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1 Einleitung 4

» The task of sorting out climatic cause and effect in a rational way
from this complexity has only just begun. [...] In this quest the
mathematical modelling of climate will play an essential role, for only
through such an approach can we hope to achieve the necessary
quantitative understanding.”

Global Atmospheric Research Programme (1975)

(GARP: The Physical Basis of Climate and Climate Modelling)

1 Einleitung

1.1 Motivation der vorliegenden Arbeit im Kontext der
Paldoklima-Dynamik

Das Wetter beschreibt den Zustand der Atmosphére zu einer bestimmten Zeit und an einem
vorgegebenen Ort, als Klima bezeichnet man ein statistisches Ensemble von Zusténden des
Atmosphéren-Ozean-Land-Systems wéhrend einer Zeitspanne von einigen Jahrzehnten (Mo-
nin, 1986, Kap. 1 und 2). Der Klimabegriff bezeichnet damit ein globales oder regionales Mit-
tel iber Wetterzustinde, er umfasst jedoch auch jahrliche und langerfristige Variabilitéit. Das
wahre Klima ist ein abstraktes Konstrukt, es zeigt sich erst im Grenzfall des Mittels von Wet-
terbeobachtungen iiber Zeitrdume von Dekaden, daneben l&sst es sich jedoch auch iiber ein
Scharmittel® vieler unabhingig voneinander realisierter Klimazustinde studieren (Houghton,
1984, Kap. 2). Sofern man das Klima anhand von historischen Messdaten untersucht, betrachtet
man zeitliches Mittel und Entwicklung. Informationen {iber unabhéngig voneinander koexistie-
rende Klimazustédnde hingegen lassen sich durch Anwendung von Computermodellen gewinnen.
Diese Uberlegungen begriinden zwei Teilgebiete der Klimawissenschaften, welche sich gegen-
seitig ergénzen: Messung und Modellierung. In der vorliegenden Arbeit liegt der Schwerpunkt
auf der Anwendung von Modellen. Qualitativer Abgleich mit Messdaten erfolgt nur in groben
Ziigen anhand des Vergleichs von Modellergebnissen fiir Randbedingungen des Ozeanmodells,
wie sie typisch fiir heutige Gegebenheiten sind. Diese Entscheidung beruht vor allem auf der
Tatsache, dass fiir die vorliegende Fragestellung nur limitierte historische Datenquellen vorlie-
gen.

Die in den Klimawissenschaften verwendeten Modelle entstammen den Fachgebieten Ozea-
nographie, Glaziologie und Meteorologie, allerdings gibt es qualitative Unterschiede zwischen
Wetter- und Klimastudien. Wéhrend zur Vorhersage von Wetterphinomenen kurzfristige Be-
obachtungen ausreichen, sind zum Verstédndnis des Klimas langerfristige Datenaufzeichnungen
notwendig. ,Wheather is thus more determined by initial conditions, whereas climate is more
determined by boundary conditions* (Houghton, 1984, Kap. 2.2). Die Antwort eines Modell-
klimas auf geénderte externe Randbedingungen (beispielsweise Topographie) kann einerseits
untersucht werden, indem man die entsprechende Randbedingung leicht verdndert und die
daraus resultierende Antwort des Modells studiert. Ein fundamentaler Ansatz insbesondere
zur Erlangung eines besseren Verstdndnisses der Dynamik des Klimasystems ergibt sich je-
doch durch die modellgestiitzte Untersuchung erdgeschichtlicher klimatischer Bedingungen,
welche sich grundlegend vom heute realisierten Zustand unterscheiden; dies ist Aufgabe der
Paldoklima-Dynamik.

Bei Mitchell (1976), dortige Abb. 1 und 2, findet man eine Ubersicht iiber Zeitskalen und Ur-
sachen der Klimavariabilitét. Die Stellgrofen des irdischen Klimas variieren danach im Wesent-
lichen iiber Zeitrdume in der Grofienordnung von zehntausend Jahren. Wichtige Prozesse auf

L Damit Zeitmittel und Scharmittel vergleichbar sind, muss jedoch die Annahme gemacht werden, dass das

irdische Klimasystem ergodisch ist, siehe Monin (1986), Kap. 2 und Houghton (1984), Kap. 2.2. In der Praxis
geht man davon aus, dass stationdre Prozesse, welche physikalische Phidnomene reprisentieren, generell
ergodisch sind, siehe Bendat und Piersol (1986), Kap. 1.3. Dies lidsst sich mit der Mischungseigenschaft
physikalisch-statistischer Systeme begriinden, siehe zum Beispiel Monin (1990), Kap. 15.
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dieser Zeitskala sind zum Beispiel Anderung der mittleren Sonneneinstrahlung durch Variation
der Erdbahnparameter sowie Anderung des Treibhauseffekts durch veréinderte atmosphirische
Konzentration infrarot-aktiver Gase. Auf Zeitskalen von Millionen von Jahren sind vor allem
topographische Gegebenheiten wichtige Randbedingungen.

Ziel dieser Arbeit ist die Untersuchung des Einflusses von Ozeanpassagen auf die Massen- und
Energietransporte im Ozean mittels eines physikalischen Stromungsmodells und eines Biogeo-
chemiemodells. Die Atmosphére wird in beiden Modellen jeweils sehr vereinfacht dargestellt.
Es handelt sich hier um eine Sensitivitéits-Studie, alle weiteren Einfliisse sollen méglichst ausge-
schaltet sein. Daher bleibt die globale Landverteilung fiir alle Experimente konstant. Ozeanpas-
sagen werden durch Hinzufligen oder Wegnehmen von Landpunkten im Modell modifiziert. Die
Topographie abseits der modifizierten Passagen ist ebenfalls konstant und entspricht heutigen
Bedingungen, abgesehen von einem Experiment mit flacher Bodentopographie zur Abschitzung
des Einflusses von Bodeneffekten, siehe hierzu auch Kapitel 2.2.2. Weitere Randbedingungen,
insbesondere die als Antrieb fiir die Numerik dienenden externen Felder (siehe Kapitel 2.1.1),
werden in ihrem heutigen Zustand festgehalten. Dies stellt eine Abweichung vom real existie-
renden Klimasystem dar, da dessen unterschiedliche Komponenten natiirlich eng aneinander
gekoppelt sind und sich gegenseitig beeinflussen. Die in dieser Arbeit zur Verfiigung stehenden
Modelle lassen eine Betrachtung detaillierter Atmosphérenphysik jedoch nicht zu.

Hier werden frithere Untersuchungen des Einflusses der Ozeanpassagen, insbesondere die
Veroffentlichungen von Maier-Reimer et al. (1990) und Mikolajewicz et al. (1993) wieder aufge-
griffen. Nun wird das physikalische Stromungsmodell LSG in einer fortentwickelten Version zur
Untersuchung weiterer Passagenkonfigurationen verwendet, welche in den genannten Verdffent-
lichungen noch nicht Gegenstand der Betrachtung waren. Untermengen der in dieser Arbeit
durchgefiihrten Experimente sind, was die angenommenen Passagenkonfigurationen betrifft,
bereits in anderen Verdffentlichungen betrachtet worden, allerdings mit nicht vergleichbaren
experimentellen Ansétzen. In Bezug auf die Untersuchung des Einflusses topographischer Ver-
dnderungen auf den Gleichgewichtszustand des Ozeans mittels dreidimensionaler Strémungs-
modelle haben sich in den letzten Jahren verschiedene Verfahren etabliert (siehe auch Kapitel
1.2). Ein Unterscheidungskriterium ist die Komplexitdt der verwendeten Modelle beziiglich der
Atmosphére. Hier wird unterschieden zwischen:

1. voller Kopplung bei detaillierter Atmosphérenphysik, dies bedeutet gemeinsame Integra-
tion von Ozean- und Atmosphirenmodell bei permanenter oder periodischer Wechselwir-
kung an den Schnittstellen

2. Gleichgewichtskopplung bei detaillierter Atmosphérenphysik, die Ausgabe eines einge-
schwungenen (im Gleichgewicht befindlichen) Atmosphéirenmodells treibt das Ozeanmo-
dell an

3. voller Kopplung bei reduzierter Atmosphirenphysik, beispielsweise unter Verwendung
eines Energiebilanzmodells als atmosphérischer Komponente

Daneben gibt es Unterschiede beziiglich der verwendeten topographischen Randbedingungen:
Manche Autoren verwenden moglichst realistische Rekonstruktionen der Landmassenverteilung
und der Bodentopographie, andere beschreiben die Nutzung realistischer Landverteilung, je-
doch flacher Bodentopographie (siehe hierzu auch die Literaturzusammenstellung im néchsten
Kapitel). Neben der Zielsetzung, fiir eine Reihe von Ozeanpassagen in einem standardisierten
Verfahren vergleichende Experimente vorzunehmen, wird zusétzlich auch der Einfluss zonal
gemittelter Antriebsfelder (auch dieser Ansatz findet sich in der Literatur) und flacher Bo-
dentopographie bei heutiger Passagenkonfiguration untersucht. Dies soll einen Eindruck von
der Bedeutung dieser Vereinfachungen fiir die resultierenden Ergebnisse vermitteln und eine
Abschétzung ermoglichen, ob sinnvolle Untersuchung des Einflusses verédnderter Passagenkon-
figurationen mit dem LSG-Modell unter diesen Nebenbedingungen moglich ist.
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In einer neu gegriindeten DFG-Forschergruppe? wird das LSG-Modell fiir die Beantwortung
einfacher Fragestellungen in Bezug auf Material- und Energietransport sowie den ozeanischen
Kohlenstoffkreislauf verwendet, letzteres erfolgt durch kombinierte Experimente mit einem bio-
geochemischen Ozeanmodell (HamOCC). Da im interessierenden Zeitraum der Erdgeschichte
(heute bis etwa 30 Ma) Anderungen der Passagenkonfiguration im globalen Ozean auftreten®
ist es hilfreich, den Einfluss einer verdnderten Passagenkonfiguration auf Massen- und Wér-
metransporte isoliert von anderen Einfliissen zu betrachten. Im Zuge dieser Arbeit zeigte sich
bei der Literaturrecherche, dass unterschiedliche Modellstudien sehr unterschiedliche Aussa-
gen iiber die Absolutwerte verschiedener untersuchter Kenngrofen (zum Beispiel meridionale
Umwilzung oder Warmetransport) liefern. Um fiir die weitere Forschung in der Arbeitsgruppe
,Paleoclimate Dynamics brauchbare Referenzwerte zu erhalten, findet daher die zukiinftig zu
verwendende Version des LSG-Modells Anwendung.

1.2 Uberblick iiber bisherige Modellstudien zur Bedeutung der
Ozeanpassagen

Folgend soll ohne Anspruch auf Vollstéindigkeit ein Uberblick iiber bisherige Modellstudien zur
Bedeutung von Ozeanpassagen auf Transporte in den Weltmeeren gegeben werden, um eine
Einordnung der vorliegenden Arbeit anhand bisheriger Veroffentlichungen zu ermdglichen.

Die Folgen einer gedffneten Panama-Strafse bei ansonsten unverénderten heutigen Randbe-
dingungen untersuchen Maier-Reimer et al. (1990) mit einer Vorgéngerversion des auch in dieser
Arbeit verwendeten Modells LSG: Die heutige starke meridionale Umwélzung im Nordatlantik
wird bei gedffnetem Isthmus von Panama durch den Zufluss von Wasser geringen Salzgehalts
aus dem Parzifischen Ozean und die damit verbundene Reduzierung der Bildung von nordatlan-
tischem Tiefenwasser nordlich von 30 °N praktisch ausgeschaltet. Wahrend sich die westliche
Randstromung im Nordatlantik abschwécht, verstirkt sich der entsprechende Gegenpart im
Stidatlantik in Kombination mit einer Erhohung der Bildung von antarktischem Bodenwas-
ser. Insgesamt zeigt sich eine Verschiebung der global integrierten meridionalen Umwélzung
von der Nord- in die Siidhemisphére, damit verbunden ist eine entsprechende Anderung der
polwirtigen Warmetransporte.

Mikolajewicz et al. (1993) gehen einen Schritt weiter und untersuchen mit LSG neben einer
offenen Panama-Strafe* auch den Einfluss einer geschlossenen Drake-Passage bei veréinderlicher
Tiefe des Durchflusses sowie eine nicht erdhistorisch realisierte Konfiguration, in der Panama-
Strafse und Drakestrafse gleichzeitig geschlossen sind. Eine geschlossene Drakestrafe erweist
sich als dominant in Bezug auf die Ausbildung der ozeanischen Stromungsverhiltnisse; ob ein
mittelamerikanischer Durchfluss existiert, hat in diesem Fall keine grofie Bedeutung. Die global
gemittelte Umwélzung verschiebt sich wiederum von der Nordhemisphire (fiir gedffnete Drake-
stralle und geschlossene Panama-Strafie) in die Stidhemisphére, sobald der jeweilige Durchfluss
geschlossen bzw. gedffnet wird. Mit dem Bruch der amerikanisch-antarktischen Landbriicke
verstirkt sich der Antarktische Zirkumpolarstrom, die Starke der westlichen Randstromungen
nimmt in der Stidhemisphire ab. Mikolajewicz et al. (1993) argumentieren weiter, dass die
Offnung der Tasman-Strafe im Vergleich zu einer Offnung der Drakestrake vernachlissigbhare
Auswirkungen hat.

Maier-Reimer et al. (1993) zeigen, dass Resultate von Studien mit Klimamodellen nicht nur
von der Topographie, sondern auch sehr stark von anderen Randbedingungen abhéngen. Ins-

2 DFG-Projekt FOR 1070: Understanding Cenozoic Climate Cooling: The Role of the Hydrological Cycle, the
Carbon Cycle, and Vegetation Changes

Mit der Panama-Strafe existierte zu fritherer Zeit noch eine Verbindung zwischen Pazifik und Atlantik
in niedrigen Breiten, die Tethyssee ermdglichte einen direkten Austausch von Wasser zwischen Indik und
Atlantik. Geht man noch weiter in der Geschichte zuriick, schliefst sich die Drakestrafe.

Hier wird in einem Experiment eine recht grofie Landmasse entfernt, um die ,,Panama-Strafie” zu realisie-
ren: Der amerikanische Kontinent wird zwischen Aquator und 30 °N vollstéindig entfernt. In einem anderen
Szenario wird eine schmalere Passage untersucht.

3
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besondere Wérmekopplung des Ozeans mit der Umgebung sowie der Siifiwasserfluss in hohen
Breiten werden als wichtige Parameter identifiziert. Bereits kleine Abweichungen in den ex-
ternen Antriebsfeldern, die dennoch mit heutigen klimatologischen Daten in Einklang stehen,
fiihren insbesondere in der Tiefenzirkulation zu Zusténden, welche im heutigen Ozean nicht rea-
lisiert sind. Mikolajewicz et al. (1993) weisen darauf hin, dass die Ausgabe eines Klimamodells
stiarker von den angelegten Randbedingungen abhéngt, als von der implementierten Modellphy-
sik. Lohmann et al. (1996) untersuchen den Einfluss verschiedener Randbedingungen beziiglich
des atmosphirischen Wirme- und Siikwassertransports. Dabei werden die Anderungen dich-
tegetriebener Zirkulation im Ozean unter Verwendung eines dreidimensionalen Ozeanmodells
betrachtet, das Ozeanmodell ist an ein atmosphérisches Energiebilanzmodell gekoppelt.

Eine andere Gruppe von Veroffentlichungen stiitzt sich auf gekoppelte Ozean-Atmosphéren-
Modelle. Bice et al. (2000) studieren topographische Verinderungen im Zeitraum zwischen
14 Ma und 55 Ma. Sie finden nur sehr geringen Einfluss der Landverteilung auf die von der
Atmosphére generierten ozeanischen Antriebsfelder beziiglich gemittelter Windspannung und
Temperaturverteilung. Der Siifiwasserfluss hingegen zeigt im Bereich des Aquators messbare
Abweichungen. Diese Antriebsfelder werden in genannter Arbeit zonal gemittelt an das Ozean-
modell iibergeben. Vor 40 Ma zeigt sich geringer nordwértiger Warmetransport aufgrund einer
globalen dquatorialen Zirkulation durch die noch offenen Seewege Tethys und Panama-Strafse,
starke stidwartige Transporte ermoglicht die durchgehende Randstromung entlang der Ostkiis-
te Siidamerikas. Durch Vergleich einer sehr vereinfachten Darstellung des Ozeans mit einem
vollwertigen dreidimensionalen Modell der Zirkulation zeigen Bice et al. (2000), dass fiir kli-
matische Untersuchungen die Verwendung realistischer Ozeanphysik unabdingbar ist.

Die Auswirkungen einer gedffneten Panama-Strafie auf den Pazifik studieren Motoi et al.
(2005). Fiir heutige Topographie finden sie keine meridionale Umwélzung im Nordpazifik; die-
se wird jedoch nach dem Aufbrechen der mittelamerikanischen Landbriicke durch aus dem
Atlantik zuflieffendes Wasser hoherer Dichte gestartet. Dieser Mechanismus fithrt zu einem
verstirkten nordwértigen Warmetransport im Pazifik.

Sijp und England (2005) betrachten unterschiedliche Tiefen der Drakestrafse und ihren Ein-
fluss auf die meridionale Zirkulation in Nord- und Siidatlantik. Falls die Drakestrafie seichter als
1100 m ist, existiert keine stabile Umwilzung im Nordatlantik. Dies wird auf die Wechselwir-
kung zwischen im Siidatlantik nordwérts fliefenden Tiefenstromungen (antarktisches Zwischen-
wasser und antarktisches Bodenwasser) und nordatlantischem Tiefenwasser zuriickgefiihrt.

In zwei weiteren Veroffentlichungen (von der Heydt und Dijkstra, 2005, 2006) wird die Aus-
wirkung des Schlieftens der Tethyssee beziiglich einer Umkehr der Stromungsrichtung durch
eine gedffnete Panama-Strafe untersucht. Dazu werden zwar detaillierte Rekonstruktionen der
Landmassenverteilung verwendet, jedoch sind Ozean und Land auf einheitliche Werte von
5000 m bzw. 350 m gesetzt, jegliche Bodentopographie wird dadurch herausgefiltert.

1.3 Das Klima als dynamisches System

Meerengen und Passagen sind Schliisselstellen fiir den Massenfluss in den Ozeanen. Sie werden
daher als wichtige Schnittstellen zum Ausgleich von Salzgehalt und Wirmeenergie zwischen den
verschiedenen Ozeanbecken angesehen und beeinflussen den fiir polwértigen Warmetransport
wichtigen meridionalen Massenfluss in den Weltmeeren, siehe zum Beispiel Mikolajewicz et al.
(1993) und von der Heydt und Dijkstra (2006). Andererseits sind Ozeanpassagen aufgrund plat-
tentektonischer Aktivitit keineswegs unverginglich. Mit ihrer Entstehung und ihrem Vergehen
haben sie das Potential, einen Beitrag zum Ubergang zwischen verschiedenen Klimazustin-
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den® zu leisten. Da Kontinentaldrift jedoch sehr langsam abliuft,® wirken sich topographische
Einfliisse erst iiber Millionen von Jahren aus.

Untersuchungen des Isotopenverhiltnisses des Sauerstoff-'30-Isotops zum vergleichsweise
hiufigeren '®0O-Isotop” in Tiefsee-Sedimentbohrkernen legen nahe, dass sich das irdische Kli-
ma in den letzten 65 Millionen Jahren insbesondere beziiglich kontinentaler Vereisung mehrfach
grundlegend geédndert hat. Eine zeitliche Reihenfolge der geologisch rekonstruierten Klimazu-
stdnde und Diskussionen zur diesbeziiglichen Bedeutung des Isotopenverhiltnisses findet sich
zum Beispiel bei Zachos et al. (2001) und in Kapitel 1.6: So herrschten zu Zeiten des klima-
tischen Optimums im frithen Eozén vor etwa 50 Millionen Jahren weitgehend warme Tempe-
raturen vor. Mit dem Einsetzen der antarktischen Vereisung vor 34 Millionen Jahren® waren
die Temperaturen bereits um durchschnittlich zwolf Grad Celsius gesunken. Vor etwa drei Mil-
lionen Jahren begann schliefslich die Vereisung in der Nordhemisphére, verbunden damit ist
das Einsetzen der periodisch wiederkehrenden Eiszeiten. Hierfiir wird in einigen Veroffentli-
chungen der Nordpazifik als wichtiger Faktor angesehen, der diskutierte Mechanismus sei hier
kurz wiedergegeben: Aufgrund der tektonischen Verdnderungen an der Panama-Strafie etabliert
sich im Nordpazifik durch verringerten Zufluss nordatlantischen Wassers hohen Salzgehalts?
eine gravitativ stabile Schichtung. Dies fiihrt zu geringerer Durchmischung von oberen und
tiefen Ozeanschichten, verursacht eine stirkere Erwirmung der Wasseroberfliche im Sommer,
fiihrt zu erhohter Verdunstung und verstérkt schlieflich den Niederschlag iiber Nordamerika
im Winter und damit die Bildung von Gletschern, siehe zum Beispiel Haug et al. (2005).

Im Wesentlichen werden die klimatischen Verédnderungen drei globalen Prozessen zugeschrie-
ben: Als Ursache fiir die Eiszeitzyklen sind periodische Anderungen der Parameter des Orbits
der Erde durch Prézession und Nutation der Erdachse sowie Schwankungen in der Exzentrizitét
und die dadurch verdnderte tdgliche Sonneneinstrahlung identifiziert und diskutiert worden,
siehe zum Beispiel Berger (1977), Berger (1978), Crucifix et al. (2006) und Haug et al. (2005).
In jiingerer Zeit wird eine mogliche Kopplung des Kohlenstoffdioxid-Gehalts der Atmosphére
an das globale Eisvolumen vorgeschlagen, siehe zum Beispiel Pagani et al. (2005) und DeConto
und Pollard (2003). Insbesondere der Offnung von Drakestrake und Panama-Strake als wich-
tiger Verdnderung der fluiddynamischen Randbedingungen des ozeanischen Strémungssystems
wird ebenfalls entscheidender Einfluss auf die Temperaturverhéltnisse der hohen nordlichen
und siidlichen Breiten zugeschrieben, siche zum Beispiel Haug und Tiedemann (1998) und von
der Heydt und Dijkstra (2005), vergleiche auch den diskutierten Mechanismus im vorherigen
Absatz sowie den Uberblick in Kapitel 1.2. Gerade die Bedeutung der Offnung des Isthmus von
Panama fiir die Vereisung der Nordhemisphére ist jedoch Gegenstand kontroverser Diskussio-
nen (Lunt et al., 2008; Molnar, 2008).

Der historische Zeitraum der in dieser Arbeit diskutierten topographischen Gegebenheiten
erstreckt sich iiber die letzten 34 Millionen Jahre.! Mit dem Vergehen von Panama-StraRe
(vor etwa 4 Ma, Haug und Tiedemann (1998)) und Tethyssee (vor etwa 20 Ma bis 14 Ma, Roegl
(1999)) sowie der Offnung der Drakestrafe und der Etablierung eines starken Antarktischen
Zirkumpolarstroms (vor etwa 30 Ma, sieche zum Beispiel Zachos et al. (2001)) ergaben sich
grundlegende Verdnderungen in den topographischen Gegebenheiten, besonders der Zeitraum

5 1In dieser Arbeit wird von einer Veridnderung des Modellklimas ausgegangen, wenn sich eine wichtige kli-

matische Kenngrofie (zum Beispiel die globale Verteilung der Meeresoberflichentemperatur) in einem Mafe

dndert, das tiber typische Modellfluktuationen hinausgeht. Ndhere Informationen hierzu finden sich in Ka-

pitel 4.1.2.

Mueller et al. (2008) gehen von Spreizraten in der Gréfenordnung von 10 mm/a aus.

7 Der Anteil von 80 und '®0 am gesamten Sauerstoffvolumen auf der Erde ist 0,99757 bzw. 0,00205, vgl.
NIST (2009).

8 1 Millionen Jahre = 1 Ma

Damit verbunden ist eine erhdhte Dichte des Wassers. In der Literatur wird argumentiert, dass in hohen

Breiten die Dichte des Meerwassers stdrker vom Salzgehalt abhingt als von der Temperatur, siehe zum

Beispiel Motoi et al. (2005).

Dieser Zeitraum umfasst drei verschiedene Zeitalter, dies sind Pliozén (heute bis etwa 5Ma), Miozén (5 Ma

bis 24 Ma), Oligozén (24 Ma bis 34 Ma), und reicht bis zum spiten Eozin (34 Ma bis 54 Ma).

10
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alter als 14 Ma wird als wichtig in Bezug auf klimatische Verdnderungen angesehen (Bice et al.,
2000).

1.4 Geophysikalische Grundlagen
1.4.1 Bedeutung des Ozeans fiir das Klima

Das Klimasystem besitzt zwei mobile Komponenten, diese haben durchaus als gegensétzlich zu
charakterisierende Eigenschaften, siche zum Beispiel Gill (1982), Kap. 2.2: In der Atmosphire
herrschen vergleichsweise hohe Stromungsgeschwindigkeiten vor, die verfiigbare Wérmekapa-
zitdt ist gering; damit ergeben sich kurze Antwortzeiten auf externe Storungen. Der Ozean
besitzt eine im Vergleich dazu hohe Wirmekapazitit, geringere Stromungsgeschwindigkeiten
und reagiert insgesamt auf Storungen triger, er dampft hoherfrequente Schwankungen der At-
mosphére ab. Die Zeitskalen der internen Variabilitit in den beiden Systemen separieren: Wih-
rend die Lebensdauer von Anomalien in der Atmosphére in der Grofsenordnung von einem Tag
fiir Relaxation beziiglich Impulsaustausch bzw. einem Monat fiir die Dissipation thermischer
Anomalien liegt, sind Storungen des ozeanischen Gleichgewichts stabiler — die obere turbulente
Meeresschicht durchmischt sich in etwa zehn Jahren, wihrend die trige Tiefseezirkulation erst
mit einer Verzogerung in der GroRenordnung von 1000 Jahren bei Anderungen der duferen
Randbedingungen in einen stabilen Zustand einschwingt (Mitchell, 1976).

Den mobilen Komponenten des Klimasystems kommt wichtige Bedeutung fiir den meridio-
nalen Ausgleich des Strahlungshaushalts zwischen geméfigten und hohen Breiten zu. Wéhrend
die Regionen um den Aquator einen Nettogewinn durch Sonnenstrahlung erfahren, geben die
Polargebiete im langwelligen Spektrum mehr Energie ab, als sie im kurzwelligen Spektrum von
der Sonne tatséchlich erhalten, siehe zum Beispiel Trenberth und Caron (2001). Diese Differenz
wird durch atmosphérische und ozeanische Transporte ausgeglichen.

Der Transport im Ozean wird in wesentlichen Teilen durch die meridionale Umwilzung
realisiert. Besonders im Atlantik herrscht hierbei ein Wettstreit zwischen Nord- und Siidhe-
misphére. Je nach dem, ob der nordwirtige Fluss von antarktischem Zwischenwasser (an der
Spitze von Siidamerika gebildet) oder von antarktischem Bodenwasser (an der Kiiste von Ant-
arktika in Rossmeer und Weddell-Meer produziert) dominiert wird, befindet sich das System
der meridionalen Umwilzung in der Nordhemisphére in einem eingeschalteten oder ausgeschal-
teten Zustand; der resultierende atlantische meridionale Wérmetransport ist damit abhéngig
vom Verhiltnis der Dichten des in Nord- und Siidatlantik gebildeten Tiefenwassers (Sijp und
England, 2005).

1.4.2 Topographische Randbedingungen fiir Ozeanmodelle

Uber lange Zeitriume betrachtet offenbart sich die Erdkruste als System stetigen dynamischen
Wandels. Diese Tatsache ist fiir paldoklimatische Modellierung von entscheidender Bedeutung.
Verdnderungen der Gestalt von Ozeanbecken haben Einfluss auf die Randbedingungen der
fluiddynamischen Differentialgleichungen, welche das Ozeanmodell beschreiben. Zur Nutzung
globaler Klimamodelle sind somit zeitlich und rdumlich zugeordnete Informationen {iber die
Hebung und Senkung von Land und Ozeanboden im Vergleich zu heute notwendig. Diese
Topographie-Bathymetrie-Datensiitze' ! miissen fiir klimatische Modelle in einer ausreichenden
riumlichen Auflésung vorliegen, dies ist bis heute nur fiir wenige Zeitscheiben'? der Erdge-
schichte gelungen. Weiterhin ist es zur Vergleichbarkeit der Modellergebnisse unterschiedlicher

11 Tn der Literatur wird die Gestalt von Landerhebungen als Topographie bezeichnet, wihrend Bathymetrie der
Strukturierung und Tiefe des Ozeanbodens entspricht. In dieser Arbeit wird abweichend davon der Begriff
Topographie fiir beide Termini verwendet.

12 Als Zeitscheibe wird die Rekonstruktion des Erdsystems beziiglich der fiir ein Klimamodell relevanten Rand-
bedingungen in einem vorgegebenen Zeitraum bezeichnet. Dies impliziert, dass keine Aussagen iiber dyna-
mische Verdnderungen dieser Parameter eingehen und daher nur ein ,,Standbild“ des Zustandes des Klimas
zu dieser Zeit simuliert werden kann. Die Zeitscheibe reprisentiert dabei nicht einen Zustand der Erde,
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Forschergruppen wiinschenswert, standardisierte Randbedingungen zu definieren (Herold et al.,
2008). Dazu gehoren bei Verwendung komplexerer Modelle im Allgemeinen neben Informatio-
nen tiber die Topographie auch Daten zu Vegetation (Sewall et al., 2007) und Vergletscherung,
da diese einen Einfluss auf die Albedo der Erdoberfliche — und damit das thermodynamische
Strahlungsgleichgewicht der Erde — sowie latenten Wérmetransport haben. Das verwendete
einfache ozeanische Stromungsmodell beriicksichtigt jedoch nur die Tiefe des Ozeans sowie
Gradienten der Landerhebung zur Berechnung von Abflussmodellen des Niederschlags, so dass
im Folgenden ausschlieflich auf topographische Randbedingungen eingegangen wird.

Wichtige geologisch-geophysikalische Prozesse, welche auf die Verteilung der Wassertiefe
einen Einfluss haben, sind durch Plattentektonik verursachte Translation und Rotation von
Kontinenten, Sedimentablagerungen auf dem Ozeanboden welche die Meerestiefe lokal mit der
Zeit verringern, Anderungen des Meeresspiegels in Folge von Bindung und Freisetzung von
Gletscherwasser, sowie Anderungen der Dichte des Meerwassers durch Variationen der mittle-
ren Temperatur und des mittleren Salzgehalts,'? siehe zum Beispiel Herold et al. (2008). Die
dynamischen Prozesse Sedimentation und Kontinentalverschiebung sowie isostatische Equili-
brierung aufgrund von Variationen der landgestiitzten Eisauflage sind durch entsprechende se-
dimentologische bzw. geophysikalische Modelle zu beriicksichtigen (Mueller et al., 2008; Herold
et al., 2008; Torsvik et al., 2008). Aktuelle Veroffentlichungen solcher Daten sowie Diskussio-
nen zu ihrer Gewinnung findet man zum Beispiel fiir weit zuriickliegende Zeiten (> 70 Ma) bei
Sewall et al. (2007), fiir das mittlere Miozén (etwa um 15 Ma) gibt es eine aktuelle Veroffentli-
chung von Herold et al. (2008). Eine graphische Darstellung der letztgenannten Topographie-
Randbedingungen findet sich in Abbildung 1; im Vergleich dazu findet sich in Abbildung 2
die im LSG-Modell enthaltene heutige Topographie. Anderungen in Bezug auf Landmassen-
verschiebungen sind im Zeitraum von heute bis in das mittlere Miozén offensichtlich gering, die
wesentlichen Anderungen beruhen auf einem Anstieg des Meeresspiegels und werden in dieser
Arbeit vernachlissigt. Da auch das Schliefsen der Drakestrafte untersucht werden soll, dieser
Vorgang zeitlich jedoch in einen Zeitraum fillt fiir den hier keine globalen topographischen
Randbedingungen vorliegen, wird auf grofskalige Anderungen in der Topographie verzichtet.
Offnen und Schliefen von Passagen erfolgt lokal, die weitere Gestalt der Ozeanbecken bleibt
unverdndert im heutigen Zustand.

1.5 Physikalische Grundlagen

Im Folgenden werden die physikalischen Grundlagen diskutiert, welche zum Verstindnis der Re-
sultate dieser Arbeit bedeutsam sind. Die Fluiddynamik im rotierten Bezugssystem erweist sich
als entscheidend fiir die Ausbildung des beobachteten ozeanischen Stromungsgleichgewichts.

Hier und in den nachfolgenden Kapiteln wird bei der Betrachtung der Geschwindigkeiten
und Richtungen im Ozean folgende Nomenklatur verwendet:

e beliebige Richtung (Linearkombination aus x, y, z): (z,vy, z), Geschwindigkeitsvektor u
e zonale Richtung (parallel zum Aquator, ostwirts positiv): =, Geschwindigkeit u
e meridionale Richtung (polwértig, nordwérts positiv): y, Geschwindigkeit v

e vertikale Richtung (senkrecht zur Meeresoberfliche, aufsteigend positiv): z, Geschwin-
digkeit w

der notwendigerweise einmal exakt realisiert war, sondern fasst die verschiedensten Rekonstruktionen fiir
unterschiedliche Regionen im interessanten Zeitraum zusammen (Markwick und Valdes, 2004).

Eine Uberschlagsrechnung ergibt bei einer homogenen Erwérmung einer 4000 m hohen Wassersiule von 16 °C
auf 21 °C eine Erh6hung des Wasserspiegels um etwa 4,5 m. Warmeausdehnungskoeffizient und Salzgehalt
wurden hierbei als konstant angenommen und entstammen der Fachliteratur (Gill, 1982, Tab. A3.1). Tat-
sdchlich sollte der resultierende Anstieg des Meeresspiegels kleiner ausfallen, da lediglich die oberen Schichten
des Ozeans in vollem Umfang an einer Erwdrmung teilhaben.

