
ht mögli
h.
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Abbildung 3: Insbesondere im Nordatlantik erzeugt die meridionale Umwälzung einen Netto-Wärmetransport na
h Norden, da T1 gröÿer T2

u =
∂Ψ

∂y
(11)

v = −
∂Ψ

∂x
(12)

Ψ − Ψ0 =

∫

(u dy − v dx) (13)Im Fall der meridionalen Umwälzung interessiert der pol- bzw. äquatorwärtige totale Mas-sentransport. Daher summiert man den Beitrag dΨ jeder in�nitesimal dünnen S
hi
ht der Di
ke
dz mit lokalen meridionalen Ges
hwindigkeiten V entlang der Ausdehnung vom westli
hen Be-
kenrand W zur östli
hen Begrenzung O, siehe Glei
hung (14). O�ensi
htli
h tragen zonaleGes
hwindigkeiten U ni
ht zur meridionalen Umwälzung bei.

dΨ =

(
∫ O

W

−V (x, y) dx

)

dz (14)Der gesamte meridionale Massentransport MV ergibt si
h s
hlieÿli
h na
h Glei
hung (15)dur
h Integration über alle beteiligten S
hi
hten. Es ist eine sinnvolle Regel, vom Ozeanboden
h0 bis zur Ober�ä
he 0 zu integrieren, da Divergenzfreiheit in der Regel nur in oberen S
hi
htendes Meeres (dur
h Zu�üsse und Passagen) verletzt wird, bei Einhalten dieser Konvention ergibtdie Integration wenigstens im tiefen Ozean de�nierte Werte.

MV =

∫ 0

ho

∂Ψ

∂z
dz = −

∫ 0

h0

∫ O

W

V (x, y) dx dz (15)1.5.4 Die Bedeutung der westli
hen RandströmungenDie Erdrotation hat auf der Gröÿenskala irdis
her Ozeane ents
heidenden Ein�uss auf dieetablierten Strömungen. Besonders hervorzuheben sind die starken Randströmungen an denwestli
hen Ozeanbegrenzungen. Ergebnisse der im Zuge dieser Arbeit dur
hgeführten Expe-rimente zeigen, dass ein wesentli
her Teil der meridionalen Masse- und Energie�üsse auf sie
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Abbildung 4: Westli
he Randströmung am Beispiel einer Wirbelströmung in der nördli
henHemisphäre, basierend auf Stewart (2007), Kap. 12.3, Abbildung 12.5; im Fal-le eines ni
ht rotierenden Bezugssystems (s
hwarze Kurve) herrs
ht Ost-West-Symmetrie, bei Rotation ruft ζ+
b eine Verformung der Stromlinien hervor (roteKurve)zurü
kzuführen ist. Um die Ursa
he der Randströmungen zu verstehen, bedient man si
h desphysikalis
hen Konzepts der Vortizität.Da Atmosphäre und Ozean an der Erdrotation teilnehmen, aufgrund ihrer Mobilität jedo
heine relative Bewegungskomponente zum terrestris
hen Bezugssystem besitzen, setzt si
h dieGesamt-Vortizität Υ aus Beiträgen der von der Breite φ abhängigen planetaren Vortizität,entspre
hend dem Coriolisparameter f (φ), und relativer Vortizität ζ zusammen.17

Υ = f + ζ = 2Ω sinφ + 
urlzuh = 2Ω sinφ +
∂v

∂x
−

∂u

∂y
(16)Die Relativges
hwindigkeit ozeanis
her Strömung bezügli
h der rotierenden Erde uh ist da-bei die zweidimensionale Projektion der Vektorges
hwindigkeit u auf die Horizontebene. Inden Ozeanen ist die Potentielle Vortizität Υ in guter Näherung entlang der Trajektorie einesWasserpakets erhalten (Stewart, 2007, Kap. 12.2).Da die Wirkung des Windes am Beispiel von Abbildung 4 sowohl im Norden als au
h imSüden einen negativen Beitrag ζ−τ liefert, muss ein kompensierender positiver Beitrag ζ+ exis-tieren, um Erhaltung der Vortizität Υ zu gewährleisten. Am östli
hen Rand des Ozeanbe
kensnimmt die planetare Vortizität f auf dem Weg na
h Süden ab, daher sinkt au
h der Beitragzu einer negativen Vortizität. Steigende relative positive Vortizität aufgrund der Änderung derBewegungsri
htung der Wirbelströmung gen Westen kompensiert hier die Beiträge zu negati-ver Vortizität. An der westli
hen Begrenzung wiederum steigt der Beitrag von f zu negativerVortizität, während die dur
h die nordwärtige Ri
htungsänderung entstehende zusätzli
he Vor-tizität ebenfalls negativ ist. Der Beitrag ζ+

b gewährleistet hier Vortizitätserhaltung und führtzur Ausbildung einer s
hmalen, meridional orientierten starken Randströmung.17 Die folgende Argumentation orientiert si
h an Stewart (2007), Kap. 12.



1 Einleitung 171.5.5 Der Ein�uss von Bodene�ekten auf ozeanis
he StrömungenSobald Bodene�ekte (zum Beispiel lokal begrenzte natürli
he unterseeis
he Erhebungen inForm von Meeresrü
ken) ni
ht mehr verna
hlässigbar sind, ergibt si
h ein weiterer Ein�ussauf die horizontalen Ges
hwindigkeiten u (x) und v (x). Dies soll hier anhand eines einfa
henModells illustriert werden.18Ein meridional (y-Ri
htung) orientierter Ozeanrü
ken der lokalen Höhe h = h (x) in eineransonsten ebenen Umgebung der Ozeantiefe h0 führt zu einer Ablenkung der Strömung mitKomponenten (U ,V ). In einem engen lokalen Berei
h, in dem die Breitenabhängigkeit desCoriolisfaktors f verna
hlässigbar ist, gilt aufgrund der Erhaltung der Vortizität:
f + ζ

h (x)
=

f

h0

(17)Hierbei sei ohne Bes
hränkung der Allgemeinheit angenommen, dass der auf den Meeres-rü
ken zuströmende Fluss zu Beginn eine vers
hwindende relative Vortizität ζ habe. Die mo-mentanen Ges
hwindigkeitskomponenten u (x) und v (x) sind aufgrund der Geometrie der An-ordnung unabhängig von der meridionalen Koordinate, somit ergibt si
h für die gekreuztenAbleitungen:
du (x)

dy
= 0 (18)

dv (x)

dx
= ζ = f

(
h (x)

h0

− 1

) (19)Die Änderung der momentanen meridionalen Ges
hwindigkeit v (x) ergibt si
h aus der Ein-wirkung si
h ändernder Vortizität entlang des Weges x des Wasserpakets.
v = V +

∫ xmax
xmin f

h (x) − h0

h0

dx = V + f

∫ xmax
xmin h (x) − h0

h0

dx (20)Während des Überströmens des Rü
kens entwi
kelt si
h die momentane zonale Ges
hwin-digkeitskomponente u (x) na
h Glei
hung (21) dergestalt, dass Massenerhaltung im Fluss ge-währleistet ist.
u (x) h (x) = Uh0 (21)Na
h dem Passieren der topographis
hen Störung entspri
ht die zonale Komponente derStrömung wieder dem ursprüngli
hen Zustand U , die meridionale Komponente V hat jedo
heine bleibende Ablenkung na
h Glei
hung (23) erfahren, abhängig von der Quers
hnitts�ä
heA des Meeresrü
kens entspre
hend Glei
hung (22). Auf der Nordhalbkugel resultiert somit eineAblenkung der Strömung im Uhrzeigersinn, diese ist abhängig von vertikaler und horizontalerAusdehnung des topographis
hen Hindernisses.

A =

∫ xmax
xmin (h0 − h (x)) dx (22)

Vn = V −

(

f
A

h0

)

=
U
(

f A
h0

)

U2 + V 2 − V f
(

A
h0

) (23)18 Die folgende Herleitung erfolgt analog zu Bat
helor (1979), Kap. 7.7.



1 Einleitung 18Die resultierenden Ablenkungen in atmosphäris
hen Strömungen sind aufgrund der hohenGes
hwindigkeiten verna
hlässigbar. Im Ozean hingegen, in dem die Strömungsges
hwindigkei-ten deutli
h geringer ausfallen, sind die Ri
htungsänderungen dur
haus zu beoba
hten (Bat-
helor, 1979, Kap. 7.7).1.6 Biogeo
hemis
he GrundlagenEin Teil dieser Arbeit beruht auf der Verwendung eines Modells des ozeanis
hen Kohlensto�-kreislaufs. Um die diesbezügli
hen Ergebnisse im Kontext der Klimafors
hung betra
hten zukönnen, �ndet si
h folgend eine kurze Zusammenfassung der Bedeutung von Isotopenverhält-nissen für die Rekonstruktion früherer Klimata.Will man die physikalis
hen Gegebenheiten vergangener Klimazustände rekonstruieren, soist man in erster Linie auf 
hemis
he Spuren angewiesen.19 Zwei diesbezügli
h wi
htige Signalesind in Tiefseesedimenten konservierte Isotopenverhältnisse von Sauersto� und Kohlensto�, sieliefern Hinweise auf das Maÿ der Vereisung und erlauben Rü
ks
hlüsse auf den globalen Was-serhaushalt in früherer Zeit. Ursa
he für Änderungen des Isotopenverhältnisses sind biologis
heund 
hemis
h-physikalis
he Fraktionierungsprozesse.Der für Klimarekonstruktionen interessante Messwert ist das Isotopen-Verhältnis δNX vons
hwerem zu lei
htem Kohlensto� (13C/12C) beziehungsweise s
hwerem zu lei
htem Sauersto�(18O/16O), wobei N die Nukleonenzahl des s
hwereren Isotops des Elementes Xǫ {C, O} und
L diejenige des entspre
henden lei
hteren Isotops darstelle. Das Isotopenverhältnis ist na
hGlei
hung (24) de�niert und wird in %� angegeben, es bringt die Komposition einer Probe insVerhältnis zu einem festgelegten Standardwert.

δNX =

(
N X
LX

)Probe − (N X
LX

)Standard(
N X
LX

)Probe × 1000 (24)Da lei
htere Sauersto�sotope aufgrund ihrer geringeren Masse bevorzugt den Ozean verlas-sen, während s
hwerere Isotope s
hneller wieder zur Erde zurü
kkehren, rei
hert si
h 16O inpolwärtig transportiertem Wasserdampf an. Glei
hzeitig erhöht si
h der Anteil von 18O in denOzeanen niederer Breiten. Falls Nieders
hlag in Form eines Eiss
hildes gespei
hert wird, führtdies bevorzugt zu einer Entfernung von 16O aus dem Wasserkreislauf, in der Folge vers
hiebtsi
h das globale Mittel des ozeanis
hen δ18O-Verhältnisses zu positiveren Werten. Mikroorga-nismen im Ozean bilden das im Wasser herrs
hende Isotopenverhältnis auf die Zusammenset-zung ihrer Kalks
hale ab und transportieren das Signal na
h ihrem Absterben in die ozea-nis
hen Sedimente. Gemessene Isotopenverhältnisse erlauben somit Rü
ks
hlüsse auf die zuder entspre
henden Zeit herrs
hende Vereisung. Dabei muss jedo
h bea
htet werden, dass dasSauersto�-Isotopensignal neben der Eismasse au
h an die Temperatur des Meerwassers kop-pelt, siehe Glei
hung (25). Abhängig von der Umgebungstemperatur enthält die Kalks
hale derMikroorganismen ein anderes Isotopenverhältnis δ18Ob als das umgebende Wasser δ18Ow. Beider Rekonstruktion muss daher bea
htet werden, dass ein kombiniertes Temperatur-Eis-Signalgemessen wird.
∆δ18Ob = ∆δ18Ow − 0,23∆T (25)Kohlensto� kann ebenfalls als Hinweis auf das globale Eisvolumen betra
htet werden, daBiomasse und Kohlensto�dioxid aus der Atmosphäre unter glazialen Bedingungen verstärktvom Land in die Ozeane exportiert und in der Tiefsee gespei
hert werden. Dies lässt si
hanhand des Isotopenverhältnis δ13C überprüfen. Vegetation an Land rei
hert bevorzugt das19 Die Informationen dieses Kapitels wurden Ruddiman (2001), Kap. 7 und 11 entnommen.



1 Einleitung 19lei
htere Kohlensto�sotop 12C in der Biomasse an, entspre
hend negativeren Isotopenverhält-nissen. Im heutigen Ozean überwiegt der Anteil anorganis
her Kohlensto�verbindungen miteinem gemittelten Wert von δ13C ≈ 0%�. Für glaziale Zeiträume wird in der Tat ein negati-veres Kohlensto�-Isotopenverhältnis in Sedimenten gemessen, dies ist ein Indiz für verstärktenTransport von terrestris
her Biomasse in den Ozean.Einen weiteren wi
htigen Hinweis können δ13C-Werte auf Veränderungen in der ozeanis
henTiefenzirkulation liefern, dies ist in dieser Arbeit die relevante Anwendung. Aufgrund ausge-prägter Photosynthese liegt in tropis
hen Gewässern eine Erhöhung von δ13C im Wasser vor.Diese sogenannte Isotopen-Fraktionierung beruht auf der Eigens
haft von P�anzen, bei derPhotosynthese bevorzugt anorganis
hes 12C aufzunehmen und in organis
he Kohlensto�ver-bindungen zu wandeln. Dadur
h rei
hert si
h anorganis
hes 13C im Meerwasser an, entspre-
hend eines positiveren δ13C-Verhältnisses. Dieses Signal wird im heutigen Atlantik dur
h dieausgeprägte meridionale Umwälzung in hohe nördli
he Breiten transportiert und dort dur
hkonvektives Absinken in die Tiefsee verbra
ht. In der Folge misst man im nördli
hen Atlantikin Wassertiefen von 2000 m bis 4000 m ein verglei
hsweise positives δ13C-Signal. Im Gegen-satz dazu �ndet si
h im tiefen Nordpazi�k ein negatives Signal aufgrund höheren 12C-Anteils.Dies beruht auf dem s
hwa
hen meridionalen Na
hs
hub von 13C-angerei
hertem Wasser imPazi�k, statt dessen überwiegt hier der Anteil langsam absinkender abgestorbener 12C-rei
herBiomasse. Dieser sogenannte δ13C-Alterungse�ekt20 ma
ht si
h im Pazi�k stärker bemerkbarals im s
hnell bewegten Ober�ä
henwasser des Atlantiks.Betra
htet man die isotopis
he Zusammensetzung von Sedimenten des letzten Glazialen Ma-ximums vor etwa 20000 Jahren, so �ndet man im Nordatlantik hohe δ13C-Werte nur in Tiefenbis zu 1500 m, die Struktur der Isotopenverteilung ähnelt bezügli
h Kohlensto� eher dem heuti-gen Nordpazi�k. Die Erklärung hierfür ist, dass zu Zeiten des letzten Glazialen Maximums dieatlantis
he meridionale Umwälzung sehr ges
hwä
ht ablief. Der Absinkprozess des Wassers imNordatlantik errei
hte nur geringe Tiefen (bis 1500 m), daher konnte antarktis
hes Tiefenwassermit negativen δ13C-Werten in den tiefen Nordatlantik vordringen.

20 Der Alterungse�ekt bes
hreibt, dass si
h ober�ä
hennahes Wasser mit der Zeit mit organis
her Materie hohen
12C-Anteils anrei
hert. Das Kohlensto�-Isotopenverhältnis wird umso negativer, je länger ein Wasservolumenin Ober�ä
hennähe verbleibt.



2 Methoden 202 MethodenDie in dieser Arbeit bes
hriebenen numeris
hen Simulationen wurden auf handelsübli
hen Bü-rore
hnern innerhalb einer Linux-Betriebssystem-Umgebung ausgeführt. Alle numeris
hen Mo-delle liegen im Quell
ode vor (Maier-Reimer et al., 1998, 2006). Das Modell des Kohlensto�-kreislaufs wurde in unveränderter Form verwendet. Im Fall des physikalis
hen Strömungsmo-dells wurden Ergänzungen in die Programmroutinen eingefügt, um den Wärmetransport zubestimmen und Veränderungen in den topographis
hen Randbedingungen zu implementieren.Dies umfasst au
h geringfügige Anpassungen der die Ozeandynamik antreibenden Felder fürRegionen, in denen Land in Ozean übergeht. Das ist notwendig, da die vorliegenden Datenfelderregional quantitative Unters
hiede abhängig von ihrer Zugehörigkeit zu �Land� oder �Ozean�aufweisen, siehe Kapitel 2.2.2.Die genannten Modelle sind etabliert und werden seit geraumer Zeit genutzt, daher verwendetdie Arbeitsgruppe �Paleo
limate Dynami
s� eine Reihe von Programmen und Skripten zurUmwandlung der Modelldaten in eine zur Generierung von Diagrammen geeignete Form; Dr.Martin Butzin hat viele dieser Programme ges
hrieben und weiterentwi
kelt. Die Programmezur Datenumwandlung sind imWesentli
hen unverändert verwendet worden. Zur Erstellung derin dieser Arbeit gezeigten Diagramme hingegen wurden Matlab R©-Skripte ges
hrieben, wel
hein Teilen auf bereits vorliegendem Quell
ode aufbauen. Eine Ausnahme sind die Darstellungendes Wärmetransports, die hierfür notwendigen Programmanweisungen wurden im Zuge dieserArbeit neu erstellt.Alle dur
hgeführten Experimente untersu
hen ein Klimasystem im Quasi-Glei
hgewi
ht, dasheiÿt es liegt keine Variabilität (abgesehen vom Jahreszyklus) in den Randbedingungen derModelle vor. Dynamis
he Eins
hwingprozesse, wel
he beispielsweise dur
h Änderungen dertopographis
hen Randbedingungen hervorgerufen werden, sind ni
ht Thema dieser Arbeit. Diesimpliziert, dass keine transienten Entwi
klungen eines dynamis
hen Klimasystems betra
htetwerden können.2.1 Bes
hreibung der verwendeten numeris
hen Modelle2.1.1 Das physikalis
he StrömungsmodellDas Studium des Ein�usses veränderter topographis
her Randbedingungen auf ozeanis
he Ge-s
hwindigkeitsfelder sowie damit verbunden auf Transport und Verteilung von Salz und Wärmeim Meer erfolgt unter Verwendung des �Hamburg Large S
ale Geostrophi
 O
ean General Cir-
ulation Model (LSG-OGCM)� (Maier-Reimer et al., 2006), im Folgenden �LSG� genannt.Für klimatis
he Vorhersagen sind atmosphäris
he Variationen auf Zeitskalen im Berei
h ei-nes Monats relevant (Hasselmann, 1982). Diese Überlegungen re
htfertigen es, die Fragestellun-gen dieser Arbeit unter Verwendung eines Ozeanmodells zu bearbeiten und die Atmosphären-physik auf di�usiven Energietransport dur
h ein Energiebilanzmodell zu begrenzen. Natürli
hmuss dabei bea
htet werden, dass eventuelle grundsätzli
he Veränderungen im atmosphäri-s
hen Quasi-Glei
hgewi
htszustand aufgrund von Kopplungen an veränderte topographis
heRandbedingungen, insbesondere Änderungen des Netto-Nieders
hlags, si
h ni
ht in den hiergewonnenen Ergebnissen nieders
hlagen.Grundsätzli
he Überlegungen bezügli
h des Designs eines Ozeanmodells zum Studium derKlimavariabilität �nden si
h zum Beispiel in Hasselmann (1982). Das hier verwendete Modellwird in Maier-Reimer et al. (1993) sowie S
häfer-Neth und Paul (2000) bes
hrieben, hat seitdemaber eine Weiterentwi
kelung erfahren; es wird im Folgenden kurz vorgestellt. Die angegebenenInformationen entstammen den genannten Verö�entli
hungen sowie dem Quell
ode des Modellsund der Modelldokumentation (Maier-Reimer und Mikolajewi
z, 1992).Zur Lösung des topographis
hen Randwertproblems diskretisiert man die �uiddynamis
henDi�erentialglei
hungen auf einem sogenannten �E-Grid� na
h Arakawa und Lamb (1977). Das



2 Methoden 21globale Land-Ozean-System wird auf ein 72 × 72-Gitter abgebildet, bestehend aus zwei unab-hängigen Untergittern der Au�ösung 5 ◦×5 ◦. Die e�ektive Au�ösung von LSG liegt damit bei
3,5 ◦×3,5 ◦. Dies impliziert, dass der dur
haus wi
htige Beitrag von Wirbeln (�Eddies�) auf derGröÿenskala von 50 km ni
ht aufgelöst werden kann. Ihr Beitrag wird dur
h eine modi�zierte,stark überhöhte Di�usivität parametrisiert, siehe zum Beispiel Monin (1990), Kap. 46.Die vertikale Struktur des Modells umfasst 22 S
hi
hten unters
hiedli
her Mä
htigkeit. Dieobersten S
hi
htdi
ken liegen bei 50 m, die vertikale Ausdehnung einer S
hi
ht erhöht si
h mitsteigender Tiefe auf bis zu 1000 m. Dies dient der Einsparung von Re
henzeit und lässt si
hdamit re
htfertigen, dass Ges
hwindigkeiten in der Tiefsee sehr viel geringer ausfallen als inden dur
hmis
hten Ober�ä
hens
hi
hten. Die Ozeandynamik ges
hieht abhängig von der Tiefeauf grundlegend vers
hiedenen Zeitskalen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 13.4 oderErgebnisse dieser Arbeit in Kapitel 4.6.Das vormalige UPSTREAM-Advektionss
hema wurde dur
h ein verfeinertes Verfahren zurBere
hnung der Advektion ersetzt, siehe S
häfer-Neth und Paul (2000). Nun �ndet ein Pre-diktor-Korrektor-Algorithmus Anwendung; der Vorhersage-S
hritt nutzt zentrierte Di�eren-zen zur Bere
hnung der Di�erentiale, der Korrektur-S
hritt jedo
h bedient si
h des QUICK-Advektionss
hemas na
h Leonard (1979). Hierbei wird zur Interpolierung des Flusses nebenden direkten Na
hbarn au
h die nä
hste stromaufwärts gelegene Zelle berü
ksi
htigt, es han-delt si
h also um eine quadratis
he Näherung des Flusses über drei Stützstellen (Farrow undStevens, 1995).Der Zeits
hritt in LSG beträgt einen Monat, Advektion und Di�usion werden in einer freiwählbaren Anzahl glei
h langer Subzyklen bere
hnet. Die in dieser Arbeit bes
hriebenen Ex-perimente wurden unter Anwendung von zehn Subzyklen dur
hgeführt, dies entspri
ht eineme�ektiven Zeits
hritt von drei Tagen.Das Modell umfasst eine geglättete und auf das Modellgitter angepasste heutige Land-Ozean-Topographie. Die �uiddynamis
hen Glei
hungen werden nur an den ozeanis
hen Gitterpunktenintegriert. Der Wasserkreislauf über Land s
hlieÿt si
h dur
h ein gradientengestütztes Ab�uss-S
hema, bei dem der Nieders
hlag entlang des steilsten Gefälles in Ri
htung Küste transportiertwird und s
hlieÿli
h wieder dem Ozean zu�ieÿt.Angetrieben wird die ozeanis
he Fluiddynamik von Zehnjahres-Mitteln der Ober�ä
hentem-peratur des Ozeans (genauer gesagt von einer Hintergrund-Temperatur, siehe Glei
hung 27),des Süÿwasser�usses und der globalen Windspannungs-Felder mit saisonalem Zyklus analog zurVorgehensweise bei Butzin et al. (2005) und Prange et al. (2003). Als weitere Randbedingungwerden monatli
he Meereisverteilungen vorges
hrieben. Die zeitli
he und lokale Entwi
klungder skalaren Gröÿen, dies sind Potentielle Temperatur θ und Salzgehalt S, ges
hieht na
h Glei-
hung (26) für einen Skalar C ǫ {θ, S} mit entspre
hender Di�usivität kC und Quellterm QC .Quellen in Form von Süÿwasser�üssen und Temperaturaustaus
h existieren nur in der oberstenS
hi
ht. Weiterhin �ndet Konvektion Berü
ksi
htigung, in der Formel dur
h einen Term KC

21dargestellt. Numeris
h umgesetzt wird der Konvektionsprozess, indem na
h jedem Zeits
hrittdirekt übereinander liegende, gravitativ instabile S
hi
hten miteinander vertaus
ht werden.22Abseits der Grenz�ä
he von Ozean und Atmosphäre entwi
keln si
h potentielle Tempera-tur T und Salzgehalt S frei aufgrund der modellinternen Ozeandynamik, siehe Glei
hung (26)in Anlehnung an Maier-Reimer und Mikolajewi
z (1992). In früheren Experimenten dientenals Datengrundlage für die verwendeten Randbedingungen23 Simulationen des heutigen Klimasmit dem atmosphäris
hen dreidimensionalen Strömungsmodell ECHAM3 dur
h Roe
kner et al.(1992). In dieser Arbeit werden Modellausgaben der Simulationen von Lohmann et al. (1996)genutzt. Meereis-Felder werden monatli
h statis
h vorges
hrieben, es �ndet keine Rü
kkopp-lung in Form von Phasenübergängen statt. Bere
hnungen des di�usiven Transports erfolgen21 Der Term KC ist für jede S
hi
ht als zusätzli
her Quellterm aufgrund des Austaus
hs mit bena
hbartenS
hi
hten dur
h konvektive Instabilität zu interpretieren.22 Dieses Verfahren bezei
hnet man als �
onve
tive adjustment�.23 Dies sind Netto-Nieders
hlag, Hintergrund-Temperatur (siehe Glei
hung 27) und Windspannung.



2 Methoden 22unter Verwendung tiefenabhängiger horizontaler und vertikaler Di�usivitäten analog zu Butzinet al. (2005).
∂C

∂t
+

v

r

∂C

∂φ
+

u

r cosφ

∂C

∂λ
+ w

∂C

∂z
= QC + kC∇

2C + KC (26)Der temperaturbezogene Antrieb ges
hieht dur
h sogenanntes �Temperatur-Restoring�. Da-bei wird der Wärmeaustaus
h zwis
hen Ozean und Atmosphäre QC ≡ QT
24 anhand der Dif-ferenz der dur
h das Antriebsfeld vorges
hriebenen Restoring-Temperatur TB (im folgendenHintergrund-Temperatur genannt) und der tatsä
hli
h im Modell herrs
henden ozeanis
henOber�ä
hentemperatur TS na
h Glei
hung (27) bere
hnet. Er ist somit an die vorgegebene Re-ferenztemperatur TB gekoppelt (Rahmstorf und Willebrand, 1995), das Modell erhält jedo
heine gewisse Variabilität und erlaubt das Auftreten von Temperaturanomalien. Glei
hung (27)repräsentiert in diesen Experimenten den Austaus
hterm des atmosphäris
hen Energiebilanz-modells. Die verwendeten Parameter γ = 15 W/m2K und µ = 2 ·1012 W/m2K sind wie bei Prangeet al. (2003) gewählt.

