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Summary 

The goal of this thesis is to  investigate the sensitivity of the Atlantic circulation to  the sur- 

face forcing fields, e.g. wind Stress, sea surface salinity (SSS) and sea surface temperature 

(SST). Both, the recent and the glacial Atlantic circulation are simulated and compared 

with ideas developed from drilling cores (glacial) and observations (modern). 

In the first experiments, a three - dimensional ocean circulation model (MAIER-REIMER 

& MIKOLAJEWICZ, 1992) is run to a steady state with fixed boundary conditions, a simple 

thermodynamic sea ice model is included that simulates the thickness distribution depen- 

ding on the SST. In the second set of experiments, the ocean model is then coupled to (a)  

an energy balance model and (b) a simple dynamic atmospheric model. 

With fixed boundary conditions the ocean circulation reacts more sensitive to  variations in 

the thermohaline forcing fields (salinity and temperature) than to variations in the surface 

winds. Additional experiments have shown that,  in contrast to  observations, dense water, 

produced north of the Greenland - Iceland - Scotland ridge, does not affect the North 

Atlantic Deep-Water in the model. 

While the reproduction of the recent circulation is successful, the experiments using gla- 

cial boundary conditions are inconsistent with the current understanding of the glacial 

circulation patterns. One reason seems to be the choice of fixed parameters (e.g. the pa- 

rameterization of the catabatic wind and the relaxation constant for the salinity forcing) 

that  are tuned for today's conditions but are imdequate for glacial experiments. 

A step beyond fixed boundary conditions is the introduction of an atmospheric energy 

balance model, that calculates the surface temperatures. The coupled ocean - atmosphere 

model takes important feedbacks into account. Atmospheric heat transports are now 

included and the sea ice model is able to  influence atmospheric temperatures. 

The coupled ocean - eneigy balance model ( E  OGCM) reproduces the previous results 

with fixed boundary conditions. The runs for today's circulation yield quite realistic 

results, but they are disappointing for glacial conditions. A reason is tlle distribution of 

the sea ice in the ocean model, which strongly influences the global circulation: 

The combination of ocean and energy balance model (E OGCM) accounts for sea ice 



production but not for ice drift. However, glacial sensitivity experiments show. t h a t  sea, 

ice drift must be taken into account for a realistic sea ice simulation in the southern 

hemisphere. 

Subsequent experiments were thus conducted with the annual cycle of sea ice distribution 

in the Southern Ocean prescribed. Moderate reductions in tlie original salinity field now 

influences the circulation strong enough to allow the simulation of a. glacial state, which 

is consistent with geological data. 

Further experiments emphasize, that the system reacts different, whetlier a fresh wat,er 

flux or SSS is prescribed. Variations in the SSS and comparable changes in the fresh wa,t.er 

flux cause completely different circulation patterns in equilibrium. Nevertheless, up to now 

atmospheric models are not able to calculate freshwater fluxes accurate enough to couple 

atmosphere and ocean models without lxge flux corrections. So, forcing ocem models 

with a prescribed SSS and variating the salinity field within the range of the accuracy of 

the data  seems to be a promising method to improve the simulation of the glacial ocean 

circulation. 



Zusammenfassung 

Das Ziel dieser Arbeit ist es. eine glaziale Zirkulation im Atlantik zu modellieren, die zu 

Vorstellungen, wie sie aus Bohrkerndaten abgeleitet werden konnte, nicht im Widerspruch 

steht.  Es wird hierfÃ¼ ein komplexes, 3-dimensionales Ozeanmodell (MAIER-REIMER & 

?V~II<OLAJE\VICZ,  1992) im ersten Teil der Arbeit zu vorgegebenen Randbedingungen ins 

Gleic.hgewicht gerechnet und im zweiten Teil mit einem atmosphÃ¤rische Energiebilanz- 

modell und einem einfachen Zirkulationsmodell gekoppelt. 

ZunÃ¤chs wird die Reaktion des Ozeanmodells auf feste Oberflachenrandwerte untersucht. 

Die Ergebnisse zeigen, daÂ die Ozeanzirkulation empfindlicher auf VerÃ¤nderunge im Salz- 

und Temperaturfeld reagiert, als auf Variationen der OberflÃ¤chenwinde Ein weiteres 

Ergebnis ist, daÂ dichtes Wasser, das im Modell nÃ¶rdlic der C+rÃ¶nland-Island-Schottlan 

Schwelle absinkt, einen weitaus geringeren Beitra,g zum Nordatlantischen Tiefenwasser 

liefert, a,ls es in der Natur beobachtet wird. Die ursprÃ¼nglich Modellkonfiguration muÂ§t 

diesem Modellartefakt angepaÂ§ werden. 