13
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Die Koordinaten x, y, und z beschreiben dabei die Richtung fiir ein lokales Bezugssystem, sie
sind aufgrund der Kriimmung der Erdoberfliche nicht kartesisch. Sofern Bezug auf das numeri-
sche Modell genommen wird, finden anstatt x, y, z die Modellkoordinaten i, j, & Verwendung,
im Falle von Polarkoordinaten gehen x, y, z iiber in A, ¢, .

1.5.1 Fluiddynamik der Ozeane

Fluiddynamik auf einer mit der konstanten Winkelgeschwindigkeit € rotierenden Kugel (Ra-
dialkoordinate r) muss fiir eine vollstindige Beschreibung neben dem Beitrag der inertialen
Navier-Stokes-Gleichungen auch den Einfluss des beschleunigten Bezugssystems beriicksichti-
gen, denn dies wirkt sich durch zusétzliche Terme in den Stromungs-Differentialgleichungen
entscheidend auf den Masse- und Energietransport aus. Sofern man den freien Ozean betrach-
tet, sind Reibungs- und Bodeneffekte nicht von Bedeutung und man erhilt folgende Gleichung:

du
ot

Der Druckgradient auf der rechten Seite von Gleichung (1) wird, neben den Termen der
nicht rotierten Navier-Stokes-Gleichung, nun zusétzlich durch die Corioliskraft balanciert. Der
Beitrag der Zentripetalbeschleunigung %V (2 x r)2 ist dabei in den Druck p absorbiert und
tritt nicht mehr explizit auf. Bei p handelt es sich nun um eine Funktion von Gravitation und
radialer Beschleunigung (Batchelor, 1979, Kap. 7.8).

Da die Corioliskraft immer senkrecht zur Bewegungsrichtung wirkt, ist sie eine arbeitsfreie
Scheinkraft; sie fiihrt nicht zu einer Anderung des Geschwindigkeitsbetrages, sondern zu ei-
ner Ablenkung von der Bewegungsbahn relativ zur Bewegung in einem Inertialsystem. Wann
dieser Effekt praktische Relevanz erhilt, beschreibt die Rossby-Zahl R, Gleichung (2). Sie ist
definiert als das Verh&ltnis von charakteristischer Bewegungsgeschwindigkeit u eines Massen-
pakets zum Betrag der Winkelgeschwindigkeit {2 des rotierenden Bezugssystems multipliziert
mit der Lingenskala L, auf der sich die Bewegungsgeschwindigkeit signifikant dndert (Vallis,
2006, Kap. 2.8).

1
+uVu+2Q xu=—--Vp (1)
p

u
=L (2)

Fiir R < 1 nimmt die Corioliskraft in Gleichung (1) eine dominante Stellung ein. Im System
der irdischen Ozeane ist dies fiir charakteristische Langen der Grofsenordnung 100 km der Fall,
wie sich leicht nachvollziehen l&sst. Falls Boden- und Randeffekte vernachléssigbar sind, stellt
sich eine sogenannte geostrophische Strémung ein. Der Massenfluss verlduft senkrecht zum
Druckgradienten, daher orientieren sich die Stromlinien entlang von Isobaren (Batchelor, 1979,
Kap. 7.7).

Weiterhin ist die horizontale Ausdehnung der Ozeanbecken sehr viel grofer als ihre Tie-
fe. Wihrend die vertikale Dimension nur selten den Wert von 5 - 10 “m iibersteigt, bewegen
sich longitudinale und laterale Ausdehnung von Ozeanbecken in der Regel im Bereich grofer
108 m. Die horizontalen Dimensionen des Ozeans iibersteigen damit die Beckentiefe um mehr
als drei Grofenordnungen. In der Folge stellen sich spezielle fluiddynamische Bedingungen ein —
vertikale Geschwindigkeiten sowie ihre tiefenabhéngige Variation sind vernachlissigbar gering.
Bei verschwindender Reibung erhilt man die horizontalen Bewegungsgleichungen fiir die Ge-
schwindigkeiten u und v in der Formulierung der ,shallow water“-Ndherung der Fluiddynamik,
Gleichungen (3) und (4), siehe zum Beispiel Gill (1982), Kap. 11.2. 5 ist der Differentialope-
rator fiir horizontale Dynamik nach Gleichung (5).

Du u 1 Op
— — (29 ing=— =
Dt ( + rcosqb) vsing prcos ¢ OX 3)
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1 dp
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Eine Skalenanalyse analog zu Mellor (1996), Kap. 2.8 zeigt, dass nichtlineare Geschwindig-
keitsterme der Form uwVu invers mit der horizontalen Beckendimension L skalieren, sie sind
aufgrund der typischen Ausdehnung von Ozeanstromungen daher in einem globalen Ozean-
modell vernachlissigbar. Unter Hinzunahme von Diffusion und antreibender Windspannung
an der Wasseroberfliche in Form des Spannungstensors 7 erhilt man daher die linearisier-
ten hydrodynamischen Gleichungen in der ,shallow water“-Approximation (Batchelor, 1979,
Kap. 7.7) bei verschwindender vertikaler Bewegung, Gleichungen (6) und (7).

8u 1 ap _ Tzx

= _920sind - S 2

Ey sing - v+ P ; + kV-u (6)
v 10p
41 905sind - —_ 2 _ & 2
8t+ sin ¢ u+pr8¢ P + kEV* (7)

1.5.2 Wirmetransporte im Ozean

Satellitengestiitzte Messungen des Strahlungshaushalts der Erde zeigen enorme Unterschiede in
der meridionalen Verteilung zwischen gemifigten und hohen Breiten. Diese Differenzen miis-
sen durch das Atmosphéren-Ozeansystem als einzig relevantem Transportmechanismus aus-
geglichen werden, siehe zum Beispiel Carissimo et al. (1985). Der gesamte Wirmetransport
Hp teilt sich in atmosphérische und ozeanische Anteile H{ und Hf auf (Gleichung 8), in
dieser Arbeit wird jedoch ausschliefslich der ozeanische Beitrag betrachtet. Effekte aufgrund
von Phasenumwandlungen, insbesondere Bildung und Aufschmelzung von Meereis entlang des
Transportweges, finden keine Beriicksichtigung.

Hp =Hp+ Hp (8)

Der totale Energietransport durch eine geschlossene Fliiche'*, im Weiteren am Beispiel einer
zonalen Integration dargestellt, besteht unter Vernachléssigung der Losungsenthalpie von Salz
und der Schmelzwérme von Meereis im Wesentlichen aus der Advektion von Wérme. Diffusion
(Haigr) sowie Volumenarbeit und der Austausch potentieller (~ z) bzw. kinetischer Energie
(~c?) liefern in Gleichung (9) einen weiteren Beitrag, vergleiche Peixoto und Oort (1992),
Kap. 13.3.5.

Hy EHOZ//(U (pepT + pgz + pc® /2 +p)) dzdz + Haw =

://vp (cpT—l—gz—i—cQ/Q—i—g) dS + Haig
S

Der Beitrag der kinetischen Energie ist nur ein verschwindender Bruchteil der Gesamtenergie
im Ozean und wird vernachlissigt,!® aufgrund der (niherungsweisen) Inkompressibilitit von

(9)

14 Die Formulierung von Gleichung (9) ist nur sinnvoll, wenn iiber eine geschlossene Fliche integriert werden
kann, dies ist zum Beispiel beim Wiarmetransport iiber einen kompletten Breitengrad gegeben.

15 Man kann sich dies an folgender Abschitzung fiir einen Kubikmeter Wasser klarmachen, welcher eine fiir
Ozeane vergleichsweise hohe Strémungsgeschwindigkeit von 1m/s und einen Temperaturunterschied zum
umgebenden Wasser von lediglich AT = 1K aufweist:
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Wasser sowie bei Annahme eines verschwindenden Netto-Massentransports durch das betrach-
tete Volumen heben sich Volumenarbeit und potentielle Energie gegenseitig auf (Peixoto und
Oort, 1992, Kap. 13.3.5).

Der Beitrag der Warmediffusion l&sst sich in einer Ndherung aus dem Fourierschen Gesetz
bzw. allgemein mittels der Wérmeleitungsgleichung ermitteln. In Meerwasser liegt er in der
Grofenordnung von 0,6 W/mec, siehe Warren (1999). Dies ist um Grofenordnungen kleiner als
die anderen Terme in Gleichung (9). Alle Beitrdge bis auf den advektiven Wirmetransport
werden fiir die folgenden Betrachtungen daher grundsétzlich als vernachlissigbar angesehen,
es folgt der genéherte ozeanische Warmetransport nach Gleichung (10).

H, = //pcvadS (10)
S

Diese Vorgehensweise ldsst sich auch dadurch rechtfertigen, dass Gegenstand der vorliegenden
Arbeit Untersuchungen der Anderungen des advektiven meridionalen Wirmetransports sind.
Es ist nicht Aufgabe der hier durchgefiihrten numerischen Experimente, Aussagen iiber absolute
Transportleistungen zu machen.

1.5.3 Der Beitrag der meridionalen Umwilzung zum Warmetransport

Wie im vorangehenden Kapitel dargelegt, wird der weitaus grofste Teil des Warmetransports
im Ozean durch Advektion verrichtet, das heifft durch einen kombinierten Masse-Wirme-
Transport (Abbildung 3). Im heutigen Fliefgleichgewicht der Ozeane besteht insbesondere
im Atlantik eine ausgeprigte nordwirtige Wasserstromung. Starke Windfelder in Aquatornihe
treiben warmes Oberflichenwasser polwérts. Dieses verliert auf dem Weg in hohe Breiten einen
Teil seiner Wirme, sinkt aufgrund erhohter Dichte ab und fliefst schliefilich als kalte Tiefen-
stromung wieder in Richtung niedriger Breiten zuriick. Das Absinken wiederum ermdglicht erst
den Zustrom von Wasser aus geméifigten Breiten, da Kontinuitit beziiglich des Massenstromes
erfiillt sein muss. Inwieweit der ,thermohaline”, das heifft auf Dichteunterschieden beruhen-
de, Anteil der Stromung dabei treibende Kraft besitzt, oder ob der Windantrieb wichtiger ist
und das absinkende Wasser nur den Kreis der Zirkulation schliefst, ist nicht endgiiltig geklart,
siche zum Beispiel Wunsch (2002). Die Sensitivitét der Zirkulation beziiglich Siiffwasserein-
trag scheint jedoch aufer Frage zu stehen: Wird durch Offnen der Panama-Strafe der Zufluss
von Wasser geringer Salzkonzentration in den Nordatlantik ermdglicht, so schwécht dies dort
das durch konvektive Instabilitit ermoglichte Absinken und damit die meridionale Zirkulati-
on (Maier-Reimer et al., 1990). Ergebnisse der in dieser Arbeit durchgefiihrten Experimente
deuten ebenfalls darauf hin, dass sowohl Wind als auch starke Bildung von Tiefenwasser in
den hohen nérdlichen Breiten wichtig fiir eine ausgeprigte meridionale Umwiélzung sind, siehe
hierzu Kapitel 4.9.

Physikalisch beschreiben lésst sich die meridionale Umwélzung mit Hilfe der Stromfunktion
U, siehe Gleichungen (11), (12) und (13). Diese beschreibt den Volumenfluss in einer Stromung,
hat die physikalische Bedeutung eines Potentials und ist definiert unter Annahme von Kon-
tinuitéit, das heiRt verschwindender Divergenz!® (Batchelor, 1979, Kap. 2.2). Eine graphische
Darstellung von U zeigt Stromlinien, entlang denen der Betrag der Stromfunktion konstant ist.

Eyin = Zv? =500
Eheat = mcAT ~ 4MJ
= Fkin < Eheat

16 Diese Bedingung der Massenerhaltung ist von eminenter Bedeutung bei der Betrachtung der Umwiilzung in
nicht geschlossenen Ozeanbecken, wie dies zum Beispiel beim Vorhandensein von Passagen der Fall ist. Uber
die vertikale Ausdehnung der Passage ist die Stromfunktion entlang der zonalen Koordinate und damit auch

das Integral iiber sie nicht definiert, eine Angabe der Umwélzung ist in diesen Bereichen nicht moglich.
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Abbildung 3: Insbesondere im Nordatlantik erzeugt die meridionale Umwalzung einen Netto-
Wirmetransport nach Norden, da T} grofer To
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Im Fall der meridionalen Umwilzung interessiert der pol- bzw. dquatorwértige totale Mas-
sentransport. Daher summiert man den Beitrag dW jeder infinitesimal diinnen Schicht der Dicke
dz mit lokalen meridionalen Geschwindigkeiten V' entlang der Ausdehnung vom westlichen Be-
ckenrand W zur 6stlichen Begrenzung O, siehe Gleichung (14). Offensichtlich tragen zonale
Geschwindigkeiten U nicht zur meridionalen Umwélzung bei.

dv = (/vj =V (z,y) dx) dz (14)

Der gesamte meridionale Massentransport My ergibt sich schlieflich nach Gleichung (15)
durch Integration iiber alle beteiligten Schichten. Es ist eine sinnvolle Regel, vom Ozeanboden
ho bis zur Oberfliche 0 zu integrieren, da Divergenzfreiheit in der Regel nur in oberen Schichten
des Meeres (durch Zufliisse und Passagen) verletzt wird, bei Einhalten dieser Konvention ergibt
die Integration wenigstens im tiefen Ozean definierte Werte.

0 O 0 rO
MV:/ —dz:—/ / V (z,y) dxdz (15)
h, 07 ho JW

1.5.4 Die Bedeutung der westlichen Randstrémungen

Die Erdrotation hat auf der Grofienskala irdischer Ozeane entscheidenden Einfluss auf die
etablierten Stromungen. Besonders hervorzuheben sind die starken Randstromungen an den
westlichen Ozeanbegrenzungen. Ergebnisse der im Zuge dieser Arbeit durchgefiihrten Expe-
rimente zeigen, dass ein wesentlicher Teil der meridionalen Masse- und Energiefliisse auf sie
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Abbildung 4: Westliche Randstromung am Beispiel einer Wirbelstromung in der nordlichen
Hemisphire, basierend auf Stewart (2007), Kap. 12.3, Abbildung 12.5; im Fal-
le eines nicht rotierenden Bezugssystems (schwarze Kurve) herrscht Ost-West-
Symmetrie, bei Rotation ruft Cgr eine Verformung der Stromlinien hervor (rote
Kurve)

zuriickzufiihren ist. Um die Ursache der Randstromungen zu verstehen, bedient man sich des
physikalischen Konzepts der Vortizitét.

Da Atmosphére und Ozean an der Erdrotation teilnehmen, aufgrund ihrer Mobilitéit jedoch
eine relative Bewegungskomponente zum terrestrischen Bezugssystem besitzen, setzt sich die
Gesamt-Vortizitdt YT aus Beitrdgen der von der Breite ¢ abhingigen planetaren Vortizitét,

entsprechend dem Coriolisparameter f (¢), und relativer Vortizitit ¢ zusammen.!”
0 0
T:f+§:2Qsinq§+curlzuh:2Qsinq§+—v——u (16)
dr Oy

Die Relativgeschwindigkeit ozeanischer Strémung beziiglich der rotierenden Erde uy, ist da-
bei die zweidimensionale Projektion der Vektorgeschwindigkeit u auf die Horizontebene. In
den Ozeanen ist die Potentielle Vortizitdt YT in guter Ndherung entlang der Trajektorie eines
Wasserpakets erhalten (Stewart, 2007, Kap. 12.2).

Da die Wirkung des Windes am Beispiel von Abbildung 4 sowohl im Norden als auch im
Siiden einen negativen Beitrag ¢~ liefert, muss ein kompensierender positiver Beitrag (T exis-
tieren, um Erhaltung der Vortizitdt T zu gewahrleisten. Am 6stlichen Rand des Ozeanbeckens
nimmt die planetare Vortizitit f auf dem Weg nach Siiden ab, daher sinkt auch der Beitrag
zu einer negativen Vortizitiit. Steigende relative positive Vortizitit aufgrund der Anderung der
Bewegungsrichtung der Wirbelstrémung gen Westen kompensiert hier die Beitrége zu negati-
ver Vortizitdt. An der westlichen Begrenzung wiederum steigt der Beitrag von f zu negativer
Vortizitdt, wihrend die durch die nordwértige Richtungséinderung entstehende zusatzliche Vor-
tizitdt ebenfalls negativ ist. Der Beitrag CJ gewéhrleistet hier Vortizitatserhaltung und fiihrt
zur Ausbildung einer schmalen, meridional orientierten starken Randstromung.

7 Die folgende Argumentation orientiert sich an Stewart (2007), Kap. 12.
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1.5.5 Der Einfluss von Bodeneffekten auf ozeanische Stromungen

Sobald Bodeneffekte (zum Beispiel lokal begrenzte natiirliche unterseeische Erhebungen in
Form von Meeresriicken) nicht mehr vernachléssigbar sind, ergibt sich ein weiterer Einfluss
auf die horizontalen Geschwindigkeiten u () und v (x). Dies soll hier anhand eines einfachen
Modells illustriert werden.'8
Ein meridional (y-Richtung) orientierter Ozeanriicken der lokalen Hohe h = h (z) in einer
ansonsten ebenen Umgebung der Ozeantiefe hg fithrt zu einer Ablenkung der Stromung mit
Komponenten (U,V). In einem engen lokalen Bereich, in dem die Breitenabhingigkeit des
Coriolisfaktors f vernachlissigbar ist, gilt aufgrund der Erhaltung der Vortizitét:
ET -
h (m) ho
Hierbei sei ohne Beschrinkung der Allgemeinheit angenommen, dass der auf den Meeres-
riicken zustromende Fluss zu Beginn eine verschwindende relative Vortizitit ¢ habe. Die mo-
mentanen Geschwindigkeitskomponenten u () und v (x) sind aufgrund der Geometrie der An-
ordnung unabhingig von der meridionalen Koordinate, somit ergibt sich fiir die gekreuzten
Ableitungen:

du (x)
dy

¢ - 1(B2) (19)

Die Anderung der momentanen meridionalen Geschwindigkeit v () ergibt sich aus der Ein-
wirkung sich dndernder Vortizitit entlang des Weges « des Wasserpakets.

v:V+/ ( fwdzzv+f ( mdm (20)

= 0 (18)

min ho Tmin ho
Wihrend des Uberstromens des Riickens entwickelt sich die momentane zonale Geschwin-
digkeitskomponente u () nach Gleichung (21) dergestalt, dass Massenerhaltung im Fluss ge-

wéahrleistet ist.

u(x)h(z) =Uhg (21)

Nach dem Passieren der topographischen Stérung entspricht die zonale Komponente der
Stromung wieder dem urspriinglichen Zustand U, die meridionale Komponente V' hat jedoch
eine bleibende Ablenkung nach Gleichung (23) erfahren, abhingig von der Querschnittsfliche
A des Meeresriickens entsprechend Gleichung (22). Auf der Nordhalbkugel resultiert somit eine
Ablenkung der Stromung im Uhrzeigersinn, diese ist abhingig von vertikaler und horizontaler
Ausdehnung des topographischen Hindernisses.

A= / T ho — b (2) da (22)

min

A u(rit)
= (15) = R () 29

18 Die folgende Herleitung erfolgt analog zu Batchelor (1979), Kap. 7.7.
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Die resultierenden Ablenkungen in atmosphérischen Strémungen sind aufgrund der hohen
Geschwindigkeiten vernachlassigbar. Im Ozean hingegen, in dem die Stromungsgeschwindigkei-
ten deutlich geringer ausfallen, sind die Richtungsinderungen durchaus zu beobachten (Bat-
chelor, 1979, Kap. 7.7).

1.6 Biogeochemische Grundlagen

Ein Teil dieser Arbeit beruht auf der Verwendung eines Modells des ozeanischen Kohlenstoff-
kreislaufs. Um die diesbeziiglichen Ergebnisse im Kontext der Klimaforschung betrachten zu
koénnen, findet sich folgend eine kurze Zusammenfassung der Bedeutung von Isotopenverhilt-
nissen fiir die Rekonstruktion fritherer Klimata.

Will man die physikalischen Gegebenheiten vergangener Klimazustinde rekonstruieren, so
ist man in erster Linie auf chemische Spuren angewiesen.'? Zwei diesbeziiglich wichtige Signale
sind in Tiefseesedimenten konservierte Isotopenverhiltnisse von Sauerstoff und Kohlenstoff, sie
liefern Hinweise auf das Maf der Vereisung und erlauben Riickschliisse auf den globalen Was-
serhaushalt in friiherer Zeit. Ursache fiir Anderungen des Isotopenverhiltnisses sind biologische
und chemisch-physikalische Fraktionierungsprozesse.

Der fiir Klimarekonstruktionen interessante Messwert ist das Isotopen-Verhiltnis 67V X von
schwerem zu leichtem Kohlenstoff (13C/!2C) beziehungsweise schwerem zu leichtem Sauerstoff
(*¥0/1€0), wobei N die Nukleonenzahl des schwereren Isotops des Elementes Xe {C, O} und
L diejenige des entsprechenden leichteren Isotops darstelle. Das Isotopenverhéltnis ist nach
Gleichung (24) definiert und wird in %o angegeben, es bringt die Komposition einer Probe ins
Verhéltnis zu einem festgelegten Standardwert.

(N_X) _ (N_X)
5NX _ X Probe X Standard % 1000 (24)

(%)
T
X Probe

Da leichtere Sauerstoffisotope aufgrund ihrer geringeren Masse bevorzugt den Ozean verlas-
sen, withrend schwerere Isotope schneller wieder zur Erde zuriickkehren, reichert sich 60 in
polwiirtig transportiertem Wasserdampf an. Gleichzeitig erhoht sich der Anteil von 80 in den
Ozeanen niederer Breiten. Falls Niederschlag in Form eines Eisschildes gespeichert wird, fiihrt
dies bevorzugt zu einer Entfernung von 0 aus dem Wasserkreislauf, in der Folge verschiebt
sich das globale Mittel des ozeanischen §'8O-Verhiltnisses zu positiveren Werten. Mikroorga-
nismen im Ozean bilden das im Wasser herrschende Isotopenverhiiltnis auf die Zusammenset-
zung ihrer Kalkschale ab und transportieren das Signal nach ihrem Absterben in die ozea-
nischen Sedimente. Gemessene Isotopenverhéltnisse erlauben somit Riickschliisse auf die zu
der entsprechenden Zeit herrschende Vereisung. Dabei muss jedoch beachtet werden, dass das
Sauerstoff-Isotopensignal neben der Eismasse auch an die Temperatur des Meerwassers kop-
pelt, siehe Gleichung (25). Abhéngig von der Umgebungstemperatur enthilt die Kalkschale der
Mikroorganismen ein anderes Isotopenverhiltnis 60}, als das umgebende Wasser §1%0,,. Bei
der Rekonstruktion muss daher beachtet werden, dass ein kombiniertes Temperatur-Eis-Signal
gemessen wird.

ASBOy, = AS'B0,, — 0,23AT (25)

Kohlenstoff kann ebenfalls als Hinweis auf das globale Eisvolumen betrachtet werden, da
Biomasse und Kohlenstoffdioxid aus der Atmosphére unter glazialen Bedingungen verstéarkt
vom Land in die Ozeane exportiert und in der Tiefsee gespeichert werden. Dies ldsst sich
anhand des Isotopenverhiltnis 6'3C {iberpriifen. Vegetation an Land reichert bevorzugt das

19 Die Informationen dieses Kapitels wurden Ruddiman (2001), Kap. 7 und 11 entnommen.
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leichtere Kohlenstoffisotop '2C in der Biomasse an, entsprechend negativeren Isotopenverhilt-
nissen. Im heutigen Ozean {iberwiegt der Anteil anorganischer Kohlenstoffverbindungen mit
einem gemittelten Wert von §'3C ~ 0%o. Fiir glaziale Zeitriume wird in der Tat ein negati-
veres Kohlenstoff-Isotopenverh&ltnis in Sedimenten gemessen, dies ist ein Indiz fiir verstarkten
Transport, von terrestrischer Biomasse in den Ozean.

Einen weiteren wichtigen Hinweis kénnen §'3C-Werte auf Veréinderungen in der ozeanischen
Tiefenzirkulation liefern, dies ist in dieser Arbeit die relevante Anwendung. Aufgrund ausge-
priigter Photosynthese liegt in tropischen Gewiissern eine Erhohung von §13C im Wasser vor.
Diese sogenannte Isotopen-Fraktionierung beruht auf der Eigenschaft von Pflanzen, bei der
Photosynthese bevorzugt anorganisches 12C aufzunehmen und in organische Kohlenstoffver-
bindungen zu wandeln. Dadurch reichert sich anorganisches 13C im Meerwasser an, entspre-
chend eines positiveren §'3C-Verhiltnisses. Dieses Signal wird im heutigen Atlantik durch die
ausgeprigte meridionale Umwiélzung in hohe nordliche Breiten transportiert und dort durch
konvektives Absinken in die Tiefsee verbracht. In der Folge misst man im nordlichen Atlantik
in Wassertiefen von 2000 m bis 4000m ein vergleichsweise positives §'3C-Signal. Im Gegen-
satz dazu findet sich im tiefen Nordpazifik ein negatives Signal aufgrund héheren 2C-Anteils.
Dies beruht auf dem schwachen meridionalen Nachschub von !3C-angereichertem Wasser im
Pazifik, statt dessen iiberwiegt hier der Anteil langsam absinkender abgestorbener '2C-reicher
Biomasse. Dieser sogenannte §'3C-Alterungseffekt?® macht sich im Pazifik stiirker bemerkbar
als im schnell bewegten Oberflichenwasser des Atlantiks.

Betrachtet man die isotopische Zusammensetzung von Sedimenten des letzten Glazialen Ma-
ximums vor etwa 20000 Jahren, so findet man im Nordatlantik hohe §'3C-Werte nur in Tiefen
bis zu 1500 m, die Struktur der Isotopenverteilung dhnelt beziiglich Kohlenstoff eher dem heuti-
gen Nordpazifik. Die Erklarung hierfiir ist, dass zu Zeiten des letzten Glazialen Maximums die
atlantische meridionale Umwilzung sehr geschwécht ablief. Der Absinkprozess des Wassers im
Nordatlantik erreichte nur geringe Tiefen (bis 1500 m), daher konnte antarktisches Tiefenwasser
mit negativen §13C-Werten in den tiefen Nordatlantik vordringen.

20 Der Alterungseffekt beschreibt, dass sich oberflichennahes Wasser mit der Zeit mit organischer Materie hohen
12C- Anteils anreichert. Das Kohlenstoff-Tsotopenverhiltnis wird umso negativer, je linger ein Wasservolumen
in Oberflichennédhe verbleibt.
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2 Methoden

Die in dieser Arbeit beschriebenen numerischen Simulationen wurden auf handelsiiblichen Bii-
rorechnern innerhalb einer Linux-Betriebssystem-Umgebung ausgefiihrt. Alle numerischen Mo-
delle liegen im Quellcode vor (Maier-Reimer et al., 1998, 2006). Das Modell des Kohlenstoff-
kreislaufs wurde in unverinderter Form verwendet. Im Fall des physikalischen Strémungsmo-
dells wurden Ergénzungen in die Programmroutinen eingefiigt, um den Wirmetransport zu
bestimmen und Verénderungen in den topographischen Randbedingungen zu implementieren.
Dies umfasst auch geringfiigige Anpassungen der die Ozeandynamik antreibenden Felder fiir
Regionen, in denen Land in Ozean iibergeht. Das ist notwendig, da die vorliegenden Datenfelder
regional quantitative Unterschiede abhingig von ihrer Zugehorigkeit zu ,,Land“ oder ,,Ozean”
aufweisen, siehe Kapitel 2.2.2.

Die genannten Modelle sind etabliert und werden seit geraumer Zeit genutzt, daher verwendet
die Arbeitsgruppe ,,Paleoclimate Dynamics* eine Reihe von Programmen und Skripten zur
Umwandlung der Modelldaten in eine zur Generierung von Diagrammen geeignete Form; Dr.
Martin Butzin hat viele dieser Programme geschrieben und weiterentwickelt. Die Programme
zur Datenumwandlung sind im Wesentlichen unveridndert verwendet worden. Zur Erstellung der
in dieser Arbeit gezeigten Diagramme hingegen wurden Matlab®-Skripte geschrieben, welche
in Teilen auf bereits vorliegendem Quellcode aufbauen. Eine Ausnahme sind die Darstellungen
des Warmetransports, die hierfiir notwendigen Programmanweisungen wurden im Zuge dieser
Arbeit neu erstellt.

Alle durchgefiihrten Experimente untersuchen ein Klimasystem im Quasi-Gleichgewicht, das
heifst es liegt keine Variabilitdt (abgesehen vom Jahreszyklus) in den Randbedingungen der
Modelle vor. Dynamische Einschwingprozesse, welche beispielsweise durch Anderungen der
topographischen Randbedingungen hervorgerufen werden, sind nicht Thema dieser Arbeit. Dies
impliziert, dass keine transienten Entwicklungen eines dynamischen Klimasystems betrachtet
werden kdnnen.

2.1 Beschreibung der verwendeten numerischen Modelle
2.1.1 Das physikalische Stromungsmodell

Das Studium des Einflusses verdnderter topographischer Randbedingungen auf ozeanische Ge-
schwindigkeitsfelder sowie damit verbunden auf Transport und Verteilung von Salz und Warme
im Meer erfolgt unter Verwendung des ,,Hamburg Large Scale Geostrophic Ocean General Cir-
culation Model (LSG-OGCM)“ (Maier-Reimer et al., 2006), im Folgenden ,LSG* genannt.

Fiir klimatische Vorhersagen sind atmosphérische Variationen auf Zeitskalen im Bereich ei-
nes Monats relevant (Hasselmann, 1982). Diese Uberlegungen rechtfertigen es, die Fragestellun-
gen dieser Arbeit unter Verwendung eines Ozeanmodells zu bearbeiten und die Atmosphéren-
physik auf diffusiven Energietransport durch ein Energiebilanzmodell zu begrenzen. Natiirlich
muss dabei beachtet werden, dass eventuelle grundsétzliche Verinderungen im atmosphéri-
schen Quasi-Gleichgewichtszustand aufgrund von Kopplungen an verdnderte topographische
Randbedingungen, insbesondere Anderungen des Netto-Niederschlags, sich nicht in den hier
gewonnenen Ergebnissen niederschlagen.

Grundsitzliche Uberlegungen beziiglich des Designs eines Ozeanmodells zum Studium der
Klimavariabilitit finden sich zum Beispiel in Hasselmann (1982). Das hier verwendete Modell
wird in Maier-Reimer et al. (1993) sowie Schéfer-Neth und Paul (2000) beschrieben, hat seitdem
aber eine Weiterentwickelung erfahren; es wird im Folgenden kurz vorgestellt. Die angegebenen
Informationen entstammen den genannten Verdffentlichungen sowie dem Quellcode des Modells
und der Modelldokumentation (Maier-Reimer und Mikolajewicz, 1992).

Zur Losung des topographischen Randwertproblems diskretisiert man die fluiddynamischen
Differentialgleichungen auf einem sogenannten ,,E-Grid“ nach Arakawa und Lamb (1977). Das
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globale Land-Ozean-System wird auf ein 72 x 72-Gitter abgebildet, bestehend aus zwei unab-
hangigen Untergittern der Auflésung 5° x 5 °. Die effektive Auflosung von LSG liegt damit bei
3,5°x3,5°. Dies impliziert, dass der durchaus wichtige Beitrag von Wirbeln (,Eddies*) auf der
Grofenskala von 50 km nicht aufgelost werden kann. Thr Beitrag wird durch eine modifizierte,
stark tiberhohte Diffusivitit parametrisiert, siehe zum Beispiel Monin (1990), Kap. 46.

Die vertikale Struktur des Modells umfasst 22 Schichten unterschiedlicher Méchtigkeit. Die
obersten Schichtdicken liegen bei 50 m, die vertikale Ausdehnung einer Schicht erhoht sich mit
steigender Tiefe auf bis zu 1000 m. Dies dient der Einsparung von Rechenzeit und ldsst sich
damit rechtfertigen, dass Geschwindigkeiten in der Tiefsee sehr viel geringer ausfallen als in
den durchmischten Oberflichenschichten. Die Ozeandynamik geschieht abhéngig von der Tiefe
auf grundlegend verschiedenen Zeitskalen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 13.4 oder
Ergebnisse dieser Arbeit in Kapitel 4.6.

Das vormalige UPSTREAM-Advektionsschema wurde durch ein verfeinertes Verfahren zur
Berechnung der Advektion ersetzt, siehe Schifer-Neth und Paul (2000). Nun findet ein Pre-
diktor-Korrektor-Algorithmus Anwendung; der Vorhersage-Schritt nutzt zentrierte Differen-
zen zur Berechnung der Differentiale, der Korrektur-Schritt jedoch bedient sich des QUICK-
Advektionsschemas nach Leonard (1979). Hierbei wird zur Interpolierung des Flusses neben
den direkten Nachbarn auch die néchste stromaufwirts gelegene Zelle berticksichtigt, es han-
delt sich also um eine quadratische Niaherung des Flusses iiber drei Stiitzstellen (Farrow und
Stevens, 1995).

Der Zeitschritt in LSG betréigt einen Monat, Advektion und Diffusion werden in einer frei
wéhlbaren Anzahl gleich langer Subzyklen berechnet. Die in dieser Arbeit beschriebenen Ex-
perimente wurden unter Anwendung von zehn Subzyklen durchgefiihrt, dies entspricht einem
effektiven Zeitschritt von drei Tagen.

Das Modell umfasst eine geglattete und auf das Modellgitter angepasste heutige Land-Ozean-
Topographie. Die fluiddynamischen Gleichungen werden nur an den ozeanischen Gitterpunkten
integriert. Der Wasserkreislauf {iber Land schliefst sich durch ein gradientengestiitztes Abfluss-
Schema, bei dem der Niederschlag entlang des steilsten Gefélles in Richtung Kiiste transportiert
wird und schlieflich wieder dem Ozean zufliefit.