QT =
(
γ − µ∇2

)
(TB − TS) (27)Der Quellterm des Salzgehalts QC ≡ QS setzt si
h aus Süÿwasser�üssen zusammen und er-re
hnet si
h aus der Di�erenz zwis
hen Nieders
hlag P und Verdunstung E, sowie dem Beitrag

A des Ab�uss-S
hemas an Land.
QS = P − E + A (28)Die vom Strömungsmodell gelöste Di�erentialglei
hung zur Ermittlung der Strömungsge-s
hwindigkeiten, in Glei
hung (29) am Beispiel der zonalen Ges
hwindigkeitskomponente ugezeigt, ist eine angepasste Formulierung der in Kapitel 1.5.1 diskutierten Glei
hungen, diesträgt den speziellen Anforderungen und Gegebenheiten im Modell Re
hnung.
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︸ ︷︷ ︸
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︸ ︷︷ ︸

4

− k∇2u
︸ ︷︷ ︸
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− ru
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+
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ρ

∂

∂z
τzy

︸ ︷︷ ︸

7

(29)Es besteht eine Balan
e zwis
hen der resultierenden Bes
hleunigung eines Wasserpaketes(Term 1) und dem von der Breite abhängigen Coriolisterm (3) auf der linken Seite sowie demDru
kgradienten (4), di�usivem Transport (5), (Grenz�ä
hen-) Reibung (6) sowie dem Ein�ussder Windspannung auf das Wasser (7) auf der re
hten Seite. Der ni
htlineare Term (2) �ndet imModell keine Berü
ksi
htigung, siehe Kapitel 1.5.1. Reibung wirkt ledigli
h an Stellen, an denendie Strömung auf eine Grenz�ä
he tri�t. Dies ist in der jeweiligen untersten Wassers
hi
ht derFall und stellt eine gute Näherung dar, da Reibungse�ekte im Ozean abseits von Grenz�ä
henund Fronten nur eine geringe Rolle spielen (Gill, 1982, Kap. 7.6). Die vertikale Ges
hwindig-keit w ergibt si
h ni
ht aus dynamis
her Bere
hnung, der ihr zugeordnete Impuls wird dur
hdie hydrostatis
he Näherung ersetzt (Maier-Reimer et al., 1990), ihre Bere
hnung erfolgt auf-grund der Kontinuitätsbedingung na
h Glei
hung (30) aus den horizontalen Ges
hwindigkeiten(Maier-Reimer und Mikolajewi
z, 1992).
∂w

∂z
+

1

r cosφ

(
∂v cosφ

∂φ
+

∂u

∂λ

)

= 0 (30)Die in dieser Arbeit ermittelten ozeanis
hen Distributionen von Temperatur, Salzgehalt undStrömungsges
hwindigkeit beruhen direkt auf den internen Algorithmen des LSG-Modells.24 An der Meeresober�ä
he, genauer gesagt bei einem Referenzdru
k pRef, der genähert dem atmosphäris
henDru
k an der Meeresober�ä
he entspri
ht, geht die potentielle Temperatur θ in die thermodynamis
he Tem-peratur T über. Es gilt: θ (p = pref) ≡ T , siehe zum Beispiel Vallis (2006), Kap. 1.7.1.
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ozeanisches

Fluiddynamik−Modell

atmosphärisches

Energiebilanz−Modell

BathymetrieTopographie

ozeanisches

Kohlenstoffkreislauf−Modell

Wärmeenergie

Strömungs−RB

Transport von Niederschlag

Ψo = Ψo (S, T,v) (x, y, z) Ψa = Ψa (T (x, y, z = 0))

Ψb = Ψb (z (x, y))Ψt = Ψt (z (x, y))

Ψc = Ψc (S, T,v, c) (x, y, z)

(v, S, T )-Felder

Abbildung 5: Komponenten des verwendeten Klimamodells, ihre Zustandsfunktionen und diewi
htigsten Austaus
hgröÿenBis auf Änderungen in der Ozeantopographie und geringfügige diesbezügli
he Anpassungender Antriebsfelder (siehe Kapitel 2.2.2) verbleibt das Modell in seiner ursprüngli
hen Form.Zur Bestimmung des ozeanis
hen Wärmetransports hingegen wurden zusätzli
he Programm-Prozeduren erstellt, siehe Kapitel 2.2.1. LSG dient hierbei nur dazu, die Verteilungen vonTemperatur und Ges
hwindigkeit numeris
h konsistent für jeden Zeits
hritt zu ermitteln.2.1.2 Das Biogeo
hemie-Modell des ozeanis
hen Kohlensto�kreislaufsIm Folgenden wird ein kurzer Überbli
k über das verwendete Modell des Kohlensto�kreislaufsgegeben, die Informationen sind der Modelldokumentation des Biogeo
hemie-Modells entnom-men (Maier-Reimer und Heinze, 1992). Das �Hamburg O
ean Carbon Cy
le Cir
ulation Model�(HamOCC) bere
hnet die Verteilung biogeo
hemis
her Spurensto�e im Ozean anhand exter-ner Ges
hwindigkeitsfelder und vorgegebener Temperatur- und Salzgehalte, diese werden vomphysikalis
hen Strömungsmodell LSG bereitgestellt. Die Dynamik der ozeanis
hen Strömun-gen geht somit als Parameter in die Simulationen ein und wird ni
ht no
hmals explizit gelöst.Dementspre
hend �nden die glei
hen topographis
hen Randbedingungen wie in LSG Anwen-dung; dies ist mögli
h, da HamOCC den Modellraum räumli
h identis
h diskretisiert. DasZusammenwirken von LSG und HamOCC ist in Abbildung 5 dargestellt.HamOCC approximiert den anorganis
hen sowie einen vereinfa
hten organis
hen ozeanis
henKohlensto�kreislauf. Als Quellen und Senken für Kohlensto� werden die Spei
herung in Wasserund ozeanis
hen Sedimenten sowie der atmosphäris
he Beitrag berü
ksi
htigt. Die Atmosphä-re selbst wird jedo
h sehr vereinfa
ht auf ein Eins
hi
ht-Modell di�usiven Kohlensto�dioxid-Transports über dem Modellozean abgebildet. In der obersten S
hi
ht des Ozeans werdenMikroorganismen simuliert, wel
he abhängig vom verfügbaren Nährsto�angebot Kohlensto�einerseits in organis
her Form binden, andererseits teilweise in Form von CaCO3 in anor-ganis
he Form überführen. Als Erhaltungsgröÿe bei der Sto�umwandlung dienen dabei das�Red�eld-Verhältnis�25 für organis
he Biomasse beziehungsweise das �Rain-Verhältnis� für denanorganis
hen Anteil. Dies stellt si
her, dass Biomassenproduktion nur dann statt�ndet, wenn25 Das Red�eld-Verhältnis bes
hreibt die Komposition der biologis
h bedeutsamen Elemente Kohlensto�, Sti
k-sto� und Phosphor in den Ozeanen; C:N:P≈105:15:1 (Open University, 1989, Kap. 2.2.2). Dieses Verhältnisspiegelt si
h au
h in der Biomasse der Mikroorganismen im Ozean wider.



2 Methoden 24von jedem notwendigen Nährsto� (Kohlensto�, Sti
ksto� und Phosphor) eine ausrei
hendeMenge vorhanden ist.Zur Bere
hnung der Verteilung biogeo
hemis
her Spurensto�e �ndet ein UPSTREAM-Algo-rithmus Anwendung. Er bedient si
h der vorgegebenen Strömungsfelder um den Sto�transportzu modellieren und ist diskret in Zeit und Ort, siehe Glei
hung (32). Es gilt Kontinuität be-zügli
h der Masse m eines Spurensto�es na
h Glei
hung (31) mit einem lokalen Quellterm
Q.

dm

dt
= − div (vc) − Q (31)

ct+∆t
j − ct

j

∆t
= −

∑

i

vi

ct+∆t
i − ct+∆t

j

∆xi

− aI
Vmax

(
ct+∆t
j

)2

KS + ct+∆t
j

(32)Somit wird die Veränderung der Konzentration 
 an einem Gitterpunkt j na
h einer Zeit-spanne ∆t abhängig von den Konzentrationen bena
hbarter Gitterpunkte i und des dort vor-liegenden Strömungsfeldes vi bestimmt. Der zweite Term auf der re
hten Seite von Glei
hung(32) bes
hreibt einen Quellterm; dieser bringt die von der geographis
hen Breite abhängige, fürUmwandlungsprozesse notwendige Sonneneinstrahlung I mit der maximalen Umsatzges
hwin-digkeit des Spurensto�s sowie einer Sättigungskonstante KS in Verbindung. Dieser Term be-re
hnet somit die Produktion von Biomasse. Der Vorfaktor a ist nur in der Ober�ä
hens
hi
htdes Ozeans unglei
h Null. Dies trägt der Tatsa
he Re
hnung, dass biologis
h aktive Prozessewel
he zur Nährsto�umwandlung führen, aufgrund mangelnder Li
hteinstrahlung im tieferenWasser ni
ht statt�nden. Der Zeits
hritt in HamOCC beträgt ein Jahr, die Zeit ist damit imVerglei
h zu LSG nur sehr grob aufgelöst. Dies lässt si
h dadur
h re
htfertigen, dass e�ektivnur biologis
he Prozesse simuliert werden, das von LSG gelieferte ozeanis
he Strömungsfeldwird innerhalb von HamOCC ni
ht modi�ziert.Der lokale Quellterm Q in Glei
hung (31) wird dur
h na
hfolgend bes
hriebene Prozessebestimmt. Das Modell simuliert im Advektionszyklus die Primärproduktion von organis
henKohlensto�verbindungen, Glei
hung (32). Es bere
hnet weiterhin Nieders
hlag und Lösungvon Kalziumkarbonat aus abgestorbener Biomasse, Glei
hung (33). Remineralisierung von or-ganis
her Materie wird na
h Glei
hung (34) simuliert, Gasaustaus
h von Kohlensto�dioxidzwis
hen Ozean und Atmosphäre erfolgt na
h Glei
hung (35). Weiterhin wird die vertikaleVerteilung von Kalziumkarbonat dur
h einen na
h unten exponentiell gedämpften vertikalenFluss berü
ksi
htigt.
ct+∆t
CaCO3

= ct
CaCO3

− D − kE (33)
∆mPOC = r min

((
cO2,min − ct

O2

)
R, ctPOC) (34)

F = λ
(
pCO2

atm − pCO2
aqu) (35)Glei
hung (33) führt die Änderungen der Konzentration cCaCO3

an jeder Gitterzelle auf Lö-sung (D) sowie Absinken von Material (E) zurü
k, die zugehörige Konstante k vers
hwindetin allen Berei
hen auÿer der Bodens
hi
ht. Glei
hung (34) bere
hnet die lokale Umwandlungvon organis
hem Material ∆mPOC (POC bezei
hnet �parti
ulate organi
 
arbon�, das heiÿt inForm von Partikeln im Wasser vorliegenden Kohlensto�) abhängig von einer für die Umwand-lung notwendigen Mindestkonzentration von Sauersto� cO2,min und dem Red�eld-Verhältnis
R. Der Austaus
h von Kohlensto�dioxid na
h Glei
hung (35) nimmt einen linear vom Kon-zentrationsunters
hied zwis
hen Meerwasser und Luft abhängigen Gas�uss an, dieser wird miteinem von Temperatur und Salzgehalt abhängigen Austaus
hkoe�zienten λ gewi
htet.
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Abbildung 6: Kombinierter Masse-Wärme-Fluss dur
h ein Ozeanvolumen, dargestellt am Bei-spiel der meridionalen Koordinate y; für die passierende Strömung gilt Kontinui-tät, Di�erenzen zwis
hen Zu�uss und Ab�uss müssen dur
h lokale Quellen oderSenken Q ausgegli
hen werden2.2 Bes
hreibung der gewählten experimentellen MethodenIm Folgenden wird ein kurzer Überbli
k über die experimentellen Methoden bezügli
h derArbeit mit den verwendeten Modellen gegeben. Eingegangen wird au
h auf den verwendetenAlgorithmus zur Ermittlung des Wärmetransports.2.2.1 Bestimmung des ozeanis
hen WärmetransportsWie weiter oben ausgeführt wird der ozeanis
he Wärmetransport dur
h ein Flä
henintegralüber das Produkt aus Temperatur, Ges
hwindigkeit, Di
hte und Wärmekapazität des Meer-wassers approximiert, dies ist in Glei
hung (36) no
hmal dargestellt und kann von der Divergenzder Wärme (siehe Glei
hung 37, Mellor (1996), Kap. 2.5) abgeleitet werden. In dieser Arbeitsind meridionale Wärmetransporte über einen ges
hlossenen Breitenkreis, das heiÿt über diezonale Koordinate x ǫ ]−180 ◦, 180 ◦] und die Tiefe des Ozeans z ǫ [0, zmax(i, j)] relevant.
Ho =

∫∫

S

ρcpvT dS (36)
div qo = −ρcp

dT

dt
(37)Für eine ges
hlossene Ober�ä
he (Abbildung 6) lässt si
h mittels des Gauÿs
hen Integral-satzes das Volumenintegral über die Divergenz des Wärme�usses unter Berü
ksi
htigung desFlä
hennormalen-Vektors n na
h Glei
hung (38) in ein Ober�ä
henintegral umwandeln, siehezum Beispiel Mellor (1996), Kap. 2.9:

Ho =

∫∫∫

V

div qo dV =

∫∫

S

qondS =

zmax∫

zmin xmax∫

xmin ρcpvT dx dz (38)Glei
hung (38) bes
hreibt den Wärmetransport in der mit der Ges
hwindigkeitskomponenteassoziierten Ri
htung, hier also den meridionalen Anteil. Die Ermittlung von Wärmetranspor-ten Ho vereinfa
ht si
h auf dem diskreten Modellgitter des LSG somit zu einer Bestimmung
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henbezogener Wärme�üsse qi,j,k an jeder Gitterkoordinate (i, j, k). Deren Bere
hnung wie-derum kann auf Strömungsges
hwindigkeiten normal zur Begrenzungs�ä
he S eines betra
h-teten Teilvolumens und die in der Strömung herrs
hende Temperatur26 zurü
kgeführt werden,siehe Glei
hung (39).
qi,j,k = vi,j,kTρcp (39)Untersu
ht man gröÿere Ozeanareale, zum Beispiel ganze Breitenkreise, so zerfällt das Ober-�ä
henintegral über das gesamte Areal in eine Summe über alle Ober�ä
hen der beteiligtenGitterzellen; den Gesamttransport über die betra
htete Flä
he im Ozean Ho erhält man dur
hAufsummierung der Wärme�üsse an jeder beteiligten Gitterzelle multipliziert mit der Flä
he,über die der Austaus
h an diesem Gitterpunkt statt�ndet.Die verwendete konstante Wärmekapazität ist ein Mittelwert für Meerwasser27 und wird auf

cp = 4000 J/kgK gesetzt, die tatsä
hli
hen Variationen im interessanten Berei
h von Temperaturund Salzgehalt sind deutli
h kleiner als 1% (Warren, 1999). Dort wird weiter argumentiert,dass die Änderung der Inneren Energie eines Wasserpaketes bezogen auf einen Verglei
hswertkorrekterweise au
h no
h von Änderungen des Salzgehalts und der Volumenarbeit abhängt. Uist eine Funktion des Dru
ks und der Sto�konzentration, siehe Glei
hung (40).
U (T, S, p) − U0 (T0, S0, p0) ≈ cp,0 · T +

∂U

∂S
(S − S0) −

∫ p

p0

p

(
∂ρ−1

∂p

)

dp (40)Die Verna
hlässigung des zweiten und dritten Terms auf der re
hten Seite von Glei
hung (40)erzeugt im Falle der Ozeane jedo
h nur einen marginalen Fehler von wenigen Prozent, daherwird diese von Warren (1999) bes
hriebene Näherung au
h hier angewandt. Die für Bestim-mungen des Wärmetransports als konstant angenommene Di
hte des Ozeanwassers beträgt,unter Annahme eines mittleren ozeanis
hen Salzgehalts, 1020 kg/m3.In dieser Arbeit werden also eine ganze Reihe von Vereinfa
hungen angenommen, wel
hejede für si
h jedo
h nur geringe Auswirkungen auf das Resultat haben. Da in dieser Arbeitgrundsätzli
h nur Änderungen des Wärmetransports von Interesse sind und alle Passagen-kon�gurationen unter Anwendung derselben Algorithmen untersu
ht werden, lassen si
h dieseNäherungen re
htfertigen.Dur
h eine Reihe von Vorversu
hen wurde festgestellt, dass ein wesentli
her Faktor kritis
hist bezügli
h der Amplituden der ermittelten Wärmetransporte; dies ist die Art des verwendetenAlgorithmus. Eine einfa
he monatli
he Datenerhebung unter Berü
ksi
htigung von mittlererGes
hwindigkeit und Temperatur zweier bena
hbarter Gitterzellen ist in keiner Weise in der La-ge, den in der Realität beoba
hteten Wärmetransport zu approximieren. Erst bei Hinzunahmeeiner weiteren Gitterzelle stromaufwärts in die Bere
hnung der Ableitungen, und damit einerquadratis
hen Interpolierung der Di�erenzen (siehe Farrow und Stevens (1995) und Abbildung7) sowie der Verwendung von Subzyklen erhält man eine gute qualitative Übereinstimmungmit den Beoba
htungen.Bestimmungen des Wärmetransports erfolgen über Datenreihen, deren Struktur folgend kurzerläutert wird. Die Ermittlung der notwendigen Werte zur Bere
hnung der Transporte gene-riert groÿe Datenmengen. Um denno
h Experimente über einen mögli
hst langen Zeitraum zuermögli
hen, �ndet folgendes S
hema Anwendung: Jede Datenreihe beruht auf einem Modell-Lauf über 3000Modelljahre, bestehend aus 30 Intervallen von je 100 Modelljahren. Ein Intervallvon 100 Jahren beginnt mit einer zehnjährigen monatli
hen Bestimmung des Wärme�usses,26 Die ermittelten Temperaturen sind potentielle Temperaturen und beziehen si
h auf Normalbedingungen,sie umfassen damit neben der tatsä
hli
hen Wärme au
h die potentielle adiabatis
he Volumenarbeit beiBewegung entlang eines (vertikalen) Dru
kgradienten, siehe Mellor (1996), Kap. 7.2. Dies trägt dem geringenVolumenausdehnungskoe�zienten von Wasser Re
hnung, im Verglei
h zu Gasen ist der zu erwartende E�ektallerdings sehr gering.27 Au
h das verwendete LSG-Modell verwendet eine konstante Wärmekapazität und berü
ksi
htigt keine Va-riation aufgrund von S
hwankungen von Temperatur und Salzgehalt.
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Abbildung 7: Links: Ermittlung der skalaren Gröÿen C ǫ {T, v} dur
h Anwendung des QUICK-Advektionss
hemas, der grau angedeutete Prediktor-S
hritt ermittelt Gradientenund Ges
hwindigkeiten mittels zentrierter Di�erenzen; in Anlehnung an Farrowund Stevens (1995); re
hts: zeitli
he Entwi
klung der Messwerte an einer Koordi-nate i in n glei
h langen Subzyklen, die Resultate des Vorhersage-S
hritts dienenals Grundlage für den Korrektur-S
hrittüber diesen Zeitraum wird für jede Gitterzelle das Produkt von Ges
hwindigkeit und Wasser-temperatur gemittelt und gespei
hert. Darauf folgt eine 90 Modelljahre andauernde Integrationohne weitere Datenspei
herung. Insgesamt ergibt si
h damit für jede Gitterzelle ein Datensatzvon 30 Bestimmungen des Wärmetransports, jeweils über zehn Jahre gemittelt. Kollabiert mandiese Daten dur
h zonale und vertikale Integration unter Berü
ksi
htigung der dur
hströmtenFlä
he zu Wärmetransporten über Breitengrade, so erhält man insgesamt 36 Einzelwerte inmeridionaler Ri
htung. Das Modellgitter besteht zwar aus 72 internen Breitengraden, zerfälltjedo
h aufgrund seiner Eigens
haften als E-Grid na
h Arakawa und Lamb (1977) in zwei un-abhängige, gegeneinander versetzte Untergitter. Daher werden die Wärmeleistungen zweiermeridional bena
hbarter Gitterzeilen jeweils aufaddiert.Es bleibt anzumerken, dass diese Methode ledigli
h diagnostis
h arbeitet. Einerseits werdeneinige Vereinfa
hungen in Bezug auf den Transport gema
ht, wel
he im Modell exakter be-tra
htet werden. Dies gilt bezügli
h der Berü
ksi
htigung von Di�usion und der Bere
hnungder Di
hte des Wassers. Andererseits wird ein externer Algorithmus zur Transportapproxi-mation verwendet, der si
h vom internen Algorithmus in Details unters
heidet. Abgesehendavon sollte man bei der Interpretation der Messergebnisse bea
hten, dass die Modellau�ö-sung re
ht grob ist. Peixoto und Oort (1992) zeigen in dortigem Kap. 13.3.5, dass der gesamteWärmetransport über einen Breitengrad in einem seitli
h abges
hlossenen Ozeanbe
ken nebenadvektiven und di�usiven Anteilen au
h turbulente Transporte enthält. Aufgrund der grobenAu�ösung des Modellgitters werden letztere unterhalb der Au�ösungsgrenze des LSG-Modells,nur parametrisiert berü
ksi
htigt.2.2.2 Änderungen an Topographie und antreibenden FeldernÄnderungen an den Passagen erfolgen innerhalb der Laufzeit des LSG-Modells. Dazu wird dieWassertiefe bzw. Erhebung an Land an den gewüns
hten Gitterkoordinaten neu gesetzt. Inden vorliegenden Antriebsfeldern sind insbesondere für die Hintergrund-Temperatur TB (sieheKapitel 2.1.1) abseits des Ozeans keine sinnvollenWerte de�niert. Falls eine Transformation vonLand zu Ozean vorliegt, �nden an dieser Gitterkoordinate daher die entspre
henden Antriebeeines mögli
hst nahe gelegenen ursprüngli
hen Ozeanpunkts Berü
ksi
htigung.Zur Erstellung eines globalen Ozeans ohne Bodentopographie wird das arithmetis
he Mittelder Wassertiefe an jeder ozeanis
hen Gitterzelle gebildet, die einzelnen Werte gehen dabei mit
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her Gewi
htung in die Bere
hnung ein. In einigen Experimenten wird der Ein�uss von zo-nal gemittelten Antriebsfeldern untersu
ht. Diese erhält man aus den Datenfeldern für heutigeklimatis
he Bedingungen dur
h Bildung des arithmetis
hen Mittels über alle Werte glei
hergeographis
her Breite. Dabei wird wiederum jeder Beitrag unabhängig von seiner zonalen Po-sition glei
h betra
htet, inverse Distanzwi
htung �ndet keine Anwendung.2.2.3 Herstellen eines einges
hwungenen Zustands des LSG-ModellsDie verwendeten Klimamodelle sind zu jedem Zeitpunkt dur
h drei Sätze von Eigens
haftende�niert:
• Modelldynamik (auf physikalis
hen Gesetzen bzw. ihrer vereinfa
hten Formulierung imModell-Quell
ode beruhend)
• Zustand des Modells bezügli
h der enthaltenen klimatis
hen Parameter (die �Klimada-ten�, wel
he die Ausgabe der Modellbere
hnungen darstellen)
• Randbedingungen, wel
he aus den vielen potentiellen Lösungen der modellspezi�s
henDi�erentialglei
hungen den realisierten Satz von Klimadaten (die Lösung des Randwert-problems) de�nierenDie Modelldynamik ist in den dur
hgeführten Experimenten eine invariante Eigens
haft.Die veränderli
he Eingangsgröÿe wird von der Topographie repräsentiert. Ändert man diediesbezügli
hen Randbedingungen des si
h in einem Quasi-Glei
hgewi
ht be�ndli
hen Ozean-modells, so treten dynamis
he Prozesse auf wel
he s
hlieÿli
h in ein angepasstes neues Quasi-Glei
hgewi
ht des Modells münden. Wie lange dieser Relaxationsvorgang andauert, hängt ei-nerseits vom verwendeten numeris
hen Modell und dem Ausmaÿ der an den Randbedingungenvorgenommenen Modi�kationen ab. Andererseits hat au
h das verwendete Verfahren zur Her-stellung eines neuen Quasi-Glei
hgewi
hts einen Ein�uss. Bei Verwendung gekoppelter Atmo-sphärenmodelle, bei denen Re
henzeit aufgrund der zeitli
h höher aufgelösten Atmosphären-dynamik der limitierende Faktor ist, wird in man
hen Verö�entli
hungen ein zeitli
h gera�terEins
hwingvorgang bes
hrieben: Die besonders langsame Tiefsee-Zirkulation wird vorüberge-hend bes
hleunigt integriert, siehe zum Beispiel Huber und Sloan (2001) und von der Heydtund Dijkstra (2006). Da in dieser Arbeit jedo
h ein ungekoppeltes Ozeanmodell verwendetwird, ist es mögli
h, dieses bei unveränderter Dynamik langsam eins
hwingen zu lassen.Je na
h Publikation und verwendetem Modell unters
heidet si
h die Länge der Eins
hwing-phase. Borowski (1999) wählt zum Beispiel einen Zeitraum von 5000 Modelljahren, währendButzin et al. (2005) das LSG-Modell für 20000 Jahre integrieren. Im Zuge dieser Arbeit zeigenVorversu
he, dass das physikalis
he Strömungsmodell na
h Änderungen der Passagenkon�gu-ration innerhalb von 5000 Modelljahren einges
hwungen ist.Zur Herstellung neuer Quasi-Glei
hgewi
htszustände dient der für diese Arbeit bereits vor-liegende Zustand für heutige Passagenkon�guration, er beruht auf einer Langzeit-Integrationüber 87000 Modelljahre aus einem idealen Ozean homogener mittlerer Eigens
haften bezügli
hSalzgehalt und Temperatur. Beim Herstellen neuer Ausgangszustände für die Experimente ver-änderter Topographie wird bei grundlegenden Variationen (komplettes S
hlieÿen oder Ö�nenvon Passagen) insgesamt je 10000 Modelljahre integriert. Sofern ledigli
h eine Modi�kation derÖ�nungsweite einer Passage vorliegt, dauert die Eins
hwingphase 5000 Modelljahre an. Dasauf diese Weise hergestellte ozeanis
he Quasi-Glei
hgewi
ht ist Grundlage für die Bestimmungdes meridionalen advektiven Wärmetransports, siehe Abbildung 8.2.2.4 Herstellen eines einges
hwungenen Zustands des HamOCC-ModellsIn das HamOCC-Modell gehen die vom LSG-Modell generierten Salzgehalts-, Temperatur- undGes
hwindigkeitsfelder als externe Randbedingung ein. Unter dieser Voraussetzung entwi
keln
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Abbildung 8: Darstellung des Verlaufs der dur
hgeführten Experimente; gezeigt sind ni
htzum eigentli
hen Experiment gehörende frühere Eins
hwingphasen (blau), Ein-s
hwingphasen des eigentli
hen Experiments (gelb) sowie Bestimmung des Wär-metransports (rot)si
h während der Laufzeit neue Glei
hgewi
htszustände bezügli
h des Kohlensto�haushaltes,dabei gilt für Kohlensto� keine strenge Massenerhaltung: Zu Beginn jedes Programmlaufs28wird der atmosphäris
he Kohlensto�gehalt auf einen Referenzwert von etwa 280 ppm Kohlendi-oxid gesetzt. Der Ozean nimmt dieses aus der Atmosphärens
hi
ht auf und verarbeitet und sedi-mentiert es entspre
hend der modellinternen Glei
hungen, siehe Kapitel 2.1.2. Dabei sinkt deratmosphäris
he Kohlensto�dioxid-Gehalt kontinuierli
h bis zum Ende des Programmlaufs.29Übers
hüssiges Sediment wird von unten her entfernt, um die Sedimentdi
ke zu begrenzen.Sobald der atmosphäris
he Kohlensto�dioxid-Gehalt ni
ht mehr variiert, hat si
h ein Flieÿ-glei
hgewi
ht zwis
hen in den Ozean importiertem Kohlensto�dioxid und dur
h Sedimentationentferntem Kohlensto� eingestellt. Der ozeanis
he Kohlensto�haushalt be�ndet si
h dann ineinem dynamis
hen Glei
hgewi
htszustand, Verteilungen des Isotopenverhältnisses lassen si
hauswerten.

28 In diesen Experimenten dauert ein Programmlauf 100 Jahre, dana
h wird das Modell neugestartet. Ein Ex-periment besteht aus einer Abfolge von Programmläufen, die Resultate eines Laufs dienen zur Initialisierungdes nä
hsten Laufs.29 Damit der ozeanis
he Kohlensto�haushalt in einen Glei
hgewi
htszustand eins
hwingen kann, ist daher beijedem Neustart des Modells eine Reinitialisierung der atmosphäris
hen Kohlensto�dioxid-Konzentration not-wendig.