WÃ¤hren keine Probleme bei der Reproduktion der rezenten Zirkulation auftraten, zeigten 

die Ergebnisse zu glazialen Antrieben groÂ§ Abweichungen zu den abgeleiteten Zirkulati- 

onsmustern. Eine wesentliche Ursache hierfÃ¼ sind die diagnostischen AntriebsgrÃ¶flen die 

dem Glazial, neueren Erkenntnissen zufolge, nur eingeschrÃ¤nk angemessen sind. 

Der erste Schritt, sich von den fest vorgegebenen Randbedingungen zu lÃ¶sen ist die Va- 

riation der Oberflachentemperatur durch ein atmosphÃ¤rische Energiebilanzmodell. Hier- 

durch werden wichtige Wechselwirkungen zwischen Ozean- und AtmosphÃ¤renmodel cin- 

bezogen, die bei festen Randwerten vernachlÃ¤Â§i oder unterdrÃ¼ck werden. 

Sowohl in gekoppelten Experimenten von Ozean- und Energiebilanzmodell alsauch bei 

Kopplung mit einem atmosphÃ¤rische Zirkulationsmodell konnten die rezenten bzw. gla- 

zialen Ergebnisse zu vorgegebenen Randbedingungen reproduziert werden. DaÂ bei der 

D&rst,ellung des glazialen Zustandes keine entscheidende AnnÃ¤herun an die aus Tief- 

seesedimenten abgeleitete Zirkulation gelungen ist. ist einerseits auf die Verwendung ei- 

nes tliermodynamiscl~en Meereismodelles zurÃ¼ckzufÃ¼hre SensitivitÃ¤.tstest zufolge ist 

es in einem gekoppelten System unumgÃ¤nglich neben thermodynamischer Eisproduktion 

auch Eisclrift zu bet,rachten. Andererseits ist das verwendete Ozeanmodell nicht. in der 



La,ge, StrÃ¶mungssystem wie den Weddellwirbel darzustellen, der die Eisverteilung auf 

der Siidhalbkugel entscheidend beeinfluflt. Dadurch sind die Inkonsistenzen in der Mee- 

reisverteilung im Bereich der Antarktis besonders gravierend. Um dennoch die Reaktion 

des gekoppelten Systems auf andere Parameter wie den halinen Antrieb untersuchen zu 

kÃ¶nnen wird ein Jahresgang der Meereisverteilung auf der SÃ¼dhalbkuge fÃ¼ die folgenden 

Experimente aus dem Referenzexperiinent vorgeschrieben. 

Moderate Variation des ursprÃ¼ngliche Salzantriebsfeldes genÃ¼gen um eine Zirkulation in1 

Atlantik zu erlauben, die nicht inkonsistent mit Vorstellungen ist, die aus Sedimentdaten 

a,bgeleitet wurden. Das gekoppelte Systems reagiert noch empfindlicher, wenn s t a t t  der 

OberflÃ¤chensalzge11a.lt. SÃ¼Â§wasserfliis als Anhieb dienen. Schon gering unterschiedliche 

Zutragsraten im N ~ r d ~ t l a n t i k  genÃ¼gen um vollstÃ¤ndi unterschiedliche Zirkulationsmu- 

ster irn Gleichgewicht zu erhalten. 



Kapitel 1 

Einleitung 

Der wichtigste Antrieb fÃ¼ alle Klimaablaufe auf der Erde, sei es im Ozean oder in d e r  At-  

mosphiire. ist die solare Einstrahlung. Durch sie werden in der AtmosphÃ¤r und in1 Ozean 

-1ust ai~schprozesse in Gang gesetzt, die den breitenabl~angigen lokalen Einstrahlungsraten 

entgegenarbeiten. Es ist zu erwarten, da,Â Anderungen in der Verteilung dieser externen 

Energiezufuhr auch die internen Umverteilungsprozesse beeinfluflt. 

Die solare Einst raldungsrate ist nur iiber erdgescl~iclrtlicl~ kurze ZeitrÃ¤um a,ls konstante 

GrÃ¶Â anzusehen. Betrachtet man aber Prozesse. die sich Ã¼be 10000 Jahre und mehr  

erstrecken. muÃ beriicksichtigt werden. daÂ die lokale Ei~ist,rahlung stark va,riieren kann. 