Angetrieben wird die ozeanische Fluiddynamik von Zehnjahres-Mitteln der Oberflachentem-
peratur des Ozeans (genauer gesagt von einer Hintergrund-Temperatur, siche Gleichung 27),
des Siifwasserflusses und der globalen Windspannungs-Felder mit saisonalem Zyklus analog zur
Vorgehensweise bei Butzin et al. (2005) und Prange et al. (2003). Als weitere Randbedingung
werden monatliche Meereisverteilungen vorgeschrieben. Die zeitliche und lokale Entwicklung
der skalaren Grofsen, dies sind Potentielle Temperatur 6 und Salzgehalt S, geschieht nach Glei-
chung (26) fiir einen Skalar C'e {0, S} mit entsprechender Diffusivitit ko und Quellterm Qc¢.
Quellen in Form von Siiftwasserfliissen und Temperaturaustausch existieren nur in der obersten
Schicht. Weiterhin findet Konvektion Beriicksichtigung, in der Formel durch einen Term K2
dargestellt. Numerisch umgesetzt wird der Konvektionsprozess, indem nach jedem Zeitschritt
direkt iibereinander liegende, gravitativ instabile Schichten miteinander vertauscht werden.??

Abseits der Grenzfliche von Ozean und Atmosphire entwickeln sich potentielle Tempera-
tur T und Salzgehalt S frei aufgrund der modellinternen Ozeandynamik, siehe Gleichung (26)
in Anlehnung an Maier-Reimer und Mikolajewicz (1992). In fritheren Experimenten dienten
als Datengrundlage fiir die verwendeten Randbedingungen?® Simulationen des heutigen Klimas
mit dem atmosphérischen dreidimensionalen Stromungsmodell ECHAMS3 durch Roeckner et al.
(1992). In dieser Arbeit werden Modellausgaben der Simulationen von Lohmann et al. (1996)
genutzt. Meereis-Felder werden monatlich statisch vorgeschrieben, es findet keine Riickkopp-
lung in Form von Phaseniibergéingen statt. Berechnungen des diffusiven Transports erfolgen

21 Der Term K¢ ist fiir jede Schicht als zusitzlicher Quellterm aufgrund des Austauschs mit benachbarten
Schichten durch konvektive Instabilitdt zu interpretieren.

22 Dieses Verfahren bezeichnet man als ,,convective adjustment.

23 Dies sind Netto-Niederschlag, Hintergrund-Temperatur (siehe Gleichung 27) und Windspannung.
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unter Verwendung tiefenabhéngiger horizontaler und vertikaler Diffusivitéiten analog zu Butzin
et al. (2005).

%—f+;%+ﬁg—§+wz—g=Qc+kcv20+Kc (26)
Der temperaturbezogene Antrieb geschieht durch sogenanntes ,, Temperatur-Restoring“. Da-
bei wird der Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphire Q¢ = Q¢>* anhand der Dif-
ferenz der durch das Antriebsfeld vorgeschriebenen Restoring-Temperatur T (im folgenden
Hintergrund-Temperatur genannt) und der tatséchlich im Modell herrschenden ozeanischen
Oberflachentemperatur T's nach Gleichung (27) berechnet. Er ist somit an die vorgegebene Re-
ferenztemperatur 75 gekoppelt (Rahmstorf und Willebrand, 1995), das Modell erhilt jedoch
eine gewisse Variabilitit und erlaubt das Auftreten von Temperaturanomalien. Gleichung (27)
reprasentiert in diesen Experimenten den Austauschterm des atmosphérischen Energiebilanz-
modells. Die verwendeten Parameter v = 15 W/m2k und p = 2-10'? W/m2k sind wie bei Prange
et al. (2003) gewahlt.

Qr = (y— nV?) (Tp — Ts) (27)

Der Quellterm des Salzgehalts Q¢ = Qg setzt sich aus Siifwasserfliissen zusammen und er-
rechnet sich aus der Differenz zwischen Niederschlag P und Verdunstung F, sowie dem Beitrag
A des Abfluss-Schemas an Land.

Qs=P—-E+A (28)

Die vom Stromungsmodell geloste Differentialgleichung zur Ermittlung der Stromungsge-
schwindigkeiten, in Gleichung (29) am Beispiel der zonalen Geschwindigkeitskomponente u
gezeigt, ist eine angepasste Formulierung der in Kapitel 1.5.1 diskutierten Gleichungen, dies
tragt den speziellen Anforderungen und Gegebenheiten im Modell Rechnung.

B ) 10 10
&u-l-uVu—i—QQsm (p)v = —;gp_‘k/’V%Q_\T“,"' ;&sz (29)
\1,/ 2 3 —— 5 6 N——

4 7

Es besteht eine Balance zwischen der resultierenden Beschleunigung eines Wasserpaketes
(Term 1) und dem von der Breite abhéingigen Coriolisterm (3) auf der linken Seite sowie dem
Druckgradienten (4), diffusivem Transport (5), (Grenzflichen-) Reibung (6) sowie dem Einfluss
der Windspannung auf das Wasser (7) auf der rechten Seite. Der nichtlineare Term (2) findet im
Modell keine Beriicksichtigung, siehe Kapitel 1.5.1. Reibung wirkt lediglich an Stellen, an denen
die Stromung auf eine Grenzflache trifft. Dies ist in der jeweiligen untersten Wasserschicht der
Fall und stellt eine gute Ndherung dar, da Reibungseffekte im Ozean abseits von Grenzflichen
und Fronten nur eine geringe Rolle spielen (Gill, 1982, Kap. 7.6). Die vertikale Geschwindig-
keit w ergibt sich nicht aus dynamischer Berechnung, der ihr zugeordnete Impuls wird durch
die hydrostatische Ndherung ersetzt (Maier-Reimer et al., 1990), ihre Berechnung erfolgt auf-
grund der Kontinuitdtsbedingung nach Gleichung (30) aus den horizontalen Geschwindigkeiten
(Maier-Reimer und Mikolajewicz, 1992).

Jw 1 <8Ucos¢ 8u) _o

0z  rcoso E2)

5 T (30)

Die in dieser Arbeit ermittelten ozeanischen Distributionen von Temperatur, Salzgehalt und
Stromungsgeschwindigkeit beruhen direkt auf den internen Algorithmen des LSG-Modells.

24 An der Meeresoberfliche, genauer gesagt bei einem Referenzdruck pres, der genihert dem atmosphérischen
Druck an der Meeresoberfliche entspricht, geht die potentielle Temperatur 6 in die thermodynamische Tem-
peratur T iiber. Es gilt: 6 (p = pyer) = T, siehe zum Beispiel Vallis (2006), Kap. 1.7.1.
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Abbildung 5: Komponenten des verwendeten Klimamodells, ihre Zustandsfunktionen und die
wichtigsten Austauschgrofen

Bis auf Anderungen in der Ozeantopographie und geringfiigige diesbeziigliche Anpassungen
der Antriebsfelder (sieche Kapitel 2.2.2) verbleibt das Modell in seiner urspriinglichen Form.
Zur Bestimmung des ozeanischen Warmetransports hingegen wurden zusitzliche Programm-
Prozeduren erstellt, sieche Kapitel 2.2.1. LSG dient hierbei nur dazu, die Verteilungen von
Temperatur und Geschwindigkeit numerisch konsistent fiir jeden Zeitschritt zu ermitteln.

2.1.2 Das Biogeochemie-Modell des ozeanischen Kohlenstoffkreislaufs

Im Folgenden wird ein kurzer Uberblick iiber das verwendete Modell des Kohlenstoffkreislaufs
gegeben, die Informationen sind der Modelldokumentation des Biogeochemie-Modells entnom-
men (Maier-Reimer und Heinze, 1992). Das ,Hamburg Ocean Carbon Cycle Circulation Model*
(HamOCC) berechnet die Verteilung biogeochemischer Spurenstoffe im Ozean anhand exter-
ner Geschwindigkeitsfelder und vorgegebener Temperatur- und Salzgehalte, diese werden vom
physikalischen Stromungsmodell LSG bereitgestellt. Die Dynamik der ozeanischen Stromun-
gen geht somit als Parameter in die Simulationen ein und wird nicht nochmals explizit gelost.
Dementsprechend finden die gleichen topographischen Randbedingungen wie in LSG Anwen-
dung; dies ist moglich, da HamOCC den Modellraum rdumlich identisch diskretisiert. Das
Zusammenwirken von LSG und HamOCC ist in Abbildung 5 dargestellt.

HamOCC approximiert den anorganischen sowie einen vereinfachten organischen ozeanischen
Kohlenstoffkreislauf. Als Quellen und Senken fiir Kohlenstoff werden die Speicherung in Wasser
und ozeanischen Sedimenten sowie der atmosphérische Beitrag beriicksichtigt. Die Atmosphé-
re selbst wird jedoch sehr vereinfacht auf ein Einschicht-Modell diffusiven Kohlenstoffdioxid-
Transports iiber dem Modellozean abgebildet. In der obersten Schicht des Ozeans werden
Mikroorganismen simuliert, welche abhiingig vom verfiigharen Nédhrstoffangebot Kohlenstoff
einerseits in organischer Form binden, andererseits teilweise in Form von CaCOg in anor-
ganische Form iiberfithren. Als Erhaltungsgrofie bei der Stofftumwandlung dienen dabei das
,Redfield-Verhiltnis“?® fiir organische Biomasse beziehungsweise das ,,Rain-Verhltnis® fiir den
anorganischen Anteil. Dies stellt sicher, dass Biomassenproduktion nur dann stattfindet, wenn

25 Das Redfield-Verhiltnis beschreibt die Komposition der biologisch bedeutsamen Elemente Kohlenstoff, Stick-
stoff und Phosphor in den Ozeanen; C:N:P~105:15:1 (Open University, 1989, Kap. 2.2.2). Dieses Verhéltnis
spiegelt sich auch in der Biomasse der Mikroorganismen im Ozean wider.
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von jedem notwendigen Néhrstoff (Kohlenstoff, Stickstoff und Phosphor) eine ausreichende
Menge vorhanden ist.

Zur Berechnung der Verteilung biogeochemischer Spurenstoffe findet ein UPSTREAM-Algo-
rithmus Anwendung. Er bedient sich der vorgegebenen Stromungsfelder um den Stofftransport
zu modellieren und ist diskret in Zeit und Ort, siehe Gleichung (32). Es gilt Kontinuitét be-
ziiglich der Masse m eines Spurenstoffes nach Gleichung (31) mit einem lokalen Quellterm

Q.

dm

e —div (ve) — Q (31)
t+At t+At t+At t+At\ 2
il S gy ) (32)
At v Ks+c

Somit wird die Verdnderung der Konzentration ¢ an einem Gitterpunkt j nach einer Zeit-
spanne At abhingig von den Konzentrationen benachbarter Gitterpunkte ¢ und des dort vor-
liegenden Stromungsfeldes v; bestimmt. Der zweite Term auf der rechten Seite von Gleichung
(32) beschreibt einen Quellterm; dieser bringt die von der geographischen Breite abhéngige, fiir
Umwandlungsprozesse notwendige Sonneneinstrahlung I mit der maximalen Umsatzgeschwin-
digkeit des Spurenstoffs sowie einer Séttigungskonstante K¢ in Verbindung. Dieser Term be-
rechnet somit die Produktion von Biomasse. Der Vorfaktor a ist nur in der Oberflichenschicht
des Ozeans ungleich Null. Dies tragt der Tatsache Rechnung, dass biologisch aktive Prozesse
welche zur Néhrstoffumwandlung fiithren, aufgrund mangelnder Lichteinstrahlung im tieferen
Wasser nicht stattfinden. Der Zeitschritt in HamOCC betrégt ein Jahr, die Zeit ist damit im
Vergleich zu LSG nur sehr grob aufgelost. Dies lisst sich dadurch rechtfertigen, dass effektiv
nur biologische Prozesse simuliert werden, das von LSG gelieferte ozeanische Stromungsfeld
wird innerhalb von HamOCC nicht modifiziert.

Der lokale Quellterm @ in Gleichung (31) wird durch nachfolgend beschriebene Prozesse
bestimmt. Das Modell simuliert im Advektionszyklus die Primérproduktion von organischen
Kohlenstoffverbindungen, Gleichung (32). Es berechnet weiterhin Niederschlag und Loésung
von Kalziumkarbonat aus abgestorbener Biomasse, Gleichung (33). Remineralisierung von or-
ganischer Materie wird nach Gleichung (34) simuliert, Gasaustausch von Kohlenstoffdioxid
zwischen Ozean und Atmosphére erfolgt nach Gleichung (35). Weiterhin wird die vertikale
Verteilung von Kalziumkarbonat durch einen nach unten exponentiell geddmpften vertikalen
Fluss beriicksichtigt.

thJQéBS = CCaco, — D —kE (33)
Ampoc = rmin ((Coz,min - 062) R, CEOC) (34)
F =X (pCO2™™ — pCOL* ™) (35)

Gleichung (33) fiihrt die Anderungen der Konzentration ccqaco, an jeder Gitterzelle auf Lo-
sung (D) sowie Absinken von Material (F) zuriick, die zugehorige Konstante k verschwindet
in allen Bereichen aufser der Bodenschicht. Gleichung (34) berechnet die lokale Umwandlung
von organischem Material Ampoc (POC bezeichnet ,,particulate organic carbon®, das heifst in
Form von Partikeln im Wasser vorliegenden Kohlenstoff) abhéngig von einer fiir die Umwand-
lung notwendigen Mindestkonzentration von Sauerstoff co, min und dem Redfield-Verhéltnis
R. Der Austausch von Kohlenstoffdioxid nach Gleichung (35) nimmt einen linear vom Kon-
zentrationsunterschied zwischen Meerwasser und Luft abhéngigen Gasfluss an, dieser wird mit
einem von Temperatur und Salzgehalt abhidngigen Austauschkoeffizienten A gewichtet.
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Abbildung 6: Kombinierter Masse-Warme-Fluss durch ein Ozeanvolumen, dargestellt am Bei-
spiel der meridionalen Koordinate y; fiir die passierende Stromung gilt Kontinui-
tat, Differenzen zwischen Zufluss und Abfluss miissen durch lokale Quellen oder
Senken @ ausgeglichen werden

2.2 Beschreibung der gewihlten experimentellen Methoden

Im Folgenden wird ein kurzer Uberblick iiber die experimentellen Methoden beziiglich der
Arbeit mit den verwendeten Modellen gegeben. Eingegangen wird auch auf den verwendeten
Algorithmus zur Ermittlung des Warmetransports.

2.2.1 Bestimmung des ozeanischen Warmetransports

Wie weiter oben ausgefiihrt wird der ozeanische Warmetransport durch ein Fléchenintegral
iiber das Produkt aus Temperatur, Geschwindigkeit, Dichte und Warmekapazitit des Meer-
wassers approximiert, dies ist in Gleichung (36) nochmal dargestellt und kann von der Divergenz
der Wirme (siehe Gleichung 37, Mellor (1996), Kap. 2.5) abgeleitet werden. In dieser Arbeit
sind meridionale Warmetransporte iiber einen geschlossenen Breitenkreis, das heifft iiber die
zonale Koordinate e |—180°,180 °] und die Tiefe des Ozeans z € [0, zmax(i, j)] relevant.

H, = // pepvT dS (36)
S

) dr
divg, = —Pep (37)

Fiir eine geschlossene Oberfliche (Abbildung 6) lisst sich mittels des Gaukschen Integral-
satzes das Volumenintegral iiber die Divergenz des Warmeflusses unter Beriicksichtigung des
Fléchennormalen-Vektors n nach Gleichung (38) in ein Oberflichenintegral umwandeln, siehe
zum Beispiel Mellor (1996), Kap. 2.9:

Zmax Tmax

H, = /‘//divqo dv = // qondS = / / pepvT da dz (38)

S Zmin Tmin

Gleichung (38) beschreibt den Warmetransport in der mit der Geschwindigkeitskomponente
assoziierten Richtung, hier also den meridionalen Anteil. Die Ermittlung von Warmetranspor-
ten H, vereinfacht sich auf dem diskreten Modellgitter des LSG somit zu einer Bestimmung
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flichenbezogener Warmefliisse ¢; ; , an jeder Gitterkoordinate (i, j, k). Deren Berechnung wie-
derum kann auf Strémungsgeschwindigkeiten normal zur Begrenzungsfliche S eines betrach-
teten Teilvolumens und die in der Strémung herrschende Temperatur?® zuriickgefiihrt werden,
siehe Gleichung (39).

qi,j,k = ’Uiyj,kTpCp (39)

Untersucht man grofere Ozeanareale, zum Beispiel ganze Breitenkreise, so zerféllt das Ober-
flichenintegral iiber das gesamte Areal in eine Summe iiber alle Oberflichen der beteiligten
Gitterzellen; den Gesamttransport iiber die betrachtete Fliche im Ozean H, erhélt man durch
Aufsummierung der Wirmefliisse an jeder beteiligten Gitterzelle multipliziert mit der Fliche,
iiber die der Austausch an diesem Gitterpunkt stattfindet.

Die verwendete konstante Wirmekapazitiit ist ein Mittelwert fiir Meerwasser?” und wird auf
¢p = 4000 J/kgK gesetzt, die tatsichlichen Variationen im interessanten Bereich von Temperatur
und Salzgehalt sind deutlich kleiner als 1% (Warren, 1999). Dort wird weiter argumentiert,
dass die Anderung der Inneren Energie eines Wasserpaketes bezogen auf einen Vergleichswert
korrekterweise auch noch von Anderungen des Salzgehalts und der Volumenarbeit abhingt. U
ist eine Funktion des Drucks und der Stoffkonzentration, siehe Gleichung (40).

_ PropTt
U (7,5,9) = U (TonSoup) = T+ g (5= 500 [ o (%Yo o)
Po p

Die Vernachldssigung des zweiten und dritten Terms auf der rechten Seite von Gleichung (40)
erzeugt im Falle der Ozeane jedoch nur einen marginalen Fehler von wenigen Prozent, daher
wird diese von Warren (1999) beschriebene N&herung auch hier angewandt. Die fiir Bestim-
mungen des Warmetransports als konstant angenommene Dichte des Ozeanwassers betrégt,
unter Annahme eines mittleren ozeanischen Salzgehalts, 1020 keg/m?.

In dieser Arbeit werden also eine ganze Reihe von Vereinfachungen angenommen, welche
jede fiir sich jedoch nur geringe Auswirkungen auf das Resultat haben. Da in dieser Arbeit
grundsitzlich nur Anderungen des Wirmetransports von Interesse sind und alle Passagen-
konfigurationen unter Anwendung derselben Algorithmen untersucht werden, lassen sich diese
Niherungen rechtfertigen.

Durch eine Reihe von Vorversuchen wurde festgestellt, dass ein wesentlicher Faktor kritisch
ist beziiglich der Amplituden der ermittelten Warmetransporte; dies ist die Art des verwendeten
Algorithmus. Eine einfache monatliche Datenerhebung unter Beriicksichtigung von mittlerer
Geschwindigkeit und Temperatur zweier benachbarter Gitterzellen ist in keiner Weise in der La-
ge, den in der Realitéit beobachteten Warmetransport zu approximieren. Erst bei Hinzunahme
einer weiteren Gitterzelle stromaufwirts in die Berechnung der Ableitungen, und damit einer
quadratischen Interpolierung der Differenzen (siehe Farrow und Stevens (1995) und Abbildung
7) sowie der Verwendung von Subzyklen erhilt man eine gute qualitative Ubereinstimmung
mit den Beobachtungen.

Bestimmungen des Wérmetransports erfolgen iiber Datenreihen, deren Struktur folgend kurz
erldutert wird. Die Ermittlung der notwendigen Werte zur Berechnung der Transporte gene-
riert groffe Datenmengen. Um dennoch Experimente {iber einen mdoglichst langen Zeitraum zu
ermoglichen, findet folgendes Schema Anwendung: Jede Datenreihe beruht auf einem Modell-
Lauf {iber 3000 Modelljahre, bestehend aus 30 Intervallen von je 100 Modelljahren. Ein Intervall
von 100 Jahren beginnt mit einer zehnjahrigen monatlichen Bestimmung des Warmeflusses,

ou

26 Die ermittelten Temperaturen sind potentielle Temperaturen und beziehen sich auf Normalbedingungen,
sie umfassen damit neben der tatsichlichen Wirme auch die potentielle adiabatische Volumenarbeit bei
Bewegung entlang eines (vertikalen) Druckgradienten, siehe Mellor (1996), Kap. 7.2. Dies trigt dem geringen
Volumenausdehnungskoeffizienten von Wasser Rechnung, im Vergleich zu Gasen ist der zu erwartende Effekt
allerdings sehr gering.

27 Auch das verwendete LSG-Modell verwendet eine konstante Wirmekapazitit und beriicksichtigt keine Va-
riation aufgrund von Schwankungen von Temperatur und Salzgehalt.
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Abbildung 7: Links: Ermittlung der skalaren Grofen C'e {T, v} durch Anwendung des QUICK-
Advektionsschemas, der grau angedeutete Prediktor-Schritt ermittelt Gradienten
und Geschwindigkeiten mittels zentrierter Differenzen; in Anlehnung an Farrow
und Stevens (1995); rechts: zeitliche Entwicklung der Messwerte an einer Koordi-
nate i in n gleich langen Subzyklen, die Resultate des Vorhersage-Schritts dienen
als Grundlage fiir den Korrektur-Schritt

iiber diesen Zeitraum wird fiir jede Gitterzelle das Produkt von Geschwindigkeit und Wasser-
temperatur gemittelt und gespeichert. Darauf folgt eine 90 Modelljahre andauernde Integration
ohne weitere Datenspeicherung. Insgesamt ergibt sich damit fiir jede Gitterzelle ein Datensatz
von 30 Bestimmungen des Warmetransports, jeweils iiber zehn Jahre gemittelt. Kollabiert man
diese Daten durch zonale und vertikale Integration unter Beriicksichtigung der durchstrémten
Fliche zu Wirmetransporten iiber Breitengrade, so erhélt man insgesamt 36 Einzelwerte in
meridionaler Richtung. Das Modellgitter besteht zwar aus 72 internen Breitengraden, zerfallt
jedoch aufgrund seiner Eigenschaften als E-Grid nach Arakawa und Lamb (1977) in zwei un-
abhingige, gegeneinander versetzte Untergitter. Daher werden die Wéarmeleistungen zweier
meridional benachbarter Gitterzeilen jeweils aufaddiert.

Es bleibt anzumerken, dass diese Methode lediglich diagnostisch arbeitet. Einerseits werden
einige Vereinfachungen in Bezug auf den Transport gemacht, welche im Modell exakter be-
trachtet werden. Dies gilt beziiglich der Beriicksichtigung von Diffusion und der Berechnung
der Dichte des Wassers. Andererseits wird ein externer Algorithmus zur Transportapproxi-
mation verwendet, der sich vom internen Algorithmus in Details unterscheidet. Abgesehen
davon sollte man bei der Interpretation der Messergebnisse beachten, dass die Modellauflo-
sung recht grob ist. Peixoto und Oort (1992) zeigen in dortigem Kap. 13.3.5, dass der gesamte
Wirmetransport iiber einen Breitengrad in einem seitlich abgeschlossenen Ozeanbecken neben
advektiven und diffusiven Anteilen auch turbulente Transporte enthélt. Aufgrund der groben
Auflésung des Modellgitters werden letztere unterhalb der Auflésungsgrenze des LSG-Modells,
nur parametrisiert beriicksichtigt.

2.2.2 Anderungen an Topographie und antreibenden Feldern

Anderungen an den Passagen erfolgen innerhalb der Laufzeit des LSG-Modells. Dazu wird die
Wassertiefe bzw. Erhebung an Land an den gewiinschten Gitterkoordinaten neu gesetzt. In
den vorliegenden Antriebsfeldern sind insbesondere fiir die Hintergrund-Temperatur T (siche
Kapitel 2.1.1) abseits des Ozeans keine sinnvollen Werte definiert. Falls eine Transformation von
Land zu Ozean vorliegt, finden an dieser Gitterkoordinate daher die entsprechenden Antriebe
eines moglichst nahe gelegenen urspriinglichen Ozeanpunkts Beriicksichtigung.

Zur Erstellung eines globalen Ozeans ohne Bodentopographie wird das arithmetische Mittel
der Wassertiefe an jeder ozeanischen Gitterzelle gebildet, die einzelnen Werte gehen dabei mit
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gleicher Gewichtung in die Berechnung ein. In einigen Experimenten wird der Einfluss von zo-
nal gemittelten Antriebsfeldern untersucht. Diese erhdlt man aus den Datenfeldern fiir heutige
klimatische Bedingungen durch Bildung des arithmetischen Mittels iiber alle Werte gleicher
geographischer Breite. Dabei wird wiederum jeder Beitrag unabhéngig von seiner zonalen Po-
sition gleich betrachtet, inverse Distanzwichtung findet keine Anwendung.

2.2.3 Herstellen eines eingeschwungenen Zustands des LSG-Modells

Die verwendeten Klimamodelle sind zu jedem Zeitpunkt durch drei Sétze von Eigenschaften
definiert:

e Modelldynamik (auf physikalischen Gesetzen bzw. ihrer vereinfachten Formulierung im
Modell-Quellcode beruhend)

e Zustand des Modells beziiglich der enthaltenen klimatischen Parameter (die ,,Klimada-
ten“, welche die Ausgabe der Modellberechnungen darstellen)

e Randbedingungen, welche aus den vielen potentiellen Losungen der modellspezifischen
Differentialgleichungen den realisierten Satz von Klimadaten (die Losung des Randwert-
problems) definieren

Die Modelldynamik ist in den durchgefiihrten Experimenten eine invariante Eigenschaft.
Die veriinderliche Eingangsgrofe wird von der Topographie reprisentiert. Andert man die
diesbeziiglichen Randbedingungen des sich in einem Quasi-Gleichgewicht befindlichen Ozean-
modells, so treten dynamische Prozesse auf welche schliefslich in ein angepasstes neues Quasi-
Gleichgewicht des Modells miinden. Wie lange dieser Relaxationsvorgang andauert, hingt ei-
nerseits vom verwendeten numerischen Modell und dem Ausmafk der an den Randbedingungen
vorgenommenen Modifikationen ab. Andererseits hat auch das verwendete Verfahren zur Her-
stellung eines neuen Quasi-Gleichgewichts einen Einfluss. Bei Verwendung gekoppelter Atmo-
sphiarenmodelle, bei denen Rechenzeit aufgrund der zeitlich hoher aufgelosten Atmosphéaren-
dynamik der limitierende Faktor ist, wird in manchen Veroffentlichungen ein zeitlich geraffter
Einschwingvorgang beschrieben: Die besonders langsame Tiefsee-Zirkulation wird voriiberge-
hend beschleunigt integriert, siche zum Beispiel Huber und Sloan (2001) und von der Heydt
und Dijkstra (2006). Da in dieser Arbeit jedoch ein ungekoppeltes Ozeanmodell verwendet
wird, ist es mdglich, dieses bei unverinderter Dynamik langsam einschwingen zu lassen.

Je nach Publikation und verwendetem Modell unterscheidet sich die Lange der Einschwing-
phase. Borowski (1999) wihlt zum Beispiel einen Zeitraum von 5000 Modelljahren, wihrend
Butzin et al. (2005) das LSG-Modell fiir 20000 Jahre integrieren. Im Zuge dieser Arbeit zeigen
Vorversuche, dass das physikalische Strémungsmodell nach Anderungen der Passagenkonfigu-
ration innerhalb von 5000 Modelljahren eingeschwungen ist.

Zur Herstellung neuer Quasi-Gleichgewichtszustinde dient der fiir diese Arbeit bereits vor-
liegende Zustand fiir heutige Passagenkonfiguration, er beruht auf einer Langzeit-Integration
iiber 87000 Modelljahre aus einem idealen Ozean homogener mittlerer Eigenschaften beziiglich
Salzgehalt und Temperatur. Beim Herstellen neuer Ausgangszustiande fiir die Experimente ver-
dnderter Topographie wird bei grundlegenden Variationen (komplettes SchlieRen oder Offnen
von Passagen) insgesamt je 10000 Modelljahre integriert. Sofern lediglich eine Modifikation der
Offnungsweite einer Passage vorliegt, dauert die Einschwingphase 5000 Modelljahre an. Das
auf diese Weise hergestellte ozeanische Quasi-Gleichgewicht ist Grundlage fiir die Bestimmung
des meridionalen advektiven Wirmetransports, siehe Abbildung 8.

2.2.4 Herstellen eines eingeschwungenen Zustands des HamOCC-Modells

In das HamOCC-Modell gehen die vom LSG-Modell generierten Salzgehalts-, Temperatur- und
Geschwindigkeitsfelder als externe Randbedingung ein. Unter dieser Voraussetzung entwickeln
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Abbildung 8: Darstellung des Verlaufs der durchgefithrten Experimente; gezeigt sind nicht
zum eigentlichen Experiment gehorende frithere Einschwingphasen (blau), Ein-
schwingphasen des eigentlichen Experiments (gelb) sowie Bestimmung des Wér-
metransports (rot)

sich wihrend der Laufzeit neue Gleichgewichtszustinde beziiglich des Kohlenstoffhaushaltes,
dabei gilt fiir Kohlenstoff keine strenge Massenerhaltung: Zu Beginn jedes Programmlaufs®®
wird der atmosphérische Kohlenstoffgehalt auf einen Referenzwert von etwa 280 ppm Kohlendi-
oxid gesetzt. Der Ozean nimmt dieses aus der Atmosphéarenschicht auf und verarbeitet und sedi-
mentiert es entsprechend der modellinternen Gleichungen, siehe Kapitel 2.1.2. Dabei sinkt der
atmosphérische Kohlenstoffdioxid-Gehalt kontinuierlich bis zum Ende des Programmlaufs.??
Uberschiissiges Sediment wird von unten her entfernt, um die Sedimentdicke zu begrenzen.
Sobald der atmosphérische Kohlenstoffdioxid-Gehalt nicht mehr variiert, hat sich ein Fliefs-
gleichgewicht zwischen in den Ozean importiertem Kohlenstoffdioxid und durch Sedimentation
entferntem Kohlenstoff eingestellt. Der ozeanische Kohlenstoffhaushalt befindet sich dann in
einem dynamischen Gleichgewichtszustand, Verteilungen des Isotopenverhiltnisses lassen sich
auswerten.

28 In diesen Experimenten dauert ein Programmlauf 100 Jahre, danach wird das Modell neugestartet. Ein Ex-
periment besteht aus einer Abfolge von Programmléufen, die Resultate eines Laufs dienen zur Initialisierung
des néchsten Laufs.

29 Damit der ozeanische Kohlenstoffhaushalt in einen Gleichgewichtszustand einschwingen kann, ist daher bei
jedem Neustart des Modells eine Reinitialisierung der atmosphérischen Kohlenstoffdioxid-Konzentration not-
wendig.
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3 Experimente

3.1 Experimente mit dem physikalischen Strémungsmodell
3.1.1 Untersuchung des Einflusses der Ozeanpassagen

Ziel dieser Arbeit ist die Untersuchung des Einflusses von Ozeanpassagen auf das Klima. Dazu
werden eine Reihe von Experimenten mit verdnderten topographischen Randbedingungen vor-
gestellt, sieche Tabelle 1. Im Experiment ,,Heute flach® wird die Modelltopographie fiir heutige
Passagenkonfigurationen verwendet, alle Ozeanregionen aber auf eine einheitliche Tiefe von
3645 m gesetzt, dieser Wert entspricht der gemittelten Ozeantiefe im Modell bei Verwendung
heutiger Topographie. In den Experimenten ,,Oligozéin 2“ und ,,Oligozén 3 wird die Drakestra-
e durch Reduzieren der Breite schrittweise (Stufen 1 und 2) verengt, im Experiment ,,Eozin
1¢ ist sie schlieflich geschlossen. Ergénzend zur allméhlichen Verengung der Drakestrafe wird
ein weiteres Experiment ,,Eozén 2“ diskutiert, in welchem die Passage unverziiglich geschlossen
wird. Experiment ,,Miozén 1 (Stufe 1) enthélt eine Panama-Strafe der Tiefe 1000 m, in allen
anderen Experimenten mit offener Panama-Strafe ist die Tiefe dquivalent zum direkt nord-
lich gelegenen Ozeanboden im Atlantik gew&hlt, dieser liegt hier bei von 2750 m bis 2050 m.
Experimente mit gedffneter Drakestrafie basieren auf der heutigen Topographie, der Durch-
fluss zwischen Antarktika und der Spitze von Siidamerika hat damit eine mittlere Tiefe von
3300 m. Der Tethys-Seeweg befindet sich im gedffneten Zustand auf einer einheitlichen Tiefe von
1500 m, dies tragt der Unkenntnis iiber genauere Daten Rechnung, da die Tethys sich vor dem
endgiiltigen Schliefen im Miozin mehrfach teilweise verengte und wieder erweiterte (Roegl,
1999). Ein weiteres Experiment ,,Eozén fiktiv* hat keinen Bezug zur Erdhistorie, es untersucht
den Einfluss des Tethysmeeres in der Konfiguration offener Panama-Strafe und geschlossener
Drakestrafse. In dieser Arbeit werden nicht alle moglichen Passagenkonfigurationen untersucht.
Die Offnung des Tasmanischen Durchflusses zwischen Australien und Antarktis fillt zwar in
den betrachteten Zeitraum, sie wird in fritheren Studien der Klimavariabilitit jedoch als nicht
relevant betrachtet (Mikolajewicz et al., 1993). Sie findet daher auch in dieser Arbeit keine
Beriicksichtigung.