3 Experimente 303 Experimente3.1 Experimente mit dem physikalis
hen Strömungsmodell3.1.1 Untersu
hung des Ein�usses der OzeanpassagenZiel dieser Arbeit ist die Untersu
hung des Ein�usses von Ozeanpassagen auf das Klima. Dazuwerden eine Reihe von Experimenten mit veränderten topographis
hen Randbedingungen vor-gestellt, siehe Tabelle 1. Im Experiment �Heute �a
h� wird die Modelltopographie für heutigePassagenkon�gurationen verwendet, alle Ozeanregionen aber auf eine einheitli
he Tiefe von
3645 m gesetzt, dieser Wert entspri
ht der gemittelten Ozeantiefe im Modell bei Verwendungheutiger Topographie. In den Experimenten �Oligozän 2� und �Oligozän 3� wird die Drakestra-ÿe dur
h Reduzieren der Breite s
hrittweise (Stufen 1 und 2) verengt, im Experiment �Eozän1� ist sie s
hlieÿli
h ges
hlossen. Ergänzend zur allmähli
hen Verengung der Drakestraÿe wirdein weiteres Experiment �Eozän 2� diskutiert, in wel
hem die Passage unverzügli
h ges
hlossenwird. Experiment �Miozän 1� (Stufe 1) enthält eine Panama-Straÿe der Tiefe 1000 m, in allenanderen Experimenten mit o�ener Panama-Straÿe ist die Tiefe äquivalent zum direkt nörd-li
h gelegenen Ozeanboden im Atlantik gewählt, dieser liegt hier bei von 2750 m bis 2050 m.Experimente mit geö�neter Drakestraÿe basieren auf der heutigen Topographie, der Dur
h-�uss zwis
hen Antarktika und der Spitze von Südamerika hat damit eine mittlere Tiefe von
3300 m. Der Tethys-Seeweg be�ndet si
h im geö�neten Zustand auf einer einheitli
hen Tiefe von
1500 m, dies trägt der Unkenntnis über genauere Daten Re
hnung, da die Tethys si
h vor demendgültigen S
hlieÿen im Miozän mehrfa
h teilweise verengte und wieder erweiterte (Roegl,1999). Ein weiteres Experiment �Eozän �ktiv� hat keinen Bezug zur Erdhistorie, es untersu
htden Ein�uss des Tethysmeeres in der Kon�guration o�ener Panama-Straÿe und ges
hlossenerDrakestraÿe. In dieser Arbeit werden ni
ht alle mögli
hen Passagenkon�gurationen untersu
ht.Die Ö�nung des Tasmanis
hen Dur
h�usses zwis
hen Australien und Antarktis fällt zwar inden betra
hteten Zeitraum, sie wird in früheren Studien der Klimavariabilität jedo
h als ni
htrelevant betra
htet (Mikolajewi
z et al., 1993). Sie �ndet daher au
h in dieser Arbeit keineBerü
ksi
htigung.Tabelle 1: Übersi
ht über dur
hgeführte Experimente mit Bezug zur Passagenkon�guration,zur Erläuterung der Parameter siehe Text:Experiment- Passagenkon�guration Zeit / Mabezei
hnung Drake Panama Tethys von bisHeute o�en ges
hlossen ges
hlossen ≥ 0 < 4Heute �a
h o�en ges
hlossen ges
hlossen � �Miozän 1 o�en Stufe 1 ges
hlossen ≥ 4 ≤ 20Miozän 2 o�en o�en ges
hlossen ≥ 4 ≤ 20Oligozän 1 o�en o�en o�en > 20 ≤ 30Oligozän 2 Stufe 1 o�en o�en > 20 ≤ 30Oligozän 3 Stufe 2 o�en o�en > 20 ≤ 30Eozän 1 ges
hlossen o�en o�en > 30Eozän 2 ges
hlossen o�en o�en > 30Eozän �ktiv ges
hlossen o�en ges
hlossen � �Die Untersu
hung des Ein�usses der Ozeanpassagen erfolgt dur
h einfa
he Änderungen inder Passagenkon�guration, abseits davon bleibt die Bodentopographie unverändert im heuti-gen Zustand. Zum Ö�nen oder S
hlieÿen einer Passage werden in der Modelltopographie dieentspre
henden Gitterpunkte je na
h Bedarf tro
ken gelegt oder ge�utet. Falls auf diese Wei-



3 Experimente 31se neues Land entsteht, erfahren die lokalen Randbedingungen eine Anpassung na
h Kapitel2.2.2. Die untersu
hten topographis
hen Szenarien sind über einen langen Zeitraum der Erd-ges
hi
hte verteilt, etwa über die letzten 35 Millionen Jahre. Im Rahmen dieser Arbeit liegenkeine weiteren Informationen über die jeweiligen Randbedingungen bezügli
h Windstärke und-ri
htung, Süÿwasser�uss und Hintergrund-Temperatur an der Meeresober�ä
he sowie Meereis-bede
kung vor. Um die veränderten Randbedingungen in der Atmosphäre zu ermitteln wärees notwendig, das gekoppelte Energiebilanzmodell dur
h ein dreidimensionales physikalis
hesStrömungsmodell der Atmosphäre zu ersetzen; Meereisdynamik wiederum erfordert die Ver-wendung eines Meereismodells. Dieses komplexe System übersteigt die Zielsetzung und dieMögli
hkeiten dieser Arbeit, daher werden alle Experimente mit heutigen Randbedingungenbezügli
h Winds
hub und hydrologis
hem Zyklus dur
hgeführt. Im Falle der Windfelder istdies vermutli
h keine s
hle
hte Wahl, da andere Autoren bei Experimenten mit gekoppeltenOzean-Atmosphären-Modellen nur geringfügige Variationen bei Veränderungen der Topogra-phie �nden. Bei von der Heydt und Dijkstra (2006) zum Beispiel wird gezeigt, dass nur sehrkleine Abwei
hungen zwis
hen Windfeldern in Miozän und Oligozän bestehen, während si
hgerade in Bezug auf das Tethysmeer die topographis
hen Randbedingungen der beiden Expe-rimente grundlegend voneinander unters
heiden. Bi
e et al. (2000) wiederum �nden ebenfallsfür eine Reihe erdhistoris
her Kontinentkon�gurationen keine nennenswerten Veränderungenim globalen Strömungssystem der Atmosphäre. Ledigli
h die Windspannung ist für ein Expe-riment, wel
hes auf einer für 55 Ma als typis
h angenommenen Landmassenverteilung beruht,in der Nordhemisphäre bei 50 ◦N gegenüber anderen Experimenten etwas reduziert. Dies hatfür die vorliegende Arbeit keine Bedeutung. Einerseits liegt die 55 Ma-Zeits
heibe vor demhier betra
hteten Zeitraum, andererseits sind die hier eingeführten topographis
hen Verände-rungen sehr viel geringer. Für die Hintergrund-Temperatur gelten zwar heutige Bedingungen,aufgrund der Verwendung eines Energiebilanzmodells kann si
h die Temperatur des Ozeans ab-hängig vom globalen Strömungsglei
hgewi
ht aber denno
h re
ht frei einstellen, siehe Kapitel2.1.1.3.1.2 Untersu
hung des Ein�usses eines �a
hen OzeanbodensNeben der eigentli
hen Untersu
hung des Ein�usses der Passagenkon�guration wird jedo
hau
h ein Bli
k auf zwei kritis
he Nebenbedingungen geworfen, wel
he die ermittelten Ergebnissepotentiell beein�ussen können. Dies sind die Verwendung einer �a
hen Ozeantopographie sowiedas Anlegen zonal gemittelter Antriebsfelder, diese Vorgehensweisen sind in der Vergangenheitin vers
hiedenen Verö�entli
hungen gewählt worden, siehe von der Heydt und Dijkstra (2005,2006) und Bi
e et al. (2000).Die Vorbereitungen für die in dieser Arbeit präsentierten Experimente zeigen, dass si
h dieBerü
ksi
htigung neuer topographis
her Randbedingungen in einem physikalis
hen Strömungs-modell des Ozeans s
hwierig gestalten kann. Hier wird versu
ht, einen Datensatz topographi-s
her Randbedingungen na
h Herold et al. (2008) in das LSG-Modell einzubinden. Eine einfa
heLand-See-Maske30 kann mit geringem Aufwand in das LSG-Modell eingebunden werden. Beider Verwendung strukturierter Bodentopographie kommt es im bes
hriebenen Fall jedo
h zueinem instabilen Verhalten des Modells, siehe hierzu au
h die Diskussion in Kapitel 5.6. Esist daher verlo
kend, die entspre
henden Experimente für frühere Topographien mit einem �a-
hen Ozeanboden zu simulieren. Einige Verö�entli
hungen (von der Heydt und Dijkstra, 2005,2006) gehen au
h dementspre
hend vor. In dieser Arbeit soll nun die Auswirkung eines sol
henexperimentellen Ansatzes untersu
ht werden, hierzu eignet si
h ein Verglei
hsexperiment. Eswerden zwei Modell-Läufe gegenübergestellt, eine Integration verwendet heutige Topographiemit dem für das Modell vorliegenden strukturierten Ozeanboden, die andere bedient si
h eben-30 Als Land-See-Maske wird hier eine Topographie verstanden, bei der Land und Ozean jeweils auf eine beliebigeeinheitli
he Tiefe gröÿer Null (Land) oder kleiner Null (Ozean) gesetzt (�binärisiert�) werden, dies �ltertUnebenheiten heraus.



3 Experimente 32Tabelle 2: Übersi
ht über dur
hgeführte Experimente mit variablen Antriebsfeldern, bei derTemperatur handelt es si
h um die Hintergrund-Temperatur TB (siehe Glei
hung27 in Kapitel 2.1.1), der Nieders
hlag ist um Verdunstung reduziert (Netto-Nieders
hlag):Experiment- Randbedingungenbezei
hnung Temperatur Windspannung Nieders
hlag Meereisa gemittelt gemittelt gemittelt gemitteltb gemittelt gemittelt gemittelt heutig
 gemittelt gemittelt heutig heutigd gemittelt heutig gemittelt heutige gemittelt heutig heutig heutigfalls heutiger Topographie, allerdings einer einheitli
h gemittelten Ozeantiefe. Es werden dieauftretenden Unters
hiede in der Modellausgabe der beiden Experimente sowie im ermitteltenmeridionalen ozeanis
hen Wärmetransport betra
htet.3.1.3 Untersu
hung des Ein�usses der AntriebsfelderDie vorgenannten Experimente beruhen alle auf der Anwendung heutiger Antriebsfelder be-zügli
h Hintergrund-Temperatur, Windspannung, Meereis und Netto-Nieders
hlag. Um einenEindru
k davon zu gewinnen, wie stark Modellergebnisse von diesen externen Randbedingun-gen abhängen, wurde eine Reihe von Verglei
hsstudien mit �ktiven Antrieben dur
hgeführt.Dabei wurde jeweils identis
he heutige Topographie verwendet. Ausgangspunkt sind wiederumdie im Modell enthaltenen Antriebsfelder für heute, diesmal teilweise zonal gemittelt (Tabelle2). Es versteht si
h von selbst, dass sol
he Verhältnisse zonal gemittelter atmosphäris
her undglaziologis
her Randbedingungen in der Erdges
hi
hte nie realisiert waren. Die Experimentesollen vielmehr einen Eindru
k davon vermitteln, wie si
h atmosphäris
he Gegebenheiten, diegrundvers
hieden vom heute herrs
henden Zustand sind, auf die mit dem Ozeanmodell ermit-telten Resultate auswirken. Von besonderem Interesse ist die Frage, ob eine sol
he Vorgehens-weise geeignet ist zur Untersu
hung des Ein�usses von Ozeanpassagen auf das Modellklima.Inspiriert wird diese Versu
hsreihe dur
h eine frühere Publikation, in wel
her zonal gemittel-te Randbedingungen verwendet wurden, um die Auswirkungen von Ozeanpassagen auf dasOzeansystem zu studieren (Bi
e et al., 2000).Alle bes
hriebenen Experimente verwenden zonal gemittelte Datensätze der Hintergrund-temperatur. Die weiteren Antriebsfelder Winds
hub, Netto-Nieders
hlag und Meereis werdenin vers
hiedenen Kombinationen zonal gemittelt bzw. normal (das heiÿt in der für heutigeklimatis
he Bedingungen vorliegenden Form) betra
htet, siehe Tabelle 2. Experiment �a� be-tra
htet dazu alle klimatis
hen Antriebe als gemittelt, Experiment �b� im Gegensatz dazuMeereis in ni
ht gemittelter Form. In Experiment �
� werden sowohl Netto-Nieders
hlag alsau
h Meereis normal betra
htet (alle anderen Felder gemittelt), Experiment �d� verwendetMeereis und Winds
hub in normaler Form. Experiment �e� s
hlieÿli
h betra
htet ledigli
h dieHintergrundtemperatur zonal gemittelt, alle anderen Antriebsfelder liegen normal vor.3.2 Experimente mit dem ozeanis
hen Biogeo
hemie-ModellUm den Ein�uss der Ozeanpassagen auf die Verteilung der stabilen Isotope von Kohlensto�� quanti�ziert dur
h das δ13C-Verhältnis � zu bestimmen, werden vier Experimente aus derhistoris
hen Abfolge (siehe Tabelle 1) au
h mit dem HamOCC-Modell dur
hgeführt. Dies sind
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Abbildung 9: Entwi
klung des atmosphäris
hen Kohlensto�dioxid-Gehalts während des Ein-s
hwingvorgangs, hier am Beispiel des Experiments für heutige Randbedingun-gen; das Experiment besteht aus einer Reihe von einzelnen Modell-Läufen, zuderen Beginn der atmosphäris
he Kohlensto�dioxidgehalt jeweils wieder reinitia-lisiert wirddas Kontrollexperiment �Heute� für heutige Bedingungen, das Experiment mit tiefer Panama-Straÿe �Miozän 2�, sowie zwei Kon�gurationen in denen Tethyssee und Drakestraÿe modi�ziertsind, �Oligozän 1� beziehungsweise �Eozän 1�. Als Grundlage dienen die vom LSG-Modellgelieferten globalen Salzgehalts-, Temperatur- und Ges
hwindigkeitsfelder im Ozean. In denExperimenten wird dur
h regelmäÿige Reinitialisierung atmosphäris
hes Kohlensto�dioxid aufvorindustrieller Konzentration gehalten. Das HamOCC-Modell wird so lange integriert, bissi
h ein Flieÿglei
hgewi
ht im Kohlensto�haushalt des Ozeans ausgebildet hat, siehe Kapitel2.2.4. Das Errei
hen dieses Zustands erkennt man daran, dass während eines einzelnen Modell-Laufs innerhalb eines Experiments die atmosphäris
he Kohlensto�dioxid-Konzentration kon-stant bleibt. In der Darstellung der atmosphäris
hen Konzentration von Kohlensto�dioxid er-kennt man dies an der Konvergenz der Kurveneinhüllenden, siehe Abbildung 9. Dann lässt si
hdas aufgrund topographis
her Veränderungen in der Passagenkon�guration neu eingestellteIsotopenverhältnis von 13C zu 12C bestimmen.



4 Ergebnisse 344 ErgebnisseIn diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Experimente präsentiert. Diskussion und In-terpretation erfolgen meist in Kapitel 5, ledigli
h die Diskussionen bezügli
h des Kontroll-Experiments für heutige Topographie �ndet si
h in diesem Kapitel. Als Ergebnisse des Strö-mungsmodells werden zuerst Verteilungen von Meeresober�ä
hentemperatur und -salzgehaltangegeben. Insbesondere die Temperatur ist von besonderem Interesse, da die Meeresober-�ä
he die S
hnittstelle zwis
hen den beiden mobilen Klimasystem-Komponenten Atmosphäreund Ozean darstellt. Gegenseitige We
hselwirkung zwis
hen Lufthülle und Meer �ndet hier ih-ren Ausgang. Als weitere Klimasystemdaten werden die Verteilungen des zonalen Mittels vonSalzgehalt und Temperatur des Meerwassers für die beiden Ozeanbe
ken Pazi�k und Atlantikdargestellt. Der Salzgehalt hat insbesondere in hohen Breiten einen Ein�uss auf konvektiveInstabilität und in der Folge auf den meridionalen Massentransport, siehe zum Beispiel Sijpund England (2005) sowie Lohmann et al. (1996). Die dem Modellklima eigene Dynamik wirdanhand der Betra
htung der globalen Ges
hwindigkeitsverteilungen in der obersten Ozean-s
hi
ht sowie bei 1500 m untersu
ht. Als Maÿ für Energie- und Massentransport in polwärtigerRi
htung werden Darstellungen der meridionalen Umwälzung in Atlantik und Pazi�k sowie desgenäherten Wärmetransports (ermittelt dur
h den in Kapitel 2.2.1 bes
hriebenen Algorithmus)betra
htet. Weiterhin erfolgt, zur Illustration der modellinternen Variabilität, eine Darstellungder Standardabwei
hung der skalaren Felder von Salzgehalt und Temperatur im zonalen Mittelvon Atlantik und Pazi�k sowie an der Meeresober�ä
he.Im Folgenden �nden si
h einige Informationen zur Interpretation der in diesem Kapitel an-gegebenen Abbildungen. Die Diagramme bezügli
h der Ozeandynamik, dies sind meridionaleUmwälzung und Ges
hwindigkeitsverteilung, zeigen Absolutwerte. Die Datenfelder der skala-ren Gröÿen Temperatur und Salzgehalt werden für das Experiment �Heute� ebenfalls anhandihrer Absolutwerte dargestellt, für die verbleibenden historis
hen Experimente �ndet man Ab-bildungen der Di�erenz, die si
h dur
h Herbeiführen der jeweiligen topographis
hen Änderungergibt. Zeitli
h wird dabei vom heutigen Zustand ausgegangen. Salzgehalte werden auf der
PSU-Skala (�Pra
ti
al Salinity Units�) vergli
hen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 6.1.Diagramme zur Darstellung der meridionalen Umwälzung lassen si
h anhand von Stärkeund Ri
htung des Transports interpretieren. Positive Werte kennzei
hnen eine Strömung imUhrzeigersinn, während negative Werte einen Transport entgegen dem Uhrzeigersinn bes
hrei-ben. Die Intensität, farbli
h sowie dur
h Konturlinien dargestellt, ma
ht eine Aussage überden Betrag der Umwälzung in Sverdrup, ein Sverdrup entspri
ht einer Transportleistung von
106 m3

/s. Sofern der Transport in einem ni
ht vollständig ges
hlossenen Ozeanbe
ken bere
hnetwird, wel
hes eine Verbindung zu anderen Wasserreservoirs besitzt, ist an den Verbindungsstel-len die für die De�nition der Stromfunktion geforderte Massenerhaltung ni
ht erfüllt (Kapitel1.5.3). Im Atlantik gilt dies für Experimente, in denen Panama-Straÿe bzw. Tethysmeer geö�-net sind. Im Pazi�k ist in jedem Experiment am Indonesis
hen Dur
h�uss die Massenerhaltungverletzt, daneben tri�t dies au
h für eine geö�nete Panama-Straÿe zu. An diesen Verbindungs-stellen ist daher das Integral über die Stromfunktion und daher au
h die Umwälzung ni
htde�niert, in graphis
hen Darstellungen �ndet si
h dort ein weiÿer Balken.Für historis
he Experimente zum Ein�uss der Ozeanpassagen auf das Klima �nden heutigeRandbedingungen bezügli
h der Antriebsfelder Netto-Nieders
hlag, Windspannung, Hinter-grund-Temperatur TB und Meereisbede
kung in ni
ht zonal gemittelter Form Verwendung. Daandere Verö�entli
hungen au
h die Verwendung zonal gemittelter Randbedingungen bes
hrei-ben (Bi
e et al., 2000), werden die Ergebnisse einiger Modell-Läufe für heutige topographis
heRandbedingungen, jedo
h zonal gemittelte Antriebsfelder diskutiert. Dies ges
hieht anhand dermeridionalen Umwälzung in Atlantik und Pazi�k, au
h hier werden absolute Umwälzraten inSverdrup angegeben. Bezügli
h der Modellausgaben des biogeo
hemis
hen Modells des Koh-lensto�kreislaufs im Ozean werden Abbildungen des δ13C-Verhältnisses im zonalen Mittel ineinem Tiefen-Breiten-Diagramm präsentiert.



4 Ergebnisse 35An einigen Stellen �nden Messdaten der globalen Salz- und Temperaturverteilungen imOzean na
h Levitus (1982) Erwähnung. An den jeweiligen Stellen wird auf Sekundärliteraturverwiesen, in denen eine graphis
he Darstellung der Messwerte unter Verweis auf die Original-quelle erfolgt.Wann immer Darstellungen von Ges
hwindigkeit, Salzgehalt oder Temperatur abgebildetsind, beziehen diese si
h auf das Mittel über die letzten 100 Jahre des Eins
hwingvorgangs,ausgenommen Kapitel 4.1.2. Dort werden statistis
he Kenngröÿen präsentiert, wel
he aus demMittel der Modellausgabe über die letzten 1000 Modelljahre des Referenzlaufs für heutigeBedingungen resultieren. Wärmetransporte werden dur
h folgende Prozedur ermittelt:
• Bestimmung des Mittels des Wärmetransports über zehn Jahre
• Integration des Modells ohne Bestimmung des Wärmetransports über neunzig JahreDer endgültige Wert für den Wärmetransport entspri
ht dem Mittelwert von 30 aufeinan-derfolgenden Prozeduren na
h genanntem S
hema, er wird somit über einen Zeitraum voninsgesamt 3000 Modelljahren ermittelt.4.1 Experimente zur Evaluierung des physikalis
hen Strömungsmodells4.1.1 Kontroll-Experiment für heutige BedingungenZur Evaluierung des Modells wird ein Kontroll-Experiment mit heutiger Topographie präsen-tiert, einerseits um die Resultate der Versu
he mit historis
hen Parametern im Kontext derheutigen Gegebenheiten zu betra
hten, andererseits um die Qualität der mit dem numeris
henModell ermittelten Daten dur
h Verglei
he mit realen Bedingungen zu überprüfen und so even-tuelle S
hwa
hstellen bei der Interpretation der Modellergebnisse berü
ksi
htigen zu können.In Abbildung 10 �ndet si
h eine Übersi
ht von jährli
hem atmosphäris
hen und ozeanis
henWärmetransport na
h Carissimo et al. (1985), entnommen aus Peixoto und Oort (1992), dorti-ges Kap. 13.3.5. Datengrundlage für die Ermittlung des ozeanis
hen Transports sind satelliten-gestützte Messungen der Netto-Strahlungsbilanz an der oberen Grenze der Atmosphäre sowieInformationen über den atmosphäris
hen Wärmetransport. In Abbildung 11 ist der mit demphysikalis
hen Strömungsmodell LSG unter Verwendung des in Kapitel 2.2.1 bes
hriebenenAlgorithmus ermittelte advektive meridionale Wärmetransport dargestellt. In der nördli
henHemisphäre passen Modellergebnis und Literaturwert gut zusammen, auf der Südhalbkugelunters
hätzt das Experiment den von Carissimo et al. (1985) gefundenen Wärmetransport.Denno
h sind die qualitativen Charakteristika beider Datensätze, dies sind ein geringeres Ma-ximum beim südwärtigen Transport sowie das eindeutige Maximum bei nordwärtigem Trans-port, in guter Übereinstimmung. Diese qualitativen Eigens
haften werden au
h in anderenModellstudien ermittelt, siehe zum Beispiel Mikolajewi
z et al. (1993). Im hier ermitteltenErgebnis gibt es eine ausgeprägte Unglei
hheit der Flä
hen unter der Kurve des Wärmetrans-ports in Nord- und Südhemisphäre, diese wird ebenfalls dur
h andere Modellstudien bestätigt.Eine Zusammenstellung vers
hiedener Experimente �ndet si
h zum Beispiel bei Trenberth undCaron (2001), Abb. 6. Dort wird gezeigt, dass das Ausmaÿ des Übers
husses des nordwärtigenTransports jedo
h stark von der Modellstudie abhängig ist.Eine wi
htige Eigens
haft des hier ermittelten Wärmetransports für heutige Topographieist, wie bereits oben bemerkt wurde, die Asymmetrie zwis
hen nördli
her und südli
her Hemi-sphäre. Auf der Nordhalbkugel weist der Transport ein deutli
hes Maximum zwis
hen 20 ◦Nund 30 ◦N auf, während die Südhemisphäre eine Reihe s
hwa
her lokaler Maxima und ins-gesamt eine verglei
hsweise reduzierte Amplitude beinhaltet. Carissimo et al. führen diesesErgebnis auf Unters
hiede in der Landverteilung zwis
hen den beiden Hemisphären und ei-ner daraus resultierenden erhöhten Erwärmung der mittleren nördli
hen Breiten aufgrund derKonvergenz des ozeanis
hen Wärmetransports im Nordatlantik zurü
k (Carissimo et al., 1985).
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Abbildung 10: Meridionaler jährli
her Wärmetransport in Ozean (TOC), Atmosphäre (TA) undOzean+Atmosphäre (TA + TOC), (entnommen von Peixoto und Oort (1992),Kap. 13.3.5)
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Abbildung 11: Meridionaler advektiver ozeanis
her Wärmetransport für heutige Randbedin-gungen, gemittelt in einem Experiment über 3000 Modelljahre; die Bestimmungerfolgte unter Verwendung eines auf dem QUICK-Advektions-S
hema beruhen-den Algorithmus; ermittelte Wärmeleistungen sind als Punkte dargestellt, diedur
hgezogene Kurve zeigt das laufende Mittel über je drei Einzelwerte undstellt somit eine Glättung darAllgemein kann man festhalten, dass die Strömungen im Ozean auf der Nordhalbkugel dur
hdie Einengung der Ozeanbe
ken zwis
hen den Landmassen vor allem meridional orientiert sind,während der südli
he Ozean vom zonal orientierten Antarktis
hen Zirkumpolarstrom sowie vonWirbelströmungen dominiert wird. So �ndet si
h zwis
hen Äquator und 60 ◦S ein groÿer pazi�-s
her Wirbel im Gegenuhrzeigersinn, ebenso im Atlantik zwis
hen Äquator und 45 ◦S (Peixotound Oort, 1992, Abb. 8.1). Es liegt daher nahe, dass aufgrund der Vers
hiedenheit der Strö-mungssysteme in Nord- und Südhemisphäre au
h die entspre
henden advektiven ozeanis
henWärmetransporte qualitative Unters
hiede aufweisen.



4 Ergebnisse 37Exemplaris
h folgt an dieser Stelle die Diskussion einiger wi
htiger Eigens
haften der vomLSG-Modell für heutige Topographie gelieferten Temperaturen und Salzgehalte. Dies soll au
hbelegen, dass die Simulationsergebnisse des Strömungsmodells hinrei
hend realistis
h sind undim Einklang mit der Literatur stehen. An der Westküste Südamerikas �ndet si
h eine na
hOsten weisende Zunge verglei
hsweise kühlen Wassers (Abbildung 12), dies ist auf das Auf-steigen kalten Tiefenwassers zurü
kzuführen. In der Folge strömt au
h kaltes Wasser aus demSüden entlang der Westküste Südamerikas, wodur
h si
h hier im zonalen Verglei
h kalte Tem-peraturen etablieren. Der Prozesses wird von meridional orientierten Winden aufre
ht erhalten,wel
he das Wasser aufgrund der Corioliskraft in einem Winkel versetzt von der Küste weg trei-ben: Um Kontinuität bezügli
h des Massen�usses zu gewährleisten, �ieÿt Tiefenwasser na
h(Peixoto und Oort, 1992, Kap. 8.1.1). Eine weitere Charakteristik sind die verglei
hsweise war-men Temperaturen, wel
he im Nordatlantik weit in das Nordpolarmeer hineinrei
hen. Erklärtwerden können sie dur
h den auslaufenden Golfstrom, dieser wiederum stellt eine westli
heRandströmung dar. Au
h die ermittelten warmen Wassertemperaturen von nahezu 30 ◦C imnördli
hen Indis
hen Ozean sowie im Westpazi�k stimmen gut mit der Literatur überein. Füreine globale Darstellung der Meeresober�ä
hentemperatur na
h Levitus (1982) siehe zum Bei-spiel Peixoto und Oort (1992), Abb. 8.2a.Verbunden mit dem Eintrag warmen Wassers in hohe nördli
he Breiten ist au
h ein imzonalen Verglei
h erhöhter Salzgehalt im Nordatlantik (Abbildung 13). Diese Charakteristikwird von der Modellausgabe ebenso dargestellt wie die auf Verdunstung beruhenden hohenSalzgehalte bei 20 ◦ in beiden Hemisphären; au
h der in der Modellausgabe gefundene gerin-ge Salzgehalt um Indonesien ist realistis
h. Eine weitere wi
htige Eigens
haft ist der erhöhteSalzgehalt im Atlantik im Verglei
h zum Pazi�k. Die daraus resultierende erhöhte Di
hte imNordatlantik erzeugt eine starke Produktion nordatlantis
hen Tiefenwassers, wel
he eine hoheUmwälzung ermögli
ht (siehe hierzu au
h die na
hfolgenden Diskussionen). Diese Eigens
haftfehlt im Pazi�k. Eine globale Karte der Salzgehalte na
h Levitus (1982) �ndet si
h zum Beispielbei Peixoto und Oort (1992), Abb. 8.9.Die meridionale Umwälzung im Atlantik ist mit maximal 18 Sv nordwärtigen Transports sehrausgeprägt, es besteht au
h ein starker interhemisphäris
her Austaus
h von Ozeanwasser, sieheAbbildung 16 links. Die stärkste, bei 30 ◦S gerade ni
ht ges
hlossene Stromlinie transportiertno
h 14 Sv aus dem Südatlantik in hohe nördli
he Breiten bis 60 ◦N. Es existiert ein s
hwa
herTransport von Tiefenwasser aus der Antarktis unterhalb von 3000 m, dieser bri
ht bei 50 ◦Nab und ermögli
ht die Bildung von arktis
hem Tiefenwasser, indem ein bedeutender Anteilder ober�ä
hennahen Umwälzung bis in Tiefen von 4000 m rei
ht. Der Vorgang des Absinkenszeigt si
h au
h im zonalen Mittel des Salzgehalts im Atlantik, in hohen nördli
hen Breitenverlaufen die Isohalinen fast vertikal, siehe Abbildung 14, re
hts. Dies wird dur
h die hoheSalzkonzentration im Nordatlantik bis in hohe Breiten (siehe Abbildung 13) und die damitverbundene konvektive Instabilität hervorgerufen, verglei
he hierzu au
h die Diskussionen inKapitel 5.3.Maier-Reimer et al. (1990) �nden für heutige Passagenkon�guration 22 Sv maximal bzw.
16 Sv für interhemisphäris
he Umwälzung im Atlantik.31 Die in der vorliegenden Arbeit er-mittelten meridionalen Massentransporte sind also vom Betrag her etwas geringer. Sie werdendenno
h als realistis
h betra
htet, da au
h andere Verö�entli
hungen ähnli
he Ergebnisse �n-den.32Verglei
he unters
hiedli
her Modellstudien zeigen, dass die meridionale Umwälzung o�en-si
htli
h stark vom verwendeten Modell (inklusive Randbedingungen) abhängt. Lohmann et al.31 Man muss bea
hten, dass zwis
hen der hier verwendeten Version und dem von Maier-Reimer et al. verwen-deten LSG-Modell gravierende Unters
hiede bestehen: Während in der früheren Version der Modellozeanauf elf S
hi
hten abgebildet wurde, sind dies nun zweiundzwanzig S
hi
hten. Des Weiteren �ndet heute einveränderter Advektionsme
hanismus (Kapitel 2.1.1) sowie ein anderer Satz von Antriebsfeldern Anwendung.32 Die hier ermittelten Werte sind in sehr guter Übereinstimmung mit Butzin et al. (2005), dort wird ebenfallsdas LSG-Modell in seiner heutigen Form verwendet.