Tabelle 1: Ubersicht iiber durchgefithrte Experimente mit Bezug zur Passagenkonfiguration,
zur Erliuterung der Parameter siehe Text:

Experiment- Passagenkonfiguration Zeit / Ma
bezeichnung Drake Panama Tethys von bis
Heute offen geschlossen  geschlossen >0 <4
Heute flach offen geschlossen geschlossen — —
Miozéan 1 offen Stufe 1 geschlossen >4 <20
Miozéan 2 offen offen geschlossen >4 <20
Oligozén 1 offen offen offen > 20 <30
Oligozén 2 Stufe 1 offen offen > 20 <30
Oligozéin 3 Stufe 2 offen offen > 20 <30
Eozan 1 geschlossen offen offen > 30
Eozén 2 geschlossen offen offen > 30
Eozén fiktiv  geschlossen offen geschlossen — —

Die Untersuchung des Einflusses der Ozeanpassagen erfolgt durch einfache Anderungen in
der Passagenkonfiguration, abseits davon bleibt die Bodentopographie unverédndert im heuti-
gen Zustand. Zum Offnen oder Schliefen einer Passage werden in der Modelltopographie die
entsprechenden Gitterpunkte je nach Bedarf trocken gelegt oder geflutet. Falls auf diese Wei-
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se neues Land entsteht, erfahren die lokalen Randbedingungen eine Anpassung nach Kapitel
2.2.2. Die untersuchten topographischen Szenarien sind iiber einen langen Zeitraum der Erd-
geschichte verteilt, etwa iiber die letzten 35 Millionen Jahre. Im Rahmen dieser Arbeit liegen
keine weiteren Informationen {iber die jeweiligen Randbedingungen beziiglich Windstérke und
-richtung, Stifwasserfluss und Hintergrund-Temperatur an der Meeresoberfliche sowie Meereis-
bedeckung vor. Um die verdnderten Randbedingungen in der Atmosphére zu ermitteln wére
es notwendig, das gekoppelte Energiebilanzmodell durch ein dreidimensionales physikalisches
Stromungsmodell der Atmosphére zu ersetzen; Meereisdynamik wiederum erfordert die Ver-
wendung eines Meereismodells. Dieses komplexe System iibersteigt die Zielsetzung und die
Moglichkeiten dieser Arbeit, daher werden alle Experimente mit heutigen Randbedingungen
beziiglich Windschub und hydrologischem Zyklus durchgefiihrt. Im Falle der Windfelder ist
dies vermutlich keine schlechte Wahl, da andere Autoren bei Experimenten mit gekoppelten
Ozean-Atmosphéren-Modellen nur geringfiigige Variationen bei Verdnderungen der Topogra-
phie finden. Bei von der Heydt und Dijkstra (2006) zum Beispiel wird gezeigt, dass nur sehr
kleine Abweichungen zwischen Windfeldern in Miozdn und Oligozén bestehen, wihrend sich
gerade in Bezug auf das Tethysmeer die topographischen Randbedingungen der beiden Expe-
rimente grundlegend voneinander unterscheiden. Bice et al. (2000) wiederum finden ebenfalls
fiir eine Reihe erdhistorischer Kontinentkonfigurationen keine nennenswerten Verdnderungen
im globalen Stromungssystem der Atmosphére. Lediglich die Windspannung ist fiir ein Expe-
riment, welches auf einer fiir 55 Ma als typisch angenommenen Landmassenverteilung beruht,
in der Nordhemisphére bei 50 °N gegeniiber anderen Experimenten etwas reduziert. Dies hat
fiir die vorliegende Arbeit keine Bedeutung. Einerseits liegt die 55 Ma-Zeitscheibe vor dem
hier betrachteten Zeitraum, andererseits sind die hier eingefiihrten topographischen Verédnde-
rungen sehr viel geringer. Fiir die Hintergrund-Temperatur gelten zwar heutige Bedingungen,
aufgrund der Verwendung eines Energiebilanzmodells kann sich die Temperatur des Ozeans ab-
hingig vom globalen Stromungsgleichgewicht aber dennoch recht frei einstellen, siehe Kapitel
2.1.1.

3.1.2 Untersuchung des Einflusses eines flachen Ozeanbodens

Neben der eigentlichen Untersuchung des Einflusses der Passagenkonfiguration wird jedoch
auch ein Blick auf zwei kritische Nebenbedingungen geworfen, welche die ermittelten Ergebnisse
potentiell beeinflussen kdnnen. Dies sind die Verwendung einer flachen Ozeantopographie sowie
das Anlegen zonal gemittelter Antriebsfelder, diese Vorgehensweisen sind in der Vergangenheit
in verschiedenen Veroffentlichungen gewéhlt worden, siehe von der Heydt und Dijkstra (2005,
2006) und Bice et al. (2000).

Die Vorbereitungen fiir die in dieser Arbeit prisentierten Experimente zeigen, dass sich die
Beriicksichtigung neuer topographischer Randbedingungen in einem physikalischen Strémungs-
modell des Ozeans schwierig gestalten kann. Hier wird versucht, einen Datensatz topographi-
scher Randbedingungen nach Herold et al. (2008) in das LSG-Modell einzubinden. Eine einfache
Land-See-Maske®® kann mit geringem Aufwand in das LSG-Modell eingebunden werden. Bei
der Verwendung strukturierter Bodentopographie kommt es im beschriebenen Fall jedoch zu
einem instabilen Verhalten des Modells, siehe hierzu auch die Diskussion in Kapitel 5.6. Es
ist daher verlockend, die entsprechenden Experimente fiir frithere Topographien mit einem fla-
chen Ozeanboden zu simulieren. Einige Veroffentlichungen (von der Heydt und Dijkstra, 2005,
2006) gehen auch dementsprechend vor. In dieser Arbeit soll nun die Auswirkung eines solchen
experimentellen Ansatzes untersucht werden, hierzu eignet sich ein Vergleichsexperiment. Es
werden zwei Modell-Liufe gegeniibergestellt, eine Integration verwendet heutige Topographie
mit dem fiir das Modell vorliegenden strukturierten Ozeanboden, die andere bedient sich eben-

30 Als Land-See-Maske wird hier eine Topographie verstanden, bei der Tand und Ozean jeweils auf eine beliebige
einheitliche Tiefe grofer Null (Land) oder kleiner Null (Ozean) gesetzt (,,binérisiert*) werden, dies filtert
Unebenheiten heraus.
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Tabelle 2: Ubersicht iiber durchgefiihrte Experimente mit variablen Antriebsfeldern, bei der
Temperatur handelt es sich um die Hintergrund-Temperatur T (siche Gleichung
27 in Kapitel 2.1.1), der Niederschlag ist um Verdunstung reduziert (Netto-
Niederschlag):

Experiment- Randbedingungen
bezeichnung Temperatur Windspannung Niederschlag Meereis

a gemittelt gemittelt gemittelt gemittelt
b gemittelt gemittelt gemittelt heutig
c gemittelt gemittelt heutig heutig
d gemittelt heutig gemittelt heutig
e gemittelt heutig heutig heutig

falls heutiger Topographie, allerdings einer einheitlich gemittelten Ozeantiefe. Es werden die
auftretenden Unterschiede in der Modellausgabe der beiden Experimente sowie im ermittelten
meridionalen ozeanischen Wérmetransport betrachtet.

3.1.3 Untersuchung des Einflusses der Antriebsfelder

Die vorgenannten Experimente beruhen alle auf der Anwendung heutiger Antriebsfelder be-
ziiglich Hintergrund-Temperatur, Windspannung, Meereis und Netto-Niederschlag. Um einen
Eindruck davon zu gewinnen, wie stark Modellergebnisse von diesen externen Randbedingun-
gen abhingen, wurde eine Reihe von Vergleichsstudien mit fiktiven Antrieben durchgefiihrt.
Dabei wurde jeweils identische heutige Topographie verwendet. Ausgangspunkt sind wiederum
die im Modell enthaltenen Antriebsfelder fiir heute, diesmal teilweise zonal gemittelt (Tabelle
2). Es versteht sich von selbst, dass solche Verhéltnisse zonal gemittelter atmosphérischer und
glaziologischer Randbedingungen in der Erdgeschichte nie realisiert waren. Die Experimente
sollen vielmehr einen Eindruck davon vermitteln, wie sich atmosphérische Gegebenheiten, die
grundverschieden vom heute herrschenden Zustand sind, auf die mit dem Ozeanmodell ermit-
telten Resultate auswirken. Von besonderem Interesse ist die Frage, ob eine solche Vorgehens-
weise geeignet ist zur Untersuchung des Einflusses von Ozeanpassagen auf das Modellklima.
Inspiriert wird diese Versuchsreihe durch eine frithere Publikation, in welcher zonal gemittel-
te Randbedingungen verwendet wurden, um die Auswirkungen von Ozeanpassagen auf das
Ozeansystem zu studieren (Bice et al., 2000).

Alle beschriebenen Experimente verwenden zonal gemittelte Datensétze der Hintergrund-
temperatur. Die weiteren Antriebsfelder Windschub, Netto-Niederschlag und Meereis werden
in verschiedenen Kombinationen zonal gemittelt bzw. normal (das heifst in der fiir heutige
klimatische Bedingungen vorliegenden Form) betrachtet, siche Tabelle 2. Experiment ,,a“ be-
trachtet dazu alle klimatischen Antriebe als gemittelt, Experiment ,b“ im Gegensatz dazu
Meereis in nicht gemittelter Form. In Experiment ,,c¢“ werden sowohl Netto-Niederschlag als
auch Meereis normal betrachtet (alle anderen Felder gemittelt), Experiment ,,d* verwendet
Meereis und Windschub in normaler Form. Experiment ,,¢“ schlieflich betrachtet lediglich die
Hintergrundtemperatur zonal gemittelt, alle anderen Antriebsfelder liegen normal vor.

3.2 Experimente mit dem ozeanischen Biogeochemie-Modell

Um den Einfluss der Ozeanpassagen auf die Verteilung der stabilen Isotope von Kohlenstoff
— quantifiziert durch das §'3C-Verhiltnis — zu bestimmen, werden vier Experimente aus der
historischen Abfolge (siehe Tabelle 1) auch mit dem HamOCC-Modell durchgefiihrt. Dies sind
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Abbildung 9: Entwicklung des atmosphérischen Kohlenstoffdioxid-Gehalts wahrend des Ein-
schwingvorgangs, hier am Beispiel des Experiments fiir heutige Randbedingun-
gen; das Experiment besteht aus einer Reihe von einzelnen Modell-Laufen, zu
deren Beginn der atmosphiirische Kohlenstoffdioxidgehalt jeweils wieder reinitia-
lisiert wird

das Kontrollexperiment ,,Heute“ fiir heutige Bedingungen, das Experiment mit tiefer Panama-
Strafse ,,Miozdn 2, sowie zwei Konfigurationen in denen Tethyssee und Drakestrafse modifiziert
sind, ,,Oligozin 1 beziehungsweise ,,Fozin 1. Als Grundlage dienen die vom LSG-Modell
gelieferten globalen Salzgehalts-, Temperatur- und Geschwindigkeitsfelder im Ozean. In den
Experimenten wird durch regelméfige Reinitialisierung atmosphérisches Kohlenstoffdioxid auf
vorindustrieller Konzentration gehalten. Das HamOCC-Modell wird so lange integriert, bis
sich ein Fliefgleichgewicht im Kohlenstoffhaushalt des Ozeans ausgebildet hat, sieche Kapitel
2.2.4. Das Erreichen dieses Zustands erkennt man daran, dass wiahrend eines einzelnen Modell-
Laufs innerhalb eines Experiments die atmosphérische Kohlenstoffdioxid-Konzentration kon-
stant bleibt. In der Darstellung der atmosphiirischen Konzentration von Kohlenstoffdioxid er-
kennt man dies an der Konvergenz der Kurveneinhiillenden, siehe Abbildung 9. Dann l&sst sich
das aufgrund topographischer Verénderungen in der Passagenkonfiguration neu eingestellte
Isotopenverhiltnis von C zu 2C bestimmen.
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4 Ergebnisse

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Experimente présentiert. Diskussion und In-
terpretation erfolgen meist in Kapitel 5, lediglich die Diskussionen beziiglich des Kontroll-
Experiments fiir heutige Topographie findet sich in diesem Kapitel. Als Ergebnisse des Stro-
mungsmodells werden zuerst Verteilungen von Meeresoberflichentemperatur und -salzgehalt
angegeben. Insbesondere die Temperatur ist von besonderem Interesse, da die Meeresober-
fliche die Schnittstelle zwischen den beiden mobilen Klimasystem-Komponenten Atmosphére
und Ozean darstellt. Gegenseitige Wechselwirkung zwischen Lufthiille und Meer findet hier ih-
ren Ausgang. Als weitere Klimasystemdaten werden die Verteilungen des zonalen Mittels von
Salzgehalt und Temperatur des Meerwassers fiir die beiden Ozeanbecken Pazifik und Atlantik
dargestellt. Der Salzgehalt hat insbesondere in hohen Breiten einen Einfluss auf konvektive
Instabilitdt und in der Folge auf den meridionalen Massentransport, siehe zum Beispiel Sijp
und England (2005) sowie Lohmann et al. (1996). Die dem Modellklima eigene Dynamik wird
anhand der Betrachtung der globalen Geschwindigkeitsverteilungen in der obersten Ozean-
schicht sowie bei 1500 m untersucht. Als Mafs fiir Energie- und Massentransport in polwértiger
Richtung werden Darstellungen der meridionalen Umwélzung in Atlantik und Pazifik sowie des
gendherten Wirmetransports (ermittelt durch den in Kapitel 2.2.1 beschriebenen Algorithmus)
betrachtet. Weiterhin erfolgt, zur Illustration der modellinternen Variabilitdt, eine Darstellung
der Standardabweichung der skalaren Felder von Salzgehalt und Temperatur im zonalen Mittel
von Atlantik und Pazifik sowie an der Meeresoberflache.

Im Folgenden finden sich einige Informationen zur Interpretation der in diesem Kapitel an-
gegebenen Abbildungen. Die Diagramme beziiglich der Ozeandynamik, dies sind meridionale
Umwilzung und Geschwindigkeitsverteilung, zeigen Absolutwerte. Die Datenfelder der skala-
ren Groflen Temperatur und Salzgehalt werden fiir das Experiment ,,Heute* ebenfalls anhand
ihrer Absolutwerte dargestellt, fiir die verbleibenden historischen Experimente findet man Ab-
bildungen der Differenz, die sich durch Herbeifiihren der jeweiligen topographischen Anderung
ergibt. Zeitlich wird dabei vom heutigen Zustand ausgegangen. Salzgehalte werden auf der
PSU-Skala (,,Practical Salinity Units*“) verglichen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 6.1.

Diagramme zur Darstellung der meridionalen Umwélzung lassen sich anhand von Stérke
und Richtung des Transports interpretieren. Positive Werte kennzeichnen eine Strémung im
Uhrzeigersinn, wihrend negative Werte einen Transport entgegen dem Uhrzeigersinn beschrei-
ben. Die Intensitét, farblich sowie durch Konturlinien dargestellt, macht eine Aussage iiber
den Betrag der Umwilzung in Sverdrup, ein Sverdrup entspricht einer Transportleistung von
10 m?®/s. Sofern der Transport in einem nicht vollstiindig geschlossenen Ozeanbecken berechnet
wird, welches eine Verbindung zu anderen Wasserreservoirs besitzt, ist an den Verbindungsstel-
len die fiir die Definition der Stromfunktion geforderte Massenerhaltung nicht erfiillt (Kapitel
1.5.3). Im Atlantik gilt dies fiir Experimente, in denen Panama-Strafe bzw. Tethysmeer geoff-
net sind. Im Pazifik ist in jedem Experiment am Indonesischen Durchfluss die Massenerhaltung
verletzt, daneben trifft dies auch fiir eine geoffnete Panama-Strafte zu. An diesen Verbindungs-
stellen ist daher das Integral iiber die Stromfunktion und daher auch die Umwilzung nicht
definiert, in graphischen Darstellungen findet sich dort ein weifier Balken.

Fiir historische Experimente zum Einfluss der Ozeanpassagen auf das Klima finden heutige
Randbedingungen beziiglich der Antriebsfelder Netto-Niederschlag, Windspannung, Hinter-
grund-Temperatur 7Tz und Meereisbedeckung in nicht zonal gemittelter Form Verwendung. Da
andere Veroffentlichungen auch die Verwendung zonal gemittelter Randbedingungen beschrei-
ben (Bice et al., 2000), werden die Ergebnisse einiger Modell-Liufe fiir heutige topographische
Randbedingungen, jedoch zonal gemittelte Antriebsfelder diskutiert. Dies geschieht anhand der
meridionalen Umwéilzung in Atlantik und Pazifik, auch hier werden absolute Umwilzraten in
Sverdrup angegeben. Beziiglich der Modellausgaben des biogeochemischen Modells des Koh-
lenstoffkreislaufs im Ozean werden Abbildungen des §'2C-Verhéltnisses im zonalen Mittel in
einem Tiefen-Breiten-Diagramm présentiert.
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An einigen Stellen finden Messdaten der globalen Salz- und Temperaturverteilungen im
Ozean nach Levitus (1982) Erwdhnung. An den jeweiligen Stellen wird auf Sekundérliteratur
verwiesen, in denen eine graphische Darstellung der Messwerte unter Verweis auf die Original-
quelle erfolgt.

Wann immer Darstellungen von Geschwindigkeit, Salzgehalt oder Temperatur abgebildet
sind, beziehen diese sich auf das Mittel iiber die letzten 100 Jahre des Einschwingvorgangs,
ausgenommen Kapitel 4.1.2. Dort werden statistische Kenngréfien présentiert, welche aus dem
Mittel der Modellausgabe iiber die letzten 1000 Modelljahre des Referenzlaufs fiir heutige
Bedingungen resultieren. Wiarmetransporte werden durch folgende Prozedur ermittelt:

e Bestimmung des Mittels des Warmetransports iiber zehn Jahre

e Integration des Modells ohne Bestimmung des Warmetransports iiber neunzig Jahre

Der endgiiltige Wert fiir den Wirmetransport entspricht dem Mittelwert von 30 aufeinan-
derfolgenden Prozeduren nach genanntem Schema, er wird somit iiber einen Zeitraum von
insgesamt 3000 Modelljahren ermittelt.

4.1 Experimente zur Evaluierung des physikalischen Stromungsmodells
4.1.1 Kontroll-Experiment fiir heutige Bedingungen

Zur Evaluierung des Modells wird ein Kontroll-Experiment mit heutiger Topographie préisen-
tiert, einerseits um die Resultate der Versuche mit historischen Parametern im Kontext der
heutigen Gegebenheiten zu betrachten, andererseits um die Qualitit der mit dem numerischen
Modell ermittelten Daten durch Vergleiche mit realen Bedingungen zu tiberpriifen und so even-
tuelle Schwachstellen bei der Interpretation der Modellergebnisse beriicksichtigen zu kénnen.

In Abbildung 10 findet sich eine Ubersicht von jéhrlichem atmosphérischen und ozeanischen
Wiérmetransport nach Carissimo et al. (1985), entnommen aus Peixoto und Oort (1992), dorti-
ges Kap. 13.3.5. Datengrundlage fiir die Ermittlung des ozeanischen Transports sind satelliten-
gestiitzte Messungen der Netto-Strahlungsbilanz an der oberen Grenze der Atmosphére sowie
Informationen iiber den atmosphérischen Warmetransport. In Abbildung 11 ist der mit dem
physikalischen Stromungsmodell LSG unter Verwendung des in Kapitel 2.2.1 beschriebenen
Algorithmus ermittelte advektive meridionale Warmetransport dargestellt. In der nordlichen
Hemisphire passen Modellergebnis und Literaturwert gut zusammen, auf der Siidhalbkugel
unterschitzt das Experiment den von Carissimo et al. (1985) gefundenen Wérmetransport.
Dennoch sind die qualitativen Charakteristika beider Datensiitze, dies sind ein geringeres Ma-
ximum beim stidwértigen Transport sowie das eindeutige Maximum bei nordwértigem Trans-
port, in guter Ubereinstimmung. Diese qualitativen Eigenschaften werden auch in anderen
Modellstudien ermittelt, siche zum Beispiel Mikolajewicz et al. (1993). Im hier ermittelten
Ergebnis gibt es eine ausgeprigte Ungleichheit der Fliachen unter der Kurve des Wérmetrans-
ports in Nord- und Siidhemisphére, diese wird ebenfalls durch andere Modellstudien bestatigt.
Eine Zusammenstellung verschiedener Experimente findet sich zum Beispiel bei Trenberth und
Caron (2001), Abb. 6. Dort wird gezeigt, dass das Ausmaf des Uberschusses des nordwirtigen
Transports jedoch stark von der Modellstudie abhéngig ist.

Eine wichtige Eigenschaft des hier ermittelten Wiarmetransports fiir heutige Topographie
ist, wie bereits oben bemerkt wurde, die Asymmetrie zwischen nérdlicher und siidlicher Hemi-
sphire. Auf der Nordhalbkugel weist der Transport ein deutliches Maximum zwischen 20 °N
und 30°N auf, wihrend die Siidhemisphére eine Reihe schwacher lokaler Maxima und ins-
gesamt eine vergleichsweise reduzierte Amplitude beinhaltet. Carissimo et al. fithren dieses
Ergebnis auf Unterschiede in der Landverteilung zwischen den beiden Hemisphéren und ei-
ner daraus resultierenden erhchten Erwdrmung der mittleren nordlichen Breiten aufgrund der
Konvergenz des ozeanischen Warmetransports im Nordatlantik zuriick (Carissimo et al., 1985).
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Abbildung 10: Meridionaler jihrlicher Warmetransport in Ozean (Toc), Atmosphére (T4) und
Ozean+Atmosphire (T4 + Toc), (entnommen von Peixoto und Oort (1992),
Kap. 13.3.5)
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Abbildung 11: Meridionaler advektiver ozeanischer Warmetransport fiir heutige Randbedin-
gungen, gemittelt in einem Experiment iiber 3000 Modelljahre; die Bestimmung
erfolgte unter Verwendung eines auf dem QUICK-Advektions-Schema beruhen-
den Algorithmus; ermittelte Wérmeleistungen sind als Punkte dargestellt, die
durchgezogene Kurve zeigt das laufende Mittel iiber je drei Einzelwerte und
stellt somit eine Glattung dar

Allgemein kann man festhalten, dass die Stromungen im Ozean auf der Nordhalbkugel durch
die Einengung der Ozeanbecken zwischen den Landmassen vor allem meridional orientiert sind,
wahrend der siidliche Ozean vom zonal orientierten Antarktischen Zirkumpolarstrom sowie von
Wirbelstrémungen dominiert wird. So findet sich zwischen Aquator und 60 °S ein groRer pazifi-
scher Wirbel im Gegenuhrzeigersinn, ebenso im Atlantik zwischen Aquator und 45 °S (Peixoto
und Oort, 1992, Abb. 8.1). Es liegt daher nahe, dass aufgrund der Verschiedenheit der Stro-
mungssysteme in Nord- und Siidhemisphére auch die entsprechenden advektiven ozeanischen
Warmetransporte qualitative Unterschiede aufweisen.
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Exemplarisch folgt an dieser Stelle die Diskussion einiger wichtiger Eigenschaften der vom
LSG-Modell fiir heutige Topographie gelieferten Temperaturen und Salzgehalte. Dies soll auch
belegen, dass die Simulationsergebnisse des Strémungsmodells hinreichend realistisch sind und
im Einklang mit der Literatur stehen. An der Westkiiste Stidamerikas findet sich eine nach
Osten weisende Zunge vergleichsweise kithlen Wassers (Abbildung 12), dies ist auf das Auf-
steigen kalten Tiefenwassers zuriickzufiithren. In der Folge stromt auch kaltes Wasser aus dem
Stiden entlang der Westkiiste Siidamerikas, wodurch sich hier im zonalen Vergleich kalte Tem-
peraturen etablieren. Der Prozesses wird von meridional orientierten Winden aufrecht erhalten,
welche das Wasser aufgrund der Corioliskraft in einem Winkel versetzt von der Kiiste weg trei-
ben: Um Kontinuitét beziliglich des Massenflusses zu gewihrleisten, fliefst Tiefenwasser nach
(Peixoto und Oort, 1992, Kap. 8.1.1). Eine weitere Charakteristik sind die vergleichsweise war-
men Temperaturen, welche im Nordatlantik weit in das Nordpolarmeer hineinreichen. Erklart
werden konnen sie durch den auslaufenden Golfstrom, dieser wiederum stellt eine westliche
Randstromung dar. Auch die ermittelten warmen Wassertemperaturen von nahezu 30°C im
nordlichen Indischen Ozean sowie im Westpazifik stimmen gut mit der Literatur iiberein. Fiir
eine globale Darstellung der Meeresoberflichentemperatur nach Levitus (1982) sieche zum Bei-
spiel Peixoto und Oort (1992), Abb. 8.2a.

Verbunden mit dem Eintrag warmen Wassers in hohe nordliche Breiten ist auch ein im
zonalen Vergleich erhohter Salzgehalt im Nordatlantik (Abbildung 13). Diese Charakteristik
wird von der Modellausgabe ebenso dargestellt wie die auf Verdunstung beruhenden hohen
Salzgehalte bei 20° in beiden Hemisphéren; auch der in der Modellausgabe gefundene gerin-
ge Salzgehalt um Indonesien ist realistisch. Eine weitere wichtige Eigenschaft ist der erhhte
Salzgehalt im Atlantik im Vergleich zum Pazifik. Die daraus resultierende erhohte Dichte im
Nordatlantik erzeugt eine starke Produktion nordatlantischen Tiefenwassers, welche eine hohe
Umwilzung ermoglicht (siehe hierzu auch die nachfolgenden Diskussionen). Diese Eigenschaft
fehlt im Pazifik. Eine globale Karte der Salzgehalte nach Levitus (1982) findet sich zum Beispiel
bei Peixoto und Oort (1992), Abb. 8.9.

Die meridionale Umwélzung im Atlantik ist mit maximal 18 Sv nordwértigen Transports sehr
ausgepragt, es besteht auch ein starker interhemisphérischer Austausch von Ozeanwasser, siche
Abbildung 16 links. Die stérkste, bei 30 °S gerade nicht geschlossene Stromlinie transportiert
noch 14 Sv aus dem Siidatlantik in hohe nérdliche Breiten bis 60 °N. Es existiert ein schwacher
Transport von Tiefenwasser aus der Antarktis unterhalb von 3000 m, dieser bricht bei 50 °N
ab und ermdglicht die Bildung von arktischem Tiefenwasser, indem ein bedeutender Anteil
der oberflichennahen Umwiélzung bis in Tiefen von 4000 m reicht. Der Vorgang des Absinkens
zeigt sich auch im zonalen Mittel des Salzgehalts im Atlantik, in hohen nérdlichen Breiten
verlaufen die Isohalinen fast vertikal, sieche Abbildung 14, rechts. Dies wird durch die hohe
Salzkonzentration im Nordatlantik bis in hohe Breiten (siche Abbildung 13) und die damit
verbundene konvektive Instabilitit hervorgerufen, vergleiche hierzu auch die Diskussionen in
Kapitel 5.3.

Maier-Reimer et al. (1990) finden fiir heutige Passagenkonfiguration 22 Sv maximal bzw.
16 Sv fiir interhemisphérische Umwilzung im Atlantik.?! Die in der vorliegenden Arbeit er-
mittelten meridionalen Massentransporte sind also vom Betrag her etwas geringer. Sie werden
dennoch als realistisch betrachtet, da auch andere Veroffentlichungen dhnliche Ergebnisse fin-
den.3?

Vergleiche unterschiedlicher Modellstudien zeigen, dass die meridionale Umwalzung offen-
sichtlich stark vom verwendeten Modell (inklusive Randbedingungen) abhiingt. Lohmann et al.

31 Man muss beachten, dass zwischen der hier verwendeten Version und dem von Maier-Reimer et al. verwen-
deten LSG-Modell gravierende Unterschiede bestehen: Wihrend in der fritheren Version der Modellozean
auf elf Schichten abgebildet wurde, sind dies nun zweiundzwanzig Schichten. Des Weiteren findet heute ein
verinderter Advektionsmechanismus (Kapitel 2.1.1) sowie ein anderer Satz von Antriebsfeldern Anwendung.

32 Die hier ermittelten Werte sind in sehr guter Ubereinstimmung mit Butzin et al. (2005), dort wird ebenfalls
das LLSG-Modell in seiner heutigen Form verwendet.
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(2008) finden mit maximal 21 Sv im Atlantik ebenfalls etwas hohere Werte als die im Zuge
dieser Arbeit durchgefithrten Experimente. Eine Veroffentlichung aus den messenden Klima-
wissenschaften wiederum schétzt die im Nordatlantik tatséchlich herrschenden Umwilzraten,
abhéngig von der betrachteten Breite, auf etwa 14 Sv bis 16 Sv (Ganachaud und Wunsch, 2000).
Insgesamt lasst sich also feststellen, dass die Resultate des LSG-Modells beziiglich der atlan-
tischen meridionalen Umwilzung in guter Ubereinstimmung mit anderen Verdffentlichungen
sind.

Im Pazifik betrigt die meridionale Umwilzung noch etwa 7 Sv, allerdings ist die oberflichen-
nahe Umwélzung auf die nordliche Hemisphére beschrinkt, interhemisphérischer Austausch
findet nur fiir Tiefenwasser aus der Antarktis statt, siche Abbildung 16 rechts. Diese Tiefen-
zirkulation dringt bis in hohe noérdliche Breiten vor und verhindert eine nennenswerte Bildung
von arktischem Tiefenwasser, erkennbar durch das nahezu horizontale Verlaufen der Isohalinen,
siehe Abbildung 15 rechts. Das Absinken in hohen nérdlichen Breiten wird im Pazifik durch die
vergleichsweise geringe Salzkonzentration reduziert. Beziiglich der Umwéilzung im Pazifik fin-
den Motoi et al. (2005) unter Verwendung eines gekoppelten Atmosphéiren-Ozean-Modells fiir
heutige Topographie eine verschwindende meridionale Umwélzung. Der mit dem LSG-Modell
ermittelte Betrag der Umwélzung ist also zu hoch im Vergleich zu Motoi et al. (2005). In
Diskussionen mit Dr. Martin Butzin von der Arbeitsgruppe ,,Paleoclimate Dynamics* wurde
festgehalten, dass das LSG-Modell die meridionale Umwélzung im Pazifik wahrscheinlich iiber-
schétzt. Dies ist fiir die weiteren Diskussionen in dieser Arbeit aber kein Hindernis, da lediglich
Verdnderungen der Umwélzung betrachtet werden.

Die Geschwindigkeitsverteilung an der Meeresoberfliche wird im Atlantik im Wesentlichen
von einem starken nordwértigen Transport an der westlichen Ozeanbegrenzung dominiert, siehe
Abbildung 17. Dieser stellt eine westliche Randstromung dar, wie sie in Kapitel 1.5.4 beschrie-
ben wird. Abseits von Aquator und westlicher Randstrémung sind die Geschwindigkeiten ge-
ring. Auch in Pazifik und Indik existieren entsprechende starke nordwértige Randstrémungen.
Die siidwirtigen Geschwindigkeiten sind in der Stidhemisphire vergleichsweise gering, wofiir
auch der Antarktische Zirkumpolarstrom verantwortlich ist. Er hat insbesondere am Ausgang
der Drakestrafe einen starken meridionalen Anteil, hier wendet sich die oberflichennahe Stro-
mung entlang der Ostkiiste Siidamerikas nordwérts und erreicht 45 °S, wodurch die siidwirtige
Randstromung in diesem Bereich unterdriickt wird. Die geringen siidwirtigen Geschwindigkei-
ten kénnen auch ohne Kenntnis von Abbildung 11 bereits als Hinweis auf geringe stidwirtige
Wirmetransporte interpretiert werden. Die Oberflichenschicht des Ozeans weist Maximalwer-
te von Geschwindigkeit und Temperatur im Vergleich zu tiefer liegenden Schichten auf, siehe
Abbildungen 17, 18, 14 (links) und 15 (links). Geringe Transporte in der obersten Ozeanschicht
koénnen also kaum von tiefer liegenden Schichten kompensiert werden. In der Tiefsee gibt es
abseits des Antarktischen Zirkumpolarstroms zwei aufféllige Stromungen: Auf 1500 m Tiefe
existiert je eine starke siidwirtige Stromung entlang der Ostkiisten von amerikanischem und
asiatischem Kontinent, welche den Kreislauf des meridionalen Wassertransports schliefen, siehe
Abbildung 18.
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Abbildung 12: Temperatur an der Meeresoberfliche fiir heutige Topographie, Experiment
,,Heute*
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Abbildung 13: Salzgehalt an der Meeresoberfliche fiir heutige Topographie, Experiment ,,Heu-
te“
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Abbildung 14: Zonal gemittelte Temperatur (links) sowie Salzgehalt (rechts) im Atlantik fiir
heutige Topographie, Experiment ,,Heute*
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Abbildung 17: Globale Geschwindigkeitsverteilung auf 25m fiir heutige Topographie, Experi-
ment, ,,Heute*
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Abbildung 18: Globale Geschwindigkeitsverteilung auf 1500 m fiir heutige Topographie, Expe-
riment ,,Heute*
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4.1.2 Klimatische Variabilitat im LSG-Modell bei heutiger Topographie

Einen Eindruck von den internen Schwankungen des Modells erhélt man durch die Betrachtung
der Stichproben-Standardabweichung fiir jede einzelne Gitterzelle im eingeschwungenen Quasi-
Gleichgewichtszustand. Hier werden exemplarisch die Modellausgaben der letzten 1000 Jahre
des Experimentes ,,Heute* beziiglich Temperatur und Salzgehalt betrachtet, die gewonnenen
Daten beruhen somit auf einer Mittelung {iber zehn aufeinander folgende Hundertjahres-Mittel
und représentieren daher einen groferen Zeitraum als die im vorhergehenden Kapitel disku-
tierten Ergebnisse. Dies soll nur einen Eindruck von den Schwankungen der Messwerte in Form
einer groben Schitzung vermitteln. In folgender Tabelle sind die in den mittleren Temperatur-
und Salzgehaltsfeldern auftretenden Maxima und Minima sowie die entsprechenden Standard-
abweichungen angegeben.

Tabelle 3: Mittelwert und Standardabweichungen von Temperatur und Salzgehalt im Experi-
ment ,,Heute” iiber 1000 Modelljahre:

Temperatur / °C Salzgehalt / PSU

Minimum Maximum Minimum Maximum
Mittelwert —1,78 29,31 19,14 39,12
Standardabweichung o < 0,01 0,29 < 0,01 0,04
Standardabw. des Mittelwertes \/Lroa < 0,01 0,09 < 0,01 0,01

Die dargestellten Maximalwerte der Schwankungen sind extrem und werden nur an wenigen
Stellen des Ozeans tatséchlich erreicht, wie folgend am Beispiel des zonalen Mittels im Atlantik
diskutiert wird. Die Standardabweichung des Salzgehalts im Atlantik in Abbildung 22 zeigt
nennenswerte Variabilitdt nur in den windgetriebenen Zirkulationszellen zwischen 40°S und
20°S sowie 20°N bis 40°N (kleiner 0,01 PSU). In der noérdlichen Hemisphére erscheint ein
weiterer Bereich mit Variationen der Salzkonzentration in den Regionen konvektiver Instabilitét
bei 60 °N, die Schwankung betrigt jedoch lediglich 11072 PSU. Variationen der Temperatur
(siche Abbildung 20) bis 0,01°C finden sich ebenfalls fiir die windgetriebenen Zellen sowie
den Bereich absinkenden Wassers im Norden, zusitzlich auch siidlich von 50°S. Deutlich zu
erkennen ist der Bereich des siidwirts abfliekenden Wassers zwischen 1000 m und 3000 m, die
Schwankungsbreiten liegen hier jedoch grofridumig unterhalb von 0,002 °C.

Betrachtet man die Gegebenheiten an der Meeresoberfliche, so findet man Schwankungen
des Salzgehalts (Abbildung 21) lediglich im Mittelmeer (bis 0,040 PSU), im Nordpolarmeer (bis
0,015 PSU) sowie im Siidatlantik (bis 0,010 PSU). Die Schwankungen der Temperatur (siche
Abbildung 19) sind global stirker verbreitet, konzentrieren sich aber auf das Mittelmeer (bis
0,020 °C), den Nordatlantik mit Nordpolarmeer (bis 0,017 °C), den nérdlichen Eingang der
Beringstrake (bis 0,015 °C) sowie den Siidatlantik und den Antarktischen Zirkumpolarstrom
im stidlichen Indik (bis 0,018 °C).

Zusammenfassend wird davon ausgegangen, dass Anderungen in Temperatur- und Salzge-
halt einem verdnderten Klimazustand zuzuschreiben sind, falls sie lokal stirker sind als das
Doppelte der Standardabweichung des Mittelwertes fiir den heutigen Klimazustand.?® Da man
nicht ausschliefsen kann, dass sich die Bereiche nennenswerter Variabilitéit bei Verdnderungen
der Passagenkonfiguration ebenfalls verschieben, werden die festgestellten maximalen lokalen
Schwankungen auf zwei Nachkommastellen aufgerundet global als untere Grenze fiir einen
tatsdchlich verdnderten Klimazustand betrachtet. Fiir die Temperatur entspricht dies Schwan-
kungen von 0,01 °C im zonalen Mittel beziehungsweise 0,02 °C an der Meeresoberfliche, beim

33 Hierbei wird davon ausgegangen, dass die interne Modellvariabilitit in einem eingeschwungenen Quasi-
Gleichgewicht unabhingig von der Passagenkonfiguration ist.
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Salzgehalt werden Abweichungen um 0,01 PSU im zonalen Mittel beziehungsweise 0,03 PSU
an der Meeresoberfliche als relevant betrachtet. Es wird sich zeigen, dass die durch Anderun-
gen der Passagenkonfigurationen hervorgerufenen Abweichungen des Klimazustandes interne
Schwankungen bei weitem {ibersteigen.

Eine Fehlerbetrachtung fiir den Wiarmetransport ergibt, dass die Standardabweichung {iber
30 Bestimmungen der Wirmeleistung bei keiner geographischen Breite {iber 4 - 1012 W liegt.
Sie betrigt in der Regel deutlich weniger als ein Prozent des Messwertes, an wenigen Stellen
werden maximal 2,1% erreicht, Fehlergrofien finden in den entsprechenden Diagrammen (siehe
Kapitel 4.7) keine Darstellung.
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Abbildung 19: Standardabweichung der Stichprobe der Temperatur an der Meeresoberfliche,
Experiment ,,Heute
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Abbildung 20: Standardabweichung der Stichprobe der zonal gemittelten Temperatur im At-
lantik, Experiment ,,Heute"
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Abbildung 21: Standardabweichung der Stichprobe des Salzgehalts an der Meeresoberfliche,
Experiment ,,Heute
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Abbildung 22: Standardabweichung der Stichprobe des zonal gemittelten Salzgehalts im At-
lantik, Experiment ,,Heute*

4.2 Die Entwicklung der meridionalen Umwailzung abhangig von der
Topographie

Im historischen Kontext hat sich nach den Ergebnissen dieser Arbeit die meridionale Um-
wilzung vor allem im Atlantik iiber die Zeit grundlegend verindert. Folgend findet sich eine
Zusammenfassung der ermittelten Massentransporte in Nordatlantik und Nordpazifik fiir die im
Uhrzeigersinn rotierenden nordwirtigen Umwélzungszellen. Dies ist eine Neuerung im Vergleich
zu anderen Veroffentlichungen, da dort die Umwélzungen in der Regel lediglich im Atlantik
oder global integriert betrachtet werden.?* Hierbei wird einerseits der maximale Transport an-
gegeben, andererseits der Wert der stérksten, bei 30°S gerade nicht geschlossenen Stromlinie

34 Eine Ausnahme bildet die Versffentlichung von Motoi et al. (2005), dort wird die Verdnderung der pazifischen
Umwiélzung bei Offnung der Panama-Strafie betrachtet.
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fiir nordwértigen Transport im Uhrzeigersinn. Letzterer Wert kann als Mafs des interhemi-
sphérischen Massenaustauschs fiir oberflichennahes Wasser angesehen werden; eine dhnliche
Interpretation findet man bei Sijp und England (2005).

Tabelle 4: Umwélzraten nordlich von 30°S in Atlantik und Pazifik abhéngig von der Passa-
genkonfiguration, Maximalwerte absolut (Max. abs.) und interhemisphérischer Aus-
tausch bei 30°S (Max. bei 30°S), sofern dieser grofer als Null ist:

Experiment  Umwélzung Atlantik / Sv Umwélzung Pazifik / Sv Zeit / Ma

Max. abs. Max. 30°S Max. abs. Max. 30°S von bis
Heute 18 14 7 - >0 <4
Miozén 1 9 7 5 — >4 <20
Miozén 2 9 4 5 <1 >4 <20
Oligozéin 1 12 4 4/5 1 > 20 <30
Oligozén 2 9 6 4/3 — > 20 <30
Oligozéin 3 5 8 3 — > 20 <30
Eozéin 1 3 8 2 - > 30
Eozéan 2 3 8 2 - > 30
Eozan fiktiv 1 7 3 - — —

Im Fall einer gedffneten tiefen Panama-Strafe (Experiment ,,Miozéan 2, siche Abbildung 23)
gibt es bei den ermittelten Umwilzraten im Atlantik grofse Unterschiede zu anderen Verof-
fentlichungen. Maier-Reimer et al. (1990) bestimmen eine atlantische Umwélzung von 16 Sv,
welche bereits bei 30 °N abbricht. In den hier durchgefiihrten Experimenten ergibt sich fiir eine
Passagentiefe von gemittelt 2500 m ein Maximum von 9 Sv, der interhemisphérische Transport
betrigt 4 Sv. Die nordwirtige Ausdehnung der Umwilzung #ndert sich jedoch nach Offnen
der Passage nicht, sie erreicht nach wie vor 60 °N. Da Maier-Reimer et al. (1990) bei Ver-
wendung einer fritheren Version des LSG-Modells eine dhnliche Geometrie der Panama-Strafie
wéhlen, konnte diese Diskrepanz auf die zwischenzeitlich eingefiihrten Verédnderungen im Mo-
dellcode zuriickzufiihren sein (siche Kapitel 2.1.1 und Fufinote 31, Kapitel 4.1.1). Alternativ
konnte auch die Prisenz eines stabileren Umwélz-Zustands im hier verwendeten Modellklima
den Unterschied erkliren.?®

Beziiglich der Umwiélzung im Pazifik finden Motoi et al. (2005) unter Verwendung eines ge-
koppelten Atmosphéren-Ozean-Modells fiir heutige Topographie eine verschwindende meridio-
nale Umwilzung, diese wird durch die Offnung der Panama-Strafe auf 12 Sv verstirkt. In dem
hier untersuchten Modellklima des LSG existiert jedoch fiir heutige Topographie eine schwache
meridionale Umwilzung von maximal 7 Sv, welche sich nach der Offnung der Panama-Strafie
auf maximal 5 Sv verringert. Gleichzeitig erfolgt eine Zweiteilung der Umwilzungszelle bei etwa
15°N, dies erhoht den interhemisphérischen Austausch bei 30 °S auf einen Wert grofser Null.

Im Atlantik hat die Tiefe der Panama-Strafe keinen nennenswerten Einfluss auf die meri-
dionale Umwilzung, die Darstellungen sind fiir die beiden Experimente ,,Miozin 1“ (Graphen
nicht gezeigt) und ,,Miozéin 2 im Wesentlichen identisch, allerdings ist der interhemisphérische
Austausch fiir eine flache Panama-Strafe mit 7Sv hoher im Vergleich zu 4 Sv fiir den tiefen
Durchfluss. Im Pazifik ergibt sich ebenfalls eine fast identische Umwalzung unabhéngig von der

35 Wie zum Beispiel bei Mikolajewicz et al. (1993) diskutiert wird, kénnen abhingig von den angelegten Rand-
bedingungen insbesondere beziiglich der Temperatur (diese Randbedingungen werden im Falle fester Tem-
peratur an der Meeresoberfliche bei Mikolajewicz et al. als ,mixed boundary conditions* bezeichnet) bei
gleichbleibender Topographie stabile und instabile Umwélzungszustinde existieren. Da sich in der vorliegen-
den Arbeit jedoch die Meeresoberflichentemperatur durch Verwendung eines Energiebilanzmodels innerhalb
einer Schwankungsbreite frei entwickeln kann, verhélt sich die meridionale Umwélzung sehr viel stabiler,
sieche Lohmann und Gerdes (1998).
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Passagentiefe, lediglich die in Abbildung 23 fiir die tiefe Panama-Strafse vorhandene siidliche
zweite Umwalzungszelle ist bei flachem mittelamerikanischen Durchfluss noch nicht vorhanden.

Wenn man die Experimente von heute aus in umgekehrter historischer Abfolge betrachtet,
so sinkt der Betrag der nordwértigen meridionalen Umwalzung im Nordatlantik von 18 Sv
bei heutigen Bedingungen auf 3 Sv bei gedffneter Panama-Strafie, offenem Tethysmeer und
geschlossener Drake-Passage, siehe Abbildung 27. Daneben verringert sich hier auch die Aus-
dehnung der nordwiértigen oberflichennahen Umwélzung von 2500 m auf nur noch maximal
1000 m Tiefe. Der Zufluss antarktischen Tiefenwassers hoher Dichte in Form einer tiefer lie-
genden Umwilzungszelle im Gegenuhrzeigersinn steigt an und verhindert wahrscheinlich die
Bildung von arktischem Tiefenwasser.

Die beschriebenen Verdnderungen der nordatlantischen Umwilzung laufen monoton ab, mit
einer Ausnahme: Die Offnung des Tethysmeeres vermag die bereits durch Offnung der Panama-
Strafke geschwichte Umwiélzstromung noch einmal von etwa 9 Sv auf 12 Sv zu steigern (Abbil-
dung 24). Dies ist um so wichtiger zu bewerten wenn man beachtet, dass in dieser Arbeit
der Durchfluss im Tethysmeer durch ein in allen Experimenten unverindert enges Mittelmeer
limitiert ist. Ein breiterer Mittelmeerkanal konnte noch stérker zu einer Stabilisierung der
nordwértigen Umwilzung im Nordatlantik fithren.

Beim allméhlichen Schliefen der Drakestrafie ergibt sich keine fundamentale Anderung im
Schema, der nordatlantischen Umwilzung, die vertikale Ausdehnung sowie die Amplituden wer-
den jedoch deutlich geringer, siche Abbildungen 25 und 26. Die Bedeutung des Tethysmeeres
zeigt sich auch fiir die Konfiguration mit geschlossener Drakestrafse: In einem fiktiven Experi-
ment ,,Eozén fiktiv mit geschlossenem Tethysmeer, offener Panama-Strafse sowie geschlossener
Drakestrafie sinkt die Umwéilzung auf nur noch 1 Sv, sie bricht in diesem Fall auch bereits bei
50°N ab, siehe Abbildung 28.

Die Anderungen der pazifischen meridionalen Umwiilzung in umgekehrtem erdgeschichtli-
chem Ablauf zeigen ab dem Vorhandensein einer tiefen Panama-Strafie eine klare Zweiteilung
der im Uhrzeigersinn verlaufenden Stromungszelle, siche Abbildung 23. Der Betrag des Mas-
sentransports nimmt, analog zum Verhalten im Atlantik, ebenfalls kontinuierlich ab.?® Die
Abnahme der Umwalzung erfolgt jedoch in kleineren Schritten. Mit dem schrittweisen Schlie-
fen der Drakestrafse dndert sich das Schema der Umwilzung fundamental. Die bei gedffneter
Panama-Strafse bereits zu erkennende Zweiteilung der Umwilzung in einen ndérdlicheren und
einen siidlicheren Teil wird ab Experiment ,,Oligozin 3“ nochmals in ihrem Schema gedndert,
siehe Abbildung 26. Die nordliche Umwilzung schwicht sich weiter ab, die siidlichere Zelle wird
in die Tiefe gedriickt und erreicht nun 3500 m, sie blockt damit den Eintrag kalten Tiefenwas-
sers aus der Antarktis ab. Dieses Umwilzungsschema reprasentiert einen vollstindig anderen
Typus als das heute realisierte.

36 Die Offnung der Tethys verursacht im Pazifik im Gegensatz zum Atlantik keine Verstirkung der Umwilzung,
sondern eine Schwichung um etwa 1Sv, dies gilt sowohl fiir Experiment ,,Oligozin 1 als auch fiir ,,Eozin
fiktiv: Die Offnung von Tethys in Experiment ,Oligozin 1¢ (24) senkt die Umwélzung im Vergleich zu
Experiment ,,Miozin 2 (Abbildung 23). Die Schliefung von Tethys in Experiment ,,Eozin fiktiv¢ (Abbildung
24) steigert die Umwélzung im Vergleich zu Experiment ,Eozin 1%
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Abbildung 24: Meridionale Umwalzung fiir ge6ffnete Panama-Strake und offene Tethys im At-
lantik (links) sowie im Pazifik (rechts), Experiment ,,Oligozan 1¢
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Abbildung 25: Meridionale Umwélzung fiir geoffnete Panama-Strafe, offene Tethys und etwas

verengte Drakestrafe im Atlantik (links) sowie im Pazifik (rechts), Experiment
,,Oligozén 2
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Abbildung 26: Meridionale Umwélzung fiir gedffnete Panama-Strafle / Tethys und fast ge-
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Abbildung 27: Meridionale Umwélzung fiir ge6ffnete Panama-Strafe / Tethys und geschlossene
Drakestrafie in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment ,,Eozén 1¢
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Abbildung 28: Meridionale Umwélzung fiir gedffnete Panama-Strafe und geschlossene Tethys /
Drakestrafie in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment , Eozén fiktiv
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4.3 Die Entwicklung des Salzgehalts bei verianderlicher Topographie

In den in dieser Arbeit durchgefiihrten Experimenten zeigt sich, dass mit dem Offnen und
SchlieRen von Ozeanpassagen Anderungen in der globalen Verteilung von Salz im Ozean ver-
bunden sind. Zun#chst soll dies am Beispiel des Salzgehalts an der Meeresoberfliche gezeigt
werden, danach wird auf Variationen des zonalen Mittels in den einzelnen Ozeanbecken von
Atlantik und Pazifik eingegangen. Die gezeigten Graphen stellen jeweils Differenzplots zwischen
den Zustdnden vor und nach einer Modifizierung der Passagenkonfiguration dar, sie beziehen
sich im Allgemeinen nicht auf Unterschiede zum Experiment ,,Heute*.

4.3.1 Anderungen an der Meeresoberfliche

Das Offnen der Panama-Strafe fiihrt zu einer Reduzierung des Salzgehaltes insbesondere in der
Nordhemisphére, sieche Abbildung 29. Im Nordpazifik sinkt er grofrdumig um —0,2 PSU, im
Nordpolarmeer um —0,4 PSU bis —0,8 PSU. Noch stiirker fallen die Anderungen im Nordatlan-
tik bis hin zu 30 °S aus, hier werden in weiten Bereichen bis zu —1,0 PSU erreicht. Die siidlicher
gelegenen Ozeanflichen erfahren einen Zuwachs des Salzgehalts von 0,2 PSU bis 0,6 PSU, lo-
kal im Stidatlantik bei 45°S bis zu 2,0 PSU. Eine flache Panama-Strafie (Graph nicht gezeigt)
unterscheidet sich von einem tiefen mittelamerikanischen Durchfluss im Wesentlichen nur im
Atlantik, hier sind die Salzgehalte an der Oberfliche um 0,1 PSU bis 0,2 PSU hoher. Die po-
sitive Anomalie im Siidatlantik fallt bei einem seichten Panamadurchgang um etwa 0,3 PSU
geringer aus.

Offnet man nun zusitzlich Tethys, so werden die Salzgehalte insbesondere im Mittelmeer
erhoht, siehe Abbildung 30. Nordlich von 15°S ist die Anderung im Atlantik durchwegs po-
sitiv, sie erreicht 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. Gleichzeitig verringern sich
die Konzentrationen im Pazifik 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 Wassers
aus dem Indik iiber Tethys und Mittelmeer bis in den Nordatlantik hin, wodurch der Indische
Ozean salzdrmer wird. Insgesamt findet man eine Verschiebung der Salzkonzentration hin zu
nordlichen Breiten, insbesondere in das atlantische Becken.

Das Schliefen der Drakestrafie erzeugt eine der Offnung von Tethys entgegengesetzte Wir-
kung beziiglich der Salzgehalte an der Meeresoberfliche. Weitrdumig sinken diese insbesondere
im Nordatlantik und westlich der geschlossenen Drakestrafie um bis zu —2,0 PSU, siehe Abbil-
dung 33. Im Siidatlantik und Stidindik wiederum ergibt sich eine Erhohung des Oberfléchen-
salzgehalts um 0,2 PSU bis 2,0 PSU. Das allm&hliche Schliefsen sorgt zuerst fiir eine Reduktion
nordlich des vom Antarktischen Zirkumpolarstrom beeinflussten Gebiets, besonders stark im
Atlantik, siehe Abbildungen 31 und 32. Erh6hungen der Salzkonzentrationen im Siiden erfolgen
beim allmé&hlichen Schliefen schrittweise und im Wesentlichen am Ort der extremen Salzanoma-
lie zwischen Siidamerika und dem Kap der Guten Hoffnung. Ob die Drakestrafse allmihlich in
mehreren Schritten geschlossen wird, oder ein instantanes Schliefsen erfolgt (siehe Abbildungen
53 und 54, Kapitel 4.5), macht im LSG-Modell beziiglich des Oberflichensalzgehalts keinen
Unterschied. Die auftretenden Differenzen liegen weitrdumig im Bereich der angenommenen
Modellschwankungen von 0,03 PSU, siehe hierzu auch Kapitel 4.5. Ein gedffnetes Tethysmeer
hat auch bei geschlossener Drakestrafse eine wichtige Bedeutung fiir lokale Salzgehalte in der
nordlichen Hemisphére. Insbesondere am Eingang der Hudson Bay sowie im Mittelmeer er-
geben sich durch eine geschlossene Tethys um bis zu —2,0 PSU geringere Werte, wihrend sie
im Indik erhoht werden, siche Abbildung 34. Dieses Ergebnis deutet ebenfalls darauf hin, dass
eine gedffnete Verbindung zwischen Indik und Atlantik wichtig ist fiir den Salzaustausch dieser
beiden Ozeane.
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Abbildung 29: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliiche bei Offnung der Panama-
Strafe, Differenz ,Miozén 2¢ - | Heute*
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Abbildung 30: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche bei Offnung des Tethys-
meeres, Differenz ,,Oligozén 1 - | Miozan 2
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Abbildung 31: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche bei Verengen der Drake-
strafe, Differenz ,,Oligozén 2“ - | Oligozan 1
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Abbildung 32: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfléiche bei weiterem Verengen der
Drakestrafe, Differenz ,,Oligozén 3“ -, Oligozéin 2
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Abbildung 33: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche bei SchlieRen der Drake-
strale (relativ zu gedffneter Drakestrafe), Differenz ,,Eozén 2¢ - | Oligozén 1¢
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Abbildung 34: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche aufgrund eines geschlos-

senen Tethysmeeres bei geschlossener Drakestrafse, Differenz ,,Fozin fiktiv -
,Eozin 2¢



4 Ergebnisse 53

4.3.2 Anderungen im zonalen Mittel

Im Atlantik ruft die Offnung der Panama-Strafe vor allem in der Nordhemisphére bis in Tiefen
von 2000m eine Abnahme des Salzgehaltes hervor, diese ist vor allem in Oberflichennéihe
sehr ausgepréigt (bis —1PSU) und nimmt nach unten hin ab, siehe Abbildung 35. In der
Stidhemisphire ergibt sich zwischen 10 °S und 60 °S bis in eine Tiefe von 1000 m eine Erhéhung
des Salzgehalts von bis zu 0,8 PSU. Die Tiefsee wird in geringerem Make von der Offnung
des Isthmus von Panama beeinflusst. Ein flacher mittelamerikanischer Durchfluss fiihrt in der
Nordhemisphére zu fast gleichen Ergebnissen wie eine tiefe Passage, die Stéirke der Salzabnahme
ist etwas geringer (Abbildung nicht gezeigt). Die ausgeprigte Erhohung der Salzgehalte in der
Stidhemisphire in Abbildung 35 ist bei flacher Panama-Strafse noch nicht zu erkennen.

Im Pazifik nimmt der Salzgehalt im Siiden beim Offnen der Panama-Strake analog zum
Atlantik ebenfalls zu, allerdings erstreckt sich der Bereich erhohter Salzkonzentrationen bis
10°N. Nordlich davon nimmt der Salzgehalt etwas ab, jedoch nicht so ausgeprigt wie im
Atlantik.

Die Offnung des Tethysmeeres wirkt sich vor allem auf den Salzgehalt in den oberen Wasser-
schichten der Nordhemisphére aus, eine Erh6hung um bis zu 0,6 PSU ergibt sich im Atlantik
bis eine Tiefe von etwa 1500 m, siche Abbildung 36. In tieferen Schichten, sowie in den hohen
siidlichen Breiten, findet man eine leichte Abnahme der Salzkonzentration von meist kleiner
—0,1 PSU. Im Pazifik fiihrt das Offnen des Tethysmeeres fast iiberall zu einer Reduzierung
der Salzkonzentration, dieser Effekt ist vor allem in den mittleren Breiten in Oberflichennihe
ausgeprigt und erreicht bis zu —0,25 PSU. Lediglich in den hohen nordlichen Breiten bildet
sich ein Bereich erhohten Salzgehalts, die Anderung ist mit 0,05 PSU jedoch sehr gering.

Mit dem Schliefen der Drake-Passage erhoht sich der Salzgehalt im Siidatlantik in einem
Bereich von 60 °S bis 40 °S um bis zu 2,0 PSU, siehe Abbildung 39. N6rdlich von 40 °S sinkt der
Salzgehalt in Tiefen bis 1000 m, die Abnahme ist an der Oberfliche am hochsten und betrigt
bis zu —0,6 PSU. Darunter liegt eine Zone erhdhter Salzkonzentration, welche insbesondere
in den hohen nérdlichen Breiten in mittlerer Tiefe bis zu 0,5 PSU betrigt. Die resultierenden
Anderungen im Salzgehalt bauen sich mit dem Schliefen der Drakestrafe relativ gleichméfig
auf, siche Abbildungen 37 und 38.

Im Parzifik sinken die Salzgehalte beim Schlieffen der Drakestrafie in oberflichennahen Schich-
ten, wihrend sie in der Tiefsee leicht steigen. Insbesondere siidlich von 60 °S ergibt sich eine
Erniedrigung der Salzkonzentration um bis zu —1,0 PSU, in nordlicheren Bereichen ist diese
geringer, hat jedoch ein weiteres lokales Maximum siidlich des Aquators (bis —0,5 PSU). Die
Konzentrationserh6hungen in der Tiefsee fallen insbesondere in den hohen nérdlichen Breiten
zwischen 1000 m und 2000 m vergleichsweise stark aus, sie erreichen hier 0,25 PSU.

Fiir ein geschlossenes Tethysmeer in Kombination mit einer geschlossenen Drakestrafe neh-
men die Salzgehalte insbesondere in den oberen Ozeanschichten des Nordatlantiks ab, dies ist
ein Hinweis auf die Bedeutung des Tethysmeeres fiir einen Zustrom von Salz in den Nordat-
lantik. Das Tethysmeer hat im Pazifik insbesondere auf mittlere Breiten und oberflichennahes
Wasser einen Einfluss. Mit dem Schlieffen von Tethys steigt hier der Salzgehalt. Dies deutet
ebenfalls auf die Bedeutung der Tethys fiir einen Abtransport von salzigem Wasser durch das
Mittelmeer in den Atlantik hin.
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Abbildung 35: Anderung zonal gemittelter Salzgehalte in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Offnen der Panama-Strafe, Differenz ,Mioziin 2¢ - ,Heute“
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Abbildung 36: Anderung zonal gemittelter Salzgehalte in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Offnen des Tethysmeeres, Differenz ,,Oligozin 1¢ - | Miozin 2¢
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Abbildung 37: Anderung zonal gemittelter Salzgehalte in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Verengen der Drakestrafse, Differenz ,,Oligozéin 2“ - ,,Oligozéin 1¢
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Abbildung 38: Anderung zonal gemittelter Salzgehalte in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
bei weiterer Verengung der Drakestrafse, Differenz ,,Oligozén 3“ - ,,Oligozéin 2¢
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Abbildung 39: Anderung zonal gemittelter Salzgehalte in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Schliefen der Drakestrake (relativ zu gedffneter Drakestrafe), Differenz
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aufgrund eines geschlossenen Tethysmeeres bei geschlossener Drakestrafse, Dif-

ferenz ,Fozin fiktiv* -

,Eozin 2¢



4 Ergebnisse 56

4.4 Die Entwicklung der Temperatur bei verdnderlicher Topographie

Neben der Verteilung des Salzgehaltes &ndern sich bei verdnderter Passagenkonfiguration auch
die globalen ozeanischen Temperaturfelder. Zuerst wird dies fiir die Grenzschicht zwischen
Ozean und Atmosphire demonstriert, danach folgt eine Priasentation der Temperaturinderun-
gen im zonalen Mittel fiir die Ozeanbecken Pazifik und Atlantik. Auch hier werden Differenz-
plots der Temperaturverteilung vor und nach einer Verdnderung der Passagenkonfiguration
gezeigt. Im Allgemeinen handelt es sich nicht um Differenzen zum Zustand des Experiments
,,Heute*.

4.4.1 Anderungen an der Meeresoberfliche

Variationen der Oberfliichentemperatur des Ozeans sind bei der Offnung der Panama-Strafe
in der Nordhemisphére bevorzugt negativ, besonders stark fallen sie am Eingang der Hudson
Bay (—7°C {iberschreitend) sowie siidlich der Beringstrafe (bis —2°C) aus, siche Abbildung
41. Dennoch gibt es grofte Bereiche in Pazifik und Nordpolarmeer, in denen auch nérdlich des
Aquators geringere Erhchungen der Meeresoberfliichentemperatur kleiner 1°C auftreten. In
der Siidhemisphére entwickeln sich die Temperaturen lokal begrenzt sehr unterschiedlich. An
der Siidwestspitze Siidamerikas etabliert sich eine Temperaturanomalie grofer 5°C, vor der
Kiiste Stidaustraliens treten Erwdrmungen iiber 2 °C auf. Dazwischen erstreckt sich ein zonal
ausgerichtetes Band, in dem die Temperaturen um bis zu —5 °C verringert sind. Eine seichte
Panama-Strafse bringt keine qualitativ unterschiedlichen Temperaturverteilungen hervor, die
Amplituden der Anomalien sind lediglich reduziert (Abbildung nicht dargestellt).

Ein getffnetes Tethysmeer fiihrt besonders am Eingang der Hudson Bay sowie im Mittelmeer,
dem Atlantik stidlich von 15°N sowie im Nordpolarmeer zu wirmerem Oberflichenwasser,
siche Abbildung 42. Vor der Westkiiste Gronlands, im mittleren Atlantik sowie in Pazifik
und Indik herrscht jedoch Abkiihlung vor. Im siidlichen Ozean gibt es zwei weitere positive
Temperaturanomalien vor der Siidkiiste Australiens.

Mit dem Schliefsen der Drakestrafse sinken die Temperaturen insbesondere am Eingang der
Hudson Bay um mehr als —6°C, an der Nordkiiste Skandinaviens gibt es eine weitere Tem-
peraturanomalie von —3 °C, sieche Abbildung 45. Wahrend in der Nordhemisphére grofraumig
Abkiihlungen von kleiner —1 °C vorherrschen, bildet sich im Siidatlantik eine starke Erwér-
mung in Form einer ostwérts weisenden Zunge mit Extremwerten an der Ostkiiste Siidamerikas
von mehr als 10 °C aus. An diese schliefen sich Ostlich zwei Zonen abkiihlenden Wassers (kleiner
—5°C) an. Die beschriebenen Anomalien bauen sich beim schrittweisen Schliefen der Passage
allméhlich auf, siehe Abbildungen 43 und 44. Thre grobe Struktur ist in jedem Zwischenschritt
erkennbar, mit Ausnahme der beiden Abkiihlungszonen im Bereich des Antarktischen Zirkum-
polarstroms; diese sind bei der ersten Stufe der Verengung der Drakestrafse noch nicht sichtbar.

Im Falle einer geschlossenen Drakestrafe hat ein gedffnetes Tethysmeer geringe Bedeutung
fiir den Indischen Ozean, deutlichere Temperaturvariationen machen sich vor allem in Mit-
telmeer und Nordatlantik bemerkbar. Dort verringert ein geschlossenes Tethysmeer lokal die
Temperatur an der Meeresoberflache, siehe Abbildung 46.
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Abbildung 41: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliche bei Offnung der Panama-
Strafe, Differenz ,Miozén 2¢ - | Heute*
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Abbildung 42: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliche bei Offnung des Tethys-
meeres, Differenz ,,Oligozén 1 - | Miozan 2
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Abbildung 43: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliiche bei Verengen der Drake-

strafse, Differenz ,,Oligozéin 2“ - ,,Oligozéin 1¢
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Abbildung 44: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliiche bei weiterem Verengen
der Drakestrafe, Differenz ,,Oligozén 3“ - , Oligozéin 2
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Abbildung 45: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliche bei SchlieRen der Dra-

kestrafe (relativ zu gedffneter Drakestrale), Differenz ,Eozan 2 - | Oligozén
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Abbildung 46: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliche aufgrund eines geschlos-

senen Tethysmeeres bei geschlossener Drakestrafse, Differenz ,,Fozéin fiktiv -
,Eozin 2¢
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4.4.2 Anderungen im zonalen Mittel

Das Offnen der Panama-Strafe fiihrt im Atlantik zu einer Abkiihlung der hohen nérdlichen
Breiten von weitrdumig bis zu —1,5°C, die Anderungen sind am stirksten bis in eine Tiefe
von 1500 m bis 2000 m, siehe Abbildung 47. In der Siidhemisphére entwickelt sich, abgesehen
von den hohen Breiten, eine Zelle deutlich erhdhter Temperatur (lokal iiber 3,0 °C), sie reicht
bis in eine Tiefe von 2000 m. Darunter kiihlt sich das Wasser ab, der Bereich der Abkiihlung
erfolgt in den hohen siidlichen Breiten bereits an der Ozeanoberfliche, er setzt sich dann mit
steigender Tiefe in die Nordhemisphére fort.

Im Pazifik sind die Folgen einer getffneten Panama-Strafie dhnlich wie im Atlantik: Die
Tiefsee und hohe nordliche Breiten kiihlen ab, wihrend sich mittlere und siidliche Breiten
in Oberflichennéhe leicht erwidrmen. Die Amplituden der Temperaturinderung sind jedoch
geringer als im Atlantik.

Bei getffnetem Tethysmeer ist die Anderung der Temperaturen im Atlantik vor allem in der
Nordhemisphére sehr ausgeprigt (Abbildung 48). Unterhalb von 1500 m bis 2000 m kiihlt sich
das Wasser verbreitet um bis zu —0,5 °C ab, dariiber herrscht Erwirmung vor, die in Tiefen von
500 m bis 1500 m bis zu 2,5 °C erreicht. Der Siidatlantik bleibt vergleichsweise wenig beeinflusst.
Eine Offnung des Tethysmeeres fithrt im Pazifik nahezu iiberall zu einer Abkiihlung von bis zu
—1,0°C, lediglich im Siiden sowie in der Tiefsee treten leichte Erwdrmungen auf, die jedoch
durchwegs kleiner als 0,1 °C ausfallen.