4 Ergebnisse 38(2008) �nden mit maximal 21 Sv im Atlantik ebenfalls etwas höhere Werte als die im Zugedieser Arbeit dur
hgeführten Experimente. Eine Verö�entli
hung aus den messenden Klima-wissens
haften wiederum s
hätzt die im Nordatlantik tatsä
hli
h herrs
henden Umwälzraten,abhängig von der betra
hteten Breite, auf etwa 14 Sv bis 16 Sv (Gana
haud und Wuns
h, 2000).Insgesamt lässt si
h also feststellen, dass die Resultate des LSG-Modells bezügli
h der atlan-tis
hen meridionalen Umwälzung in guter Übereinstimmung mit anderen Verö�entli
hungensind.Im Pazi�k beträgt die meridionale Umwälzung no
h etwa 7 Sv, allerdings ist die ober�ä
hen-nahe Umwälzung auf die nördli
he Hemisphäre bes
hränkt, interhemisphäris
her Austaus
h�ndet nur für Tiefenwasser aus der Antarktis statt, siehe Abbildung 16 re
hts. Diese Tiefen-zirkulation dringt bis in hohe nördli
he Breiten vor und verhindert eine nennenswerte Bildungvon arktis
hem Tiefenwasser, erkennbar dur
h das nahezu horizontale Verlaufen der Isohalinen,siehe Abbildung 15 re
hts. Das Absinken in hohen nördli
hen Breiten wird im Pazi�k dur
h dieverglei
hsweise geringe Salzkonzentration reduziert. Bezügli
h der Umwälzung im Pazi�k �n-den Motoi et al. (2005) unter Verwendung eines gekoppelten Atmosphären-Ozean-Modells fürheutige Topographie eine vers
hwindende meridionale Umwälzung. Der mit dem LSG-Modellermittelte Betrag der Umwälzung ist also zu ho
h im Verglei
h zu Motoi et al. (2005). InDiskussionen mit Dr. Martin Butzin von der Arbeitsgruppe �Paleo
limate Dynami
s� wurdefestgehalten, dass das LSG-Modell die meridionale Umwälzung im Pazi�k wahrs
heinli
h über-s
hätzt. Dies ist für die weiteren Diskussionen in dieser Arbeit aber kein Hindernis, da ledigli
hVeränderungen der Umwälzung betra
htet werden.Die Ges
hwindigkeitsverteilung an der Meeresober�ä
he wird im Atlantik im Wesentli
henvon einem starken nordwärtigen Transport an der westli
hen Ozeanbegrenzung dominiert, sieheAbbildung 17. Dieser stellt eine westli
he Randströmung dar, wie sie in Kapitel 1.5.4 bes
hrie-ben wird. Abseits von Äquator und westli
her Randströmung sind die Ges
hwindigkeiten ge-ring. Au
h in Pazi�k und Indik existieren entspre
hende starke nordwärtige Randströmungen.Die südwärtigen Ges
hwindigkeiten sind in der Südhemisphäre verglei
hsweise gering, wofürau
h der Antarktis
he Zirkumpolarstrom verantwortli
h ist. Er hat insbesondere am Ausgangder Drakestraÿe einen starken meridionalen Anteil, hier wendet si
h die ober�ä
hennahe Strö-mung entlang der Ostküste Südamerikas nordwärts und errei
ht 45 ◦S, wodur
h die südwärtigeRandströmung in diesem Berei
h unterdrü
kt wird. Die geringen südwärtigen Ges
hwindigkei-ten können au
h ohne Kenntnis von Abbildung 11 bereits als Hinweis auf geringe südwärtigeWärmetransporte interpretiert werden. Die Ober�ä
hens
hi
ht des Ozeans weist Maximalwer-te von Ges
hwindigkeit und Temperatur im Verglei
h zu tiefer liegenden S
hi
hten auf, sieheAbbildungen 17, 18, 14 (links) und 15 (links). Geringe Transporte in der obersten Ozeans
hi
htkönnen also kaum von tiefer liegenden S
hi
hten kompensiert werden. In der Tiefsee gibt esabseits des Antarktis
hen Zirkumpolarstroms zwei au�ällige Strömungen: Auf 1500 m Tiefeexistiert je eine starke südwärtige Strömung entlang der Ostküsten von amerikanis
hem undasiatis
hem Kontinent, wel
he den Kreislauf des meridionalen Wassertransports s
hlieÿen, sieheAbbildung 18.
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Abbildung 12: Temperatur an der Meeresober�ä
he für heutige Topographie, Experiment�Heute�

Abbildung 13: Salzgehalt an der Meeresober�ä
he für heutige Topographie, Experiment �Heu-te�
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(b) Salzgehalt im AtlantikAbbildung 14: Zonal gemittelte Temperatur (links) sowie Salzgehalt (re
hts) im Atlantik fürheutige Topographie, Experiment �Heute�
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(b) Salzgehalt im Pazi�kAbbildung 15: Zonal gemittelte Temperatur (links) sowie Salzgehalt (re
hts) im Pazi�k fürheutige Topographie, Experiment �Heute�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 16: Meridionale Umwälzung für heutige Topographie im Atlantik (links) sowie imPazi�k (re
hts), Experiment �Heute�
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Abbildung 17: Globale Ges
hwindigkeitsverteilung auf 25 m für heutige Topographie, Experi-ment �Heute�

Abbildung 18: Globale Ges
hwindigkeitsverteilung auf 1500 m für heutige Topographie, Expe-riment �Heute�



4 Ergebnisse 424.1.2 Klimatis
he Variabilität im LSG-Modell bei heutiger TopographieEinen Eindru
k von den internen S
hwankungen des Modells erhält man dur
h die Betra
htungder Sti
hproben-Standardabwei
hung für jede einzelne Gitterzelle im einges
hwungenen Quasi-Glei
hgewi
htszustand. Hier werden exemplaris
h die Modellausgaben der letzten 1000 Jahredes Experimentes �Heute� bezügli
h Temperatur und Salzgehalt betra
htet, die gewonnenenDaten beruhen somit auf einer Mittelung über zehn aufeinander folgende Hundertjahres-Mittelund repräsentieren daher einen gröÿeren Zeitraum als die im vorhergehenden Kapitel disku-tierten Ergebnisse. Dies soll nur einen Eindru
k von den S
hwankungen der Messwerte in Formeiner groben S
hätzung vermitteln. In folgender Tabelle sind die in den mittleren Temperatur-und Salzgehaltsfeldern auftretenden Maxima und Minima sowie die entspre
henden Standard-abwei
hungen angegeben.Tabelle 3: Mittelwert und Standardabwei
hungen von Temperatur und Salzgehalt im Experi-ment �Heute� über 1000 Modelljahre:Temperatur / ◦C Salzgehalt / PSUMinimum Maximum Minimum MaximumMittelwert −1,78 29,31 19,14 39,12Standardabwei
hung σ < 0,01 0,29 < 0,01 0,04Standardabw. des Mittelwertes 1√
10

σ < 0,01 0,09 < 0,01 0,01Die dargestellten Maximalwerte der S
hwankungen sind extrem und werden nur an wenigenStellen des Ozeans tatsä
hli
h errei
ht, wie folgend am Beispiel des zonalen Mittels im Atlantikdiskutiert wird. Die Standardabwei
hung des Salzgehalts im Atlantik in Abbildung 22 zeigtnennenswerte Variabilität nur in den windgetriebenen Zirkulationszellen zwis
hen 40 ◦S und
20 ◦S sowie 20 ◦N bis 40 ◦N (kleiner 0,01 PSU). In der nördli
hen Hemisphäre ers
heint einweiterer Berei
h mit Variationen der Salzkonzentration in den Regionen konvektiver Instabilitätbei 60 ◦N, die S
hwankung beträgt jedo
h ledigli
h 1 · 10−3 PSU. Variationen der Temperatur(siehe Abbildung 20) bis 0,01 ◦C �nden si
h ebenfalls für die windgetriebenen Zellen sowieden Berei
h absinkenden Wassers im Norden, zusätzli
h au
h südli
h von 50◦ S. Deutli
h zuerkennen ist der Berei
h des südwärts ab�ieÿenden Wassers zwis
hen 1000 m und 3000 m, dieS
hwankungsbreiten liegen hier jedo
h groÿräumig unterhalb von 0,002 ◦C.Betra
htet man die Gegebenheiten an der Meeresober�ä
he, so �ndet man S
hwankungendes Salzgehalts (Abbildung 21) ledigli
h im Mittelmeer (bis 0,040 PSU), im Nordpolarmeer (bis
0,015 PSU) sowie im Südatlantik (bis 0,010 PSU). Die S
hwankungen der Temperatur (sieheAbbildung 19) sind global stärker verbreitet, konzentrieren si
h aber auf das Mittelmeer (bis
0,020 ◦C), den Nordatlantik mit Nordpolarmeer (bis 0,017 ◦C), den nördli
hen Eingang derBeringstraÿe (bis 0,015 ◦C) sowie den Südatlantik und den Antarktis
hen Zirkumpolarstromim südli
hen Indik (bis 0,018 ◦C).Zusammenfassend wird davon ausgegangen, dass Änderungen in Temperatur- und Salzge-halt einem veränderten Klimazustand zuzus
hreiben sind, falls sie lokal stärker sind als dasDoppelte der Standardabwei
hung des Mittelwertes für den heutigen Klimazustand.33 Da manni
ht auss
hlieÿen kann, dass si
h die Berei
he nennenswerter Variabilität bei Veränderungender Passagenkon�guration ebenfalls vers
hieben, werden die festgestellten maximalen lokalenS
hwankungen auf zwei Na
hkommastellen aufgerundet global als untere Grenze für einentatsä
hli
h veränderten Klimazustand betra
htet. Für die Temperatur entspri
ht dies S
hwan-kungen von 0,01 ◦C im zonalen Mittel beziehungsweise 0,02 ◦C an der Meeresober�ä
he, beim33 Hierbei wird davon ausgegangen, dass die interne Modellvariabilität in einem einges
hwungenen Quasi-Glei
hgewi
ht unabhängig von der Passagenkon�guration ist.



4 Ergebnisse 43Salzgehalt werden Abwei
hungen um 0,01 PSU im zonalen Mittel beziehungsweise 0,03 PSUan der Meeresober�ä
he als relevant betra
htet. Es wird si
h zeigen, dass die dur
h Änderun-gen der Passagenkon�gurationen hervorgerufenen Abwei
hungen des Klimazustandes interneS
hwankungen bei weitem übersteigen.Eine Fehlerbetra
htung für den Wärmetransport ergibt, dass die Standardabwei
hung über30 Bestimmungen der Wärmeleistung bei keiner geographis
hen Breite über 4 · 1012 W liegt.Sie beträgt in der Regel deutli
h weniger als ein Prozent des Messwertes, an wenigen Stellenwerden maximal 2,1% errei
ht, Fehlergröÿen �nden in den entspre
henden Diagrammen (sieheKapitel 4.7) keine Darstellung.

Abbildung 19: Standardabwei
hung der Sti
hprobe der Temperatur an der Meeresober�ä
he,Experiment �Heute�

T
ie

fe
 / 

m

Breite / Grad

 

 

60 S 40 S 20 S 0 20 N 40 N 60 N

0

1000

2000

3000

4000

5000

Grad C

0

0.001

0.002

0.003

0.004

0.005

0.006

0.007

0.008

0.009

0.010

Abbildung 20: Standardabwei
hung der Sti
hprobe der zonal gemittelten Temperatur im At-lantik, Experiment �Heute�
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Abbildung 21: Standardabwei
hung der Sti
hprobe des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he,Experiment �Heute�
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Abbildung 22: Standardabwei
hung der Sti
hprobe des zonal gemittelten Salzgehalts im At-lantik, Experiment �Heute�4.2 Die Entwi
klung der meridionalen Umwälzung abhängig von derTopographieIm historis
hen Kontext hat si
h na
h den Ergebnissen dieser Arbeit die meridionale Um-wälzung vor allem im Atlantik über die Zeit grundlegend verändert. Folgend �ndet si
h eineZusammenfassung der ermittelten Massentransporte in Nordatlantik und Nordpazi�k für die imUhrzeigersinn rotierenden nordwärtigen Umwälzungszellen. Dies ist eine Neuerung im Verglei
hzu anderen Verö�entli
hungen, da dort die Umwälzungen in der Regel ledigli
h im Atlantikoder global integriert betra
htet werden.34 Hierbei wird einerseits der maximale Transport an-gegeben, andererseits der Wert der stärksten, bei 30 ◦S gerade ni
ht ges
hlossenen Stromlinie34 Eine Ausnahme bildet die Verö�entli
hung von Motoi et al. (2005), dort wird die Veränderung der pazi�s
henUmwälzung bei Ö�nung der Panama-Straÿe betra
htet.



4 Ergebnisse 45für nordwärtigen Transport im Uhrzeigersinn. Letzterer Wert kann als Maÿ des interhemi-sphäris
hen Massenaustaus
hs für ober�ä
hennahes Wasser angesehen werden; eine ähnli
heInterpretation �ndet man bei Sijp und England (2005).Tabelle 4: Umwälzraten nördli
h von 30 ◦S in Atlantik und Pazi�k abhängig von der Passa-genkon�guration, Maximalwerte absolut (Max. abs.) und interhemisphäris
her Aus-taus
h bei 30 ◦S (Max. bei 30 ◦S), sofern dieser gröÿer als Null ist:Experiment Umwälzung Atlantik / Sv Umwälzung Pazi�k / Sv Zeit / MaMax. abs. Max. 30 ◦S Max. abs. Max. 30 ◦S von bisHeute 18 14 7 � ≥ 0 < 4Miozän 1 9 7 5 � ≥ 4 ≤ 20Miozän 2 9 4 5 <1 ≥ 4 ≤ 20Oligozän 1 12 4 4/5 1 > 20 ≤ 30Oligozän 2 9 6 4/3 � > 20 ≤ 30Oligozän 3 5 8 3 � > 20 ≤ 30Eozän 1 3 8 2 � > 30Eozän 2 3 8 2 � > 30Eozän �ktiv 1 7 3 � � �Im Fall einer geö�neten tiefen Panama-Straÿe (Experiment �Miozän 2�, siehe Abbildung 23)gibt es bei den ermittelten Umwälzraten im Atlantik groÿe Unters
hiede zu anderen Veröf-fentli
hungen. Maier-Reimer et al. (1990) bestimmen eine atlantis
he Umwälzung von 16 Sv,wel
he bereits bei 30 ◦N abbri
ht. In den hier dur
hgeführten Experimenten ergibt si
h für einePassagentiefe von gemittelt 2500 m ein Maximum von 9 Sv, der interhemisphäris
he Transportbeträgt 4 Sv. Die nordwärtige Ausdehnung der Umwälzung ändert si
h jedo
h na
h Ö�nender Passage ni
ht, sie errei
ht na
h wie vor 60 ◦N. Da Maier-Reimer et al. (1990) bei Ver-wendung einer früheren Version des LSG-Modells eine ähnli
he Geometrie der Panama-Straÿewählen, könnte diese Diskrepanz auf die zwis
henzeitli
h eingeführten Veränderungen im Mo-dell
ode zurü
kzuführen sein (siehe Kapitel 2.1.1 und Fuÿnote 31, Kapitel 4.1.1). Alternativkönnte au
h die Präsenz eines stabileren Umwälz-Zustands im hier verwendeten Modellklimaden Unters
hied erklären.35Bezügli
h der Umwälzung im Pazi�k �nden Motoi et al. (2005) unter Verwendung eines ge-koppelten Atmosphären-Ozean-Modells für heutige Topographie eine vers
hwindende meridio-nale Umwälzung, diese wird dur
h die Ö�nung der Panama-Straÿe auf 12 Sv verstärkt. In demhier untersu
hten Modellklima des LSG existiert jedo
h für heutige Topographie eine s
hwa
hemeridionale Umwälzung von maximal 7 Sv, wel
he si
h na
h der Ö�nung der Panama-Straÿeauf maximal 5 Sv verringert. Glei
hzeitig erfolgt eine Zweiteilung der Umwälzungszelle bei etwa
15 ◦N, dies erhöht den interhemisphäris
hen Austaus
h bei 30 ◦S auf einen Wert gröÿer Null.Im Atlantik hat die Tiefe der Panama-Straÿe keinen nennenswerten Ein�uss auf die meri-dionale Umwälzung, die Darstellungen sind für die beiden Experimente �Miozän 1� (Graphenni
ht gezeigt) und �Miozän 2� im Wesentli
hen identis
h, allerdings ist der interhemisphäris
heAustaus
h für eine �a
he Panama-Straÿe mit 7 Sv höher im Verglei
h zu 4 Sv für den tiefenDur
h�uss. Im Pazi�k ergibt si
h ebenfalls eine fast identis
he Umwälzung unabhängig von der35 Wie zum Beispiel bei Mikolajewi
z et al. (1993) diskutiert wird, können abhängig von den angelegten Rand-bedingungen insbesondere bezügli
h der Temperatur (diese Randbedingungen werden im Falle fester Tem-peratur an der Meeresober�ä
he bei Mikolajewi
z et al. als �mixed boundary 
onditions� bezei
hnet) beiglei
hbleibender Topographie stabile und instabile Umwälzungszustände existieren. Da si
h in der vorliegen-den Arbeit jedo
h die Meeresober�ä
hentemperatur dur
h Verwendung eines Energiebilanzmodels innerhalbeiner S
hwankungsbreite frei entwi
keln kann, verhält si
h die meridionale Umwälzung sehr viel stabiler,siehe Lohmann und Gerdes (1998).



4 Ergebnisse 46Passagentiefe, ledigli
h die in Abbildung 23 für die tiefe Panama-Straÿe vorhandene südli
hezweite Umwälzungszelle ist bei �a
hem mittelamerikanis
hen Dur
h�uss no
h ni
ht vorhanden.Wenn man die Experimente von heute aus in umgekehrter historis
her Abfolge betra
htet,so sinkt der Betrag der nordwärtigen meridionalen Umwälzung im Nordatlantik von 18 Svbei heutigen Bedingungen auf 3 Sv bei geö�neter Panama-Straÿe, o�enem Tethysmeer undges
hlossener Drake-Passage, siehe Abbildung 27. Daneben verringert si
h hier au
h die Aus-dehnung der nordwärtigen ober�ä
hennahen Umwälzung von 2500 m auf nur no
h maximal
1000 m Tiefe. Der Zu�uss antarktis
hen Tiefenwassers hoher Di
hte in Form einer tiefer lie-genden Umwälzungszelle im Gegenuhrzeigersinn steigt an und verhindert wahrs
heinli
h dieBildung von arktis
hem Tiefenwasser.Die bes
hriebenen Veränderungen der nordatlantis
hen Umwälzung laufen monoton ab, miteiner Ausnahme: Die Ö�nung des Tethysmeeres vermag die bereits dur
h Ö�nung der Panama-Straÿe ges
hwä
hte Umwälzströmung no
h einmal von etwa 9 Sv auf 12 Sv zu steigern (Abbil-dung 24). Dies ist um so wi
htiger zu bewerten wenn man bea
htet, dass in dieser Arbeitder Dur
h�uss im Tethysmeer dur
h ein in allen Experimenten unverändert enges Mittelmeerlimitiert ist. Ein breiterer Mittelmeerkanal könnte no
h stärker zu einer Stabilisierung dernordwärtigen Umwälzung im Nordatlantik führen.Beim allmähli
hen S
hlieÿen der Drakestraÿe ergibt si
h keine fundamentale Änderung imS
hema der nordatlantis
hen Umwälzung, die vertikale Ausdehnung sowie die Amplituden wer-den jedo
h deutli
h geringer, siehe Abbildungen 25 und 26. Die Bedeutung des Tethysmeereszeigt si
h au
h für die Kon�guration mit ges
hlossener Drakestraÿe: In einem �ktiven Experi-ment �Eozän �ktiv� mit ges
hlossenem Tethysmeer, o�ener Panama-Straÿe sowie ges
hlossenerDrakestraÿe sinkt die Umwälzung auf nur no
h 1 Sv, sie bri
ht in diesem Fall au
h bereits bei
50 ◦N ab, siehe Abbildung 28.Die Änderungen der pazi�s
hen meridionalen Umwälzung in umgekehrtem erdges
hi
htli-
hem Ablauf zeigen ab dem Vorhandensein einer tiefen Panama-Straÿe eine klare Zweiteilungder im Uhrzeigersinn verlaufenden Strömungszelle, siehe Abbildung 23. Der Betrag des Mas-sentransports nimmt, analog zum Verhalten im Atlantik, ebenfalls kontinuierli
h ab.36 DieAbnahme der Umwälzung erfolgt jedo
h in kleineren S
hritten. Mit dem s
hrittweisen S
hlie-ÿen der Drakestraÿe ändert si
h das S
hema der Umwälzung fundamental. Die bei geö�neterPanama-Straÿe bereits zu erkennende Zweiteilung der Umwälzung in einen nördli
heren undeinen südli
heren Teil wird ab Experiment �Oligozän 3� no
hmals in ihrem S
hema geändert,siehe Abbildung 26. Die nördli
he Umwälzung s
hwä
ht si
h weiter ab, die südli
here Zelle wirdin die Tiefe gedrü
kt und errei
ht nun 3500 m, sie blo
kt damit den Eintrag kalten Tiefenwas-sers aus der Antarktis ab. Dieses Umwälzungss
hema repräsentiert einen vollständig anderenTypus als das heute realisierte.

36 Die Ö�nung der Tethys verursa
ht im Pazi�k im Gegensatz zum Atlantik keine Verstärkung der Umwälzung,sondern eine S
hwä
hung um etwa 1 Sv, dies gilt sowohl für Experiment �Oligozän 1� als au
h für �Eozän�ktiv�: Die Ö�nung von Tethys in Experiment �Oligozän 1� (24) senkt die Umwälzung im Verglei
h zuExperiment �Miozän 2� (Abbildung 23). Die S
hlieÿung von Tethys in Experiment �Eozän �ktiv� (Abbildung24) steigert die Umwälzung im Verglei
h zu Experiment �Eozän 1�.
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(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 23: Meridionale Umwälzung für geö�nete tiefe Panama-Straÿe im Atlantik (links)sowie im Pazi�k (re
hts), Experiment �Miozän 2�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 24: Meridionale Umwälzung für geö�nete Panama-Straÿe und o�ene Tethys im At-lantik (links) sowie im Pazi�k (re
hts), Experiment �Oligozän 1�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 25: Meridionale Umwälzung für geö�nete Panama-Straÿe, o�ene Tethys und etwasverengte Drakestraÿe im Atlantik (links) sowie im Pazi�k (re
hts), Experiment�Oligozän 2�
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(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 26: Meridionale Umwälzung für geö�nete Panama-Straÿe / Tethys und fast ge-s
hlossene Drakestraÿe in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment �Oli-gozän 3�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 27: Meridionale Umwälzung für geö�nete Panama-Straÿe / Tethys und ges
hlosseneDrakestraÿe in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment �Eozän 1�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 28: Meridionale Umwälzung für geö�nete Panama-Straÿe und ges
hlossene Tethys /Drakestraÿe in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment �Eozän �ktiv�



4 Ergebnisse 494.3 Die Entwi
klung des Salzgehalts bei veränderli
her TopographieIn den in dieser Arbeit dur
hgeführten Experimenten zeigt si
h, dass mit dem Ö�nen undS
hlieÿen von Ozeanpassagen Änderungen in der globalen Verteilung von Salz im Ozean ver-bunden sind. Zunä
hst soll dies am Beispiel des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he gezeigtwerden, dana
h wird auf Variationen des zonalen Mittels in den einzelnen Ozeanbe
ken vonAtlantik und Pazi�k eingegangen. Die gezeigten Graphen stellen jeweils Di�erenzplots zwis
henden Zuständen vor und na
h einer Modi�zierung der Passagenkon�guration dar, sie beziehensi
h im Allgemeinen ni
ht auf Unters
hiede zum Experiment �Heute�.4.3.1 Änderungen an der Meeresober�ä
heDas Ö�nen der Panama-Straÿe führt zu einer Reduzierung des Salzgehaltes insbesondere in derNordhemisphäre, siehe Abbildung 29. Im Nordpazi�k sinkt er groÿräumig um −0,2 PSU, imNordpolarmeer um −0,4 PSU bis −0,8 PSU. No
h stärker fallen die Änderungen im Nordatlan-tik bis hin zu 30 ◦S aus, hier werden in weiten Berei
hen bis zu −1,0 PSU errei
ht. Die südli
hergelegenen Ozean�ä
hen erfahren einen Zuwa
hs des Salzgehalts von 0,2 PSU bis 0,6 PSU, lo-kal im Südatlantik bei 45 ◦S bis zu 2,0 PSU. Eine �a
he Panama-Straÿe (Graph ni
ht gezeigt)unters
heidet si
h von einem tiefen mittelamerikanis
hen Dur
h�uss im Wesentli
hen nur imAtlantik, hier sind die Salzgehalte an der Ober�ä
he um 0,1 PSU bis 0,2 PSU höher. Die po-sitive Anomalie im Südatlantik fällt bei einem sei
hten Panamadur
hgang um etwa 0,3 PSUgeringer aus.Ö�net man nun zusätzli
h Tethys, so werden die Salzgehalte insbesondere im Mittelmeererhöht, siehe Abbildung 30. Nördli
h von 15 ◦S ist die Änderung im Atlantik dur
hwegs po-sitiv, sie errei
ht bis zu 0,4 PSU, lokal am Eingang von Hudson Bay und Mittelmeer bis zu
1,0 PSU, im Mittelmeer steigt der Salzgehalt um bis zu 2,0 PSU. Glei
hzeitig verringern si
hdie Konzentrationen im Pazi�k um −0,1 PSU bis −0,2 PSU, im Indik am Eingang des Tethys-meeres sogar um bis zu −0,5 PSU. Dies deutet auf einen intensiven Transport salzigen Wassersaus dem Indik über Tethys und Mittelmeer bis in den Nordatlantik hin, wodur
h der Indis
heOzean salzärmer wird. Insgesamt �ndet man eine Vers
hiebung der Salzkonzentration hin zunördli
hen Breiten, insbesondere in das atlantis
he Be
ken.Das S
hlieÿen der Drakestraÿe erzeugt eine der Ö�nung von Tethys entgegengesetzte Wir-kung bezügli
h der Salzgehalte an der Meeresober�ä
he. Weiträumig sinken diese insbesondereim Nordatlantik und westli
h der ges
hlossenen Drakestraÿe um bis zu −2,0 PSU, siehe Abbil-dung 33. Im Südatlantik und Südindik wiederum ergibt si
h eine Erhöhung des Ober�ä
hen-salzgehalts um 0,2 PSU bis 2,0 PSU. Das allmähli
he S
hlieÿen sorgt zuerst für eine Reduktionnördli
h des vom Antarktis
hen Zirkumpolarstrom beein�ussten Gebiets, besonders stark imAtlantik, siehe Abbildungen 31 und 32. Erhöhungen der Salzkonzentrationen im Süden erfolgenbeim allmähli
hen S
hlieÿen s
hrittweise und imWesentli
hen am Ort der extremen Salzanoma-lie zwis
hen Südamerika und dem Kap der Guten Ho�nung. Ob die Drakestraÿe allmähli
h inmehreren S
hritten ges
hlossen wird, oder ein instantanes S
hlieÿen erfolgt (siehe Abbildungen53 und 54, Kapitel 4.5), ma
ht im LSG-Modell bezügli
h des Ober�ä
hensalzgehalts keinenUnters
hied. Die auftretenden Di�erenzen liegen weiträumig im Berei
h der angenommenenModells
hwankungen von 0,03 PSU, siehe hierzu au
h Kapitel 4.5. Ein geö�netes Tethysmeerhat au
h bei ges
hlossener Drakestraÿe eine wi
htige Bedeutung für lokale Salzgehalte in dernördli
hen Hemisphäre. Insbesondere am Eingang der Hudson Bay sowie im Mittelmeer er-geben si
h dur
h eine ges
hlossene Tethys um bis zu −2,0 PSU geringere Werte, während sieim Indik erhöht werden, siehe Abbildung 34. Dieses Ergebnis deutet ebenfalls darauf hin, dasseine geö�nete Verbindung zwis
hen Indik und Atlantik wi
htig ist für den Salzaustaus
h dieserbeiden Ozeane.
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Abbildung 29: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he bei Ö�nung der Panama-Straÿe, Di�erenz �Miozän 2� - �Heute�

Abbildung 30: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he bei Ö�nung des Tethys-meeres, Di�erenz �Oligozän 1� - �Miozän 2�
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Abbildung 31: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he bei Verengen der Drake-straÿe, Di�erenz �Oligozän 2� - �Oligozän 1�

Abbildung 32: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he bei weiterem Verengen derDrakestraÿe, Di�erenz �Oligozän 3� - �Oligozän 2�
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Abbildung 33: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he bei S
hlieÿen der Drake-straÿe (relativ zu geö�neter Drakestraÿe), Di�erenz �Eozän 2� - �Oligozän 1�

Abbildung 34: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he aufgrund eines ges
hlos-senen Tethysmeeres bei ges
hlossener Drakestraÿe, Di�erenz �Eozän �ktiv� -�Eozän 2�



4 Ergebnisse 534.3.2 Änderungen im zonalen MittelIm Atlantik ruft die Ö�nung der Panama-Straÿe vor allem in der Nordhemisphäre bis in Tiefenvon 2000 m eine Abnahme des Salzgehaltes hervor, diese ist vor allem in Ober�ä
hennähesehr ausgeprägt (bis −1 PSU) und nimmt na
h unten hin ab, siehe Abbildung 35. In derSüdhemisphäre ergibt si
h zwis
hen 10 ◦S und 60 ◦S bis in eine Tiefe von 1000 m eine Erhöhungdes Salzgehalts von bis zu 0,8 PSU. Die Tiefsee wird in geringerem Maÿe von der Ö�nungdes Isthmus von Panama beein�usst. Ein �a
her mittelamerikanis
her Dur
h�uss führt in derNordhemisphäre zu fast glei
hen Ergebnissen wie eine tiefe Passage, die Stärke der Salzabnahmeist etwas geringer (Abbildung ni
ht gezeigt). Die ausgeprägte Erhöhung der Salzgehalte in derSüdhemisphäre in Abbildung 35 ist bei �a
her Panama-Straÿe no
h ni
ht zu erkennen.Im Pazi�k nimmt der Salzgehalt im Süden beim Ö�nen der Panama-Straÿe analog zumAtlantik ebenfalls zu, allerdings erstre
kt si
h der Berei
h erhöhter Salzkonzentrationen bis
10 ◦N. Nördli
h davon nimmt der Salzgehalt etwas ab, jedo
h ni
ht so ausgeprägt wie imAtlantik.Die Ö�nung des Tethysmeeres wirkt si
h vor allem auf den Salzgehalt in den oberen Wasser-s
hi
hten der Nordhemisphäre aus, eine Erhöhung um bis zu 0,6 PSU ergibt si
h im Atlantikbis eine Tiefe von etwa 1500 m, siehe Abbildung 36. In tieferen S
hi
hten, sowie in den hohensüdli
hen Breiten, �ndet man eine lei
hte Abnahme der Salzkonzentration von meist kleiner
−0,1 PSU. Im Pazi�k führt das Ö�nen des Tethysmeeres fast überall zu einer Reduzierungder Salzkonzentration, dieser E�ekt ist vor allem in den mittleren Breiten in Ober�ä
hennäheausgeprägt und errei
ht bis zu −0,25 PSU. Ledigli
h in den hohen nördli
hen Breiten bildetsi
h ein Berei
h erhöhten Salzgehalts, die Änderung ist mit 0,05 PSU jedo
h sehr gering.Mit dem S
hlieÿen der Drake-Passage erhöht si
h der Salzgehalt im Südatlantik in einemBerei
h von 60 ◦S bis 40 ◦S um bis zu 2,0 PSU, siehe Abbildung 39. Nördli
h von 40 ◦S sinkt derSalzgehalt in Tiefen bis 1000 m, die Abnahme ist an der Ober�ä
he am hö
hsten und beträgtbis zu −0,6 PSU. Darunter liegt eine Zone erhöhter Salzkonzentration, wel
he insbesonderein den hohen nördli
hen Breiten in mittlerer Tiefe bis zu 0,5 PSU beträgt. Die resultierendenÄnderungen im Salzgehalt bauen si
h mit dem S
hlieÿen der Drakestraÿe relativ glei
hmäÿigauf, siehe Abbildungen 37 und 38.Im Pazi�k sinken die Salzgehalte beim S
hlieÿen der Drakestraÿe in ober�ä
hennahen S
hi
h-ten, während sie in der Tiefsee lei
ht steigen. Insbesondere südli
h von 60 ◦S ergibt si
h eineErniedrigung der Salzkonzentration um bis zu −1,0 PSU, in nördli
heren Berei
hen ist diesegeringer, hat jedo
h ein weiteres lokales Maximum südli
h des Äquators (bis −0,5 PSU). DieKonzentrationserhöhungen in der Tiefsee fallen insbesondere in den hohen nördli
hen Breitenzwis
hen 1000 m und 2000 m verglei
hsweise stark aus, sie errei
hen hier 0,25 PSU.Für ein ges
hlossenes Tethysmeer in Kombination mit einer ges
hlossenen Drakestraÿe neh-men die Salzgehalte insbesondere in den oberen Ozeans
hi
hten des Nordatlantiks ab, dies istein Hinweis auf die Bedeutung des Tethysmeeres für einen Zustrom von Salz in den Nordat-lantik. Das Tethysmeer hat im Pazi�k insbesondere auf mittlere Breiten und ober�ä
hennahesWasser einen Ein�uss. Mit dem S
hlieÿen von Tethys steigt hier der Salzgehalt. Dies deutetebenfalls auf die Bedeutung der Tethys für einen Abtransport von salzigem Wasser dur
h dasMittelmeer in den Atlantik hin.
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4 Ergebnisse 564.4 Die Entwi
klung der Temperatur bei veränderli
her TopographieNeben der Verteilung des Salzgehaltes ändern si
h bei veränderter Passagenkon�guration au
hdie globalen ozeanis
hen Temperaturfelder. Zuerst wird dies für die Grenzs
hi
ht zwis
henOzean und Atmosphäre demonstriert, dana
h folgt eine Präsentation der Temperaturänderun-gen im zonalen Mittel für die Ozeanbe
ken Pazi�k und Atlantik. Au
h hier werden Di�erenz-plots der Temperaturverteilung vor und na
h einer Veränderung der Passagenkon�gurationgezeigt. Im Allgemeinen handelt es si
h ni
ht um Di�erenzen zum Zustand des Experiments�Heute�.4.4.1 Änderungen an der Meeresober�ä
heVariationen der Ober�ä
hentemperatur des Ozeans sind bei der Ö�nung der Panama-Straÿein der Nordhemisphäre bevorzugt negativ, besonders stark fallen sie am Eingang der HudsonBay (−7 ◦C übers
hreitend) sowie südli
h der Beringstraÿe (bis −2 ◦C) aus, siehe Abbildung41. Denno
h gibt es groÿe Berei
he in Pazi�k und Nordpolarmeer, in denen au
h nördli
h desÄquators geringere Erhöhungen der Meeresober�ä
hentemperatur kleiner 1 ◦C auftreten. Inder Südhemisphäre entwi
keln si
h die Temperaturen lokal begrenzt sehr unters
hiedli
h. Ander Südwestspitze Südamerikas etabliert si
h eine Temperaturanomalie gröÿer 5 ◦C, vor derKüste Südaustraliens treten Erwärmungen über 2 ◦C auf. Dazwis
hen erstre
kt si
h ein zonalausgeri
htetes Band, in dem die Temperaturen um bis zu −5 ◦C verringert sind. Eine sei
htePanama-Straÿe bringt keine qualitativ unters
hiedli
hen Temperaturverteilungen hervor, dieAmplituden der Anomalien sind ledigli
h reduziert (Abbildung ni
ht dargestellt).Ein geö�netes Tethysmeer führt besonders am Eingang der Hudson Bay sowie im Mittelmeer,dem Atlantik südli
h von 15 ◦N sowie im Nordpolarmeer zu wärmerem Ober�ä
henwasser,siehe Abbildung 42. Vor der Westküste Grönlands, im mittleren Atlantik sowie in Pazi�kund Indik herrs
ht jedo
h Abkühlung vor. Im südli
hen Ozean gibt es zwei weitere positiveTemperaturanomalien vor der Südküste Australiens.Mit dem S
hlieÿen der Drakestraÿe sinken die Temperaturen insbesondere am Eingang derHudson Bay um mehr als −6 ◦C, an der Nordküste Skandinaviens gibt es eine weitere Tem-peraturanomalie von −3 ◦C, siehe Abbildung 45. Während in der Nordhemisphäre groÿräumigAbkühlungen von kleiner −1 ◦C vorherrs
hen, bildet si
h im Südatlantik eine starke Erwär-mung in Form einer ostwärts weisenden Zunge mit Extremwerten an der Ostküste Südamerikasvon mehr als 10 ◦C aus. An diese s
hlieÿen si
h östli
h zwei Zonen abkühlenden Wassers (kleiner
−5 ◦C) an. Die bes
hriebenen Anomalien bauen si
h beim s
hrittweisen S
hlieÿen der Passageallmähli
h auf, siehe Abbildungen 43 und 44. Ihre grobe Struktur ist in jedem Zwis
hens
hritterkennbar, mit Ausnahme der beiden Abkühlungszonen im Berei
h des Antarktis
hen Zirkum-polarstroms; diese sind bei der ersten Stufe der Verengung der Drakestraÿe no
h ni
ht si
htbar.Im Falle einer ges
hlossenen Drakestraÿe hat ein geö�netes Tethysmeer geringe Bedeutungfür den Indis
hen Ozean, deutli
here Temperaturvariationen ma
hen si
h vor allem in Mit-telmeer und Nordatlantik bemerkbar. Dort verringert ein ges
hlossenes Tethysmeer lokal dieTemperatur an der Meeresober�ä
he, siehe Abbildung 46.
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Abbildung 41: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he bei Ö�nung der Panama-Straÿe, Di�erenz �Miozän 2� - �Heute�

Abbildung 42: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he bei Ö�nung des Tethys-meeres, Di�erenz �Oligozän 1� - �Miozän 2�
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Abbildung 43: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he bei Verengen der Drake-straÿe, Di�erenz �Oligozän 2� - �Oligozän 1�

Abbildung 44: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he bei weiterem Verengender Drakestraÿe, Di�erenz �Oligozän 3� - �Oligozän 2�
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Abbildung 45: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he bei S
hlieÿen der Dra-kestraÿe (relativ zu geö�neter Drakestraÿe), Di�erenz �Eozän 2� - �Oligozän1�

Abbildung 46: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he aufgrund eines ges
hlos-senen Tethysmeeres bei ges
hlossener Drakestraÿe, Di�erenz �Eozän �ktiv� -�Eozän 2�



4 Ergebnisse 604.4.2 Änderungen im zonalen MittelDas Ö�nen der Panama-Straÿe führt im Atlantik zu einer Abkühlung der hohen nördli
henBreiten von weiträumig bis zu −1,5 ◦C, die Änderungen sind am stärksten bis in eine Tiefevon 1500 m bis 2000 m, siehe Abbildung 47. In der Südhemisphäre entwi
kelt si
h, abgesehenvon den hohen Breiten, eine Zelle deutli
h erhöhter Temperatur (lokal über 3,0 ◦C), sie rei
htbis in eine Tiefe von 2000 m. Darunter kühlt si
h das Wasser ab, der Berei
h der Abkühlungerfolgt in den hohen südli
hen Breiten bereits an der Ozeanober�ä
he, er setzt si
h dann mitsteigender Tiefe in die Nordhemisphäre fort.Im Pazi�k sind die Folgen einer geö�neten Panama-Straÿe ähnli
h wie im Atlantik: DieTiefsee und hohe nördli
he Breiten kühlen ab, während si
h mittlere und südli
he Breitenin Ober�ä
hennähe lei
ht erwärmen. Die Amplituden der Temperaturänderung sind jedo
hgeringer als im Atlantik.Bei geö�netem Tethysmeer ist die Änderung der Temperaturen im Atlantik vor allem in derNordhemisphäre sehr ausgeprägt (Abbildung 48). Unterhalb von 1500 m bis 2000 m kühlt si
hdas Wasser verbreitet um bis zu −0,5 ◦C ab, darüber herrs
ht Erwärmung vor, die in Tiefen von
500 m bis 1500 m bis zu 2,5 ◦C errei
ht. Der Südatlantik bleibt verglei
hsweise wenig beein�usst.Eine Ö�nung des Tethysmeeres führt im Pazi�k nahezu überall zu einer Abkühlung von bis zu
−1,0 ◦C, ledigli
h im Süden sowie in der Tiefsee treten lei
hte Erwärmungen auf, die jedo
hdur
hwegs kleiner als 0,1 ◦C ausfallen.Die Drakestraÿe führt in ges
hlossenem Zustand im Atlantik fast überall zu einer Abküh-lung, diese ist besonders in den mittleren und hohen nördli
hen Breiten sehr ausgeprägt underrei
ht bis 3,0 ◦C, siehe Abbildung 51. Im vom Antarktis
hen Zirkumpolarstrom beein�usstenGebiet gibt es bis in eine Tiefe von 1000 m jedo
h eine deutli
he Erwärmung, lokal errei
htdiese an der Ober�ä
he bis zu 8,0 ◦C, einen weiteren Berei
h geringerer Erwärmung �ndet manim Nordatlantik in einer Tiefenzelle zwis
hen 1000 m und 2000 m zwis
hen 40 ◦N und 60 ◦N.Die starke Erwärmung im Süden baut si
h mit dem S
hlieÿen der Drakestraÿe langsam auf,während die positive Temperaturanomalie im hohen Norden erst bei einer sehr verengten Dra-kestraÿe auftritt, siehe Abbildungen 49 und 50. Im Pazi�k führt eine ges
hlossene Drakestraÿebis auf kleine Berei
he in der südli
hen Tiefsee sowie an einigen Stellen der Meeresober�ä
heauss
hlieÿli
h zu einer Abkühlung. Insbesondere in den ober�ä
hennahen S
hi
hten bis hinun-ter zu 3000 m fällt diese sehr ausgeprägt aus, sie errei
ht bis zu −3,0 ◦C. Eine etwas verengteDrakestraÿe hat no
h keinen groÿen Ein�uss auf die Temperaturänderungen (die Spannwei-te liegt von 0,05 ◦C bis −0,20 ◦C), die starke Abkühlung bildet si
h erst ab einer weiterenVerengung der Drakestraÿe aus.Ein ges
hlossenes Tethysmeer hat bei ges
hlossener Drakestraÿe weiterhin eine wi
htige Be-deutung für das Ober�ä
henwasser im Nordatlantik (Abbildung 52), es führt hier zu einerAbkühlung. Im Pazi�k ergibt si
h statt dessen eine lei
hte Erwärmung insbesondere der mitt-leren Breiten.
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4 Ergebnisse 634.5 Abhängigkeit der Modellausgabe von der topographis
henVorges
hi
hteIn komplexen, insbesondere ni
htlinearen Modellen mit Rü
kkopplung kann der errei
hba-re Endzustand von der Vorges
hi
hte des Modells abhängig sein. Das vorliegende Modellverwendet zwar eine linearisierte Formulierung der Fluiddynamik, jedo
h liegt in Form derHintergrund-Temperatur an der Meeresober�ä
he eine Rü
kkopplung zwis
hen Ozean und Um-gebung vor, daneben enthält die Bere
hnung der Di
hte im Strömungsmodell ni
htlineare An-teile, siehe Maier-Reimer und Mikolajewi
z (1992). Am Beispiel des S
hlieÿens der Drakestraÿewird überprüft, wie si
h die bei langsamem und sofortigem S
hlieÿen errei
hten Endzustän-de voneinander unters
heiden. In Darstellungen der Di�erenz beider Endzustände zeigt si
h,dass die resultierenden Salzgehalte und Temperaturen im Rahmen der angenommenen Modell-s
hwankungen bis auf kleine Ausnahmen identis
h sind. In den zonalen Mitteln (Abbildungenni
ht gezeigt) gibt es ledigli
h in breiten- und tiefenbezogen räumli
her Nähe der Drakestraÿesowie in den hohen nördli
hen Breiten lokal begrenzte geringe Übers
hreitungen der angenom-menen S
hwankungsbreite. Bei Betra
htung der Unters
hiede an der Meeresober�ä
he (sieheAbbildungen 53 und 54) o�enbaren si
h die Übers
hreitungen als lokal eng begrenzt. Im un-tersu
hten Fall ist es für das Errei
hen des Endzustandes im LSG-Modell daher von geringerBedeutung, auf wel
hem Wege eine ges
hlossene Drakestraÿe hergestellt wird. Die Untersu-
hung eines verengten Dur
h�usses ist nur notwendig, um Informationen über die zugehörigenZwis
henzustände des Modellklimas zu erhalten, sie haben aber selbst keinen relevanten Ein-�uss auf das Verhalten des Modells bei folgender weiterer topographis
her Veränderung. Diesist ein Hinweis dafür, dass das Strömungsmodell im Wesentli
hen kein Hystereseverhalten inBezug auf topographis
he Veränderungen besitzt.

Abbildung 53: Di�erenz der Temperatur an der Meeresober�ä
he zwis
hen den resultierendenEndzuständen bei sofortigem und s
hrittweisem Vers
hlieÿen der Drakestraÿe
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Abbildung 54: Di�erenz des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he zwis
hen den resultierendenEndzuständen bei sofortigem und s
hrittweisem Vers
hlieÿen der Drakestraÿe4.6 Globale Ges
hwindigkeitsverteilung bei veränderterPassagenkon�gurationDie Auswirkungen veränderter Passagenkon�guration auf das ozeanis
he Strömungssystem sollim Folgenden anhand der horizontalen Ges
hwindigkeitsverteilungen in ober�ä
hennahemWas-ser (25 m) sowie in einer Tiefe von 1500 m demonstriert werden. Dur
h den Wegfall oder dieBildung von Landbarrieren können si
h Strömungen qualitativ dur
h eine Änderung der Fluss-ri
htung sowie quantitativ dur
h eine modi�zierte Flussges
hwindigkeit reorganisieren.Beim Verglei
h der Gröÿenordnung der Ges
hwindigkeitsbeträge fällt sofort auf, dass diesean der Ober�ä
he sehr viel höher sind als in der Tiefsee, ober�ä
hennahe Strömungen errei
henverbreitet 0,2 m/s während die Strömungen auf 1500 m im Berei
h von 0,01 m/s liegen, siehe zumBeispiel Abbildung 59 und 60. Dies steht im Einklang mit Literaturangaben (Stewart, 2007,Kap. 13.4). Während der Antarktis
he Zirkumpolarstrom an der Ober�ä
he sehr glei
hmäÿigverläuft, erfährt er in der Tiefsee verglei
hsweise starke Ablenkungen.Das Ö�nen der Panama-Straÿe führt zunä
hst dazu, dass die Isolation von Atlantik undPazi�k in der Nordhemisphäre aufgehoben wird. An der Ober�ä
he bildet si
h entlang derKüsten von Mittelamerika und Südamerika ein s
hwa
her südwärtiger Fluss vom Atlantik inden Pazi�k, während dazwis
hen eine s
hwa
he Strömung vom Pazi�k in den Atlantik existiert,siehe zum Beispiel Abbildung 55. Bei Vergröÿerung der Tiefe der Panama-Straÿe nimmt auf
1500 m die Stärke der westli
hen südwärtigen Strömung im Atlantik ab, dies betri�t sowohlden Nordatlantik als au
h den Südatlantik (Abbildung 60). Das glei
he Phänomen gilt für dieentspre
hende westli
he Tiefenströmung im Pazi�k.Ö�net si
h Tethys, so bes
hränken si
h die Änderungen des ober�ä
hennahen Strömungsbil-des auf eine s
hwa
he Strömung vom Indik dur
h das Mittelmeer in den Atlantik (Abbildung56). Da die mediterrane See im Modell unverändert nur eine Gitterzeile breit ist, stellt sie eineenge Barriere für den Dur
h�uss dar und limitiert ihn somit sehr stark. In 1500 m Tiefe wieder-



4 Ergebnisse 65um hat ein geö�netes Tethysmeer für die Strömung, abgesehen von der nun o�enen Verbindungdur
h das Mittelmeer, ebenfalls nur geringen Ein�uss, verglei
he Abbildungen 60 und 61.Der Vorgang des S
hlieÿens der Drakestraÿe wirkt si
h auf das globale Strömungsbild mit Ab-stand am stärksten aus. Eine erste Verengung hat an der Ober�ä
he no
h keine nennenswertenFolgen (Abbildung 57), in der Tiefe s
hwä
ht si
h jedo
h die südwärtige Strömung entlang derwestli
hen Begrenzung des Atlantiks bereits deutli
h ab. Während der Antarktis
he Zirkumpo-larstrom in der obersten Ozeans
hi
ht ebenfalls keine gröÿeren Veränderungen erfährt, �ndetsi
h auf 1500 m Tiefe bereits eine deutli
he Abs
hwä
hung der Strömungsges
hwindigkeit, sieheAbbildung 62.Mit einer weiteren Verengung der Drakestraÿe verstärkt si
h an der Ober�ä
he die westli
heRandströmung im Atlantik entlang der Ostküste Südamerikas, sie errei
ht nun au
h höheresüdli
he Breiten (Abbildung 58). Während bei vorherigen topographis
hen Bedingungen miteinem breiteren Dur
h�uss an der Engstelle zwis
hen der Spitze Südamerikas und Antarktikano
h ein lokaler, stark nordwärtiger Transport entlang der Ostküste Südamerikas existierte, istdieser nun ni
ht mehr vorhanden. In der Folge endet die westli
he Strömung erst bei etwa 60 ◦Sanstatt bereits bei 45 ◦S für eine weiter geö�nete Passage. In tieferen S
hi
hten ergibt si
h einedramatis
he Veränderung der Antarktis
hen Zirkumpolarströmung, es tritt eine Umwandlungvon mehr oder weniger glei
hförmigem Fluss in West-Ost-Ri
htung zu einem verwirbeltenVerhalten insbesondere in Südatlantik und Südindik ein, siehe Abbildung 63. Im Tethysmeerverstärkt si
h die nordwestli
h geri
htete Strömung, der südwärtige Transport entlang derwestli
hen Begrenzung des atlantis
hen Be
kens nimmt no
hmals zu. Insgesamt herrs
ht au
him Pazi�k ein sehr viel turbulenteres Verhalten mit verstärkter Wirbelbildung vor.Wird die Drakestraÿe nun ganz ges
hlossen, so ergibt si
h an der Meeresober�ä
he eine no
h-malige Verstärkung der westli
hen Randströmung im Südatlantik, verglei
he Abbildung 59. Inder Tiefsee s
hwä
ht si
h die südwärtige Strömung entlang der Ostküste Nord- und Südame-rikas wieder etwas ab, die Wirbelströmung im Südatlantik bildet eine etwas klarere Strukturaus und o�enbart si
h nun als Doppelwirbel (Abbildung 64). Der südli
he, im Uhrzeigersinnverlaufende Wirbel liegt im Weddell-Meer, an ihn s
hlieÿt si
h nördli
h ein im Gegenuhrzeiger-sinn verlaufender Wirbel, dessen nördli
he Begrenzung bei etwa 30 ◦S liegt, im Osten kehrt ersi
h südöstli
h von Madagaskar um. Ein weiteres interessantes Strömungssystem in der Tiefseebildet si
h in Form einer westwärts geri
hteten Strömung zwis
hen Australien und Neuseelandhindur
h in den Indis
hen Ozean, wo er mit dem nördli
hen der beiden Wirbel zusammen tri�t.Eine ges
hlossene Drakestraÿe hat au
h eine wi
htige Bedeutung für die Strömungsverhält-nisse an der Panama-Straÿe in tieferen Ozeans
hi
hten. Während für eine o�ene und etwasverengte Drakestraÿe no
h der Fluss entlang der Ostküste Nordamerikas vom Atlantik in denPazi�k überwiegt, wird dieser Strömungsanteil dur
h eine ges
hlossene Drakestraÿe stark re-duziert. Statt dessen existiert nun ein verstärkter Fluss vom Pazi�k in den Atlantik entlangder Küste des südamerikanis
hen Kontinents. Die Panama-Straÿe übernimmt nun teilweise dieAufgabe des Wasseraustaus
hs zwis
hen Atlantik und Pazi�k, wel
he in anderen Passagenkon-�gurationen von der Drakestraÿe und dem Antarktis
hen Zirkumpolarstrom wahrgenommenwird.Ein Verglei
h des Strömungsbildes von Experiment �Eozän 1� oder �Eozän 2� (geö�netePanama-Straÿe, ges
hlossene Drake-Passage sowie o�ene Tethys) mit dem des Experiments�Eozän �ktiv� (geö�nete Panama-Straÿe, ges
hlossene Drake-Passage sowie ges
hlossene Te-thys, Abbildung ni
ht dargestellt) zeigt keine au�älligen Unters
hiede. Dies deutet darauf hin,dass bei der gegebenen Passagenkon�guration mit einem Tethysmeer limitierten Dur
h�ussesdie globalen Strömungsverhältnisse von Panama-Straÿe und Drakestraÿe geprägt werden.
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Abbildung 55: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m bei geö�neter Panama-Straÿe, Experi-ment �Miozän 2�

Abbildung 56: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m bei geö�neter Panama-Straÿe und o�e-nem Tethysmeer, Experiment �Oligozän 1�
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Abbildung 57: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�enemTethysmeer und etwas verengter Drakestraÿe, Experiment �Oligozän 2�

Abbildung 58: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�enemTethysmeer und weiter verengter Drakestraÿe, Experiment �Oligozän 3�
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Abbildung 59: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�enemTethysmeer und ges
hlossener Drakestraÿe, Experiment �Eozän 2�

Abbildung 60: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m bei geö�neter Panama-Straÿe, Expe-riment �Miozän 2�
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Abbildung 61: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m bei geö�neter Panama-Straÿe undo�enem Tethysmeer, Experiment �Oligozän 1�

Abbildung 62: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�e-nem Tethysmeer und etwas verengter Drakestraÿe, Experiment �Oligozän 2�
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Abbildung 63: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�e-nem Tethysmeer und weiter verengter Drakestraÿe, Experiment �Oligozän 3�

Abbildung 64: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m bei geö�neter Panama-Straÿe, o�e-nem Tethysmeer und ges
hlossener Drakestraÿe, Experiment �Eozän 2�



4 Ergebnisse 714.7 Der Ein�uss topographis
her Veränderungen auf denWärmetransportIm Zuge dieser Arbeit zeigt si
h, dass der advektive meridionale Wärmetransport im Ozeanin der Tat sehr stark von der vorliegenden Passagenkon�guration abhängt. Folgend werdeneinige Ergebnisse für den meridionalen Verlauf des ozeanis
hen Wärmetransports gezeigt, Feh-lerbalken �nden keine Darstellung, siehe dazu die Diskussion in Kapitel 4.1.2. Dargestellt wirdjeweils der über 3000 Jahre gemittelte Transport (für Informationen zur Bere
hnung der Trans-porte siehe Kapitel 4.1). In den Diagrammen stellen die Kreise den ermittelten Wert an derjeweiligen geographis
hen Breite dar, bei der Kurve handelt es si
h um eine Glättung. Dieseberuht auf der Bildung des laufenden arithmetis
hen Mittels mit einem Datenfenster von dreiMesspunkten.Abbildung 65 zeigt den historis
hen Verlauf des Wärmetransports von heutigen topographi-s
hen Randbedingungen (Experiment �Heute�, Panama-Straÿe und Tethys ges
hlossen, Dra-kestraÿe geö�net) über Zwis
henzustände bezügli
h der Ö�nung des Isthmus von Panama unddes Tethysmeeres (etwa 4 Ma bzw. 14 Ma-20 Ma) zu Werten, wie sie für eine Passagenkon-�guration typis
h für das Eozän (etwa 30 Ma) sind (Experiment �Eozän 2�, Panama-Straÿeund Tethys o�en, Drakestraÿe ges
hlossen). Von heute in die Vergangenheit geht der Trendinsgesamt zu verringertem nordwärtigen Wärmetransport, während si
h die Wärmetransportein der Südhemisphäre deutli
h verstärken, er ist jedo
h ni
ht monoton. Die Ö�nung der Te-thys erhöht den bereits mit dem Ö�nen der Panama-Straÿe zurü
kgegangenen nordwärtigenTransport no
hmals, während sie den südwärtigen Transport vorübergehend reduziert.Die Tiefe der Panama-Straÿe hat in den hier dur
hgeführten Experimenten nur einen ge-ringfügigen Ein�uss auf den meridionalen Wärmetransport und liegt an einigen geographi-s
hen Breiten im Berei
h der internen Variabilität, siehe Abbildung 66. Für Modi�zierungender Breite der Drakestraÿe ergeben si
h sehr viel stärkere Änderungen im meridionalen Wär-metransport. Verengt si
h der Dur
h�uss zwis
hen Antarktis und der Spitze Südamerikas, sogibt es einen klaren Trend zu geringeren nordwärtigen sowie erhöhten südwärtigen Transpor-ten. Diese Umverteilung der Wärmetransporte von der Nordhemisphäre zur Südhemisphäre istmonoton, siehe Abbildung 67. Folgend seien die Änderungen des Wärmetransports no
hmalsim erdhistoris
hen Ablauf betra
htet:
• Um 30 Ma: Aufweitung der Drakestraÿe verursa
ht eine Verringerung südwärtigen Wär-metransports, während nordwärtiger Transport si
h verstärkt
• Etwa 20 Ma-14 Ma: Das Tethysmeer s
hlieÿt si
h, zuvor hatte es eine wi
htige Bedeutungfür nordwärtigen Transport; der nordwärtige Transport sinkt no
hmals
• Um 4 Ma: Mit der S
hlieÿung des Isthmus von Panama etabliert si
h der heutige star-ke nordwärtige Transport, die Tiefe der Panama-Straÿe hat in den hier dur
hgeführtenExperimenten nur geringen Ein�uss
• Die genannten Vers
hiebungen von bevorzugt südwärtigem Transport hin zu nordwär-tigem Transport verlaufen bis auf eine Ausnahme (S
hlieÿung der Tethyssee) monoton;dies unterstrei
ht die Bedeutung dieses Dur
h�usses für nordwärtigen ozeanis
hen Wär-metransport
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Heute
Miozaen 2
Oligozaen 1
Eozaen 2Abbildung 65: Entwi
klung des globalen meridionalen advektiven Wärmetransports beim Ö�-nen der Panama-Straÿe und des Tethysmeeres bzw. beim S
hlieÿen der Drake-straÿe
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Miozaen 1
Miozaen 2Abbildung 66: Abhängigkeit des globalen meridionalen advektiven Wärmetransports von derTiefe der Panama-Straÿe
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Oligozaen 1
Oligozaen 2
Oligozaen 3
Eozaen 1Abbildung 67: Abhängigkeit des globalen meridionalen advektiven Wärmetransports von derÖ�nungsweite der Drakestraÿe4.8 Auswirkungen eines �a
hen OzeanbodensIn früheren Studien zur Auswirkung der Ozeanpassagen auf das Klima wurde teilweise �a
heOzeantopographie verwendet, siehe zum Beispiel von der Heydt und Dijkstra (2005, 2006).Um die Auswirkung einer sol
hen Vorgehensweise auf die mit dem LSG-Modell erzielbarenErgebnisse zu beurteilen, �nden si
h folgend graphis
he Darstellungen von Ergebnissen desExperiments �Heute �a
h�. Hierbei wird die modelleigene heutige Topographie verwendet, dietopographis
he Struktur des Meeresbodens jedo
h dur
h Mittelung der Tiefen aller dem Ozeanzugehörigen Gitterzellen herausge�ltert (siehe Kapitel 2.2.2). Betra
htet werden Absolutwerteder meridionalen Umwälzung in den beiden Ozeanbe
ken von Atlantik und Pazi�k, globaleGes
hwindigkeitsverteilung in der Tiefsee und an der Meeresober�ä
he sowie der advektivemeridionale Wärmetransport. Weiterhin �nden si
h Darstellungen der Änderung der Meeres-ober�ä
hentemperaturen und -salzgehalte im Verglei
h zu den Ergebnissen des Experiments�Heute� mit unge�lterter Bodentopographie.Die Veränderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he aufgrund einer �a
hen Bodento-pographie sind extrem, verglei
he Abbildung 70. Während das gesamte Nordpolarmeer sowieder Atlantik bis zu 15 ◦S mit Ausnahme des südli
hen Teils der Hudson Bay dur
hwegs Abnah-men des Salzgehalts von verbreitet mehr als −1 PSU aufweist, gibt es in Pazi�k und Indik einegeringe Zunahme der Salzkonzentrationen, diese ist besonders stark bei 45 ◦S an der OstküsteSüdamerikas. Südli
h von Australien existiert ein Gebiet lokaler Abnahme des Salzgehalts.Abnahmen der Wassertemperatur an der Meeresober�ä
he �ndet man vor allem dort, woau
h starke Abnahmen des Salzgehalts auftreten, siehe Abbildung 69. Dies ist der Fall amEingang der Hudson Bay, nordwestli
h der Framstraÿe und in einem Gürtel voneinander abge-grenzter Gebiete entlang des vom antarktis
hen Zirkumpolarstrom beein�ussten Berei
hs. ImNordpazi�k, an einigen Stellen des Südatlantik sowie südli
h von Madagaskar gibt es einige



4 Ergebnisse 74Areale erhöhter Temperatur, an diesen Stellen s
heinen Temperatur- und Salzkonzentrations-zunahme wiederum miteinander verknüpft zu sein.Die meridionale Umwälzung ober�ä
hennahen Wassers nimmt im atlantis
hen Be
ken starkab, der Maximalwert sinkt von vormals 18 Sv bei vorhandenem Bodenrelief auf nur no
h 7 Sv,au
h der interhemisphäris
he Austaus
h auf 1000 m sinkt von 14 Sv auf 3 Sv, siehe Abbildung 68links. Der Vorstrom von antarktis
hemTiefenwasser wird aufgrund des Fehlens topographis
herBarrieren stark gefördert. Das Maximum ist mit 4 Sv zwar unverändert, allerdings könnendiese Wassermassen nun ungehindert bis in hohe nördli
he Breiten vordringen. In der Folgewird die Bildung von arktis
hem Tiefenwasser aufgrund konvektiven Absinkens zwis
hen 60 ◦Nund 70 ◦N sowohl bezügli
h der Menge als au
h der errei
hten Tiefe (2000 m anstatt vormals
4000 m) reduziert.Im Pazi�k steigert si
h die meridionale Umwälzung von maximal 7 Sv auf 10 Sv, verglei
heAbbildung 68 re
hts. Die von der im Uhrzeigersinn verlaufenden Zirkulationszelle errei
hteTiefe steigt von 2000 m auf 2500 m. Dementspre
hend ist der Einstrom antarktis
hen Tiefen-wassers vertikal stärker begrenzt. Aufgrund der gewählten Vors
hrift zur Generierung eines�a
hen Ozeans ist die Tiefe des Indonesis
hen Dur
h�usses nun im Verglei
h zu heute deutli
herhöht. Während sie bei heutiger Topographie im LSG-Modell einen etwa 2500 m tiefen Ein-s
hnitt bildet, sind es nun über 3500 m. Die Veränderung der Umwälzung ist also neben der�a
hen Ozeantopographie eventuell au
h auf eine veränderte Passagentiefe am Indonesis
henDur
h�uss zurü
kzuführen.Betra
htet man die Auswirkungen �a
her Bodentopographie auf die globale Ges
hwindig-keitsverteilung in der obersten Ozeans
hi
ht (Abbildung 72), so �ndet man ledigli
h im Berei
hdes Antarktis
hen Zirkumpolarstroms merkli
he Abwei
hungen von der Ges
hwindigkeitsver-teilung des Experiments �Heute�. Da die Bodenstrukturierung fehlt, treten keine Ablenkungender Strömung auf, dies wurde in Kapitel 1.5.5 anhand eines vereinfa
hten Beispiels diskutiert.Dies zeigt, dass die Bodene�ekte si
h an der Ober�ä
he vor allem im Berei
h des Antarkti-s
hen Zirkumpolarstroms bemerkbar ma
hen. Der Grund hierfür liegt in dessen einmaligenEigens
haften im globalen Strömungssystem. Unglei
h anderen Strömungen, deren Ri
htungabhängig von der Ozeantiefe ist, rei
ht er bis auf den Grund des Ozeans, siehe au
h die Diskus-sion in Kapitel 5.5. Die Strömungsges
hwindigkeit verringert si
h zwar mit der Tiefe, ändertaber ni
ht ihre grundsätzli
he Ri
htung. Daher p�anzen si
h Bodene�ekte bis zur Ober�ä
hefort, in der Folge bildet si
h eine glei
hförmige Strömung aus. Diese verläuft insgesamt in West-Ost-Ri
htung, die lokalen Ges
hwindigkeitsvektoren sind jedo
h aufgrund der Erdrotation na
hNord-Ost ausgeri
htet. Insgesamt stellt si
h eine lei
hte Erhöhung des Ges
hwindigkeitsbetragsdes Antarktis
hen Zirkumpolarstroms ein.Abseits der Ober�ä
he ergeben si
h bei �a
hem Ozeanboden jedo
h sehr viel stärkere Verän-derungen, siehe Abbildung 73. Während im Falle eines strukturierten Meeresbodens maximaleStrömungsges
hwindigkeiten nur an der Engstelle der Drakestraÿe auftreten, ergibt si
h nunein breiter Kanal starker glei
hförmiger Strömung; au
h in den Ozeanbe
ken sinkt der Anteilvon Wirbeln im Verglei
h zu den südwärtigen Flüssen entlang der Ostküsten der Kontinente.Neben den bisher diskutierten Abwei
hungen �ndet man au
h eine Änderung der meri-dionalen advektiven Wärmetransporte. Während der nordwärtige Anteil um fast ein Drittelsinkt, verdoppelt si
h der südwärtige Transport nahezu. Die Charakteristik des resultieren-den Graphen (Abbildung 71) ähnelt der eines Experiments mit o�ener Panama-Straÿe, jedo
hstrukturierter (heutiger) Bodentopographie. Die ermittelten Änderungen im meridionalenWär-metransport aufgrund einer �a
hen Bodentopographie sind in den hier dur
hgeführten Expe-rimenten also so stark, dass sie in der Gröÿenordnung der Variationen aufgrund veränderterPassagenkon�gurationen liegen.



4 Ergebnisse 75

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 68: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts) für �a
henOzeanboden, Experiment �Heute �a
h�

Abbildung 69: Änderungen der Temperatur an der Meeresober�ä
he aufgrund �a
hen Ozean-bodens, Di�erenz �Heute �a
h� - �Heute�
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Abbildung 70: Änderungen des Salzgehalts an der Meeresober�ä
he aufgrund �a
hen Ozean-bodens, Di�erenz �Heute �a
h� - �Heute�
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Abbildung 71: Abhängigkeit des meridionalen advektiven Wärmetransports von der ozeani-s
hen Bodentopographie bei heutiger Passagenkon�guration
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Abbildung 72: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 25 m für �a
hen Ozeanboden, Experiment�Heute �a
h�

Abbildung 73: Globales Ges
hwindigkeitsfeld auf 1500 m für �a
hen Ozeanboden, Experiment�Heute �a
h�



4 Ergebnisse 784.9 Der Ein�uss der Antriebsfelder auf die meridionale UmwälzungIn den hier dur
hgeführten Experimenten �nden mangels Daten für frühere Zeiträume heuti-ge Randbedingungen bezügli
h Netto-Nieders
hlag, Windspannung, Hintergrund-Temperaturan der Meeresober�ä
he und Meereis Anwendung. In einer früheren Studie zum Ein�uss derOzeanpassagen auf das Klima werden zwar mit einem Atmosphärenmodell zur Rekonstruktionder topographis
hen Randbedingungen passende Antriebsfelder für das Ozeanmodell generiert,diese aber in zonal gemittelter Form verwendet (Bi
e et al., 2000). Um die Auswirkungen ei-ner sol
hen Vorgehensweise zu untersu
hen, �ndet si
h folgend eine Diskussion der mit demLSG-Modell errei
hbaren Ergebnisse bezügli
h der meridionalen Umwälzung, da diese eng mitdem polwärtigen ozeanis
hen Wärmetransport verknüpft ist. Bei Verwendung vers
hiedenerKombinationen zonal gemittelter Randbedingungen (Experimente a bis e), siehe Tabelle 5 undAbbildungen 74 bis 79, erhält man vollkommen unters
hiedli
he Resultate. Die präsentier-ten Ergebnisse beziehen si
h alle auf heutige Topographie, in den Experimenten verwendetenantriebsbezogenen Randbedingungen werden in Kapitel 3.1.3 bes
hrieben. Die Kombinationverwendeter Antriebsfelder �ndet si
h folgend no
hmal aufgelistet.Bei Experiment �a� sind alle Antriebsfelder (Hintergrundtemperatur, Netto-Nieders
hlag,Winds
hub und Meereisverteilung) zonal gemittelt, die anderen Experimente verwenden einigeder genannten Datensätze in ni
ht gemittelter Form, das heiÿt die Werte entspre
hen unverän-derten heutigen Bedingungen: In Experiment �b� ist dies Meereis, in Experiment �
� Meereisund Netto-Nieders
hlag, in Experiment �d� wiederum Meereis und Winds
hub. Experiment �e�s
hlieÿli
h verwendet Meereis, Netto-Nieders
hlag und Winds
hub in ni
ht zonal gemittelterForm, es ist damit dem Experiment �Heute� am ähnli
hsten.Tabelle 5: Umwälzraten nördli
h von 30 ◦S in Atlantik und Pazi�k abhängig von der Kombi-nation der verwendeten Antriebsfelder:Experiment Umwälzung im Atlantik / Sv Umwälzung im Pazi�k / SvMax. abs. Max. bei 30 ◦S Max. abs. Max. bei 30 ◦SHeute 18 14 7 �a � � 9 �b � � 10 1
 1 <1 8 <1d 3 � 8 <1e 13 10 8 �In Experiment �a� vers
hwindet die meridionale Umwälzung im Atlantik, siehe Abbildung75. Berü
ksi
htigt man au
h die anderen Experimente so �ndet man, dass o�ensi
htli
h im At-lantik ledigli
h dann eine stabile meridionale Umwälzung mögli
h ist, wenn realistis
he Rand-bedingungen bezügli
h Netto-Nieders
hlag und Windantrieb vorliegen. Sofern sowohl Netto-Nieders
hlag als au
h Windantrieb in zonal gemittelter Form vorliegen (Experimente �a� und�b�), existiert hier keine stabile Umwälzung mehr. Falls genau eines der Felder zonal gemitteltist (Experimente �
� und �d�), etabliert si
h zwar eine Umwälzung, wel
he im Stromliniendia-gramm eine ähnli
he Form hat wie dies für heutige Bedingungen der Fall ist; allerdings sinddie Umwälzraten, und damit der meridionale Massentransport, mit etwa 1 Sv vers
hwindendgering. Im Falle realistis
her Randbedingungen bezügli
h Netto-Nieders
hlag und Windspan-nung (Experiment �e�) �ndet man eine meridionale Umwälzung im Atlantik, diese ist in Formund Ausdehnung ähnli
h gestaltet wie im Falle ni
ht gemittelter Antriebsfelder, ledigli
h ihreIntensität ist reduziert. An diesem Experiment erkennt man au
h, dass das zonale Mitteln derHintergrund-Temperatur also eine deutli
h geringere Bedeutung für die Umwälzung hat hat alsdies für die anderen Antriebsfelder der Fall ist. Qualitativ verstehen lässt si
h dies wenn man
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(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 74: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�Heute�

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 75: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�a�; alle Felder gemitteltbedenkt, dass die Temperatur im Ozean si
h aufgrund des Energiebilanzmodells innerhalb ge-wisser S
hwankungsbreiten frei entwi
kelt, siehe Glei
hung (27). Für die anderen Antriebsfelderexistiert aufgrund der Formulierung des Modells kein äquivalenter Me
hanismus, die Kopplungdes Ozeans an die Randbedingungen ist stärker.Betra
htet man die Verhältnisse im Pazi�k, so ergibt si
h ein völlig anderes Bild. Zonalgemittelte Netto-Nieders
hlags- und Windspannungs-Felder erhöhen hier sogar die Umwälzungvon 7 Sv auf 9 Sv falls alle anliegenden Antriebsfelder zonal gemittelt sind, beziehungsweise auf
10 Sv für ni
ht gemittelte Meereisbede
kung. In allen anderen Fällen bleibt die Umwälzungmehr oder weniger konstant, sie übertri�t den Transport für normale Bedingungen jeweils umetwa 2 Sv. Verglei
ht man die Ergebnisse für Experiment �
� und �d�, so s
heint im Pazi�knormale Windspannung eine gröÿere Bedeutung für die Stärke der meridionalen Umwälzungzu haben, als normaler Netto-Nieders
hlag.
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(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 76: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�b�; Meereis normal

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 77: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�
�; Meereis/Netto-Nieders
hlag normal

(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 78: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�d�; Meereis/Winds
hub normal
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(a) Atlantik (b) Pazi�kAbbildung 79: Meridionale Umwälzung in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts), Experiment�e�; Meereis/Netto-Nieders
hlag/Winds
hub normal4.10 Der Ein�uss der Ozeanpassagen auf Verteilungen vonKohlensto�sotopenDa Ö�nung und S
hlieÿung von Meerengen das globale Strömungssystem sowie Temperatur-und Salzverteilung im Ozean grundlegend verändert, ist au
h ein Ein�uss auf den Kohlen-sto�haushalt der Weltmeere zu erwarten. Folgend werden Ergebnisse von vier Experimentendargestellt, in denen die vom physikalis
hen Strömungsmodell LSG gelieferte Modellausgabezur Simulation des Kohlensto�kreislaufs für historis
he Passagenkon�gurationen unter Verwen-dung des HamOCC-Modells genutzt wurde. Hierbei handelt es si
h um folgende Experimente:
• Experiment �Heute� (Panama-Straÿe und Tethys ges
hlossen, Drakestraÿe geö�net)
• Experiment �Miozän 2� (Panama-Straÿe geö�net, Tethys ges
hlossen, Drakestraÿe geö�-net)
• Experiment �Oligozän 1� (Panama-Straÿe, Tethys und Drakestraÿe geö�net)
• Experiment �Eozän 2� (Panama-Straÿe und Tethys geö�net, Drakestraÿe ges
hlossen)Als Studienobjekt dient die Verteilung der beiden stabilen Kohlensto�sotope 12C und 13C,quanti�ziert dur
h das Isotopenverhältnis δ13C. Es lässt si
h als Indikator für den Transportvon tropis
hen Wassermassen im Ozean in hohe Breiten verwenden und visualisiert somitdie Ausprägung meridionaler Umwälzung sowie von Bildung und Verteilung nordatlantis
henTiefenwassers (siehe Kapitel 1.6). Es werden jeweils die in den Experimenten ermittelten Ab-solutwerte im zonalen Mittel für die Ozeanbe
ken von Atlantik und Pazi�k studiert.Betra
htet man das Isotopenverhältnis im heutigen Atlantik (Abbildung 80), so �ndet manin der Tiefsee verbreitet hohe Werte, dies ist auf die starke Umwälzung und die ausgeprägteBildung von Tiefenwasser im Nordatlantik zurü
kzuführen, verglei
he hierzu au
h die Diskus-sion in Kapitel 1.6. Das Gebiet positiven Isotopenverhältnis erstre
kt si
h unterhalb einer Tiefevon 1500 m über den gesamten Nordatlantik, passiert den Äquator und endet bei etwa 30 ◦S bis

50 ◦S. Negative Isotopenverhältnisse sind auf den Süden bes
hränkt und enden in der Regel beietwa 40 ◦S bis 50 ◦S, ledigli
h eine s
hmale Zunge rei
ht bei 1000 m Tiefe bis auf 20 ◦N in denNordatlantik, hierbei handelt es si
h um sogenanntes Antarktis
hes Zwis
henwasser. Im Pazi-�k herrs
hen in der Tiefe negative Werte vor, mit einem Maximum in mittleren Tiefen. Eineausgeprägte, vom Nordpazi�k südwärts rei
hende Zelle mit positivem δ13C-Isotopenverhältnis,



4 Ergebnisse 82wie sie im Atlantik herrs
ht, fehlt hier. Die Verteilung der Kohlensto�sotope unters
heidet si
hdamit stark zwis
hen den beiden Ozeanbe
ken von Atlantik und Pazi�k.Ö�net man die Panama-Straÿe, so wird der Berei
h positiver Isotopenverhältnisse im Nord-atlantik zurü
kgedrängt, er ist nun auf ober�ä
hennahes Wasser bis hinunter zu 2000 m be-s
hränkt, siehe Abbildung 81. Während die positiven δ13C-Werte an der Ober�ä
he im We-sentli
hen unverändert bleiben, erhöhen si
h die negativen Werte in der Tiefsee um etwa 0,2%�.Im Pazi�k reduzieren si
h die stark negativen Werte, der Berei
h negativen δ13C wird damitzurü
kgedrängt, rei
ht jetzt aber au
h in tiefere S
hi
hten des Ozeans hinein.Bei einem geö�neten Tethys-Seeweg bleibt die Struktur der Isotopenverteilung im Atlantikin ihrer groben Form erhalten, jedo
h sinken die Absolutwerte in Gebieten negativen δ13C(Abbildung 82). Dadur
h erlangt das δ13C-Verhältnis in den hohen südli
hen Breiten nunpositive Werte. Im Pazi�k bleibt die grobe Struktur der Isotopenverteilung ebenfalls erhalten,au
h hier vers
hieben si
h die negativen Verhältnisse zu positiveren Werten.Eine zusätzli
he Ö�nung der Drakestraÿe führt in der atlantis
hen Tiefsee zu einer weite-ren Erhöhung des δ13C-Verhältnis, es bleibt nur no
h ein kleiner Berei
h negativer Werte inniedrigen Breiten zwis
hen 1000 m und 2000 m, siehe Abbildung 83. Die Werte an der Ober�ä-
he nehmen etwas ab, bis auf das Vers
hwinden der Zelle verringerten Isotopenverhältnisses bei
50 ◦N bleibt die wesentli
he Struktur jedo
h unberührt. Im Pazi�k verändert si
h die Verteilungauf ähnli
he Weise, es bleibt ledigli
h ein Berei
h geringer Ausdehnung, in dem die Isotopen-verhältnisse no
h negativ sind. In den hohen südli
hen Breiten dringen Ausläufer positiver
δ13C-Werte in gröÿere Tiefen vor. Zu diesem Experiment bleibt zu bemerken, dass das Modellau
h na
h 300000 Modelljahren no
h ni
ht einges
hwungen war. Aus Zeitgründen musste dasExperiment abgebro
hen werden. Es ist daher mögli
h, dass der ozeanis
he Kohlensto�kreis-lauf si
h no
h ni
ht in einem Glei
hgewi
htszustand be�ndet. Die dargestellte Verteilung derKohlensto�sotope ist daher mögli
herweise ni
ht repräsentativ für die untersu
hte Passagen-kon�guration.
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(b) Pazi�kAbbildung 80: δ13C-Isotopenverhältnis in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts) für heutige To-pographie, Experiment �Heute�
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(b) Pazi�kAbbildung 81: δ13C-Isotopenverhältnis in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts) für geö�netePanama-Straÿe, Experiment �Miozän 2�
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(b) Pazi�kAbbildung 82: δ13C-Isotopenverhältnis in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts) für geö�netePanama-Straÿe und o�ene Tethys, Experiment �Oligozän 1�
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(b) Pazi�kAbbildung 83: δ13C-Isotopenverhältnis in Atlantik (links) und Pazi�k (re
hts) für o�enePanama-Straÿe/Tethys und ges
hlossene Drakestraÿe, Experiment �Eozän 2�



5 Diskussion der Ergebnisse 845 Diskussion der ErgebnisseDie im Zuge dieser Arbeit dur
hgeführten Experimente haben bei veränderter Passagenkon�-guration und we
hselnden Randbedingungen eine Reihe von Folgen für das Modellklima in denverwendeten numeris
hen Modellen von Ozean (LSG) und Kohlensto�kreislauf (HamOCC)aufgezeigt. Um für weitere geplante paläoklimatologis
he Arbeiten mit dem LSG-Modell inder aktuellen Version Verglei
hsergebnisse bezügli
h des Ein�usses der Ozeanpassagen auf dieDistribution skalarer Gröÿen im Ozean und die vorliegende Strömungsdynamik insgesamt zuerhalten, wurden vers
hiedene Sensitivitätsexperimente dur
hgeführt. Im Folgenden sollen dieeinzelnen Ergebnisse im Zusammenhang betra
htet und interpretiert werden. Weiterhin wirdauf einige te
hnis
he Aspekte eingegangen. Dies sind Erkenntnisse zur Abhängigkeit eines re-sultierenden Quasi-Glei
hgewi
hts von der topographis
hen Vorges
hi
hte des Modells, derEin�uss der Bodentopographie auf die mit LSG errei
hbaren Resultate sowie die gewonne-nen Erkenntnisse zur Einbindung von topographis
hen Randbedingungen in ein numeris
hesStrömungsmodell.5.1 Klimatis
he Variabilität im ModellDie in dieser Arbeit ermittelten internen S
hwankungen des Modellklimas sind sehr gering.Dies belegt, dass das numeris
he Modell in der Tat abhängig von den angelegten Zwangsbe-dingungen im Wesentli
hen deterministis
h reagiert. Ein real beoba
htetes Klima zeigt jedo
haufgrund komplizierterer Interaktionen der gekoppelten Untersysteme stärkere Variabilität aufallen Zeitskalen, siehe zum Beispiel Mit
hell (1976). Der Grund für dieses unters
hiedli
heVerhalten von Modell und Realität kann unter anderem auf die anliegenden Antriebsfelder be-zügli
h Windspannung, Meereis, Netto-Nieders
hlag und Hintergrund-Temperatur TB an derMeeresober�ä
he zurü
kgeführt werden. Für jeden Monat im Jahreszyklus des LSG-Modells�nden antreibende Randbedingungen Anwendung, wel
he an jeder geographis
hen Koordinateeinen für den jeweiligen Monat typis
hen mittleren Wert annehmen. Es gibt im Modell je-do
h keine interanuale Variabilität, das heiÿt für jedes Modelljahr �nden die exakt glei
henRandbedingungen Anwendung. Man muss si
h darüber bewusst sein, dass dies eine idealisier-te Betra
htungsweise der Realität darstellt. Selbst wenn beispielsweise reale Messungen derLufttemperatur über einen längeren Zeitraum im Mittel an einem Ort im Wesentli
hen glei-
he Resultate ergeben, so existiert im Allgemeinen denno
h interanuale Variabilität. Das realeKlimasystem wird in den hier diskutierten Experimenten also stark vereinfa
ht dargestellt.Zur Begründung der denno
h festgestellten Variabilität im Modell lässt si
h folgendermaÿenargumentieren: Die Ursa
he für die in den Feldern von Temperatur und Salzgehalt festgestelltenS
hwankungen liegt ni
ht im Randwertproblem begründet, da Topographie und externe Antrie-be im Modellzeitraum konstant sind beziehungsweise eine jährli
he Periodizität besitzen. AlsQuellen kommen daher numeris
he S
hwankungen im Modell dur
h die begrenzte numeris
heGenauigkeit der Computerbere
hnung abhängig von der verwendeten Prozessorar
hitektur37sowie Ni
htlinearitäten in Frage. Die Formulierung der Strömungs-Di�erentialglei
hungen istin LSG zwar linearisiert (siehe Kapitel 2.1.1), denno
h verbleiben insbesondere dur
h die in-terne Bere
hnung der Di
hte ρ = ρ (T, S, z) Ni
htlinearitäten im Modell, siehe Maier-Reimerund Mikolajewi
z (1992).37 Es wurde testweise ein Experiment auf einem Re
hner anderen Typs wiederholt, um Abwei
hungen desModellergebnisses abhängig von der Re
hnerar
hitektur aufzude
ken. In der Tat ergeben si
h für die Nut-zung eines Groÿre
hners vom Typ �NEC SX8� andere Resultate, als bei Verwendung eines herkömmli
henBürore
hners. Die wesentli
hen Aussagen der Experimente sind verglei
hbar, in Details zeigen graphis
heDarstellungen des genäherten advektiven Wärmetransports jedo
h erkennbare Unters
hiede.