Die Drakestrafie fiihrt in geschlossenem Zustand im Atlantik fast iiberall zu einer Abkiih-
lung, diese ist besonders in den mittleren und hohen nérdlichen Breiten sehr ausgeprigt und
erreicht bis 3,0 °C, siehe Abbildung 51. Im vom Antarktischen Zirkumpolarstrom beeinflussten
Gebiet gibt es bis in eine Tiefe von 1000 m jedoch eine deutliche Erwdrmung, lokal erreicht
diese an der Oberfliche bis zu 8,0 °C, einen weiteren Bereich geringerer Erwdrmung findet man
im Nordatlantik in einer Tiefenzelle zwischen 1000 m und 2000 m zwischen 40 °N und 60 °N.
Die starke Erwdrmung im Siiden baut sich mit dem Schliefen der Drakestrafe langsam auf,
wahrend die positive Temperaturanomalie im hohen Norden erst bei einer sehr verengten Dra-
kestrafse auftritt, siche Abbildungen 49 und 50. Im Parzifik fiihrt eine geschlossene Drakestrafse
bis auf kleine Bereiche in der siidlichen Tiefsee sowie an einigen Stellen der Meeresoberfléche
ausschliefslich zu einer Abkiihlung. Insbesondere in den oberflichennahen Schichten bis hinun-
ter zu 3000 m fillt diese sehr ausgeprégt aus, sie erreicht bis zu —3,0 °C. Eine etwas verengte
Drakestrafie hat noch keinen grofien Einfluss auf die Temperaturdnderungen (die Spannwei-
te liegt von 0,05°C bis —0,20°C), die starke Abkiihlung bildet sich erst ab einer weiteren
Verengung der Drakestrafie aus.

Ein geschlossenes Tethysmeer hat bei geschlossener Drakestrafte weiterhin eine wichtige Be-
deutung fiir das Oberflichenwasser im Nordatlantik (Abbildung 52), es fiihrt hier zu einer
Abkiihlung. Im Pazifik ergibt sich statt dessen eine leichte Erwirmung insbesondere der mitt-
leren Breiten.
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Abbildung 47: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Offnen der Panama-Strafe, Differenz ,Mioziin 2¢ - ,Heute“
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Abbildung 48: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Offnen des Tethysmeeres, Differenz ,,Oligoziin 1¢ - |, Miozin 2¢
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Abbildung 49: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Verengen der Drakestrafse, Differenz ,,Oligozéin 2“ - ,,Oligozéin 1¢
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Abbildung 50: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
bei weiterer Verengung der Drakestrafse, Differenz ,,Oligozén 3“ - ,,Oligozéin 2
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Abbildung 51: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
beim Schliefen der Drakestrake (relativ zu gedffneter Drakestrafe), Differenz
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Abbildung 52: Anderung zonal gemittelter Temperatur in Atlantik (links) und Pazifik (rechts)
aufgrund eines geschlossenen Tethysmeeres bei geschlossener Drakestrafse, Dif-

ferenz ,Fozin fiktiv* - , Eozén 2



4 Ergebnisse 63

4.5 Abhingigkeit der Modellausgabe von der topographischen
Vorgeschichte

In komplexen, insbesondere nichtlinearen Modellen mit Riickkopplung kann der erreichba-
re Endzustand von der Vorgeschichte des Modells abhéngig sein. Das vorliegende Modell
verwendet zwar eine linearisierte Formulierung der Fluiddynamik, jedoch liegt in Form der
Hintergrund-Temperatur an der Meeresoberfliche eine Riickkopplung zwischen Ozean und Um-
gebung vor, daneben enthélt die Berechnung der Dichte im Stromungsmodell nichtlineare An-
teile, siche Maier-Reimer und Mikolajewicz (1992). Am Beispiel des Schliefsens der Drakestrafe
wird tberpriift, wie sich die bei langsamem und sofortigem Schliefen erreichten Endzustin-
de voneinander unterscheiden. In Darstellungen der Differenz beider Endzustéinde zeigt sich,
dass die resultierenden Salzgehalte und Temperaturen im Rahmen der angenommenen Modell-
schwankungen bis auf kleine Ausnahmen identisch sind. In den zonalen Mitteln (Abbildungen
nicht gezeigt) gibt es lediglich in breiten- und tiefenbezogen riaumlicher Ndhe der Drakestrafe
sowie in den hohen nérdlichen Breiten lokal begrenzte geringe Uberschreitungen der angenom-
menen Schwankungsbreite. Bei Betrachtung der Unterschiede an der Meeresoberfliche (siehe
Abbildungen 53 und 54) offenbaren sich die Uberschreitungen als lokal eng begrenzt. Im un-
tersuchten Fall ist es fiir das Erreichen des Endzustandes im LSG-Modell daher von geringer
Bedeutung, auf welchem Wege eine geschlossene Drakestrafse hergestellt wird. Die Untersu-
chung eines verengten Durchflusses ist nur notwendig, um Informationen iiber die zugehorigen
Zwischenzustinde des Modellklimas zu erhalten, sie haben aber selbst keinen relevanten Ein-
fluss auf das Verhalten des Modells bei folgender weiterer topographischer Verinderung. Dies
ist ein Hinweis dafiir, dass das Stromungsmodell im Wesentlichen kein Hystereseverhalten in
Bezug auf topographische Verdnderungen besitzt.
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Abbildung 53: Differenz der Temperatur an der Meeresoberfliche zwischen den resultierenden
Endzustéinden bei sofortigem und schrittweisem Verschliefen der Drakestrafe
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Abbildung 54: Differenz des Salzgehalts an der Meeresoberfliche zwischen den resultierenden
Endzustinden bei sofortigem und schrittweisem Verschliefsen der Drakestrafie

4.6 Globale Geschwindigkeitsverteilung bei verinderter
Passagenkonfiguration

Die Auswirkungen veranderter Passagenkonfiguration auf das ozeanische Stromungssystem soll
im Folgenden anhand der horizontalen Geschwindigkeitsverteilungen in oberflichennahem Was-
ser (25m) sowie in einer Tiefe von 1500 m demonstriert werden. Durch den Wegfall oder die
Bildung von Landbarrieren kénnen sich Strémungen qualitativ durch eine Anderung der Fluss-
richtung sowie quantitativ durch eine modifizierte Flussgeschwindigkeit reorganisieren.

Beim Vergleich der Grofsenordnung der Geschwindigkeitsbetrige fallt sofort auf, dass diese
an der Oberfliche sehr viel hoher sind als in der Tiefsee, oberflichennahe Stromungen erreichen
verbreitet 0,2 m/s wihrend die Stromungen auf 1500 m im Bereich von 0,01 m/s liegen, siehe zum
Beispiel Abbildung 59 und 60. Dies steht im Einklang mit Literaturangaben (Stewart, 2007,
Kap. 13.4). Wihrend der Antarktische Zirkumpolarstrom an der Oberfliche sehr gleichméfig
verlauft, erfahrt er in der Tiefsee vergleichsweise starke Ablenkungen.

Das Offnen der Panama-Strafe fiihrt zunichst dazu, dass die Isolation von Atlantik und
Pazifik in der Nordhemisphére aufgehoben wird. An der Oberfliche bildet sich entlang der
Kiisten von Mittelamerika und Stidamerika ein schwacher siidwértiger Fluss vom Atlantik in
den Pazifik, wihrend dazwischen eine schwache Stromung vom Pazifik in den Atlantik existiert,
siehe zum Beispiel Abbildung 55. Bei Vergroferung der Tiefe der Panama-Strafse nimmt auf
1500 m die Stérke der westlichen siidwértigen Stromung im Atlantik ab, dies betrifft sowohl
den Nordatlantik als auch den Siidatlantik (Abbildung 60). Das gleiche Phéinomen gilt fiir die
entsprechende westliche Tiefenstréomung im Pazifik.

Offnet sich Tethys, so beschriinken sich die Anderungen des oberflichennahen Strémungsbil-
des auf eine schwache Stromung vom Indik durch das Mittelmeer in den Atlantik (Abbildung
56). Da die mediterrane See im Modell unveréndert nur eine Gitterzeile breit ist, stellt sie eine
enge Barriere fiir den Durchfluss dar und limitiert ihn somit sehr stark. In 1500 m Tiefe wieder-
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um hat ein gedffnetes Tethysmeer fiir die Stromung, abgesehen von der nun offenen Verbindung
durch das Mittelmeer, ebenfalls nur geringen Einfluss, vergleiche Abbildungen 60 und 61.

Der Vorgang des Schlielens der Drakestrafie wirkt sich auf das globale Strémungsbild mit Ab-
stand am stéirksten aus. Eine erste Verengung hat an der Oberfliche noch keine nennenswerten
Folgen (Abbildung 57), in der Tiefe schwicht sich jedoch die sidwértige Stromung entlang der
westlichen Begrenzung des Atlantiks bereits deutlich ab. Wahrend der Antarktische Zirkumpo-
larstrom in der obersten Ozeanschicht ebenfalls keine grofieren Verdnderungen erfahrt, findet
sich auf 1500 m Tiefe bereits eine deutliche Abschwachung der Stromungsgeschwindigkeit, siehe
Abbildung 62.

Mit einer weiteren Verengung der Drakestrafe verstérkt sich an der Oberfléiche die westliche
Randstrémung im Atlantik entlang der Ostkiiste Stidamerikas, sie erreicht nun auch hohere
stidliche Breiten (Abbildung 58). Wihrend bei vorherigen topographischen Bedingungen mit
einem breiteren Durchfluss an der Engstelle zwischen der Spitze Stidamerikas und Antarktika
noch ein lokaler, stark nordwartiger Transport entlang der Ostkiiste Stidamerikas existierte, ist
dieser nun nicht mehr vorhanden. In der Folge endet die westliche Stromung erst bei etwa 60 °S
anstatt bereits bei 45 °S fiir eine weiter geoffnete Passage. In tieferen Schichten ergibt sich eine
dramatische Verdnderung der Antarktischen Zirkumpolarstromung, es tritt eine Umwandlung
von mehr oder weniger gleichférmigem Fluss in West-Ost-Richtung zu einem verwirbelten
Verhalten insbesondere in Siidatlantik und Siidindik ein, siehe Abbildung 63. Im Tethysmeer
verstirkt sich die nordwestlich gerichtete Stromung, der stidwértige Transport entlang der
westlichen Begrenzung des atlantischen Beckens nimmt nochmals zu. Insgesamt herrscht auch
im Pazifik ein sehr viel turbulenteres Verhalten mit verstirkter Wirbelbildung vor.

Wird die Drakestrafse nun ganz geschlossen, so ergibt sich an der Meeresoberfléche eine noch-
malige Verstirkung der westlichen Randstromung im Siidatlantik, vergleiche Abbildung 59. In
der Tiefsee schwicht sich die siidwértige Stromung entlang der Ostkiiste Nord- und Stidame-
rikas wieder etwas ab, die Wirbelstromung im Siidatlantik bildet eine etwas klarere Struktur
aus und offenbart sich nun als Doppelwirbel (Abbildung 64). Der siidliche, im Uhrzeigersinn
verlaufende Wirbel liegt im Weddell-Meer, an ihn schliefst sich nordlich ein im Gegenuhrzeiger-
sinn verlaufender Wirbel, dessen nérdliche Begrenzung bei etwa 30 °S liegt, im Osten kehrt er
sich siidostlich von Madagaskar um. Ein weiteres interessantes Stromungssystem in der Tiefsee
bildet sich in Form einer westwérts gerichteten Stromung zwischen Australien und Neuseeland
hindurch in den Indischen Ozean, wo er mit dem nérdlichen der beiden Wirbel zusammen trifft.

Eine geschlossene Drakestrafe hat auch eine wichtige Bedeutung fiir die Stromungsverhélt-
nisse an der Panama-Strafe in tieferen Ozeanschichten. Wahrend fiir eine offene und etwas
verengte Drakestrafle noch der Fluss entlang der Ostkiiste Nordamerikas vom Atlantik in den
Pazifik iiberwiegt, wird dieser Stromungsanteil durch eine geschlossene Drakestrafte stark re-
duziert. Statt dessen existiert nun ein verstirkter Fluss vom Pazifik in den Atlantik entlang
der Kiiste des siiddamerikanischen Kontinents. Die Panama-Strafie iibernimmt nun teilweise die
Aufgabe des Wasseraustauschs zwischen Atlantik und Pazifik, welche in anderen Passagenkon-
figurationen von der Drakestraffe und dem Antarktischen Zirkumpolarstrom wahrgenommen
wird.

Ein Vergleich des Stromungsbildes von Experiment ,Eozén 1¢ oder ,Eozin 2 (gedfinete
Panama-Strafe, geschlossene Drake-Passage sowie offene Tethys) mit dem des Experiments
,Eozin fiktiv (gedffnete Panama-Strafe, geschlossene Drake-Passage sowie geschlossene Te-
thys, Abbildung nicht dargestellt) zeigt keine auffilligen Unterschiede. Dies deutet darauf hin,
dass bei der gegebenen Passagenkonfiguration mit einem Tethysmeer limitierten Durchflusses
die globalen Stromungsverhéltnisse von Panama-Strafte und Drakestrafte geprigt werden.
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Abbildung 55: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25 m bei gedffneter Panama-Strafe, Experi-
ment, ,Miozin 2
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Abbildung 56: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25 m bei geéffneter Panama-Strafe und offe-
nem Tethysmeer, Experiment ,,Oligozén 1
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Abbildung 57: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25 m bei gedffneter Panama-Strafe, offenem
Tethysmeer und etwas verengter Drakestrafie, Experiment ,,Oligozin 2
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Abbildung 58: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25 m bei gedffneter Panama-Strafe, offenem
Tethysmeer und weiter verengter Drakestrafte, Experiment ,,Oligozén 3%
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Abbildung 59: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25 m bei gedffneter Panama-Strafe, offenem
Tethysmeer und geschlossener Drakestrafse, Experiment ,,Eozin 2
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Abbildung 60: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m bei getffneter Panama-Strafe, Expe-
riment ,,Miozin 2
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Abbildung 61: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m bei gedffneter Panama-Strafse und
offenem Tethysmeer, Experiment ,,Oligozédn 1“
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Abbildung 62: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m bei gedéffneter Panama-Strafe, offe-
nem Tethysmeer und etwas verengter Drakestrafte, Experiment ,,Oligozin 2
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Abbildung 63: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m bei gedéffneter Panama-Strafe, offe-
nem Tethysmeer und weiter verengter Drakestrafe, Experiment ,,Oligozén 3
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Abbildung 64: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m bei gedéffneter Panama-Strafe, offe-
nem Tethysmeer und geschlossener Drakestrafe, Experiment ,,Fozéin 2
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4.7 Der Einfluss topographischer Verinderungen auf den
Warmetransport

Im Zuge dieser Arbeit zeigt sich, dass der advektive meridionale Warmetransport im Ozean
in der Tat sehr stark von der vorliegenden Passagenkonfiguration abhéngt. Folgend werden
einige Ergebnisse fiir den meridionalen Verlauf des ozeanischen Wirmetransports gezeigt, Feh-
lerbalken finden keine Darstellung, siehe dazu die Diskussion in Kapitel 4.1.2. Dargestellt wird
jeweils der iiber 3000 Jahre gemittelte Transport (fiir Informationen zur Berechnung der Trans-
porte siche Kapitel 4.1). In den Diagrammen stellen die Kreise den ermittelten Wert an der
jeweiligen geographischen Breite dar, bei der Kurve handelt es sich um eine Glattung. Diese
beruht auf der Bildung des laufenden arithmetischen Mittels mit einem Datenfenster von drei
Messpunkten.

Abbildung 65 zeigt den historischen Verlauf des Warmetransports von heutigen topographi-
schen Randbedingungen (Experiment ,Heute, Panama-Strafie und Tethys geschlossen, Dra-
kestrafe gesffnet) iiber Zwischenzustinde beziiglich der Offnung des Isthmus von Panama und
des Tethysmeeres (etwa 4 Ma bzw. 14 Ma-20 Ma) zu Werten, wie sie fiir eine Passagenkon-
figuration typisch fiir das Eozéin (etwa 30Ma) sind (Experiment ,,Eozéin 2¢, Panama-Strafe
und Tethys offen, Drakestrafie geschlossen). Von heute in die Vergangenheit geht der Trend
insgesamt zu verringertem nordwértigen Warmetransport, wihrend sich die Warmetransporte
in der Siidhemisphire deutlich verstirken, er ist jedoch nicht monoton. Die Offnung der Te-
thys erhoht den bereits mit dem Offnen der Panama-Strafie zuriickgegangenen nordwirtigen
Transport nochmals, wihrend sie den siidwértigen Transport voriibergehend reduziert.

Die Tiefe der Panama-Strafse hat in den hier durchgefiihrten Experimenten nur einen ge-
ringfiigigen Einfluss auf den meridionalen Wérmetransport und liegt an einigen geographi-
schen Breiten im Bereich der internen Variabilitét, sieche Abbildung 66. Fiir Modifizierungen
der Breite der Drakestrake ergeben sich sehr viel stirkere Anderungen im meridionalen Wiir-
metransport. Verengt sich der Durchfluss zwischen Antarktis und der Spitze Stidamerikas, so
gibt es einen klaren Trend zu geringeren nordwértigen sowie erhShten siidwirtigen Transpor-
ten. Diese Umverteilung der Wirmetransporte von der Nordhemisphére zur Siidhemisphére ist
monoton, sieche Abbildung 67. Folgend seien die Anderungen des Wirmetransports nochmals
im erdhistorischen Ablauf betrachtet:

e Um 30 Ma: Aufweitung der Drakestrafie verursacht eine Verringerung siidwértigen Wér-
metransports, wahrend nordwértiger Transport sich verstérkt

e Etwa 20 Ma-14 Ma: Das Tethysmeer schliefst sich, zuvor hatte es eine wichtige Bedeutung
flir nordwértigen Transport; der nordwértige Transport sinkt nochmals

e Um 4 Ma: Mit der Schlieffung des Isthmus von Panama etabliert sich der heutige star-
ke nordwartige Transport, die Tiefe der Panama-Strafe hat in den hier durchgefiihrten
Experimenten nur geringen Einfluss

e Die genannten Verschiebungen von bevorzugt siidwirtigem Transport hin zu nordwér-
tigem Transport verlaufen bis auf eine Ausnahme (Schlieffung der Tethyssee) monoton;
dies unterstreicht die Bedeutung dieses Durchflusses fiir nordwirtigen ozeanischen Wir-
metransport
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Abbildung 65: Entwicklung des globalen meridionalen advektiven Wirmetransports beim Off-
nen der Panama-Strafe und des Tethysmeeres bzw. beim Schlieffen der Drake-
strafse

Miozaen 1
Miozaen 2

zeitlich gemittelter meridionaler Waermetransport / PW

-3

-87.5 -62.5 -37.5 -12.5 12.5 37.5 62.5 87.5
Breite / Grad

Abbildung 66: Abhéngigkeit des globalen meridionalen advektiven Warmetransports von der
Tiefe der Panama-Strafse
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Abbildung 67: Abhéngigkeit des globalen meridionalen advektiven Warmetransports von der
Offnungsweite der Drakestrafie

4.8 Auswirkungen eines flachen Ozeanbodens

In fritheren Studien zur Auswirkung der Ozeanpassagen auf das Klima wurde teilweise flache
Ozeantopographie verwendet, sieche zum Beispiel von der Heydt und Dijkstra (2005, 2006).
Um die Auswirkung einer solchen Vorgehensweise auf die mit dem LSG-Modell erzielbaren
Ergebnisse zu beurteilen, finden sich folgend graphische Darstellungen von Ergebnissen des
Experiments ,,Heute flach“. Hierbei wird die modelleigene heutige Topographie verwendet, die
topographische Struktur des Meeresbodens jedoch durch Mittelung der Tiefen aller dem Ozean
zugehorigen Gitterzellen herausgefiltert (siehe Kapitel 2.2.2). Betrachtet werden Absolutwerte
der meridionalen Umwélzung in den beiden Ozeanbecken von Atlantik und Pazifik, globale
Geschwindigkeitsverteilung in der Tiefsee und an der Meeresoberfliche sowie der advektive
meridionale Wirmetransport. Weiterhin finden sich Darstellungen der Anderung der Meeres-
oberflichentemperaturen und -salzgehalte im Vergleich zu den Ergebnissen des Experiments
,Heute* mit ungefilterter Bodentopographie.

Die Veridnderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche aufgrund einer flachen Bodento-
pographie sind extrem, vergleiche Abbildung 70. Wihrend das gesamte Nordpolarmeer sowie
der Atlantik bis zu 15 °S mit Ausnahme des siidlichen Teils der Hudson Bay durchwegs Abnah-
men des Salzgehalts von verbreitet mehr als —1 PSU aufweist, gibt es in Pazifik und Indik eine
geringe Zunahme der Salzkonzentrationen, diese ist besonders stark bei 45°S an der Ostkiiste
Stidamerikas. Stidlich von Australien existiert ein Gebiet lokaler Abnahme des Salzgehalts.

Abnahmen der Wassertemperatur an der Meeresoberfliche findet man vor allem dort, wo
auch starke Abnahmen des Salzgehalts auftreten, siche Abbildung 69. Dies ist der Fall am
Eingang der Hudson Bay, nordwestlich der Framstrafe und in einem Giirtel voneinander abge-
grenzter Gebiete entlang des vom antarktischen Zirkumpolarstrom beeinflussten Bereichs. Im
Nordpazifik, an einigen Stellen des Siidatlantik sowie siidlich von Madagaskar gibt es einige
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Areale erhohter Temperatur, an diesen Stellen scheinen Temperatur- und Salzkonzentrations-
zunahme wiederum miteinander verkniipft zu sein.

Die meridionale Umwilzung oberflichennahen Wassers nimmt im atlantischen Becken stark
ab, der Maximalwert sinkt von vormals 18 Sv bei vorhandenem Bodenrelief auf nur noch 7 Sv,
auch der interhemisphérische Austausch auf 1000 m sinkt von 14 Sv auf 3 Sv, siehe Abbildung 68
links. Der Vorstrom von antarktischem Tiefenwasser wird aufgrund des Fehlens topographischer
Barrieren stark geférdert. Das Maximum ist mit 4 Sv zwar unverdndert, allerdings konnen
diese Wassermassen nun ungehindert bis in hohe nérdliche Breiten vordringen. In der Folge
wird die Bildung von arktischem Tiefenwasser aufgrund konvektiven Absinkens zwischen 60 °N
und 70 °N sowohl beziiglich der Menge als auch der erreichten Tiefe (2000 m anstatt vormals
4000 m) reduziert.

Im Pazifik steigert sich die meridionale Umwélzung von maximal 7 Sv auf 10 Sv, vergleiche
Abbildung 68 rechts. Die von der im Uhrzeigersinn verlaufenden Zirkulationszelle erreichte
Tiefe steigt von 2000 m auf 2500 m. Dementsprechend ist der Einstrom antarktischen Tiefen-
wassers vertikal stdrker begrenzt. Aufgrund der gewahlten Vorschrift zur Generierung eines
flachen Ozeans ist die Tiefe des Indonesischen Durchflusses nun im Vergleich zu heute deutlich
erhoht. Wihrend sie bei heutiger Topographie im LSG-Modell einen etwa 2500 m tiefen Ein-
schnitt bildet, sind es nun {iber 3500 m. Die Verdnderung der Umwailzung ist also neben der
flachen Ozeantopographie eventuell auch auf eine verdnderte Passagentiefe am Indonesischen
Durchfluss zuriickzufiihren.

Betrachtet man die Auswirkungen flacher Bodentopographie auf die globale Geschwindig-
keitsverteilung in der obersten Ozeanschicht (Abbildung 72), so findet man lediglich im Bereich
des Antarktischen Zirkumpolarstroms merkliche Abweichungen von der Geschwindigkeitsver-
teilung des Experiments ,,Heute”. Da die Bodenstrukturierung fehlt, treten keine Ablenkungen
der Stromung auf, dies wurde in Kapitel 1.5.5 anhand eines vereinfachten Beispiels diskutiert.
Dies zeigt, dass die Bodeneffekte sich an der Oberfliche vor allem im Bereich des Antarkti-
schen Zirkumpolarstroms bemerkbar machen. Der Grund hierfiir liegt in dessen einmaligen
Eigenschaften im globalen Strémungssystem. Ungleich anderen Stromungen, deren Richtung
abhéngig von der Ozeantiefe ist, reicht er bis auf den Grund des Ozeans, siehe auch die Diskus-
sion in Kapitel 5.5. Die Stromungsgeschwindigkeit verringert sich zwar mit der Tiefe, &ndert
aber nicht ihre grundsétzliche Richtung. Daher pflanzen sich Bodeneffekte bis zur Oberfliche
fort, in der Folge bildet sich eine gleichférmige Stromung aus. Diese verlduft insgesamt in West-
Ost-Richtung, die lokalen Geschwindigkeitsvektoren sind jedoch aufgrund der Erdrotation nach
Nord-Ost ausgerichtet. Insgesamt stellt sich eine leichte Erhohung des Geschwindigkeitsbetrags
des Antarktischen Zirkumpolarstroms ein.

Abseits der Oberflache ergeben sich bei flachem Ozeanboden jedoch sehr viel starkere Verén-
derungen, siche Abbildung 73. Wéhrend im Falle eines strukturierten Meeresbodens maximale
Stromungsgeschwindigkeiten nur an der Engstelle der Drakestrafe auftreten, ergibt sich nun
ein breiter Kanal starker gleichférmiger Stromung; auch in den Ozeanbecken sinkt der Anteil
von Wirbeln im Vergleich zu den siidwartigen Fliissen entlang der Ostkiisten der Kontinente.

Neben den bisher diskutierten Abweichungen findet man auch eine Anderung der meri-
dionalen advektiven Wirmetransporte. Wahrend der nordwértige Anteil um fast ein Drittel
sinkt, verdoppelt sich der siidwértige Transport nahezu. Die Charakteristik des resultieren-
den Graphen (Abbildung 71) dhnelt der eines Experiments mit offener Panama-Strafe, jedoch
strukturierter (heutiger) Bodentopographie. Die ermittelten Anderungen im meridionalen Wir-
metransport aufgrund einer flachen Bodentopographie sind in den hier durchgefiihrten Expe-
rimenten also so stark, dass sie in der Grofenordnung der Variationen aufgrund verdnderter
Passagenkonfigurationen liegen.
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Abbildung 68: Meridionale Umwilzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts) fiir flachen
Ozeanboden, Experiment, ,,Heute flach
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Abbildung 69: Anderungen der Temperatur an der Meeresoberfliiche aufgrund flachen Ozean-
bodens, Differenz ,,Heute flach“ - ,,Heute"
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Abbildung 70: Anderungen des Salzgehalts an der Meeresoberfliche aufgrund flachen Ozean-
bodens, Differenz ,,Heute flach“ - ,,Heute
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Abbildung 71: Abhéngigkeit des meridionalen advektiven Wirmetransports von der ozeani-
schen Bodentopographie bei heutiger Passagenkonfiguration
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Abbildung 72: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 25m fiir flachen Ozeanboden, Experiment
,Heute flach*
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Abbildung 73: Globales Geschwindigkeitsfeld auf 1500 m fiir flachen Ozeanboden, Experiment
,Heute flach*



4 Ergebnisse 78

4.9 Der Einfluss der Antriebsfelder auf die meridionale Umwilzung

In den hier durchgefiihrten Experimenten finden mangels Daten fiir frithere Zeitrdume heuti-
ge Randbedingungen beziiglich Netto-Niederschlag, Windspannung, Hintergrund-Temperatur
an der Meeresoberfliche und Meereis Anwendung. In einer friitheren Studie zum Einfluss der
Ozeanpassagen auf das Klima werden zwar mit einem Atmosphirenmodell zur Rekonstruktion
der topographischen Randbedingungen passende Antriebsfelder fiir das Ozeanmodell generiert,
diese aber in zonal gemittelter Form verwendet (Bice et al., 2000). Um die Auswirkungen ei-
ner solchen Vorgehensweise zu untersuchen, findet sich folgend eine Diskussion der mit dem
LSG-Modell erreichbaren Ergebnisse beziiglich der meridionalen Umwiélzung, da diese eng mit
dem polwirtigen ozeanischen Wérmetransport verkniipft ist. Bei Verwendung verschiedener
Kombinationen zonal gemittelter Randbedingungen (Experimente a bis e), siche Tabelle 5 und
Abbildungen 74 bis 79, erhdlt man vollkommen unterschiedliche Resultate. Die présentier-
ten Ergebnisse beziehen sich alle auf heutige Topographie, in den Experimenten verwendeten
antriebsbezogenen Randbedingungen werden in Kapitel 3.1.3 beschrieben. Die Kombination
verwendeter Antriebsfelder findet sich folgend nochmal aufgelistet.

Bei Experiment ,a“ sind alle Antriebsfelder (Hintergrundtemperatur, Netto-Niederschlag,
Windschub und Meereisverteilung) zonal gemittelt, die anderen Experimente verwenden einige
der genannten Datensétze in nicht gemittelter Form, das heifst die Werte entsprechen unverén-
derten heutigen Bedingungen: In Experiment , b ist dies Meereis, in Experiment ,,c* Meereis
und Netto-Niederschlag, in Experiment ,,d“ wiederum Meereis und Windschub. Experiment ,,e
schlieflich verwendet Meereis, Netto-Niederschlag und Windschub in nicht zonal gemittelter
Form, es ist damit dem Experiment ,,Heute“ am dhnlichsten.

Tabelle 5: Umwélzraten nordlich von 30°S in Atlantik und Pazifik abhéngig von der Kombi-
nation der verwendeten Antriebsfelder:

Experiment Umwélzung im Atlantik / Sv = Umwilzung im Pazifik / Sv
Max. abs.  Max. bei 30°S  Max. abs. Max. bei 30°S

Heute 18 14 7 -
a - 9 -
b - - 10 1
c 1 <1 8 <1
d 3 - 8 <1
e 13 10 8 -

In Experiment ,a“ verschwindet die meridionale Umwéilzung im Atlantik, siehe Abbildung
75. Beriicksichtigt man auch die anderen Experimente so findet man, dass offensichtlich im At-
lantik lediglich dann eine stabile meridionale Umwalzung méglich ist, wenn realistische Rand-
bedingungen beziiglich Netto-Niederschlag und Windantrieb vorliegen. Sofern sowohl Netto-
Niederschlag als auch Windantrieb in zonal gemittelter Form vorliegen (Experimente ,,a“ und
,b), existiert hier keine stabile Umwélzung mehr. Falls genau eines der Felder zonal gemittelt
ist (Experimente ,,c* und ,,d“), etabliert sich zwar eine Umwéilzung, welche im Stromliniendia-
gramm eine dhnliche Form hat wie dies fiir heutige Bedingungen der Fall ist; allerdings sind
die Umwalzraten, und damit der meridionale Massentransport, mit etwa 1 Sv verschwindend
gering. Im Falle realistischer Randbedingungen beziiglich Netto-Niederschlag und Windspan-
nung (Experiment ,,e) findet man eine meridionale Umwélzung im Atlantik, diese ist in Form
und Ausdehnung dhnlich gestaltet wie im Falle nicht gemittelter Antriebsfelder, lediglich ihre
Intensitit ist reduziert. An diesem Experiment erkennt man auch, dass das zonale Mitteln der
Hintergrund-Temperatur also eine deutlich geringere Bedeutung fiir die Umwéilzung hat hat als
dies fiir die anderen Antriebsfelder der Fall ist. Qualitativ verstehen liasst sich dies wenn man
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Abbildung 74: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,,Heute*
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Abbildung 75: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,a; alle Felder gemittelt

bedenkt, dass die Temperatur im Ozean sich aufgrund des Energiebilanzmodells innerhalb ge-
wisser Schwankungsbreiten frei entwickelt, siehe Gleichung (27). Fiir die anderen Antriebsfelder
existiert aufgrund der Formulierung des Modells kein dquivalenter Mechanismus, die Kopplung
des Ozeans an die Randbedingungen ist stirker.

Betrachtet man die Verhiltnisse im Parifik, so ergibt sich ein vollig anderes Bild. Zonal
gemittelte Netto-Niederschlags- und Windspannungs-Felder erhéhen hier sogar die Umwélzung
von 7 Sv auf 9 Sv falls alle anliegenden Antriebsfelder zonal gemittelt sind, beziehungsweise auf
10 Sv fiir nicht gemittelte Meereisbedeckung. In allen anderen Fillen bleibt die Umwilzung
mehr oder weniger konstant, sie ibertrifft den Transport fiir normale Bedingungen jeweils um
etwa 2 Sv. Vergleicht man die Ergebnisse fiir Experiment ,,c und ,,d“, so scheint im Pazifik
normale Windspannung eine grofsere Bedeutung fiir die Stirke der meridionalen Umwiélzung
zu haben, als normaler Netto-Niederschlag.
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Abbildung 76: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,,b*; Meereis normal
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Abbildung 77: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,,¢“; Meereis/Netto-Niederschlag normal
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Abbildung 78: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,»d“; Meereis/Windschub normal
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Abbildung 79: Meridionale Umwélzung in Atlantik (links) und Pazifik (rechts), Experiment
,,€“; Meereis/Netto-Niederschlag/Windschub normal

4.10 Der Einfluss der Ozeanpassagen auf Verteilungen von
Kohlenstoffisotopen

Da Offnung und Schliefung von Meerengen das globale Stromungssystem sowie Temperatur-
und Salzverteilung im Ozean grundlegend verdndert, ist auch ein Einfluss auf den Kohlen-
stofthaushalt der Weltmeere zu erwarten. Folgend werden Ergebnisse von vier Experimenten
dargestellt, in denen die vom physikalischen Stréomungsmodell LSG gelieferte Modellausgabe
zur Simulation des Kohlenstoffkreislaufs fiir historische Passagenkonfigurationen unter Verwen-
dung des HamOCC-Modells genutzt wurde. Hierbei handelt es sich um folgende Experimente:

e Experiment ,,Heute* (Panama-Strafe und Tethys geschlossen, Drakestrafie geofinet)

e Experiment ,Miozéin 2¢ (Panama-Strake geoffnet, Tethys geschlossen, Drakestrafe geoft-
net)

e Experiment ,,Oligozéin 14 (Panama-Strafe, Tethys und Drakestrake gedffnet)

e Experiment ,,Fozin 2 (Panama-Strafe und Tethys geoffnet, Drakestrafie geschlossen)

Als Studienobjekt dient die Verteilung der beiden stabilen Kohlenstoffisotope '2C und '3C,
quantifiziert durch das Isotopenverhiltnis 6'3C. Es liisst sich als Indikator fiir den Transport
von tropischen Wassermassen im Ozean in hohe Breiten verwenden und visualisiert somit
die Ausprigung meridionaler Umwilzung sowie von Bildung und Verteilung nordatlantischen
Tiefenwassers (siehe Kapitel 1.6). Es werden jeweils die in den Experimenten ermittelten Ab-
solutwerte im zonalen Mittel fiir die Ozeanbecken von Atlantik und Pazifik studiert.