5 Diskussion der Ergebnisse 855.2 Umwälzung bei zonal gemittelten AntriebsfeldernIn Kapitel 4.9 wird gezeigt, dass die resultierende meridionale Umwälzung stark von der Formder angelegten Antriebsfelder abhängig ist. Im Atlantik sind nennenswerte polwärtige Trans-porte nur mögli
h wenn realistis
he, das heiÿt ni
ht zonal gemittelte, Netto-Nieders
hlags- undWindfelder vorliegen. Im Pazi�k sind die meridionalen Massentransporte im Falle zonal gemit-telten Antriebs jedo
h grundsätzli
h stärker als bei Verwendung realistis
her Antriebsfelder.Die Ursa
he für dieses asymmetris
he Verhalten in Atlantik und Pazi�k dürfte in der un-ters
hiedli
hen Verteilung des Salzgehaltes insbesondere an der Ober�ä
he liegen, siehe Ab-bildung 13 auf Seite 39 für Modellergebnisse sowie Stewart (2007), dortige Abb. 6.4 für realeMessungen. Die Unters
hiede in der Salzkonzentration lassen si
h mit den unters
hiedli
henVerdunstungs- und Nieders
hlagsverhältnissen in beiden Ozeanbe
ken begründen. Im Atlantikherrs
ht bei heutigen klimatologis
hen Bedingungen ein Netto-Export von Wasserdampf von
0,177 Sv (Lohmann und Lorenz, 2000), dadur
h erklärt si
h ein verglei
hsweise hoher Salzge-halt im Atlantik. Für zonal gemittelte Antriebsfelder erhalten nun Atlantik und Pazi�k beieiner gegebenen Breite pro Ozean�ä
he den glei
hen Netto-Nieders
hlag. Somit �ndet im Mo-dell ein Ausglei
h der asymmetris
hen Verteilung des Salzgehalts statt, der Atlantik erhält nunmehr Süÿwasserzu�uss als vorher, während der Pazi�k einen verglei
hsweise höheren Salzge-halt entwi
kelt. In der Folge verändert si
h au
h die Di
hte des Meerwassers, in den hohenBreiten des Pazi�ks verstärkt si
h konvektive Instabilität, während sie im Nordatlantik eineS
hwä
hung erfährt. Damit wird dem Atlantik eine Grundlage für die ausgeprägte meridionaleUmwälzung entzogen, während si
h die Voraussetzungen für einen meridionalen Massentrans-port im Pazi�k verbessern. O�ensi
htli
h müssen im Atlantik sowohl Netto-Nieders
hlag alsau
h Windspannung realistis
h sein, um nennenswerte meridionale Transporte zu ermögli
hen.Dies deutet darauf hin, dass man ni
ht von einer vorwiegend di
htegetriebenen oder windge-triebenen globalen Umwälzung spre
hen kann, im Atlantik ist diese stark an beide Randbedin-gungen gekoppelt. Dies widerspri
ht auf den ersten Bli
k den Aussagen von Wuns
h (2002),na
h denen die meridionale Umwälzung hauptsä
hli
h windgetrieben ist, eine endgültige Aus-sage zur Relevanz der hier ermittelten Ergebnisse kann mit den vorliegenden Informationenno
h ni
ht gegeben werden. Hierzu sind weitere Experimente mit verfeinerten, insbesonderelokal variierten Feldern von Winds
hub und Netto-Nieders
hlag notwendig.Während Bi
e et al. (2000) mit ihrem Klimamodell o�ensi
htli
h au
h bei Verwendung zo-nal gemittelter Randbedingungen stabile Umwälzungen erhalten, konnte dies mit dem LSG-Modell im Allgemeinen ni
ht errei
ht werden. Dies legt nahe, dass man bei der Untersu
hungozeanis
her Strömungssysteme abhängig vom verwendeten Modell abwägen sollte, ob zonaleMittelung der Antriebsfelder realistis
he Ergebnisse liefern kann. Im Falle des LSG-Modellsist dies näherungsweise nur für die Hintergrund-Temperatur errei
hbar. Bei zonal gemittel-ter Hintergrund-Temperatur sinkt die Umwälzung zwar, bri
ht aber ni
ht völlig zusammen,siehe Abbildung 79 auf Seite 81. Dies sollte darauf zurü
kzuführen sein, dass im Gegensatzzu den anderen Antriebsfeldern die Hintergrund-Temperatur aufgrund der Verwendung einesEnergie-Bilanzmodells nur s
hwa
h an den Ozean gekoppelt ist, siehe Kapitel 2.1.1.5.3 Der Ein�uss topographis
her Veränderungen auf das KlimasystemIn Abs
hnitt 4 wird aufgezeigt, wie globale Verteilungen von Salzgehalt, Temperatur, Ges
hwin-digkeiten, meridionaler Umwälzung und Wärmetransport sowie das Kohlensto�-Isotopenver-hältnis δ13C auf Änderungen in der Passagenkon�guration reagieren. Im Folgenden werdendiese Ergebnisse im Zusammenhang betra
htet und es wird der Versu
h der Ers
hlieÿung ei-ner kausalen Beziehung unternommen. Als Ausgangspunkt dienen Variationen im meridionalenozeanis
hen Wärmetransport, wel
her als ents
heidendes Kriterium für Veränderungen des Kli-mas in hohen nördli
hen und südli
hen Breiten betra
htet wird. Diese Variationen werden unterBerü
ksi
htigung der weiteren Modellausgaben begründet.



5 Diskussion der Ergebnisse 86Das erste wi
htige Ergebnis ist, dass der über alle Längenkreise integrierte nordwärtige meri-dionale Wärmetransport von heutiger Topographie ausgehend mit zunehmender Änderung derPassagenkon�guration abnimmt, während er auf der Südhalbkugel zunimmt. Diese Änderungverläuft monoton, mit Ausnahme der Ö�nung des Tethysmeeres. Glei
hzeitig sinkt vor allemim Atlantik die nordwärtige meridionale Umwälzung. Im Pazi�k gibt es einen ähnli
hen Trend,der jedo
h eine s
hwä
here Ausprägung hat (siehe Tabelle 4). Die Veränderung hin zu redu-zierten Umwälzraten verläuft im Atlantik ebenfalls mit einer Ausnahme monoton. Die Ö�nungder Tethys verstärkt den meridionalen nordwärtigen Massentransport im Atlantik no
hmals.Zunä
hst wird die Abnahme des nordwärtigen Wärmetransports beim Ö�nen der Panama-Straÿe betra
htet (Abbildung 65, Experiment �Miozän 2�). In Folge der Entstehung einer Ver-bindung zwis
hen Atlantik und Pazi�k in niedrigen Breiten sinkt nahezu in der gesamtenNordhemisphäre der Salzgehalt an der Meeresober�ä
he (Abbildung 29), die Ursa
he dafürzeigt si
h in den Abbildungen des zonalen Mittels (Abbildung 35): Es liegt eine Umverteilungder Salzkonzentrationen mit Bevorzugung der Südhemisphäre vor. In der Folge sinken nord-wärtige meridionale Umwälzung sowohl im Atlantik als au
h im Pazi�k (Abbildung 23), derEintrag von Tiefenwasser aus der Antarktis (begünstigt dur
h die Zunahme des Salzgehaltsund dadur
h erhöhter konvektiver Instabilität in der Südhemisphäre) steigt etwas, die Bildungvon Tiefenwasser in den hohen nördli
hen Breiten sinkt. Eine Abnahme des meridionalen Was-sertransports zeigt si
h au
h in der Ges
hwindigkeitsverteilung auf 1500 m Tiefe (Abbildung60), hier erkennt man eine deutli
he Abnahme der südwärtigen Strömungen entlang der westli-
hen Begrenzungen von Pazi�k und Atlantik. Die Veränderung des Wärmetransports o�enbartsi
h au
h in der Meeresober�ä
hentemperatur sowie im zonalen Mittel der Temperaturvertei-lung (Abbildungen 41 und 47). Hohe nördli
he Breiten erfahren eine Abkühlung, während si
hsüdli
he Breiten meist erwärmen. Diese Variationen sind jedo
h auf ober�ä
hennahe S
hi
htenbes
hränkt, in der Tiefsee herrs
ht global Abkühlung vor. Bezügli
h der Tiefe der Panamapas-sage konnten anhand der dur
hgeführten Experimente keine fundamentalen Veränderungen imModellklima beoba
htet werden. Die Tiefe des mittelamerikanis
hen Dur
h�usses hat in denbetra
hteten Kon�gurationen geringen Ein�uss auf den Wärmetransport (Abbildung 66). Dieserklärt si
h dur
h verglei
hsweise geringe Änderungen in der Salz- und Ges
hwindigkeitsver-teilung.Eine Ö�nung der Tethyssee bedingt eine teilweise Umkehr der dur
h Ö�nen der Panamapas-sage hervorgerufenen klimatis
hen Veränderungen. Der nordwärtige Wärmetransport nimmtno
hmals zu, während der südwärtige Transport wieder etwas sinkt (Abbildung 65, Experiment�Oligozän 1�). Dies lässt si
h wiederum dur
h Vers
hiebungen der Salzverteilung erklären. Imnördli
hen Teil des Indis
hen Ozeans und im Mittelmeer herrs
ht bei heutigen Bedingungenverglei
hsweise hoher Salzgehalt vor, siehe Abbildung 13. Wenn der Dur
h�uss des Tethysmee-res vers
hlossen ist, bleibt der Austaus
h dieser Reservoire mit dem Nordatlantik unterbundenbzw. im Fall des Mittelmeeres sehr ges
hwä
ht. Ö�net si
h jedo
h die Verbindung zwis
henIndik und Atlantik, so ergibt si
h vor allem in tieferen Ozeans
hi
hten eine nordwestwärtsverlaufende Strömung dur
h das Mittelmeer (Abbildung 56). In der Folge erhöht si
h derSalzgehalt im Nordatlantik sowohl im zonalen Mittel (Abbildung 36) als au
h an der Mee-resober�ä
he (Abbildung 30), hiervon ist ebenfalls das gesamte Nordpolarmeer betro�en.38Dadur
h begründet ist eine erhöhte konvektive Instabilität dur
h die hohe Di
hte ober�ä
hen-naher Wassers
hi
hten im Nordatlantik, dies ermögli
ht die Bildung von Tiefenwasser undstellt die Grundlage für den Na
h�uss von Ober�ä
henwasser aus niedrigen Breiten dar. In derFolge erhöht si
h die nordwärtige meridionale Umwälzung im Atlantik no
hmals (Tabelle 4),im Pazi�k hingegen wird der nördli
he Teil der bereits bei einer tiefen Panamapassage zweige-teilten im Uhrzeigersinn verlaufenden Umwälzungszelle etwas s
hwä
her, während der südli
he38 Die Bedeutung eines geö�neten Tethysmeeres für den Salzgehalt im Nordatlantik o�enbart si
h au
h inExperiment �Eozän �ktiv� bei ges
hlossener Drakestraÿe und ges
hlossener Tethys, siehe Abbildungen 34und 40.



5 Diskussion der Ergebnisse 87Teil si
h verstärkt (verglei
he Abbildungen 23 und 24). Die Temperatur im Nordpazi�k sinkt,während sie in Ober�ä
hennähe im Atlantik deutli
h steigt (Abbildungen 30 und 36).Das allmähli
he S
hlieÿen der Drakestraÿe führt im Experiment wieder zu einer Vers
hie-bung der Wärmetransporte von der Nordhemisphäre in den Süden (Abbildung 67). Dies wirdgerade in der Südhemisphäre von dramatis
hen Veränderungen der Zirkulation in der Tiefseebegleitet. Mit der zweiten Stufe der Verengung verändert si
h der Fluss von einer longitudi-nalen Ausri
htung, wie sie für die Antarktis
he Zirkumpolarströmung typis
h ist, zu einemwirbelbasierten Strömungssystem (siehe Abbildungen 63 und 64). Die zonal gemittelten Tem-peraturen nehmen in weiten Teilen von Atlantik und Pazi�k ab. Es liegt nahe, dass die Ursa
hein der völligen Umstrukturierung der globalen Zirkulation zu su
hen ist. Abbildung 27 zeigt,dass ober�ä
hennaher nordwärtiger Wassertransport sowohl in Atlantik, als au
h in Pazi�kfast völlig zusammengebro
hen ist. Im Atlantik herrs
ht statt dessen eine ausgeprägte Tiefen-Umwälzung im Gegenuhrzeigersinn vor.Betra
htet man die Änderungen der ozeanis
hen Transporte in Bezug auf eine verändertePassagenkon�guration im Südpolarmeer im korrekten zeitli
hen Ablauf der Erdges
hi
hte, sowurde vor etwa 30 Ma die Landbrü
ke zwis
hen der Spitze Südamerikas und der Antarktis auf-gebro
hen und die Drakestraÿe entstand. Die Ergebnisse des Experiments zeigen, dass damiteine starke Vers
hiebung des meridionalen ozeanis
henWärmetransports von der Südhemisphä-re zur Nordhalbkugel einherging. Dies könnte deutli
he Folgen für das Klima des Antarktis
henKontinents gehabt haben. Um genaue Aussagen zur Veränderung des Klimas in der Antarktistre�en zu können ist aber die Verwendung eines gekoppelten Atmosphären-Ozean-Modells not-wendig, was die Aufgabenstellung dieser Arbeit übersteigt. Die Veränderungen im ozeanis
henWärmetransport werden in den vorliegenden Experimenten dur
h ein einfa
hes Energiebilanz-modell der Atmosphäre ausgegli
hen. Es ist im Rahmen dieser Arbeit ni
ht überprüfbar, wie einvollwertiges dreidimensionales Zirkulationsmodell der Atmosphäre auf sol
he Störungen ant-wortet und wie stark die resultierende Abkühlung unter Berü
ksi
htigung der atmosphäris
henWärmetransporte tatsä
hli
h ausfällt, diese Fragestellung bleibt späteren Studien vorbehalten.An der Meeresober�ä
he fällt bei ges
hlossener Drakestraÿe eine extreme Wärmeanomalieim Südatlantik auf. Dies könnte im Zusammenhang mit der vertikalen Komprimierung derwindgetriebenen Umwälzungszelle zwis
hen 40 ◦S und 60 ◦S stehen (siehe Abbildung 84, dieseStrömungsstruktur wird in der Fa
hliteratur als �Dea
on-Zelle� bezei
hnet, siehe zum BeispielGerdes et al. (2003), Abs
hnitt 2.3). Während in Experimenten mit einer o�enen Drakestraÿedie Ausläufer dieser Strömung warmes Ober�ä
henwasser zwis
hen 30 ◦S und 40 ◦S in groÿeTiefen von bis zu 2000 m verbringen bevor es wieder auftau
ht,39 ist die maximal errei
hteTiefe bei ges
hlossener Drakestraÿe nur no
h knapp 500 m bei ähnli
her Intensität des Mas-sentransports; letzteres zeigt si
h anhand einer erhöhten Stromliniendi
hte. In der Folge solltedas bei niedrigen südli
hen Breiten abtau
hende Ober�ä
henwasser einen gröÿeren Teil seinerTemperatur behalten und s
hlieÿli
h der Ober�ä
he bei hohen südli
hen Breiten zuführen. DieOber�ä
hentemperaturen weisen zwis
hen 30 ◦S und 40 ◦S einen starken Gradienten auf (Ab-bildung 12), da hier antarktis
he Wassermassen mit denen höherer Breiten zusammentre�en.Verglei
hsweise geringe Vers
hiebungen des meridionalen Strömungsglei
hgewi
hts könnten indiesem Berei
h starker Temperaturgradienten au�ällige Temperaturanomalien hervorrufen. Einmögli
her Me
hanismus ist eine verglei
hsweise warme Strömung in geringer Tiefe, ermögli
htdur
h die Kompression der Dea
on-Zelle. Unterstützung für diese These liefern entspre
hendeTemperaturanomalien entlang der komprimierten Tiefenströmung im zonalen Mittel insbeson-dere im Atlantik, siehe Abbildungen 49 bis 51. Neben den Veränderungen in der Dea
on-Zelle kann die in den Experimenten festgestellte Temperaturanomalie au
h auf Verstärkungvon Intensität und Ausdehnung der ober�ä
hennahen westli
hen Randströmung zurü
kgeführtwerden (Abbildungen 56 bis 59).39 Es ist mögli
h, dass das Ober�ä
henwasser aufgrund der längeren Verweilzeit in groÿer Tiefe au
h einengröÿeren Teil seiner Wärme an umgebendes kühleres Wasser abgibt.



5 Diskussion der Ergebnisse 88Interessanterweise ist an das Auftreten dieser Wärmeanomalie eine ebenfalls positive Salz-anomalie gekoppelt, verglei
he Abbildungen 31 bis 33. Die Kausalität ist in diesem Fall expe-rimentell ni
ht zu ers
hlieÿen. Da der Netto-Nieders
hlag jedo
h fest vorgegeben ist, kann derE�ekt ni
ht auf einer verstärkten Verdunstung beruhen. Die Salzanomalie sollte daher auf dasveränderte Strömungsglei
hgewi
ht zurü
kzuführen sein.

(a) Drake o�en (b) Drake ges
hlossenAbbildung 84: Global integrierte meridionale Umwälzung bei geö�neter (links) und ges
hlosse-ner Drakestraÿe (re
hts); die windgetriebene Umwälzung (�Dea
on-Zelle�) zwi-s
hen 30 ◦S und 40 ◦S wird auf ober�ä
hennahe Wassers
hi
hten bes
hränktBetra
htung der Änderungen der Ges
hwindigkeitsbeträge im Kontext veränderter Passagen-kon�gurationen zeigen, dass diese in der Tiefsee stärker ausfallen als in der obersten Ozean-s
hi
ht. Dies belegt, dass an der Grenz�ä
he der Ein�uss des Windantriebs dominiert; diezugehörigen Antriebsfelder werden in den dur
hgeführten Experimenten zu veränderter Pas-sagenkon�guration ni
ht verändert. In tiefen Ozeans
hi
hten ma
hen si
h jedo
h gerade inder Südhemisphäre sowie entlang der östli
hen Kontinentränder starke Abwei
hungen der Ge-s
hwindigkeiten bei Anpassung der topographis
hen Randbedingungen bemerkbar. Theoreti-s
he Diskussionen der Tiefsee-Zirkulation gehen davon aus, dass in tiefen Ozeans
hi
hten strikteGeostrophie gilt.40 Es besteht ein Glei
hgewi
ht zwis
hen Dru
kgradientenkraft und Coriolis-kraft. Das S
hlieÿen einer Passage ermögli
ht nun den Aufbau von Di
htegradienten, wel
hein der Tiefsee über die geostrophis
hen Glei
hungen an die dort herrs
henden horizontalenGes
hwindigkeiten koppeln, siehe zum Beispiel Stewart (2007), dortiges Kap. 10.2.Bezügli
h der Entwi
klung der meridionalen Umwälzung im Pazi�k bleibt festzuhalten, dasssi
h die Ergebnisse von Motoi et al. (2005) ni
ht bestätigen lassen. Dort wird für eine ge-s
hlossene Panamapassage eine Umwälzung von 12 Sv im Nordpazi�k gefunden, was eine Ver-stärkung gegenüber heutiger Topographie bedeutet. In den in dieser Arbeit dur
hgeführtenExperimenten ergibt si
h für die pazi�s
he Umwälzung eine s
hwä
here Abhängigkeit von derPassagenkon�guration als im Atlantik, sie nimmt jedo
h von heutigen topographis
hen Rand-bedingungen aus betra
htet kontinuierli
h ab. Jedo
h konnte beim Ö�nen der Panama-Straÿeeine Zweiteilung der nordwärtigen Umwälzung festgestellt werden, dies führt zu einer lokalenVerstärkung der Umwälzung in niedrigen nördli
hen und südli
hen Breiten (siehe Abbildungen16 und 23). Diese südli
here Transportzelle wird dur
h die Ö�nung des Tethysmeeres no
hmalslei
ht verstärkt, siehe Abbildung 24.Folgend wird eine mögli
he Kausalitätsbeziehung zwis
hen den bei Modi�zierung der Pas-40 Eine Zusammenfassung der Konzepte vers
hiedener Studien �ndet si
h zum Beispiel bei Stewart (2007),dortiges Kap. 13.3.



5 Diskussion der Ergebnisse 89sagenkon�guration auftretenden Änderungen der ozeanis
hen Eigens
haften aufgestellt. Dabeisind Punkt 2 und 3 eng miteinander gekoppelt, die kausale Beziehung ist hier ni
ht eindeutig.1. Änderung der Passagenkon�guration2. Umverteilung von Salzkonzentration und Temperatur, Einstellen eines neuen Strömungs-glei
hgewi
hts3. Änderungen in der meridionalen Umwälzung und dem polwärtigen WärmetransportVers
hiebungen der Salzkonzentration (bei unveränderter Windspannung) sind für die Än-derungen in der meridionalen Umwälzung wi
htiger, als Änderungen in der Temperatur.41Die hier präsentierten Experimente haben gezeigt, dass eine Verringerung des nordwärtigenMassentransports immer glei
hzeitig auftritt mit einer Verringerung des Salzgehalts in Nord-atlantik und Nordpolarmeer, was diese Annahme weiter stützt. Analog geht eine Erhöhung desnordwärtigen Transports, wie im Fall eines geö�neten Tethysmeeres, mit einer Erhöhung derSalzkonzentrationen in hohen nördli
hen Breiten einher.Ein qualitatives Modell der Auswirkungen von Salzgehalt und Temperatur auf die meridio-nale Umwälzung wird bei Lohmann (1996), dortiges Kap. 2 diskutiert, siehe au
h Abbildung85. Während Salz eine positive Rü
kkopplung auf den kombinierten meridionalen Massen- undWärmetransport hat,42 verursa
ht Temperatur eine negative Rü
kkopplung.43 Der Salzgehaltdes Meerwassers ist in den hier dur
hgeführten Experimenten für die Etablierung einer star-ken meridionalen Umwälzung und damit eines starken polwärtigen Energietransports also derents
heidende Faktor. Rü
kkopplungen aufgrund veränderten Netto-Nieders
hlags lassen si
hmit dem verwendeten Modell ni
ht berü
ksi
htigen.Als letztem Punkt zum Ein�uss der Ozeanpassagen wird hier no
h auf die mit dem ozeani-s
hen Biogeo
hemiemodell ermittelten Verteilungen der stabilen Kohlensto�sotope in Pazi�kund Atlantik eingegangen. Für heutige Verhältnisse wird im zonalen Mittel des Atlantik dieVerteilung des δ13C-Verhältnisses sehr realistis
h ermittelt. Man erkennt deutli
h, dass dur
hstarke meridionale Umwälzung ein positiveres Signal von ober�ä
hennahen Gewässern in nied-rigen Breiten dur
h konvektive Instabilität im Nordatlantik in tiefere S
hi
hten verbra
ht wird,verglei
he Abbildung 80 und die Diskussion in Kapitel 1.6. Berei
he mit einem Isotopenverhält-nis kleiner als 0%� sind auf mittlere Tiefen konzentriert. Im Pazi�k stimmen die ermitteltenWerte an der Ober�ä
he ebenfalls gut mit der Literatur überein (verglei
he zum Beispiel Rud-diman (2001), Abb. 11-18), das Modell liefert jedo
h in der Tiefsee ein weitgehend negativeresIsotopenverhältnis. In Diskussionen mit Dr. Martin Butzin von der Gruppe Paleo
limate Dyna-mi
s wurde jedo
h festgehalten, dass die Negativität des δ13C-Verhältnisses in der pazi�s
henTiefsee in der genannten Publikation wahrs
heinli
h unters
hätzt wird.Na
h der Ö�nung der Panamapassage ergibt si
h in der atlantis
hen Tiefsee ein negativer-es δ13C-Verhältnis, siehe Abbildung 81. Im zonalen Mittel hat der Pazi�k im Modell wie imvorherigen Absatz bemerkt ein sehr negatives Isotopenverhältnis in der Tiefsee. Die Ö�nungder Panamapassage ermögli
ht nun grundsätzli
h einen Transport der unters
hiedli
hen Iso-topensignale zwis
hen Atlantik und Pazi�k. Untersu
hungen der Ges
hwindigkeiten in einemvertikalen S
hnitt dur
h die Panamapassage (Abbildung ni
ht dargestellt) zeigen, dass abge-sehen von der obersten Ozeans
hi
ht in Tiefen bis 1000 m in der Tat nordwärtiger Transportvom Pazi�k in den Atlantik vorherrs
ht, darunter liegt entgegengesetzte Strömung vor. Dieskönnte zu einem Teil die Erniedrigung des δ13C-Isotopenverhältnis in der nordatlantis
hen41 In hohen Breiten ist der Salzgehalt für die Di
hte wi
htiger als die Temperatur des Wassers, siehe zumBeispiel Motoi et al. (2005).42 Salz erhöht die Di
hte des Wassers, verstärkt konvektive Instabilität und damit die meridionale Umwälzung.Diese wiederum transportiert weiteres Wasser hoher Salzkonzentration aus den mittleren in hohe Breiten.43 Erhöhung der Ober�ä
hentemperatur des Meeres senkt die Di
hte und s
hwä
ht damit die meridionaleUmwälzung. Dies wiederum senkt den polwärtigen Energietransport und in der Folge die Meeresober�ä-
hentemperatur.
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Abbildung 85: Rü
kkopplungsme
hanismen, wel
he die meridionale Umwälzung beein�ussen;entnommen von Lohmann (1996), dortige Abb. 2.1Tiefsee erklären. Weiterhin ist der Eintrag von Wassermassen mit δ13C-Werten gröÿer Null indie nordatlantis
he Tiefsee, wel
her im Experiment für heutige Topographie no
h weitgehendpositives Isotopenverhältnis bis in hohe südli
he Breiten ermögli
hte, nun aufgrund sinkendermeridionaler Umwälzung reduziert. Im Pazi�k wird vor allem die negative Anomalie verringert,dies könnte auf die Abgabe entspre
henden Wassers an den Atlantik zurü
kzuführen sein.Wird zusätzli
h die Tethyssee geö�net, ändern si
h die isotopis
hen Eigens
haften ober�ä-
hennahen Wassers im Atlantik ni
ht wesentli
h (Abbildung 82), ledigli
h der Eintrag vonOber�ä
henwasser positiver δ13C-Werte im Nordatlantik s
heint etwas verstärkt. Dies ist si-
her auf die dur
h Ö�nung des Tethysmeeres no
hmals verstärkte meridionale Umwälzungzurü
kzuführen. In der Tiefsee jedo
h verändern si
h die δ13C-Werte weiträumig positiv, diesgilt au
h für den Pazi�k. Dieser E�ekt verstärkt si
h no
hmals bei S
hlieÿen der Drakestraÿe.Betra
htet man Änderungen der Isotopenverhältnisse aufgrund variierter Passagenkon�gu-ration so muss man si
h darüber bewusst sein, dass diese einer Überlagerung unters
hiedli
herMe
hanismen entstammen. Einerseits kann si
h die meridionale Umwälzung, die Bildung vonTiefenwasser und damit der Eintrag des positiveren Ober�ä
hen-Signals in die Tiefsee verän-dern, andererseits existieren neue Verbindungswege über wel
he si
h unters
hiedli
he Isotopen-konzentrationen in vers
hiedenen Ozeanbe
ken mis
hen können. Kompliziert wird der Me
ha-nismus no
h dur
h eine weitere Abhängigkeit des Kohlensto�haushalts von Temperatur- undSalzverteilungen. In den hier dur
hgeführten Experimenten konnte δ13C qualitativ als Indi-kator für Veränderungen in der meridionalen Umwälzung insbesondere im Atlantik bestätigtwerden; verringerte Umwälzung verkleinert den Berei
h in der atlantis
hen Tiefsee, in wel
hemverglei
hsweise positive Isotopenverhältnisse vorherrs
hen. Um insbesondere den Ein�uss ver-änderter Salz- und Temperaturkonzentrationen zu studieren sind jedo
h weitere Experimentenötig. Diese müssen aus Zeitgründen späteren Studien vorbehalten bleiben.Die Dur
hführung der Experimente mit dem HamOCC-Modell zeigte, dass die Eins
hwing-zeit mit jeder Änderung der Passagenkon�guration länger andauert, siehe au
h Kapitel 3.2.Für das Experiment �Eozän 2� rei
hen 300000 Modelljahre ni
ht aus, um den Kohlensto�-kreislauf in einen einges
hwungenen Zustand überzuführen. Dies deutet darauf hin, dass si
h



5 Diskussion der Ergebnisse 91die Sedimentationsprozesse im Ozean44 zu früheren Zeiten grundlegend vom heutigen Zustandunters
heiden. Es muss jedo
h bea
htet werden, dass die in den dur
hgeführten Experimen-ten vorgegebenen atmosphäris
hen Konzentrationen von Kohlensto�dioxid mit etwa 280 ppmdeutli
h geringer sind, als dies in früheren Zeiten der Fall war, siehe zum Beispiel Pagani et al.(2005).Zusammenfassend lässt si
h für die Experimente zum Ein�uss der Ozeanpassagen auf dasKlima feststellen, dass Resultate dieser Arbeit bezügli
h des Ein�usses der Passagenkon�gura-tion auf das ozeanis
he Strömungsglei
hgewi
ht im Einklang mit früheren Verö�entli
hungensind. Es ergeben si
h jedo
h au
h neue Erkenntnisse insbesondere zur Bedeutung des Tethys-meeres bezügli
h eines erhöhten ozeanis
hen Wärmetransport in der Nordhemisphäre und desVerhaltens der meridionalen Umwälzung im Pazi�k; diese wird in früheren Studien meist ni
htdiskutiert. Es zeigt si
h sowohl dur
h einen Verglei
h der hier gewonnenen Erkenntnisse mitder Literatur, als au
h dur
h Gegenüberstellung unters
hiedli
her früherer Verö�entli
hungen,dass die Ergebnisse von Modellstudien stark von der verwendeten Kombination klimatis
herModelle und antreibender sowie topographis
her Randbedingungen abhängen.5.4 Bewertung der Qualität der ermittelten WärmetransporteDa zur Ermittlung der Wärmetransporte das bestehende LSG-Modell eine Erweiterung desProgramm
odes erfährt, soll an dieser Stelle ein Verglei
h der hier bestimmten Ergebnissemit der Literatur erfolgen. Die Ermittlung des Wärmetransports anhand numeris
her Model-le s
heint einer gewissen S
hwankungsbreite zu unterliegen. Einige Verö�entli
hungen gebenMaxima des nord- bzw. südwärtigen Transports für heutige Topographie von etwa 1 PW bzw.
−2 PW an, verglei
he zum Beispiel Maier-Reimer et al. (1990) und Mikolajewi
z et al. (1993).Andere Autoren (Bi
e et al., 2000) sehen ihre Resultate unter Verwendung gekoppelter Ozean-Atmosphärenmodelle in guter Übereinstimmung mit den frühen Messungen am Erdsystem na
hCarissimo et al. (1985). Au
h bezügli
h der Unglei
hheit der Flä
hen unter dem Graphen desWärmetransports in Nord- und Südhemisphäre gibt es von Studie zu Studie deutli
he Unter-s
hiede. Während bei Trenberth und Caron (2001), dortige Abbildung 6, eine Zusammenstel-lung der globalen ozeanis
hen Wärmetransporte aus vers
hiedenen Modellstudien vorwiegendin der Nordhemisphäre einen gröÿeren integrierten Transport �ndet, zeigen vers
hiedene äl-tere Modellstudien (Maier-Reimer et al., 1990; Mikolajewi
z et al., 1993) unter Verwendungeiner Vorgängerversion des LSG-Modells in der Südhemisphäre erhöhten Transport. Da die indieser Arbeit ermittelten stärkeren nordwärtigen Transporte für heutige Topographie im Ein-klang mit der neueren Verö�entli
hung von Trenberth und Caron (2001)45 stehen, werden dieProportionen des hier ermittelten Wärmetransports als hinrei
hend realistis
h betra
htet.Es bleibt zu bemerken, dass moderne Messungen am Erdsystem von geringeren ozeanis
henWärmetransporten ausgehen als bei Carissimo et al. angegeben und als in dieser Arbeit er-mittelt, siehe zum Beispiel (Trenberth und Caron, 2001). Der Transport wird dort um etwa50 Prozent geringer angegeben. Die Ursa
he für diese Diskrepanzen bleibt unklar, sie stellenfür diese Arbeit jedo
h keinen Na
hteil dar. Die hier ermittelten ozeanis
hen Wärmetranspor-te werden ledigli
h als relativer Trend interpretiert, geeignet zum Studium der Auswirkungenveränderter Passagenkon�gurationen. Die diesbezügli
h beoba
htete Entwi
klung hin zu gerin-geren nordwärtigen und erhöhten südwärtigen Transporten für zeitli
h weiter zurü
kliegendePassagenkon�gurationen ist im Einklang mit früheren Modellstudien (Maier-Reimer et al.,1990; Mikolajewi
z et al., 1993; Bi
e et al., 2000; von der Heydt und Dijkstra, 2006).Wofür die hier dur
hgeführten Experimente ni
ht hinrei
hend sind, ist die Aussage überabsolute Transportamplituden. Einerseits liegt dies an der Vielzahl der eingeführten Verein-fa
hungen bei der Bestimmung des Wärmetransports (siehe Kapitel 2.2.1), andererseits an44 Diese beein�ussen das Einstellen eines Flieÿglei
hgewi
hts des Kohlensto�kreislaufs, verglei
he Kapitel 2.2.4.45 Diese Verö�entli
hung verknüpft Informationen aus Klimamodellen mit realen Messungen am Erdsystem.
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hränkungen des LSG-Modells bezügli
h der Gitterau�ösung und damit einhergehend demVerlust kleinskaliger dynamis
her Prozesse wie �Eddies�, dies sind kleinskalige ozeanis
he Wir-bel. Wie stark absolute Transporte von der in den Experimenten verwendeten vereinfa
htenAtmosphärenphysik abhängen ist im Rahmen dieser Arbeit ni
ht feststellbar. Die gema
htenNäherungen bezügli
h der Kopplung von Ozean und Atmosphäre in Bezug auf Wärme s
heinenjedo
h eine gute Näherung zu sein, da die Wassertemperatur si
h relativ frei einstellen kann.46Nieders
hlag und Verdunstung werden allerdings fest vorges
hrieben und erfahren somit keineRü
kkopplung. Bei Lohmann (1996), dortiges Kap. 6.2, wird jedo
h mit einem vollgekoppeltenAtmosphären-Ozean-Modell gezeigt, dass Änderungen im Süÿwasser�uss von verglei
hsweisegeringer Bedeutung für die Stabilität der meridionalen Umwälzung (und somit den polwär-tigen Wärmetransport) sind. Eine weitere Eins
hränkung dieser Experimente soll aber ni
htvers
hwiegen werden, sie betri�t auftretende Phasenumwandlungen an der Meeresober�ä
he.Da Meereis fest vorges
hrieben wird und keine dynamis
he Modellierung erfährt, liegt hiermitein weiterer Unsi
herheitsfaktor für die Absolutwerte des Wärmetransports vor. Um absoluteTransporte zu ermitteln und insbesondere die Rü
kkopplung an Atmosphäre sowie Meereis undLandeis zu berü
ksi
htigen, ist die Verwendung detaillierterer Modelle notwendig.5.5 Der Ein�uss der Bodentopographie auf die ModellausgabeIn einigen bisherigen Studien zum Ein�uss der Ozeanpassagen auf das Klima wurden �a
heOzeanbe
ken ohne Bodentopographie angenommen, siehe von der Heydt und Dijkstra (2005,2006). Um einen Eindru
k von den Auswirkungen eines sol
hen Vorgehens bezügli
h der zuermittelnden Strömungsverhältnisse zu gewinnen, wird im Folgenden no
h auf ein Experiment(�Heute �a
h�) eingegangen, bei dem heutige Topographie mit einer mittleren Ozeantiefe alstopographis
he Randbedingung dient.An der Meeresober�ä
he ergeben si
h global betra
htet in erster Linie kleinere Änderungender Ges
hwindigkeiten, da hier der unveränderte Antrieb des Windes vorherrs
ht. Allerdingssind im Berei
h des Antarktis
hen Zirkumpolarstroms au
h in der obersten S
hi
ht der Ozea-ne Abwei
hungen von der Ausri
htung der Strömung bei vorhandenem Bodenrelief erkennbar,verglei
he hierzu Abbildungen 17 und 72. Eine Besonderheit der Antarktis
hen Zirkumpolar-strömung ist ihre Ausbreitung bis in groÿe Tiefen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 13.5.Dadur
h wird sie besonders anfällig für Ablenkungen aufgrund topographis
her Unebenheiten,verglei
he hierzu die Diskussion in Kapitel 1.5.5. Während daher im Experiment �Heute� imVerlauf der ostwärtigen Strömung an der Meeresober�ä
he mehrfa
h Änderungen der Flussri
h-tung auftreten, fehlen diese Variationen in Experiment �Heute �a
h�. Die Strömung verläuftgeradlinig in West-Ost-Ri
htung, die Ges
hwindigkeitsvektoren sind dabei um etwa 45 ◦ ge-gen die vorherrs
hende Flussri
htung na
h Nordosten orientiert, dies ist auf den Ein�uss derCorioliskraft zurü
kzuführen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 9.2. Bei der Zirkumpo-larströmung handelt es si
h in der Tat um eine im Wesentli
hen windgetriebene Strömung,verglei
he Stewart (2007), Kap. 13.5: In dortiger Abb. 4.2 �ndet man eine starke ostwärtigeWindströmung, die den Globus umspannt und ein Maximum bei 50 ◦S errei
ht.In tieferen Ozeans
hi
hten stellt si
h au
h abseits des Antarktis
hen Zirkumpolarstroms einvöllig anderes Strömungsglei
hgewi
ht ein, als dies bei vorhandener Meeresboden-Struktur derFall ist. Die südwärtigen Transporte entlang der westli
hen Begrenzungen von Atlantik undPazi�k sind sehr viel s
hwä
her als in Experiment �Heute�, siehe Abbildung 73. Bei Vallis(2006), Kap. 14.6 wird gezeigt, dass das Vorhandensein eines geneigten Ozeanbodens für dieAusprägung einer westli
hen Randströmung wi
htige Bedeutung hat, da die Konturlinien kon-stanter Vortizität f
h
hier meridional verlaufen. Im Gegensatz dazu sind sie für einen �a
hen46 In den hier dur
hgeführten Experimenten �ndet zwar eine stark vereinfa
hte Formulierung der Atmosphären-physik in Form eines Energiebilanzmodells Verwendung, dies ermögli
ht jedo
h eine relativ freie Entwi
klungder Temperaturen im Ozean aufgrund von Glei
hung 27.



5 Diskussion der Ergebnisse 93Ozeanboden zonal orientiert und führen zu geringerer meridionaler Ablenkung des Flusses. Ab-gesehen vom Berei
h des Antarktis
hen Zirkumpolarstroms s
hwä
ht si
h die Ozeandynamikau
h abseits der Kontinentränder sehr ab. Die starke Abnahme der meridionalen Umwälzungim Atlantik ist daher si
her au
h no
h auf weitere Me
hanismen zurü
kzuführen. Eine mögli
heUrsa
he ist, dass bei Abwesenheit von Bodentopographie die Ausbildung zonaler Di
htegradi-enten stark verringert wird. Bei Stewart (2007), dortiges Kap. 10.2 wird gezeigt, dass zwis
henmeridionaler Strömung und zonalen Di
htegradienten in den geostrophis
hen Glei
hungen ei-ne Verknüpfung besteht, siehe Glei
hung (41). Eine Abnahme zonaler Di
htegradienten führtsomit zu verringerter meridionaler Strömung. Während die Strömungsverhältnisse im Atlan-tik also qualitativ verstanden werden können, o�enbaren die hier dur
hgeführten Experimentejedo
h ein paradoxes Verhalten des Pazi�ks: Hier steigert si
h die meridionale Umwälzungfür �a
he Bodentopographie. Diese Asymmetrie ist erstaunli
h und lässt vermuten, dass ne-ben Beziehung (41) no
h weitere Ein�üsse bestehen. Unters
hiede in der Be
kengeometrie vonAtlantik und Pazi�k könnten eine Erklärung sein. Dies sind nur qualitative Ansätze zur Er-klärung der vorliegenden Resultate, ein detailliertes analytis
hes Verständnis kann momentanno
h ni
ht präsentiert werden.
∂v

∂z
∼

∂ρ

∂x
(41)Die meridionale Umwälzung sinkt im hier diskutierten Experiment im Atlantik auf Werte, wiesie für ein Experiment mit geö�neter Panamapassage typis
h sind, dies gilt in der Folge au
h fürden globalen meridionalen Wärmetransport. Salzkonzentration wird sowohl an der Ober�ä
hedes Atlantiks (siehe Abbildung 70) als au
h in tiefer liegenden S
hi
hten (ni
ht dargestellt)von der Nordhemisphäre in den Süden verlagert, das gesamte Nordpolarmeer verliert ebenfallsSalz.Diese Ergebnisse belegen, dass zur realistis
hen Simulation der Strömungsverhältnisse imOzean unter dem Ein�uss veränderter Passagenkon�gurationen, insbesondere falls Absolut-werte klimatis
her Parameter ermittelt werden sollen, ni
ht ohne weiteres auf die Einbindungeiner Bodentopographie verzi
htet werden sollte. Natürli
h sind die Daten bezügli
h frühererBodentopographien in der Vergangenheit sehr unsi
her gewesen. In der letzten Zeit gibt es aufdiesem Gebiet jedo
h groÿe Forts
hritte. Eine Reihe von Autoren, wel
he unter Anwendungkomplexer geologis
her und geophysikalis
her Modelle Rekonstruktionen der globalen Vertei-lung der Meerestiefe erstellen, haben in jüngerer Zeit für einige Zeits
heiben Datensätze zuLand- und Ozeantopographie verö�entli
ht, siehe zum Beispiel Herold et al. (2008). Beson-ders aktiv betätigt si
h diesbezügli
h die Arbeitsgruppe um Dietmar Müller (S
hool of Geos-
ien
es47, University of Sydney). Es sind in der nahen Zukunft weitere Verö�entli
hungen fürzusätzli
he erdges
hi
htli
he Perioden zu erwarten. Dem Fa
hgebiet der Dynamik des Paläo-klimas wird dies neue Impulse geben, wi
htige Erkenntnisse insbesondere zur Bedeutung derOzeanpassagen für die Verglets
herung hoher nördli
her und südli
her Breiten sind zu erwar-ten. Ein Na
hfolgeprojekt dieser Arbeit wird si
h sehr intensiv mit diesem Thema befassen.5.6 Einbau topographis
her Randbedingungen in OzeanmodelleIm Zuge dieser Arbeit wurde der Versu
h unternommen, die topographis
hen Randbedingun-gen na
h Herold et al. (2008) (siehe au
h Abbildung 1) in das LSG-Modell einzubinden. Dieswürde das Studium des Ein�usses weiterer topographis
her Änderungen im Miozän48 abseitsder Ö�nung und S
hlieÿung von Passagen au
h mit Hilfe des LSG-Modells ermögli
hen. DerVersu
h konnte bisher ni
ht erfolgrei
h abges
hlossen werden. Da si
h das Problem jedo
h ein-grenzen lieÿ, was ähnli
he Versu
he der Implementierung neuer topographis
her Randbedin-47 http://www.earthbyte.org48 Diese Vers
hiebungen der Landmassen sind bis in das mittlere Miozän verglei
hsweise gering.



5 Diskussion der Ergebnisse 94gungen in zukünftigen Experimenten erlei
htern wird, sollen hier in aller Kürze die gewonnenenErkenntnisse zusammengefasst werden.Bei der Einarbeitung von topographis
hen Randbedingungen in gitterbasierte numeris
heModelle müssen generell Kompromisse eingegangen werden. Einerseits sollen mögli
hst realis-tis
he Ergebnisse erhalten werden, deswegen sollten die in das Modell eingehenden Randbe-dingungen das vorhandene Wissen über die Topographie mögli
hst detailliert berü
ksi
htigen;andererseits müssen sie au
h den Bes
hränkungen des verwendeten numeris
hen Modells ge-re
ht werden. Ein besonders kritis
her Punkt ist hier die Gitterau�ösung: Das verwendete LSG-Modell besitzt ein 72 × 72-Gitter mit 22 vertikalen S
hi
hten. Dies bedeutet dass Strukturenin den topographis
hen Datensätzen, die wesentli
h kleiner als 3,5◦ × 3,5◦ sind, sowie deutli
hkleinere vertikale Dimensionen haben als die Ausdehnung der S
hi
hten des Modellozeans,49ni
ht abgebildet werden können. Das Problem der bes
hränkten Au�ösung topographis
herStrukturen kann prinzipiell immer gelöst werden, indem Modelle mit einem feineren GitterVerwendung �nden. Natürli
h bestehen diesbezügli
h praktis
he Begrenzungen, da mit derAu�ösung au
h die notwendige Re
henzeit steigt.Ein anderes Problem, wel
hes eng mit der Approximation von Di�erentialglei
hungen dur
h�nite Di�erenzen verknüpft ist, stellt das Courant-Friedri
hs-Levi-Kriterium (CFL) dar, quan-ti�ziert dur
h die Courant-Zahl c. Sie ist de�niert als das Verhältnis von 
harakteristis
hemZeits
hritt ∆t multipliziert mit der positiv de�nierten Fortp�anzungsges
hwindigkeit u einesSignals im numeris
hen Modell zu der dur
h die Modellau�ösung bestimmten 
harakteristi-s
hen Längenskala ∆x, siehe zum Beispiel Ferziger und Peri
 (2002), dortiges Kapitel 6.3.1.
c =

u∆t

∆x
(42)Man kann das CFL-Kriterium au
h interpretieren als eine notwendige Bedingung der Kausa-lität zwis
hen Störungen im Modell und den sie verursa
henden Prozessen. Kinzel und Reents(1998) argumentieren, dass der Zeits
hritt ∆t kleiner gewählt sein muss, als die Transport-zeit für ein Signal ∆x

u
. Gerade in Bezug auf die Implementierung der Bodentopographie desOzeans hat si
h dies als problematis
h erwiesen. Während die topographis
hen Randbedin-gungen na
h Herold et al. (2008) bei Verwendung einer �a
hen Bodentopographie50 zu einemstabilen Verhalten des LSG-Modell führen, ist die numeris
he Integration bei der Verwendungder auf das Modellgitter transformierten Bodentopographie instabil. Dies äuÿert si
h bereitsna
h wenigen Integrationss
hritten in Form unrealistis
her Salzgehalte und Temperaturen, esführt s
hnell zum Absturz des Modells. Um au
h die realistis
hen Randbedingungen bezüg-li
h des Bodenreliefs im Experiment berü
ksi
htigen zu können, müssen daher die Berei
heim Modellgitter lokalisiert werden, wel
he das CFL-Kriterium verletzen; diese sind dann vonHand zu ents
härfen. In der zur Verfügung stehenden Zeit lieÿ si
h dieser Arbeitss
hritt ni
htabs
hlieÿen.Einerseits wurden neue topographis
he Randbedingungen mit �a
her ozeanis
her Bodento-pographie erfolgrei
h implementiert. Andererseits zeigte si
h in dieser Arbeit aber au
h, dassdie E�ekte der Bodentopographie von wi
htiger Bedeutung für die resultierenden Ergebnissebezügli
h des Modellklimas sind. Daher wurde in dieser Arbeit von der Dur
hführung weiter-gehender Experimente mit der Bodentopographie na
h Herold et al. (2008) abgesehen.

49 Im günstigsten Fall sind das bei LSG 50m, eine sol
h hohe vertikale Au�ösung liegt jedo
h nur für ober�ä-
hennahe S
hi
hten vor, mit der Tiefe steigt die Mä
htigkeit einer S
hi
ht auf bis zu 1000 m.50 Die entspre
hende Wassertiefe wurde dur
h Bildung des arithmetis
hen Mittels der Tiefe an allen verfügbarenOzeanpunkten bere
hnet, siehe Kapitel 2.2.2.



6 Resümee und Ausbli
k 956 Resümee und Ausbli
kIm Zuge dieser Arbeit kann unter Verwendung eines an ein Energiebilanzmodell gekoppeltendreidimensionalen Strömungsmodells des Ozeans gezeigt werden, dass eine modi�zierte Passa-genkon�guration unabhängig von der Variation weiterer Randbedingungen bereits sehr ausge-prägte Veränderungen in der Verteilung von Temperatur und Salzkonzentrationen im Ozeanhervorruft. Experimente mit einem Biogeo
hemiemodell des ozeanis
hen Kohlensto�kreislaufszeigen weiterhin, dass au
h die Verteilung stabiler Kohlensto�sotope stark beein�usst wird.Die wi
htigsten Ergebnisse sind hier no
h einmal sti
hpunktartig aufgelistet.
• in der Erdges
hi
hte weiter zurü
kliegende Passagenkon�gurationen bevorzugen die Süd-hemisphäre bezügli
h meridionalem ozeanis
hen Wärmetransport
• die mit Änderungen in der Passagenkon�guration verknüpfte Umverteilung der Wärme-transporte zwis
hen den Hemisphären verläuft im erdges
hi
htli
hen Ablauf monoton(mit Ausnahme einer geö�neten Tethys), eine Bevorzugung der Südhemisphäre zu frü-heren Zeiten ist einer heutigen Bevorzugung der Nordhemisphäre gewi
hen
• eine geö�nete Panama-Straÿe senkt den nordwärtigen Wärmetransport
• ein geö�netes Tethysmeer erhöht den nordwärtigen ozeanis
hen Wärmetransport
• eine ges
hlossene Drakestraÿe senkt den nordwärtigen Wärmetransport
• mit dem S
hlieÿen der Drakestraÿe verändert si
h die Zirkulation in der Südhemisphäregrundlegend
• Änderungen im polwärtigen Wärmetransport gehen einher mit entspre
henden Änderun-gen der meridionalen Umwälzung im Atlantik
• Zu-/Abnahme der Umwälzung im Atlantik ist gekoppelt an Zu-/Abnahme des Salzgehaltsin Nordatlantik und Nordpolarmeer
• Experimente mit dem HamOCC-Modell bestätigen die Bedeutung des δ13C-Signals alsMarker für Wassermassen, insbesondere bezügli
h der meridionalen Umwälzung
• interne Variabilität im Modell ist sehr viel kleiner als die resultierenden Veränderungenin Klimazuständen des Modells bei Veränderung der Passagenkon�guration, dies liegtau
h an der vereinfa
hten Formulierung atmosphäris
her Randbedingungen
• zonal gemittelte Antriebsfelder und �a
he Bodentopographie liefern im Allgemeinen beiVerwendung des LSG-Modells keine realistis
hen ResultateIm Laufe der letzten 30 Ma entwi
kelte si
h der ozeanis
he Wärmetransport aufgrund to-pographis
her Veränderungen insgesamt von bevorzugt südwärtiger Ausri
htung zum heuti-gen starken nordwärtigen Transport. Diese Ums
hi
htung der ozeanis
hen Wärmetransportekann als ein mögli
her Me
hanismus für Übergänge von Klimazuständen betra
htet werden.Insbesondere der Wandel von einer eisfreien Arktis zur heute präsenten permanenten Verglet-s
herung ist mögli
herweise eine Folge veränderter Passagenkon�guration. Dieser Me
hanismuswird jedo
h au
h kritis
h diskutiert (Huber et al., 2004). Änderungen der Orbitalparameter derErdbahn und S
hwankungen des Kohlensto�dioxidgehalts (DeConto und Pollard, 2003) könnenebenfalls einen Ein�uss auf sol
he Klimaübergänge haben. Eine abs
hlieÿende Aussage überdie Bedeutung der einzelnen Beiträge steht aus, das hier verwendete Modell kann aufgrundseiner vereinfa
hten Formulierung diesbezügli
h keine weiteren Hinweise geben.



6 Resümee und Ausbli
k 96Verglei
hsexperimente verdeutli
hen die Bedeutung von Bodentopographie und realistis
henRandbedingungen für die Verteilung von Salz- und Temperatur im Ozean sowie für die Stärkeder Umwälzung im Atlantik und des nordwärtigen ozeanis
hen Wärmetransports.Die hier bes
hriebenen Experimente konnten Ergebnisse früherer Studien zum Teil repro-duzieren, zum Teil wurden au
h neue Erkenntnisse gewonnen; no
hmals sei die Bedeutungeiner o�enen Tethyssee für Wärmetransporte in der Nordhemisphäre erwähnt. Bei der Inter-pretation der hier präsentierten Ergebnisse muss jedo
h bea
htet werden, dass das vorliegendeKlimamodell insbesondere bezügli
h der atmosphäris
hen Physik starke Vereinfa
hungen ent-hält. Landmassen �nden nur in Bezug auf den gradientenbasierten Transport von Nieders
hlageine Berü
ksi
htigung im Modell, andere wi
htige Eigens
haften der Landmasse wie Albedound Vegetation sowie Eiss
hilde �nden keinerlei Berü
ksi
htigung. Die Ergebnisse dieser Ar-beit sollten daher ni
ht überbewertet werden. Es handelt si
h hierbei um Sensitivitätsstudienzur Auswirkung einfa
her Änderungen der Passagenkon�guration bezügli
h ozeanis
her Trans-porte.Beim Verglei
h der Ergebnisse der hier dur
hgeführten Experimente mit der Literatur so-wie beim Verglei
h vers
hiedener früherer Verö�entli
hungen untereinander zeigt si
h, dass diezu erwartenden Resultate bei glei
her Fragestellung von Modellstudie zu Modellstudie starkvariieren. Dies kann einerseits auf Verwendung unters
hiedli
her Randbedingungen zurü
kzu-führen sein, andererseits auf die Verwendung vers
hiedener Klimamodelle. Da insbesondere dermeridionale Massentransport einen starken Ein�uss auf den ozeanis
hen Wärmetransport hat,er aber o�ensi
htli
h sehr sensitiv ist gegenüber dem verwendeten Ozeanmodell und der an-treibenden Randbedingungen, entsteht Unsi
herheit bezügli
h der klimatis
hen Relevanz derErgebnisse. In letzter Zeit sind daher von der Gemeins
haft der Klimawissens
haftler Projekteinitiiert worden wel
he es zum Ziel haben, die in den Klimawissens
haften verwendeten nume-ris
hen Modelle zu evaluieren. Dadur
h sollen die Ergebnisse vers
hiedener Fors
hergruppenbesser verglei
hbar gema
ht werden. Dabei wird dur
h Bereitstellung einheitli
her Randbe-dingungen51 ein Ringversu
h ermögli
ht, in dem vers
hiedene Arbeitsgruppen die mit ihrenModellen ermittelten Ergebnisse untereinander verglei
hen können. Eines dieser Projekte ist�PlioMIP�52. In einem Na
hfolgeprojekt der hier vorliegenden Arbeit werden die mit einemisolierten Ozeanmodell unternommenen Experimente weiterentwi
kelt. Unter Anwendung ei-nes vollgekoppelten Ozean-Atmosphären-Modells und dur
h parallelen Betrieb eines Landeis-modells werden zusätzli
h zu Variationen der Topographie weitere Ein�üsse untersu
ht, diein dieser Arbeit ni
ht berü
ksi
htigt werden konnten: Dies sind veränderte Orbitalparame-ter der Erdbahn und Änderungen des Treibhause�ekts. Das Ziel ist die Identi�zierung vonMe
hanismen, wel
he den Beginn einer groÿräumigen Vereisung in Nord- und Südhemisphäreherbeiführen können. Dabei sollen detaillierte und wirkli
hkeitsgetreue Randbedingungen An-wendung �nden. Um die Verglei
hbarkeit der ermittelten Resultate zu si
hern ist geplant, amPlioMIP-Projekt teilzunehmen.
51 Dies umfasst neben Topographie und Antriebsfeldern no
h eine Reihe weiterer klimatis
h relevanter Para-meter, insbesondere au
h Eigens
haften der Landmassen wie Vegetation und Albedo.52 http://geology.er.usgs.gov/eespteam/prism/prism_pliomip.html



7 Zusammenfassung 977 ZusammenfassungIn der vorliegenden Arbeit wird der Ein�uss der Ozeanpassagen auf die Verteilung der skalarenGröÿen Salz, Temperatur und die Konzentration stabiler Kohlensto�sotope studiert. Danebenwerden die dur
h Änderung der Passagenkon�gurationen ausgelösten Änderungen im globa-len ozeanis
hen Strömungsglei
hgewi
ht bezügli
h Massen- und Energietransport untersu
ht.Dies erfolgt dur
h die Anwendung eines physikalis
hen Strömungsmodells und eines Biogeo
he-miemodells des Ozeans. In den unternommenen Experimenten werden frühere Modellstudienzum Ein�uss der Ozeanpassagen auf das globale Strömungsregime wieder aufgegri�en und un-ter Berü
ksi
htigung zusätzli
her Passagenkon�gurationen weitergeführt. Die vorgenommenentopographis
hen Veränderungen beinhalten Panama-Straÿe, Tethyssee und Drakepassage; derentspre
hende erdhistoris
he Zeitraum erstre
kt si
h von heute bis zu etwa 30 Ma. Da einigebisherige Verö�entli
hungen die Verwendung zonal gemittelter Antriebsfelder und �a
her Bo-dentopographie im Ozeanmodell bes
hreiben, werden diesbezügli
h einige Sensitivitätsstudiendur
hgeführt. Dadur
h soll ein Eindru
k davon gewonnen werden, wie si
h diese Nebenbedin-gungen auf die mit dem hier verwendeten Ozeanmodell errei
hbaren Ergebnisse auswirken.Wi
htige Erkenntnisse sind, dass der nordwärtige ozeanis
he Wärmetransport bei forts
hrei-tender Modi�zierung der heutigen Passagenkon�guration abnimmt, während die Südhemisphä-re insgesamt eine Bevorzugung erfährt. Diese Entwi
klung verläuft monoton mit Ausnahme derÖ�nung der Tethyssee; dieses Ereignis stabilisiert den nordwärtigen Energietransport, währendalle anderen Modi�kationen ihn s
hwä
hen. Die Abnahme der nordwärtigen Energietransportegeht einher mit einer Verringerung der meridionalen Umwälzung im Nordatlantik, au
h dieentspre
hende Umwälzung im Pazi�k nimmt ab. Im Atlantik ist die Abnahme/Zunahme derUmwälzung immer mit einer Abnahme/Zunahme des Salzgehalts in Nordatlantik und Nord-polarmeer verknüpft.Das δ13C-Verhältnis wird als Indikator für veränderte Strömungsverhältnisse im Ozean an-gewendet. Seine Variation kann mit Änderungen in der atlantis
hen meridionalen Umwälzungin Verbindung gebra
ht werden, es sind jedo
h weitere E�ekte überlagert, deren genaue Un-tersu
hung den Rahmen dieser Arbeit übersteigt.Die hier ermittelten Ergebnisse vermitteln einen Eindru
k vom Verhalten des ozeanis
henTeils des Klimasystems bei einfa
hen Veränderungen der Passagenkon�gurationen. Sie bildenMotivation und Grundlage für weitergehende Studien mit komplexeren Klimamodellen, insbe-sondere bezügli
h der Verwendung detaillierter Atmosphären- und Eisphysik. Aufgrund vielerVereinfa
hungen in den dur
hgeführten Experimenten sollten die hier angegebenen Ergebnisseledigli
h als Trend interpretiert werden. Diese Arbeit vermag es ni
ht, Aussagen über Absolut-werte der diskutierten Gröÿen zu ma
hen, da hierzu die Berü
ksi
htigung weiterer Untersyste-me des Realklimas, insbesondere ein detailliertes Atmosphärenmodell, notwendig ist.
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