Betrachtet man das Isotopenverhéltnis im heutigen Atlantik (Abbildung 80), so findet man
in der Tiefsee verbreitet hohe Werte, dies ist auf die starke Umwilzung und die ausgeprigte
Bildung von Tiefenwasser im Nordatlantik zuriickzufiihren, vergleiche hierzu auch die Diskus-
sion in Kapitel 1.6. Das Gebiet positiven Isotopenverhéltnis erstreckt sich unterhalb einer Tiefe
von 1500 m iiber den gesamten Nordatlantik, passiert den Aquator und endet bei etwa 30 °S bis
50 °S. Negative Isotopenverhiltnisse sind auf den Siiden beschriankt und enden in der Regel bei
etwa 40 °S bis 50 °S, lediglich eine schmale Zunge reicht bei 1000 m Tiefe bis auf 20 °N in den
Nordatlantik, hierbei handelt es sich um sogenanntes Antarktisches Zwischenwasser. Im Pazi-
fik herrschen in der Tiefe negative Werte vor, mit einem Maximum in mittleren Tiefen. Eine
ausgeprigte, vom Nordpazifik siidwiirts reichende Zelle mit positivem 63 C-Isotopenverhiltnis,
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wie sie im Atlantik herrscht, fehlt hier. Die Verteilung der Kohlenstoffisotope unterscheidet sich
damit stark zwischen den beiden Ozeanbecken von Atlantik und Pazifik.

Offnet man die Panama-Strafie, so wird der Bereich positiver Isotopenverhiltnisse im Nord-
atlantik zuriickgedringt, er ist nun auf oberflichennahes Wasser bis hinunter zu 2000 m be-
schrinkt, siche Abbildung 81. Wihrend die positiven §'3C-Werte an der Oberfliiche im We-
sentlichen unverandert bleiben, erhohen sich die negativen Werte in der Tiefsee um etwa 0,2%o.
Im Pazifik reduzieren sich die stark negativen Werte, der Bereich negativen §3C wird damit
zuriickgedréingt, reicht jetzt aber auch in tiefere Schichten des Ozeans hinein.

Bei einem gedffneten Tethys-Seeweg bleibt die Struktur der Isotopenverteilung im Atlantik
in ihrer groben Form erhalten, jedoch sinken die Absolutwerte in Gebieten negativen §'3C
(Abbildung 82). Dadurch erlangt das §'*C-Verhiltnis in den hohen siidlichen Breiten nun
positive Werte. Im Pazifik bleibt die grobe Struktur der Isotopenverteilung ebenfalls erhalten,
auch hier verschieben sich die negativen Verhéltnisse zu positiveren Werten.

Eine zusitzliche Offnung der Drakestrafie fiihrt in der atlantischen Tiefsee zu einer weite-
ren Erhohung des §'3C-Verhiltnis, es bleibt nur noch ein kleiner Bereich negativer Werte in
niedrigen Breiten zwischen 1000 m und 2000 m, siche Abbildung 83. Die Werte an der Oberfla-
che nehmen etwas ab, bis auf das Verschwinden der Zelle verringerten Isotopenverhiltnisses bei
50 °N bleibt die wesentliche Struktur jedoch unberiihrt. Im Pazifik verdndert sich die Verteilung
auf dhnliche Weise, es bleibt lediglich ein Bereich geringer Ausdehnung, in dem die Isotopen-
verhéltnisse noch negativ sind. In den hohen siidlichen Breiten dringen Ausldufer positiver
d13C-Werte in grofere Tiefen vor. Zu diesem Experiment bleibt zu bemerken, dass das Modell
auch nach 300000 Modelljahren noch nicht eingeschwungen war. Aus Zeitgriinden musste das
Experiment abgebrochen werden. Es ist daher moglich, dass der ozeanische Kohlenstoffkreis-
lauf sich noch nicht in einem Gleichgewichtszustand befindet. Die dargestellte Verteilung der
Kohlenstoffisotope ist daher mdoglicherweise nicht représentativ fiir die untersuchte Passagen-
konfiguration.
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Abbildung 80: §'3C-Tsotopenverhiltnis in Atlantik (links) und Pazifik (rechts) fiir heutige To-
pographie, Experiment ,, Heute



4 Ergebnisse 83

1/1000 1/1000
3

25

2

15

Tiefe /m
Tiefe /m

40 S 208 0 20N 40N 60N
Breite / Grad

(b) Pazifik

80S 60S 40S 20S 0 20N 40N 60N 80S 60 S
Breite / Grad

(a) Atlantik

Abbildung 81: §13C-Tsotopenverhiltnis in Atlantik (links) und Pazifik (rechts) fiir gedffnete
Panama-Strafse, Experiment ,,Miozéin 2
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Abbildung 82: §13C-Tsotopenverhiltnis in Atlantik (links) und Pazifik (rechts) fiir gedffnete
Panama-Strafse und offene Tethys, Experiment ,,Oligozéin 1¢
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Abbildung 83: §'3C-Isotopenverhéltnis in Atlantik (links) und Pazifik (rechts) fiir offene
Panama-Strae/ Tethys und geschlossene Drakestrafte, Experiment ,, Eozin 2¢
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5 Diskussion der Ergebnisse

Die im Zuge dieser Arbeit durchgefithrten Experimente haben bei verdnderter Passagenkonfi-
guration und wechselnden Randbedingungen eine Reihe von Folgen fiir das Modellklima in den
verwendeten numerischen Modellen von Ozean (LSG) und Kohlenstoffkreislauf (HamOCC)
aufgezeigt. Um fiir weitere geplante palidoklimatologische Arbeiten mit dem LSG-Modell in
der aktuellen Version Vergleichsergebnisse beziiglich des Einflusses der Ozeanpassagen auf die
Distribution skalarer Gréfsen im Ozean und die vorliegende Stromungsdynamik insgesamt zu
erhalten, wurden verschiedene Sensitivititsexperimente durchgefiihrt. Im Folgenden sollen die
einzelnen Ergebnisse im Zusammenhang betrachtet und interpretiert werden. Weiterhin wird
auf einige technische Aspekte eingegangen. Dies sind Erkenntnisse zur Abhéngigkeit eines re-
sultierenden Quasi-Gleichgewichts von der topographischen Vorgeschichte des Modells, der
Einfluss der Bodentopographie auf die mit LSG erreichbaren Resultate sowie die gewonne-
nen Erkenntnisse zur Einbindung von topographischen Randbedingungen in ein numerisches
Stromungsmodell.

5.1 Klimatische Variabilitat im Modell

Die in dieser Arbeit ermittelten internen Schwankungen des Modellklimas sind sehr gering.
Dies belegt, dass das numerische Modell in der Tat abhéngig von den angelegten Zwangsbe-
dingungen im Wesentlichen deterministisch reagiert. Ein real beobachtetes Klima zeigt jedoch
aufgrund komplizierterer Interaktionen der gekoppelten Untersysteme starkere Variabilitdt auf
allen Zeitskalen, siche zum Beispiel Mitchell (1976). Der Grund fiir dieses unterschiedliche
Verhalten von Modell und Realitidt kann unter anderem auf die anliegenden Antriebsfelder be-
ziiglich Windspannung, Meereis, Netto-Niederschlag und Hintergrund-Temperatur Tz an der
Meeresoberfliche zuriickgefiihrt werden. Fiir jeden Monat im Jahreszyklus des LSG-Modells
finden antreibende Randbedingungen Anwendung, welche an jeder geographischen Koordinate
einen fiir den jeweiligen Monat typischen mittleren Wert annehmen. Es gibt im Modell je-
doch keine interanuale Variabilitit, das heifit fiir jedes Modelljahr finden die exakt gleichen
Randbedingungen Anwendung. Man muss sich dariiber bewusst sein, dass dies eine idealisier-
te Betrachtungsweise der Realitdt darstellt. Selbst wenn beispielsweise reale Messungen der
Lufttemperatur {iber einen ldngeren Zeitraum im Mittel an einem Ort im Wesentlichen glei-
che Resultate ergeben, so existiert im Allgemeinen dennoch interanuale Variabilitit. Das reale
Klimasystem wird in den hier diskutierten Experimenten also stark vereinfacht dargestellt.

Zur Begriindung der dennoch festgestellten Variabilitdt im Modell l&sst sich folgendermafien
argumentieren: Die Ursache fiir die in den Feldern von Temperatur und Salzgehalt festgestellten
Schwankungen liegt nicht im Randwertproblem begriindet, da Topographie und externe Antrie-
be im Modellzeitraum konstant sind beziehungsweise eine jiahrliche Periodizitiat besitzen. Als
Quellen kommen daher numerische Schwankungen im Modell durch die begrenzte numerische
Genauigkeit der Computerberechnung abhiingig von der verwendeten Prozessorarchitektur®”
sowie Nichtlinearitédten in Frage. Die Formulierung der Stromungs-Differentialgleichungen ist
in LSG zwar linearisiert (siche Kapitel 2.1.1), dennoch verbleiben insbesondere durch die in-
terne Berechnung der Dichte p = p (T, S, z) Nichtlinearitdten im Modell, sieche Maier-Reimer
und Mikolajewicz (1992).

37 Fs wurde testweise ein Experiment auf einem Rechner anderen Typs wiederholt, um Abweichungen des
Modellergebnisses abhéngig von der Rechnerarchitektur aufzudecken. In der Tat ergeben sich fiir die Nut-
zung eines Grofrechners vom Typ ,NEC SX8‘ andere Resultate, als bei Verwendung eines herkémmlichen
Biirorechners. Die wesentlichen Aussagen der Experimente sind vergleichbar, in Details zeigen graphische
Darstellungen des gendherten advektiven Wiarmetransports jedoch erkennbare Unterschiede.
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5.2 Umwilzung bei zonal gemittelten Antriebsfeldern

In Kapitel 4.9 wird gezeigt, dass die resultierende meridionale Umwiélzung stark von der Form
der angelegten Antriebsfelder abhingig ist. Im Atlantik sind nennenswerte polwértige Trans-
porte nur moglich wenn realistische, das heifst nicht zonal gemittelte, Netto-Niederschlags- und
Windfelder vorliegen. Im Pazifik sind die meridionalen Massentransporte im Falle zonal gemit-
telten Antriebs jedoch grundsétzlich stérker als bei Verwendung realistischer Antriebsfelder.

Die Ursache fiir dieses asymmetrische Verhalten in Atlantik und Pazifik diirfte in der un-
terschiedlichen Verteilung des Salzgehaltes insbesondere an der Oberflache liegen, sieche Ab-
bildung 13 auf Seite 39 fiir Modellergebnisse sowie Stewart (2007), dortige Abb. 6.4 fiir reale
Messungen. Die Unterschiede in der Salzkonzentration lassen sich mit den unterschiedlichen
Verdunstungs- und Niederschlagsverhéltnissen in beiden Ozeanbecken begriinden. Im Atlantik
herrscht bei heutigen klimatologischen Bedingungen ein Netto-Export von Wasserdampf von
0,177 Sv (Lohmann und Lorenz, 2000), dadurch erklirt sich ein vergleichsweise hoher Salzge-
halt im Atlantik. Fiir zonal gemittelte Antriebsfelder erhalten nun Atlantik und Pazifik bei
einer gegebenen Breite pro Ozeanfliche den gleichen Netto-Niederschlag. Somit findet im Mo-
dell ein Ausgleich der asymmetrischen Verteilung des Salzgehalts statt, der Atlantik erhélt nun
mehr Sifwasserzufluss als vorher, wihrend der Pazifik einen vergleichsweise héheren Salzge-
halt entwickelt. In der Folge verdndert sich auch die Dichte des Meerwassers, in den hohen
Breiten des Parzifiks verstarkt sich konvektive Instabilitéit, wihrend sie im Nordatlantik eine
Schwichung erfdhrt. Damit wird dem Atlantik eine Grundlage fiir die ausgeprigte meridionale
Umwilzung entzogen, wihrend sich die Voraussetzungen fiir einen meridionalen Massentrans-
port im Pazifik verbessern. Offensichtlich miissen im Atlantik sowohl Netto-Niederschlag als
auch Windspannung realistisch sein, um nennenswerte meridionale Transporte zu erméglichen.
Dies deutet darauf hin, dass man nicht von einer vorwiegend dichtegetriebenen oder windge-
triebenen globalen Umwilzung sprechen kann, im Atlantik ist diese stark an beide Randbedin-
gungen gekoppelt. Dies widerspricht auf den ersten Blick den Aussagen von Wunsch (2002),
nach denen die meridionale Umwéilzung hauptséchlich windgetrieben ist, eine endgiiltige Aus-
sage zur Relevanz der hier ermittelten Ergebnisse kann mit den vorliegenden Informationen
noch nicht gegeben werden. Hierzu sind weitere Experimente mit verfeinerten, insbesondere
lokal variierten Feldern von Windschub und Netto-Niederschlag notwendig.

Wiéhrend Bice et al. (2000) mit ihrem Klimamodell offensichtlich auch bei Verwendung zo-
nal gemittelter Randbedingungen stabile Umwilzungen erhalten, konnte dies mit dem LSG-
Modell im Allgemeinen nicht erreicht werden. Dies legt nahe, dass man bei der Untersuchung
ozeanischer Stromungssysteme abhéngig vom verwendeten Modell abwégen sollte, ob zonale
Mittelung der Antriebsfelder realistische Ergebnisse liefern kann. Im Falle des LSG-Modells
ist dies ndherungsweise nur fiir die Hintergrund-Temperatur erreichbar. Bei zonal gemittel-
ter Hintergrund-Temperatur sinkt die Umwilzung zwar, bricht aber nicht vollig zusammen,
siehe Abbildung 79 auf Seite 81. Dies sollte darauf zuriickzufiihren sein, dass im Gegensatz
zu den anderen Antriebsfeldern die Hintergrund-Temperatur aufgrund der Verwendung eines
Energie-Bilanzmodells nur schwach an den Ozean gekoppelt ist, siehe Kapitel 2.1.1.

5.3 Der Einfluss topographischer Veranderungen auf das Klimasystem

In Abschnitt 4 wird aufgezeigt, wie globale Verteilungen von Salzgehalt, Temperatur, Geschwin-
digkeiten, meridionaler Umwiélzung und Wirmetransport sowie das Kohlenstoff-Isotopenver-
hiltnis 6'3C auf Anderungen in der Passagenkonfiguration reagieren. Im Folgenden werden
diese Ergebnisse im Zusammenhang betrachtet und es wird der Versuch der Erschliefung ei-
ner kausalen Beziehung unternommen. Als Ausgangspunkt dienen Variationen im meridionalen
ozeanischen Wirmetransport, welcher als entscheidendes Kriterium fiir Verdnderungen des Kli-
mas in hohen nordlichen und siidlichen Breiten betrachtet wird. Diese Variationen werden unter
Beriicksichtigung der weiteren Modellausgaben begriindet.
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Das erste wichtige Ergebnis ist, dass der iiber alle Langenkreise integrierte nordwértige meri-
dionale Wirmetransport von heutiger Topographie ausgehend mit zunehmender Anderung der
Passagenkonfiguration abnimmt, withrend er auf der Siidhalbkugel zunimmt. Diese Anderung
verlduft monoton, mit Ausnahme der Offnung des Tethysmeeres. Gleichzeitig sinkt vor allem
im Atlantik die nordwértige meridionale Umwilzung. Im Pazifik gibt es einen dhnlichen Trend,
der jedoch eine schwichere Auspriagung hat (siehe Tabelle 4). Die Verinderung hin zu redu-
zierten Umwiilzraten verliuft im Atlantik ebenfalls mit einer Ausnahme monoton. Die Offnung
der Tethys verstiarkt den meridionalen nordwértigen Massentransport im Atlantik nochmals.

Zunichst wird die Abnahme des nordwirtigen Warmetransports beim Offnen der Panama-
Strafe betrachtet (Abbildung 65, Experiment ,,Miozén 2). In Folge der Entstehung einer Ver-
bindung zwischen Atlantik und Pazifik in niedrigen Breiten sinkt nahezu in der gesamten
Nordhemisphére der Salzgehalt an der Meeresoberflaiche (Abbildung 29), die Ursache dafiir
zeigt sich in den Abbildungen des zonalen Mittels (Abbildung 35): Es liegt eine Umverteilung
der Salzkonzentrationen mit Bevorzugung der Siidhemisphére vor. In der Folge sinken nord-
wirtige meridionale Umwilzung sowohl im Atlantik als auch im Pazifik (Abbildung 23), der
Eintrag von Tiefenwasser aus der Antarktis (begiinstigt durch die Zunahme des Salzgehalts
und dadurch erhéhter konvektiver Instabilitédt in der Stidhemisphére) steigt etwas, die Bildung
von Tiefenwasser in den hohen nordlichen Breiten sinkt. Eine Abnahme des meridionalen Was-
sertransports zeigt sich auch in der Geschwindigkeitsverteilung auf 1500 m Tiefe (Abbildung
60), hier erkennt man eine deutliche Abnahme der siidwértigen Stromungen entlang der westli-
chen Begrenzungen von Pazifik und Atlantik. Die Verdnderung des Warmetransports offenbart
sich auch in der Meeresoberflichentemperatur sowie im zonalen Mittel der Temperaturvertei-
lung (Abbildungen 41 und 47). Hohe nordliche Breiten erfahren eine Abkiihlung, wihrend sich
siidliche Breiten meist erwirmen. Diese Variationen sind jedoch auf oberflichennahe Schichten
beschrankt, in der Tiefsee herrscht global Abkiihlung vor. Beziiglich der Tiefe der Panamapas-
sage konnten anhand der durchgefiihrten Experimente keine fundamentalen Verdnderungen im
Modellklima beobachtet werden. Die Tiefe des mittelamerikanischen Durchflusses hat in den
betrachteten Konfigurationen geringen Einfluss auf den Warmetransport (Abbildung 66). Dies
erkliirt sich durch vergleichsweise geringe Anderungen in der Salz- und Geschwindigkeitsver-
teilung.

Eine Offnung der Tethyssee bedingt eine teilweise Umkehr der durch Offnen der Panamapas-
sage hervorgerufenen klimatischen Verdnderungen. Der nordwirtige Wérmetransport nimmt
nochmals zu, wihrend der siidwértige Transport wieder etwas sinkt (Abbildung 65, Experiment
,,Oligozén 1¢). Dies lisst sich wiederum durch Verschiebungen der Salzverteilung erkliren. Im
nordlichen Teil des Indischen Ozeans und im Mittelmeer herrscht bei heutigen Bedingungen
vergleichsweise hoher Salzgehalt vor, sieche Abbildung 13. Wenn der Durchfluss des Tethysmee-
res verschlossen ist, bleibt der Austausch dieser Reservoire mit dem Nordatlantik unterbunden
bzw. im Fall des Mittelmeeres sehr geschwicht. Offnet sich jedoch die Verbindung zwischen
Indik und Atlantik, so ergibt sich vor allem in tieferen Ozeanschichten eine nordwestwérts
verlaufende Stromung durch das Mittelmeer (Abbildung 56). In der Folge erhoht sich der
Salzgehalt im Nordatlantik sowohl im zonalen Mittel (Abbildung 36) als auch an der Mee-
resoberfliche (Abbildung 30), hiervon ist ebenfalls das gesamte Nordpolarmeer betroffen.3®
Dadurch begriindet ist eine erhéhte konvektive Instabilitdt durch die hohe Dichte oberflichen-
naher Wasserschichten im Nordatlantik, dies ermdglicht die Bildung von Tiefenwasser und
stellt die Grundlage fiir den Nachfluss von Oberflichenwasser aus niedrigen Breiten dar. In der
Folge erhoht sich die nordwértige meridionale Umwilzung im Atlantik nochmals (Tabelle 4),
im Pazifik hingegen wird der nordliche Teil der bereits bei einer tiefen Panamapassage zweige-
teilten im Uhrzeigersinn verlaufenden Umwilzungszelle etwas schwéicher, wihrend der siidliche

38 Die Bedeutung eines gedffneten Tethysmeeres fiir den Salzgehalt im Nordatlantik offenbart sich auch in
Experiment ,,Eozidn fiktiv* bei geschlossener Drakestrake und geschlossener Tethys, siehe Abbildungen 34
und 40.
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Teil sich verstarkt (vergleiche Abbildungen 23 und 24). Die Temperatur im Nordpazifik sinkt,
wahrend sie in Oberflichennihe im Atlantik deutlich steigt (Abbildungen 30 und 36).

Das allméhliche Schliefsen der Drakestrafe fiihrt im Experiment wieder zu einer Verschie-
bung der Wiarmetransporte von der Nordhemisphére in den Siiden (Abbildung 67). Dies wird
gerade in der Siidhemisphére von dramatischen Verédnderungen der Zirkulation in der Tiefsee
begleitet. Mit der zweiten Stufe der Verengung verdndert sich der Fluss von einer longitudi-
nalen Ausrichtung, wie sie fiir die Antarktische Zirkumpolarstromung typisch ist, zu einem
wirbelbasierten Stromungssystem (siche Abbildungen 63 und 64). Die zonal gemittelten Tem-
peraturen nehmen in weiten Teilen von Atlantik und Pazifik ab. Es liegt nahe, dass die Ursache
in der volligen Umstrukturierung der globalen Zirkulation zu suchen ist. Abbildung 27 zeigt,
dass oberflichennaher nordwirtiger Wassertransport sowohl in Atlantik, als auch in Pazifik
fast vollig zusammengebrochen ist. Im Atlantik herrscht statt dessen eine ausgeprigte Tiefen-
Umwilzung im Gegenuhrzeigersinn vor.

Betrachtet man die Anderungen der ozeanischen Transporte in Bezug auf eine verinderte
Passagenkonfiguration im Siidpolarmeer im korrekten zeitlichen Ablauf der Erdgeschichte, so
wurde vor etwa 30 Ma die Landbriicke zwischen der Spitze Stidamerikas und der Antarktis auf-
gebrochen und die Drakestrafie entstand. Die Ergebnisse des Experiments zeigen, dass damit
eine starke Verschiebung des meridionalen ozeanischen Warmetransports von der Stidhemispha-
re zur Nordhalbkugel einherging. Dies kénnte deutliche Folgen fiir das Klima des Antarktischen
Kontinents gehabt haben. Um genaue Aussagen zur Verdnderung des Klimas in der Antarktis
treffen zu konnen ist aber die Verwendung eines gekoppelten Atmosphiren-Ozean-Modells not-
wendig, was die Aufgabenstellung dieser Arbeit iibersteigt. Die Verdnderungen im ozeanischen
Wirmetransport werden in den vorliegenden Experimenten durch ein einfaches Energiebilanz-
modell der Atmosphére ausgeglichen. Es ist im Rahmen dieser Arbeit nicht iiberpriifbar, wie ein
vollwertiges dreidimensionales Zirkulationsmodell der Atmosphére auf solche Stérungen ant-
wortet und wie stark die resultierende Abkiihlung unter Beriicksichtigung der atmosphirischen
Wirmetransporte tatséichlich ausféllt, diese Fragestellung bleibt spéiteren Studien vorbehalten.

An der Meeresoberfliche fillt bei geschlossener Drakestrafe eine extreme Wirmeanomalie
im Siidatlantik auf. Dies kénnte im Zusammenhang mit der vertikalen Komprimierung der
windgetriebenen Umwilzungszelle zwischen 40 °S und 60 °S stehen (siche Abbildung 84, diese
Stromungsstruktur wird in der Fachliteratur als ,,Deacon-Zelle* bezeichnet, sieche zum Beispiel
Gerdes et al. (2003), Abschnitt 2.3). Wihrend in Experimenten mit einer offenen Drakestrafie
die Ausldufer dieser Stromung warmes Oberflichenwasser zwischen 30 °S und 40°S in grofe
Tiefen von bis zu 2000 m verbringen bevor es wieder auftaucht,® ist die maximal erreichte
Tiefe bei geschlossener Drakestrafe nur noch knapp 500 m bei dhnlicher Intensitdt des Mas-
sentransports; letzteres zeigt sich anhand einer erhdhten Stromliniendichte. In der Folge sollte
das bei niedrigen siidlichen Breiten abtauchende Oberflichenwasser einen grofteren Teil seiner
Temperatur behalten und schlieflich der Oberfliche bei hohen siidlichen Breiten zufiihren. Die
Oberflachentemperaturen weisen zwischen 30 °S und 40 °S einen starken Gradienten auf (Ab-
bildung 12), da hier antarktische Wassermassen mit denen hoherer Breiten zusammentreffen.
Vergleichsweise geringe Verschiebungen des meridionalen Stromungsgleichgewichts konnten in
diesem Bereich starker Temperaturgradienten auffillige Temperaturanomalien hervorrufen. Ein
moglicher Mechanismus ist eine vergleichsweise warme Stromung in geringer Tiefe, ermdglicht
durch die Kompression der Deacon-Zelle. Unterstiitzung fiir diese These liefern entsprechende
Temperaturanomalien entlang der komprimierten Tiefenstrémung im zonalen Mittel insbeson-
dere im Atlantik, siche Abbildungen 49 bis 51. Neben den Verdnderungen in der Deacon-
Zelle kann die in den Experimenten festgestellte Temperaturanomalie auch auf Verstirkung
von Intensitdt und Ausdehnung der oberflichennahen westlichen Randstromung zuriickgefiihrt
werden (Abbildungen 56 bis 59).

39 Es ist moglich, dass das Oberflichenwasser aufgrund der lingeren Verweilzeit in grofier Tiefe auch einen
grokeren Teil seiner Warme an umgebendes kiihleres Wasser abgibt.
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Interessanterweise ist an das Auftreten dieser Warmeanomalie eine ebenfalls positive Salz-
anomalie gekoppelt, vergleiche Abbildungen 31 bis 33. Die Kausalitit ist in diesem Fall expe-
rimentell nicht zu erschliefsen. Da der Netto-Niederschlag jedoch fest vorgegeben ist, kann der
Effekt nicht auf einer verstirkten Verdunstung beruhen. Die Salzanomalie sollte daher auf das
verdnderte Stromungsgleichgewicht zuriickzufiihren sein.

20N 40N 60N 80S 60S 408

20N 40N 60N

(a) Drake offen (b) Drake geschlossen

Abbildung 84: Global integrierte meridionale Umwélzung bei gedfineter (links) und geschlosse-
ner Drakestralie (rechts); die windgetriebene Umwilzung (,,Deacon-Zelle) zwi-
schen 30°S und 40°S wird auf oberflichennahe Wasserschichten beschrinkt

Betrachtung der Anderungen der Geschwindigkeitsbetrige im Kontext verénderter Passagen-
konfigurationen zeigen, dass diese in der Tiefsee stirker ausfallen als in der obersten Ozean-
schicht. Dies belegt, dass an der Grenzfliche der Einfluss des Windantriebs dominiert; die
zugehorigen Antriebsfelder werden in den durchgefiihrten Experimenten zu verdnderter Pas-
sagenkonfiguration nicht verindert. In tiefen Ozeanschichten machen sich jedoch gerade in
der Siidhemisphére sowie entlang der Ostlichen Kontinentrander starke Abweichungen der Ge-
schwindigkeiten bei Anpassung der topographischen Randbedingungen bemerkbar. Theoreti-
sche Diskussionen der Tiefsee-Zirkulation gehen davon aus, dass in tiefen Ozeanschichten strikte
Geostrophie gilt.*? Es besteht ein Gleichgewicht zwischen Druckgradientenkraft und Coriolis-
kraft. Das Schliefen einer Passage ermoglicht nun den Aufbau von Dichtegradienten, welche
in der Tiefsee iber die geostrophischen Gleichungen an die dort herrschenden horizontalen
Geschwindigkeiten koppeln, siehe zum Beispiel Stewart (2007), dortiges Kap. 10.2.

Beziiglich der Entwicklung der meridionalen Umwélzung im Pazifik bleibt festzuhalten, dass
sich die Ergebnisse von Motoi et al. (2005) nicht bestétigen lassen. Dort wird fiir eine ge-
schlossene Panamapassage eine Umwiilzung von 12 Sv im Nordpazifik gefunden, was eine Ver-
starkung gegeniiber heutiger Topographie bedeutet. In den in dieser Arbeit durchgefiihrten
Experimenten ergibt sich fiir die pazifische Umwiélzung eine schwichere Abhéngigkeit von der
Passagenkonfiguration als im Atlantik, sie nimmt jedoch von heutigen topographischen Rand-
bedingungen aus betrachtet kontinuierlich ab. Jedoch konnte beim Offnen der Panama-Strafe
eine Zweiteilung der nordwértigen Umwilzung festgestellt werden, dies fiihrt zu einer lokalen
Verstirkung der Umwilzung in niedrigen nordlichen und siidlichen Breiten (sieche Abbildungen
16 und 23). Diese siidlichere Transportzelle wird durch die Offnung des Tethysmeeres nochmals
leicht verstérkt, siehe Abbildung 24.

Folgend wird eine mogliche Kausalititsbeziehung zwischen den bei Modifizierung der Pas-

40 Eine Zusammenfassung der Konzepte verschiedener Studien findet sich zum Beispiel bei Stewart (2007),
dortiges Kap. 13.3.
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sagenkonfiguration auftretenden Anderungen der ozeanischen Eigenschaften aufgestellt. Dabei
sind Punkt 2 und 3 eng miteinander gekoppelt, die kausale Beziehung ist hier nicht eindeutig.

1. Anderung der Passagenkonfiguration

2. Umverteilung von Salzkonzentration und Temperatur, Einstellen eines neuen Strémungs-
gleichgewichts

3. Anderungen in der meridionalen Umwilzung und dem polwirtigen Wirmetransport

Verschiebungen der Salzkonzentration (bei unveréinderter Windspannung) sind fiir die An-
derungen in der meridionalen Umwilzung wichtiger, als Anderungen in der Temperatur.*!
Die hier prisentierten Experimente haben gezeigt, dass eine Verringerung des nordwértigen
Massentransports immer gleichzeitig auftritt mit einer Verringerung des Salzgehalts in Nord-
atlantik und Nordpolarmeer, was diese Annahme weiter stiitzt. Analog geht eine Erhéhung des
nordwirtigen Transports, wie im Fall eines gedffneten Tethysmeeres, mit einer Erh6hung der
Salzkonzentrationen in hohen nérdlichen Breiten einher.

Ein qualitatives Modell der Auswirkungen von Salzgehalt und Temperatur auf die meridio-
nale Umwilzung wird bei Lohmann (1996), dortiges Kap. 2 diskutiert, siehe auch Abbildung
85. Wihrend Salz eine positive Riickkopplung auf den kombinierten meridionalen Massen- und
Wirmetransport hat,*? verursacht Temperatur eine negative Riickkopplung.*® Der Salzgehalt
des Meerwassers ist in den hier durchgefiihrten Experimenten fiir die Etablierung einer star-
ken meridionalen Umwilzung und damit eines starken polwartigen Energietransports also der
entscheidende Faktor. Riickkopplungen aufgrund verénderten Netto-Niederschlags lassen sich
mit dem verwendeten Modell nicht beriicksichtigen.

Als letztem Punkt zum Einfluss der Ozeanpassagen wird hier noch auf die mit dem ozeani-
schen Biogeochemiemodell ermittelten Verteilungen der stabilen Kohlenstoffisotope in Pazifik
und Atlantik eingegangen. Fiir heutige Verhéltnisse wird im zonalen Mittel des Atlantik die
Verteilung des §'3C-Verhiltnisses sehr realistisch ermittelt. Man erkennt deutlich, dass durch
starke meridionale Umwélzung ein positiveres Signal von oberflichennahen Gewéssern in nied-
rigen Breiten durch konvektive Instabilitdt im Nordatlantik in tiefere Schichten verbracht wird,
vergleiche Abbildung 80 und die Diskussion in Kapitel 1.6. Bereiche mit einem Isotopenverhélt-
nis kleiner als 0%o sind auf mittlere Tiefen konzentriert. Im Pazifik stimmen die ermittelten
Werte an der Oberfliche ebenfalls gut mit der Literatur iiberein (vergleiche zum Beispiel Rud-
diman (2001), Abb. 11-18), das Modell liefert jedoch in der Tiefsee ein weitgehend negativeres
Isotopenverhiltnis. In Diskussionen mit Dr. Martin Butzin von der Gruppe Paleoclimate Dyna-
mics wurde jedoch festgehalten, dass die Negativitit des 6'3C-Verhéltnisses in der pazifischen
Tiefsee in der genannten Publikation wahrscheinlich unterschétzt wird.

Nach der Offnung der Panamapassage ergibt sich in der atlantischen Tiefsee ein negativer-
es §13C-Verhiiltnis, siehe Abbildung 81. Im zonalen Mittel hat der Pazifik im Modell wie im
vorherigen Absatz bemerkt ein sehr negatives Isotopenverhiltnis in der Tiefsee. Die Offnung
der Panamapassage ermoglicht nun grundsétzlich einen Transport der unterschiedlichen Iso-
topensignale zwischen Atlantik und Pazifik. Untersuchungen der Geschwindigkeiten in einem
vertikalen Schnitt durch die Panamapassage (Abbildung nicht dargestellt) zeigen, dass abge-
sehen von der obersten Ozeanschicht in Tiefen bis 1000 m in der Tat nordwirtiger Transport
vom Pazifik in den Atlantik vorherrscht, darunter liegt entgegengesetzte Stromung vor. Dies
konnte zu einem Teil die Erniedrigung des §'3C-Isotopenverhiltnis in der nordatlantischen

41 Tn hohen Breiten ist der Salzgehalt fiir die Dichte wichtiger als die Temperatur des Wassers, siehe zum
Beispiel Motoi et al. (2005).

42 GQalz erhoht die Dichte des Wassers, verstirkt konvektive Instabilitit und damit die meridionale Umwilzung.
Diese wiederum transportiert weiteres Wasser hoher Salzkonzentration aus den mittleren in hohe Breiten.

43 Erhohung der Oberflichentemperatur des Meeres senkt die Dichte und schwiicht damit die meridionale
Umwilzung. Dies wiederum senkt den polwirtigen Energietransport und in der Folge die Meeresoberfla-
chentemperatur.
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Abbildung 85: Riickkopplungsmechanismen, welche die meridionale Umwélzung beeinflussen;
entnommen von Lohmann (1996), dortige Abb. 2.1

Tiefsee erkliren. Weiterhin ist der Eintrag von Wassermassen mit §'3C-Werten grofer Null in
die nordatlantische Tiefsee, welcher im Experiment fiir heutige Topographie noch weitgehend
positives Isotopenverhiltnis bis in hohe siidliche Breiten ermoglichte, nun aufgrund sinkender
meridionaler Umwilzung reduziert. Im Pazifik wird vor allem die negative Anomalie verringert,
dies konnte auf die Abgabe entsprechenden Wassers an den Atlantik zuriickzufiihren sein.

Wird zusitzlich die Tethyssee geoffnet, &ndern sich die isotopischen Eigenschaften oberfla-
chennahen Wassers im Atlantik nicht wesentlich (Abbildung 82), lediglich der Eintrag von
Oberflichenwasser positiver §'3C-Werte im Nordatlantik scheint etwas verstirkt. Dies ist si-
cher auf die durch Offnung des Tethysmeeres nochmals verstirkte meridionale Umwilzung
zuriickzufiihren. In der Tiefsee jedoch veriindern sich die §'3C-Werte weitrdumig positiv, dies
gilt auch fiir den Pazifik. Dieser Effekt verstirkt sich nochmals bei Schliefen der Drakestrafse.

Betrachtet man Anderungen der Isotopenverhiltnisse aufgrund variierter Passagenkonfigu-
ration so muss man sich dariiber bewusst sein, dass diese einer Uberlagerung unterschiedlicher
Mechanismen entstammen. Einerseits kann sich die meridionale Umwilzung, die Bildung von
Tiefenwasser und damit der Eintrag des positiveren Oberflichen-Signals in die Tiefsee verén-
dern, andererseits existieren neue Verbindungswege iiber welche sich unterschiedliche Isotopen-
konzentrationen in verschiedenen Ozeanbecken mischen konnen. Kompliziert wird der Mecha-
nismus noch durch eine weitere Abhangigkeit des Kohlenstoffhaushalts von Temperatur- und
Salzverteilungen. In den hier durchgefiihrten Experimenten konnte §'3C qualitativ als Indi-
kator fiir Verdnderungen in der meridionalen Umwélzung insbesondere im Atlantik bestétigt
werden; verringerte Umwélzung verkleinert den Bereich in der atlantischen Tiefsee, in welchem
vergleichsweise positive Isotopenverhiltnisse vorherrschen. Um insbesondere den Einfluss ver-
dnderter Salz- und Temperaturkonzentrationen zu studieren sind jedoch weitere Experimente
notig. Diese miissen aus Zeitgriinden spéteren Studien vorbehalten bleiben.

Die Durchfiihrung der Experimente mit dem HamOCC-Modell zeigte, dass die Einschwing-
zeit mit jeder Anderung der Passagenkonfiguration linger andauert, siehe auch Kapitel 3.2.
Fir das Experiment ,,Eozin 2“ reichen 300000 Modelljahre nicht aus, um den Kohlenstoff-
kreislauf in einen eingeschwungenen Zustand iiberzufiihren. Dies deutet darauf hin, dass sich



5 Diskussion der Ergebnisse 91

die Sedimentationsprozesse im Ozean** zu friiheren Zeiten grundlegend vom heutigen Zustand
unterscheiden. Es muss jedoch beachtet werden, dass die in den durchgefiihrten Experimen-
ten vorgegebenen atmosphirischen Konzentrationen von Kohlenstoffdioxid mit etwa 280 ppm
deutlich geringer sind, als dies in fritheren Zeiten der Fall war, siehe zum Beispiel Pagani et al.
(2005).

Zusammenfassend ldsst sich fiir die Experimente zum Einfluss der Ozeanpassagen auf das
Klima feststellen, dass Resultate dieser Arbeit beziiglich des Einflusses der Passagenkonfigura-
tion auf das ozeanische Stromungsgleichgewicht im Einklang mit fritheren Veroffentlichungen
sind. Es ergeben sich jedoch auch neue Erkenntnisse insbesondere zur Bedeutung des Tethys-
meeres beziiglich eines erhShten ozeanischen Warmetransport in der Nordhemisphére und des
Verhaltens der meridionalen Umwélzung im Pazifik; diese wird in fritheren Studien meist nicht
diskutiert. Es zeigt sich sowohl durch einen Vergleich der hier gewonnenen Erkenntnisse mit
der Literatur, als auch durch Gegeniiberstellung unterschiedlicher fritherer Veroffentlichungen,
dass die Ergebnisse von Modellstudien stark von der verwendeten Kombination klimatischer
Modelle und antreibender sowie topographischer Randbedingungen abhéngen.

5.4 Bewertung der Qualitdt der ermittelten Warmetransporte

Da zur Ermittlung der Wirmetransporte das bestehende LSG-Modell eine Erweiterung des
Programmcodes erfahrt, soll an dieser Stelle ein Vergleich der hier bestimmten Ergebnisse
mit der Literatur erfolgen. Die Ermittlung des Wirmetransports anhand numerischer Model-
le scheint einer gewissen Schwankungsbreite zu unterliegen. Einige Verdffentlichungen geben
Maxima des nord- bzw. siidwartigen Transports fiir heutige Topographie von etwa 1 PW bzw.
—2PW an, vergleiche zum Beispiel Maier-Reimer et al. (1990) und Mikolajewicz et al. (1993).
Andere Autoren (Bice et al., 2000) sehen ihre Resultate unter Verwendung gekoppelter Ozean-
Atmosphirenmodelle in guter Ubereinstimmung mit den friithen Messungen am Erdsystem nach
Carissimo et al. (1985). Auch beziiglich der Ungleichheit der Flachen unter dem Graphen des
Wirmetransports in Nord- und Stidhemisphére gibt es von Studie zu Studie deutliche Unter-
schiede. Wihrend bei Trenberth und Caron (2001), dortige Abbildung 6, eine Zusammenstel-
lung der globalen ozeanischen Warmetransporte aus verschiedenen Modellstudien vorwiegend
in der Nordhemisphére einen groferen integrierten Transport findet, zeigen verschiedene Al-
tere Modellstudien (Maier-Reimer et al., 1990; Mikolajewicz et al., 1993) unter Verwendung
einer Vorgingerversion des LSG-Modells in der Stidhemisphére erhdhten Transport. Da die in
dieser Arbeit ermittelten stirkeren nordwartigen Transporte fiir heutige Topographie im Ein-
klang mit der neueren Verdffentlichung von Trenberth und Caron (2001)*° stehen, werden die
Proportionen des hier ermittelten Warmetransports als hinreichend realistisch betrachtet.

Es bleibt zu bemerken, dass moderne Messungen am Erdsystem von geringeren ozeanischen
Wirmetransporten ausgehen als bei Carissimo et al. angegeben und als in dieser Arbeit er-
mittelt, siche zum Beispiel (Trenberth und Caron, 2001). Der Transport wird dort um etwa
50 Prozent geringer angegeben. Die Ursache fiir diese Diskrepanzen bleibt unklar, sie stellen
fiir diese Arbeit jedoch keinen Nachteil dar. Die hier ermittelten ozeanischen Wirmetranspor-
te werden lediglich als relativer Trend interpretiert, geeignet zum Studium der Auswirkungen
veranderter Passagenkonfigurationen. Die diesbeziiglich beobachtete Entwicklung hin zu gerin-
geren nordwirtigen und erhohten siidwértigen Transporten fiir zeitlich weiter zuriickliegende
Passagenkonfigurationen ist im Einklang mit fritheren Modellstudien (Maier-Reimer et al.,
1990; Mikolajewicz et al., 1993; Bice et al., 2000; von der Heydt und Dijkstra, 2006).

Wofiir die hier durchgefiihrten Experimente nicht hinreichend sind, ist die Aussage iiber
absolute Transportamplituden. Einerseits liegt dies an der Vielzahl der eingefiihrten Verein-
fachungen bei der Bestimmung des Wiarmetransports (siche Kapitel 2.2.1), andererseits an

44 Diese beeinflussen das Einstellen eines Fliefigleichgewichts des Kohlenstoffkreislaufs, vergleiche Kapitel 2.2.4.
45 Diese Verdffentlichung verkniipft Tnformationen aus Klimamodellen mit realen Messungen am Erdsystem.
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Beschriankungen des LSG-Modells beziiglich der Gitterauflésung und damit einhergehend dem
Verlust kleinskaliger dynamischer Prozesse wie “Eddies®, dies sind kleinskalige ozeanische Wir-
bel. Wie stark absolute Transporte von der in den Experimenten verwendeten vereinfachten
Atmosphéarenphysik abhiangen ist im Rahmen dieser Arbeit nicht feststellbar. Die gemachten
Naherungen beziiglich der Kopplung von Ozean und Atmosphére in Bezug auf Wérme scheinen
jedoch eine gute Niherung zu sein, da die Wassertemperatur sich relativ frei einstellen kann.*
Niederschlag und Verdunstung werden allerdings fest vorgeschrieben und erfahren somit keine
Riickkopplung. Bei Lohmann (1996), dortiges Kap. 6.2, wird jedoch mit einem vollgekoppelten
Atmosphiren-Ozean-Modell gezeigt, dass Anderungen im Siifwasserfluss von vergleichsweise
geringer Bedeutung fiir die Stabilitdt der meridionalen Umwiélzung (und somit den polwér-
tigen Wirmetransport) sind. Eine weitere Einschriankung dieser Experimente soll aber nicht
verschwiegen werden, sie betrifft auftretende Phasenumwandlungen an der Meeresoberfliche.
Da Meereis fest vorgeschrieben wird und keine dynamische Modellierung erfihrt, liegt hiermit
ein weiterer Unsicherheitsfaktor fiir die Absolutwerte des Warmetransports vor. Um absolute
Transporte zu ermitteln und insbesondere die Riickkopplung an Atmosphére sowie Meereis und
Landeis zu beriicksichtigen, ist die Verwendung detaillierterer Modelle notwendig.

5.5 Der Einfluss der Bodentopographie auf die Modellausgabe

In einigen bisherigen Studien zum Einfluss der Ozeanpassagen auf das Klima wurden flache
Ozeanbecken ohne Bodentopographie angenommen, siche von der Heydt und Dijkstra (2005,
2006). Um einen Eindruck von den Auswirkungen eines solchen Vorgehens beziiglich der zu
ermittelnden Stromungsverhéltnisse zu gewinnen, wird im Folgenden noch auf ein Experiment
(,Heute flach®) eingegangen, bei dem heutige Topographie mit einer mittleren Ozeantiefe als
topographische Randbedingung dient.

An der Meeresoberfliche ergeben sich global betrachtet in erster Linie kleinere Anderungen
der Geschwindigkeiten, da hier der unverénderte Antrieb des Windes vorherrscht. Allerdings
sind im Bereich des Antarktischen Zirkumpolarstroms auch in der obersten Schicht der Ozea-
ne Abweichungen von der Ausrichtung der Stromung bei vorhandenem Bodenrelief erkennbar,
vergleiche hierzu Abbildungen 17 und 72. Eine Besonderheit der Antarktischen Zirkumpolar-
stromung ist ihre Ausbreitung bis in grofie Tiefen, siehe zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 13.5.
Dadurch wird sie besonders anfillig fiir Ablenkungen aufgrund topographischer Unebenheiten,
vergleiche hierzu die Diskussion in Kapitel 1.5.5. Wihrend daher im Experiment ,,Heute” im
Verlauf der ostwirtigen Stromung an der Meeresoberfliche mehrfach Anderungen der Flussrich-
tung auftreten, fehlen diese Variationen in Experiment ,,Heute flach®. Die Strémung verlduft
geradlinig in West-Ost-Richtung, die Geschwindigkeitsvektoren sind dabei um etwa 45° ge-
gen die vorherrschende Flussrichtung nach Nordosten orientiert, dies ist auf den Einfluss der
Corioliskraft zuriickzufiihren, sieche zum Beispiel Stewart (2007), Kap. 9.2. Bei der Zirkumpo-
larstromung handelt es sich in der Tat um eine im Wesentlichen windgetriebene Strémung,
vergleiche Stewart (2007), Kap. 13.5: In dortiger Abb. 4.2 findet man eine starke ostwértige
Windstromung, die den Globus umspannt und ein Maximum bei 50 °S erreicht.

In tieferen Ozeanschichten stellt sich auch abseits des Antarktischen Zirkumpolarstroms ein
vollig anderes Stromungsgleichgewicht ein, als dies bei vorhandener Meeresboden-Struktur der
Fall ist. Die siidwértigen Transporte entlang der westlichen Begrenzungen von Atlantik und
Pazifik sind sehr viel schwicher als in Experiment ,,Heute, siche Abbildung 73. Bei Vallis
(2006), Kap. 14.6 wird gezeigt, dass das Vorhandensein eines geneigten Ozeanbodens fiir die
Ausprigung einer westlichen Randstrémung wichtige Bedeutung hat, da die Konturlinien kon-
stanter Vortizitit % hier meridional verlaufen. Im Gegensatz dazu sind sie fiir einen flachen

46 Tn den hier durchgefiihrten Experimenten findet zwar eine stark vereinfachte Formulierung der Atmosphéren-
physik in Form eines Energiebilanzmodells Verwendung, dies ermdglicht jedoch eine relativ freie Entwicklung
der Temperaturen im Ozean aufgrund von Gleichung 27.
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Ozeanboden zonal orientiert und fiithren zu geringerer meridionaler Ablenkung des Flusses. Ab-
gesehen vom Bereich des Antarktischen Zirkumpolarstroms schwécht sich die Ozeandynamik
auch abseits der Kontinentrander sehr ab. Die starke Abnahme der meridionalen Umwalzung
im Atlantik ist daher sicher auch noch auf weitere Mechanismen zuriickzufiihren. Eine mogliche
Ursache ist, dass bei Abwesenheit von Bodentopographie die Ausbildung zonaler Dichtegradi-
enten stark verringert wird. Bei Stewart (2007), dortiges Kap. 10.2 wird gezeigt, dass zwischen
meridionaler Stromung und zonalen Dichtegradienten in den geostrophischen Gleichungen ei-
ne Verkniipfung besteht, siche Gleichung (41). Eine Abnahme zonaler Dichtegradienten fiihrt
somit zu verringerter meridionaler Stromung. Wahrend die Stromungsverhéltnisse im Atlan-
tik also qualitativ verstanden werden kénnen, offenbaren die hier durchgefiihrten Experimente
jedoch ein paradoxes Verhalten des Pazifiks: Hier steigert sich die meridionale Umwilzung
fiir flache Bodentopographie. Diese Asymmetrie ist erstaunlich und lisst vermuten, dass ne-
ben Beziehung (41) noch weitere Einfliisse bestehen. Unterschiede in der Beckengeometrie von
Atlantik und Pazifik konnten eine Erklarung sein. Dies sind nur qualitative Ansétze zur Er-
klarung der vorliegenden Resultate, ein detailliertes analytisches Verstdndnis kann momentan
noch nicht prisentiert werden.

ov  0Op
5 "~ 52 (41)

Die meridionale Umwilzung sinkt im hier diskutierten Experiment im Atlantik auf Werte, wie
sie fiir ein Experiment mit ge6ffneter Panamapassage typisch sind, dies gilt in der Folge auch fiir
den globalen meridionalen Warmetransport. Salzkonzentration wird sowohl an der Oberfliche
des Atlantiks (siche Abbildung 70) als auch in tiefer liegenden Schichten (nicht dargestellt)
von der Nordhemisphire in den Siiden verlagert, das gesamte Nordpolarmeer verliert ebenfalls
Salz.

Diese Ergebnisse belegen, dass zur realistischen Simulation der Stromungsverhéltnisse im
Ozean unter dem Einfluss verdnderter Passagenkonfigurationen, insbesondere falls Absolut-
werte klimatischer Parameter ermittelt werden sollen, nicht ohne weiteres auf die Einbindung
einer Bodentopographie verzichtet werden sollte. Natiirlich sind die Daten beziiglich fritherer
Bodentopographien in der Vergangenheit sehr unsicher gewesen. In der letzten Zeit gibt es auf
diesem Gebiet jedoch grofse Fortschritte. Eine Reihe von Autoren, welche unter Anwendung
komplexer geologischer und geophysikalischer Modelle Rekonstruktionen der globalen Vertei-
lung der Meerestiefe erstellen, haben in jlingerer Zeit fiir einige Zeitscheiben Datensétze zu
Land- und Ozeantopographie veroffentlicht, siehe zum Beispiel Herold et al. (2008). Beson-
ders aktiv betétigt sich diesbeziiglich die Arbeitsgruppe um Dietmar Miiller (School of Geos-
ciences?”, University of Sydney). Es sind in der nahen Zukunft weitere Verdffentlichungen fiir
zusétzliche erdgeschichtliche Perioden zu erwarten. Dem Fachgebiet der Dynamik des Paléo-
klimas wird dies neue Impulse geben, wichtige Erkenntnisse insbesondere zur Bedeutung der
Ozeanpassagen fiir die Vergletscherung hoher nérdlicher und siidlicher Breiten sind zu erwar-
ten. Ein Nachfolgeprojekt dieser Arbeit wird sich sehr intensiv mit diesem Thema befassen.

5.6 Einbau topographischer Randbedingungen in Ozeanmodelle

Im Zuge dieser Arbeit wurde der Versuch unternommen, die topographischen Randbedingun-
gen nach Herold et al. (2008) (siehe auch Abbildung 1) in das LSG-Modell einzubinden. Dies
wiirde das Studium des Einflusses weiterer topographischer Anderungen im Miozin*® abseits
der Offnung und Schliefung von Passagen auch mit Hilfe des LSG-Modells erméglichen. Der
Versuch konnte bisher nicht erfolgreich abgeschlossen werden. Da sich das Problem jedoch ein-
grenzen liefl, was dhnliche Versuche der Implementierung neuer topographischer Randbedin-

47 http://www.earthbyte.org
48 Diese Verschiebungen der Landmassen sind bis in das mittlere Miozéin vergleichsweise gering.
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gungen in zukiinftigen Experimenten erleichtern wird, sollen hier in aller Kiirze die gewonnenen
Erkenntnisse zusammengefasst werden.

Bei der Einarbeitung von topographischen Randbedingungen in gitterbasierte numerische
Modelle miissen generell Kompromisse eingegangen werden. Einerseits sollen mdglichst realis-
tische Ergebnisse erhalten werden, deswegen sollten die in das Modell eingehenden Randbe-
dingungen das vorhandene Wissen iiber die Topographie mdglichst detailliert beriicksichtigen;
andererseits miissen sie auch den Beschrinkungen des verwendeten numerischen Modells ge-
recht werden. Ein besonders kritischer Punkt ist hier die Gitterauflosung: Das verwendete LSG-
Modell besitzt ein 72 x 72-Gitter mit 22 vertikalen Schichten. Dies bedeutet dass Strukturen
in den topographischen Datensitzen, die wesentlich kleiner als 3,5° x 3,5° sind, sowie deutlich
kleinere vertikale Dimensionen haben als die Ausdehnung der Schichten des Modellozeans,*
nicht abgebildet werden kénnen. Das Problem der beschrinkten Auflésung topographischer
Strukturen kann prinzipiell immer gel6st werden, indem Modelle mit einem feineren Gitter
Verwendung finden. Natiirlich bestehen diesbeziiglich praktische Begrenzungen, da mit der
Auflésung auch die notwendige Rechenzeit steigt.

Ein anderes Problem, welches eng mit der Approximation von Differentialgleichungen durch
finite Differenzen verkniipft ist, stellt das Courant-Friedrichs-Levi-Kriterium (CFL) dar, quan-
tifiziert durch die Courant-Zahl c. Sie ist definiert als das Verhéltnis von charakteristischem
Zeitschritt At multipliziert mit der positiv definierten Fortpflanzungsgeschwindigkeit u eines
Signals im numerischen Modell zu der durch die Modellauflésung bestimmten charakteristi-
schen Langenskala Az, siehe zum Beispiel Ferziger und Peric (2002), dortiges Kapitel 6.3.1.

uAt
c= (42)

Man kann das CFL-Kriterium auch interpretieren als eine notwendige Bedingung der Kausa-
litdt zwischen Stérungen im Modell und den sie verursachenden Prozessen. Kinzel und Reents
(1998) argumentieren, dass der Zeitschritt At kleiner gewahlt sein muss, als die Transport-
zeit, fiir ein Signal %. Gerade in Bezug auf die Implementierung der Bodentopographie des
Ozeans hat sich dies als problematisch erwiesen. Wéhrend die topographischen Randbedin-
gungen nach Herold et al. (2008) bei Verwendung einer flachen Bodentopographie® zu einem
stabilen Verhalten des LSG-Modell fiihren, ist die numerische Integration bei der Verwendung
der auf das Modellgitter transformierten Bodentopographie instabil. Dies dufiert sich bereits
nach wenigen Integrationsschritten in Form unrealistischer Salzgehalte und Temperaturen, es
fithrt schnell zum Absturz des Modells. Um auch die realistischen Randbedingungen beziig-
lich des Bodenreliefs im Experiment beriicksichtigen zu konnen, miissen daher die Bereiche
im Modellgitter lokalisiert werden, welche das CFL-Kriterium verletzen; diese sind dann von
Hand zu entschérfen. In der zur Verfiigung stehenden Zeit lieft sich dieser Arbeitsschritt nicht
abschliefien.

Einerseits wurden neue topographische Randbedingungen mit flacher ozeanischer Bodento-
pographie erfolgreich implementiert. Andererseits zeigte sich in dieser Arbeit aber auch, dass
die Effekte der Bodentopographie von wichtiger Bedeutung fiir die resultierenden Ergebnisse
beziiglich des Modellklimas sind. Daher wurde in dieser Arbeit von der Durchfiihrung weiter-
gehender Experimente mit der Bodentopographie nach Herold et al. (2008) abgesehen.

49 Tm giinstigsten Fall sind das bei LSG 50m, eine solch hohe vertikale Auflssung liegt jedoch nur fiir oberfli-
chennahe Schichten vor, mit der Tiefe steigt die Méachtigkeit einer Schicht auf bis zu 1000 m.

50 Die entsprechende Wassertiefe wurde durch Bildung des arithmetischen Mittels der Tiefe an allen verfiigbaren
Ozeanpunkten berechnet, siehe Kapitel 2.2.2.
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6 Resiimee und Ausblick

Im Zuge dieser Arbeit kann unter Verwendung eines an ein Energiebilanzmodell gekoppelten
dreidimensionalen Stromungsmodells des Ozeans gezeigt werden, dass eine modifizierte Passa-
genkonfiguration unabhingig von der Variation weiterer Randbedingungen bereits sehr ausge-
pragte Verdnderungen in der Verteilung von Temperatur und Salzkonzentrationen im Ozean
hervorruft. Experimente mit einem Biogeochemiemodell des ozeanischen Kohlenstoffkreislaufs
zeigen weiterhin, dass auch die Verteilung stabiler Kohlenstoffisotope stark beeinflusst wird.
Die wichtigsten Ergebnisse sind hier noch einmal stichpunktartig aufgelistet.

e in der Erdgeschichte weiter zuriickliegende Passagenkonfigurationen bevorzugen die Siid-
hemisphére beziiglich meridionalem ozeanischen Warmetransport

e die mit Anderungen in der Passagenkonfiguration verkniipfte Umverteilung der Wirme-
transporte zwischen den Hemisphiren verliuft im erdgeschichtlichen Ablauf monoton
(mit Ausnahme einer gedffneten Tethys), eine Bevorzugung der Siidhemisphére zu frii-
heren Zeiten ist einer heutigen Bevorzugung der Nordhemisphire gewichen

e cine gedffnete Panama-Strafie senkt den nordwirtigen Wéarmetransport
e cin gedffnetes Tethysmeer erhSht den nordwirtigen ozeanischen Warmetransport
e cine geschlossene Drakestrafse senkt den nordwértigen Warmetransport

e mit dem Schliefen der Drakestrafe verdndert sich die Zirkulation in der Stidhemisphire
grundlegend

e Anderungen im polwirtigen Wirmetransport gehen einher mit entsprechenden Anderun-
gen der meridionalen Umwilzung im Atlantik

e Zu-/Abnahme der Umwilzung im Atlantik ist gekoppelt an Zu-/Abnahme des Salzgehalts
in Nordatlantik und Nordpolarmeer

e Experimente mit dem HamOCC-Modell bestitigen die Bedeutung des §'3C-Signals als
Marker fiir Wassermassen, insbesondere beziiglich der meridionalen Umwilzung

e interne Variabilitdt im Modell ist sehr viel kleiner als die resultierenden Verdnderungen
in Klimazustinden des Modells bei Verdnderung der Passagenkonfiguration, dies liegt
auch an der vereinfachten Formulierung atmosphérischer Randbedingungen

e zonal gemittelte Antriebsfelder und flache Bodentopographie liefern im Allgemeinen bei
Verwendung des LSG-Modells keine realistischen Resultate

Im Laufe der letzten 30 Ma entwickelte sich der ozeanische Warmetransport aufgrund to-
pographischer Verdnderungen insgesamt von bevorzugt stidwértiger Ausrichtung zum heuti-
gen starken nordwirtigen Transport. Diese Umschichtung der ozeanischen Wérmetransporte
kann als ein moglicher Mechanismus fiir Ubergiinge von Klimazustinden betrachtet werden.
Insbesondere der Wandel von einer eisfreien Arktis zur heute présenten permanenten Verglet-
scherung ist moglicherweise eine Folge verdnderter Passagenkonfiguration. Dieser Mechanismus
wird jedoch auch kritisch diskutiert (Huber et al., 2004). Anderungen der Orbitalparameter der
Erdbahn und Schwankungen des Kohlenstoffdioxidgehalts (DeConto und Pollard, 2003) kénnen
ebenfalls einen Einfluss auf solche Klimaiibergiinge haben. Eine abschliefsende Aussage iiber
die Bedeutung der einzelnen Beitrage steht aus, das hier verwendete Modell kann aufgrund
seiner vereinfachten Formulierung diesbeziiglich keine weiteren Hinweise geben.
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Vergleichsexperimente verdeutlichen die Bedeutung von Bodentopographie und realistischen
Randbedingungen fiir die Verteilung von Salz- und Temperatur im Ozean sowie fiir die Stéarke
der Umwélzung im Atlantik und des nordwértigen ozeanischen Warmetransports.

Die hier beschriebenen Experimente konnten Ergebnisse fritherer Studien zum Teil repro-
duzieren, zum Teil wurden auch neue Erkenntnisse gewonnen; nochmals sei die Bedeutung
einer offenen Tethyssee fiir Warmetransporte in der Nordhemisphére erwiahnt. Bei der Inter-
pretation der hier prisentierten Ergebnisse muss jedoch beachtet werden, dass das vorliegende
Klimamodell insbesondere beziiglich der atmosphérischen Physik starke Vereinfachungen ent-
h&lt. Landmassen finden nur in Bezug auf den gradientenbasierten Transport von Niederschlag
eine Beriicksichtigung im Modell, andere wichtige Eigenschaften der Landmasse wie Albedo
und Vegetation sowie Eisschilde finden keinerlei Beriicksichtigung. Die Ergebnisse dieser Ar-
beit sollten daher nicht {iberbewertet werden. Es handelt sich hierbei um Sensitivitdtsstudien
zur Auswirkung einfacher Anderungen der Passagenkonfiguration beziiglich ozeanischer Trans-
porte.

Beim Vergleich der Ergebnisse der hier durchgefiihrten Experimente mit der Literatur so-
wie beim Vergleich verschiedener friitherer Vertffentlichungen untereinander zeigt sich, dass die
zu erwartenden Resultate bei gleicher Fragestellung von Modellstudie zu Modellstudie stark
variieren. Dies kann einerseits auf Verwendung unterschiedlicher Randbedingungen zuriickzu-
fiihren sein, andererseits auf die Verwendung verschiedener Klimamodelle. Da insbesondere der
meridionale Massentransport einen starken Einfluss auf den ozeanischen Warmetransport hat,
er aber offensichtlich sehr sensitiv ist gegeniiber dem verwendeten Ozeanmodell und der an-
treibenden Randbedingungen, entsteht Unsicherheit beziiglich der klimatischen Relevanz der
Ergebnisse. In letzter Zeit sind daher von der Gemeinschaft der Klimawissenschaftler Projekte
initiiert worden welche es zum Ziel haben, die in den Klimawissenschaften verwendeten nume-
rischen Modelle zu evaluieren. Dadurch sollen die Ergebnisse verschiedener Forschergruppen
besser vergleichbar gemacht werden. Dabei wird durch Bereitstellung einheitlicher Randbe-
dingungen®! ein Ringversuch ermdglicht, in dem verschiedene Arbeitsgruppen die mit ihren
Modellen ermittelten Ergebnisse untereinander vergleichen kénnen. Eines dieser Projekte ist
,PlioMIP“52. In einem Nachfolgeprojekt der hier vorliegenden Arbeit werden die mit einem
isolierten Ozeanmodell unternommenen Experimente weiterentwickelt. Unter Anwendung ei-
nes vollgekoppelten Ozean-Atmosphéren-Modells und durch parallelen Betrieb eines Landeis-
modells werden zuséitzlich zu Variationen der Topographie weitere Einfliisse untersucht, die
in dieser Arbeit nicht beriicksichtigt werden konnten: Dies sind verdnderte Orbitalparame-
ter der Erdbahn und Anderungen des Treibhauseffekts. Das Ziel ist die Identifizierung von
Mechanismen, welche den Beginn einer grofirdumigen Vereisung in Nord- und Siidhemisphére
herbeifithren konnen. Dabei sollen detaillierte und wirklichkeitsgetreue Randbedingungen An-
wendung finden. Um die Vergleichbarkeit der ermittelten Resultate zu sichern ist geplant, am
PlioMIP-Projekt teilzunehmen.

51 Dies umfasst neben Topographie und Antriebsfeldern noch eine Reihe weiterer klimatisch relevanter Para-
meter, insbesondere auch Eigenschaften der Landmassen wie Vegetation und Albedo.
52 http://geology.er.usgs.gov/eespteam/prism/prism_pliomip.html
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7 Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird der Einfluss der Ozeanpassagen auf die Verteilung der skalaren
Grofen Salz, Temperatur und die Konzentration stabiler Kohlenstoffisotope studiert. Daneben
werden die durch Anderung der Passagenkonfigurationen ausgelosten Anderungen im globa-
len ozeanischen Stromungsgleichgewicht beziiglich Massen- und Energietransport untersucht.
Dies erfolgt durch die Anwendung eines physikalischen Stromungsmodells und eines Biogeoche-
miemodells des Ozeans. In den unternommenen Experimenten werden frithere Modellstudien
zum Finfluss der Ozeanpassagen auf das globale Stromungsregime wieder aufgegriffen und un-
ter Beriicksichtigung zusitzlicher Passagenkonfigurationen weitergefiihrt. Die vorgenommenen
topographischen Verdnderungen beinhalten Panama-Strafie, Tethyssee und Drakepassage; der
entsprechende erdhistorische Zeitraum erstreckt sich von heute bis zu etwa 30 Ma. Da einige
bisherige Veroffentlichungen die Verwendung zonal gemittelter Antriebsfelder und flacher Bo-
dentopographie im Ozeanmodell beschreiben, werden diesbeziiglich einige Sensitivitdtsstudien
durchgefiihrt. Dadurch soll ein Eindruck davon gewonnen werden, wie sich diese Nebenbedin-
gungen auf die mit dem hier verwendeten Ozeanmodell erreichbaren Ergebnisse auswirken.

Wichtige Erkenntnisse sind, dass der nordwirtige ozeanische Warmetransport bei fortschrei-
tender Modifizierung der heutigen Passagenkonfiguration abnimmt, wihrend die Stidhemisphé-
re insgesamt eine Bevorzugung erfahrt. Diese Entwicklung verlduft monoton mit Ausnahme der
Offnung der Tethyssee; dieses Ereignis stabilisiert den nordwértigen Energietransport, wihrend
alle anderen Modifikationen ihn schwéchen. Die Abnahme der nordwértigen Energietransporte
geht einher mit einer Verringerung der meridionalen Umwiélzung im Nordatlantik, auch die
entsprechende Umwélzung im Pazifik nimmt ab. Im Atlantik ist die Abnahme/Zunahme der
Umwilzung immer mit einer Abnahme/Zunahme des Salzgehalts in Nordatlantik und Nord-
polarmeer verkniipft.

Das §'3C-Verhiltnis wird als Indikator fiir veréinderte Stromungsverhiltnisse im Ozean an-
gewendet. Seine Variation kann mit Anderungen in der atlantischen meridionalen Umwilzung
in Verbindung gebracht werden, es sind jedoch weitere Effekte iiberlagert, deren genaue Un-
tersuchung den Rahmen dieser Arbeit iibersteigt.

Die hier ermittelten Ergebnisse vermitteln einen Eindruck vom Verhalten des ozeanischen
Teils des Klimasystems bei einfachen Verdnderungen der Passagenkonfigurationen. Sie bilden
Motivation und Grundlage fiir weitergehende Studien mit komplexeren Klimamodellen, insbe-
sondere beziiglich der Verwendung detaillierter Atmosphéren- und Eisphysik. Aufgrund vieler
Vereinfachungen in den durchgefiihrten Experimenten sollten die hier angegebenen Ergebnisse
lediglich als Trend interpretiert werden. Diese Arbeit vermag es nicht, Aussagen tiber Absolut-
werte der diskutierten Grofen zu machen, da hierzu die Beriicksichtigung weiterer Untersyste-
me des Realklimas, insbesondere ein detailliertes Atmospharenmodell, notwendig ist.
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