Besonders bei der Suche nach den Prsaclien fiir den Auf - und Abba.u von Eissclrilden a.uf 

den Kontinent en kann die Betrachtung langzeitlicher Eiiist~ral~lungsscl~wairl~u~igen helfen. 

Die Mechanismen. die dahinter stehen. quant,ifizierte erstmals ~ ~ I L A N I < O \ \ ~ I T S C H  (1930). 

1;r untersuchte die VerÃ¤nderunge der solaren Einstrahlung aufgrund von Variationen der 

Krtlbahnparameter. Mehr als 40 Jahre spÃ¤te verÃ¶ffentlicirte HAYES. IMBRIE und SHAC- 

I I . E ' I ' O X  (1916) Analysen von Tiefseesedimenten. die zeigten. daÂ zumindest ein Teil der 

gllo~alen E i~vo lmi i e~~sc l lwankunge~~  linear mit der E i~~s t r a l~ l t~~ igsva r i a t ion  verknÃ¼pf ist .  

Seit dicker Zeit wird diskutiert. welche nichtlinearen Prozesse im globalen System zusÃ¤tz 

lich z u  bcriicksiclrtis.ei1 sind. um auch die verbleibenden Schwankungen im Eisvolumen zu 

erkliiren und so das RÃ¤tse um die r rsachen der Eiszeiten zu lÃ¶sen Hier bieten sich nu- 

incrische Modelle als ein mÃ¶~l ichc  Werkzeug an. um interne Prozesse zu studieren. deren 

Vblai~i' L I I  untersuchen und so klimabeeinflusseirde Mechanismen aufzuspiiren. 

l ) l i c l i e r \ \~e i - i~~  swliieht die Eniwickluiia; von Ozean- und .~ tmosp l~a re i imode l l e~~  getrennt.  

meist .sogar im Hinblick auf verschiedene Fragestellungen. Je  weiter aber die Entwicklung 

d e r  ein/einen Modellkoiiipoi~ei~ten voraugcht. c1.h. je besser das Modell in der Lage ist. 

/ u  \ o r ~ e - i c l i r i t ~ l ) e ~ i c ~ ~  Anfan-s- und R a ~ ~ d l ~ e d i i ~ ~ u ~ ~ . a ; e n  einen Zustand zu liefern. der mit 

l i eob t~~ l i t  tingeii Å¸hereins immt . desto z\vingender wird es. vorher ausgeklammerte Pro- 

/(>b>c3 L I I  integrieren. Durcli die Kopplung von Modellen kÃ¶nne Wechselwirkungen und 
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RÃ¼ckkopplunge im G;esamtsystem auftreten, die im einzelnen Modell unterdrÃ¼ck werden 

( L O H M A N N ,  1996). 

In dieser Arbeit wird mit Hilfe numerischer Modelle des Ozeans und der AtmosphÃ¤r 

versucht, wichtige Teilprozesse dieser globalen Wechselwirkungen nachzubilden und a,uf 

deren unterschiedliche Bedeutung in1 heutigen und glazialen Klima zu schlieÂ§en 

WÃ¤hren es fÃ¼ den heutigen Klimazustand nahezu Ã¼beral auf der Erde ausreichend ge- 

naue Daten zum Antrieb von Modellen und zur Beurteilung ihrer Ergebnisse gibt, ist die 

Datensituation fÃ¼ das Klima frÃ¼here Zeiten wesentlich kritischer. Seit Anfang der 80er 

Jahre beschÃ¤ftige sich Arbeitsgruppen verstÃ¤rk mit der Rekonstruktion des Klimas des 

letzten glazialen Maximums vor rund 21000 Jahren (CLIMAP (1976, 1981), DUPLESSY 

ET A L .  (1988, 1991)), so daÂ sich dieser Zeitpunkt recht gut  eignet, um numerische Mo- 

delle hieran zu Ã¼berprÃ¼fe Wenn ein Modell in der Lage ist ,  nicht nur das heutige Klima 

zu reproduzieren, sondern auch fÃ¼ das letzte Glazial Ergebnisse zu liefern, die sich im 

wesentlichen mit MeBwerten und Vorstellungen decken, kann man hoffen, daÂ das Modell 

auch Prognosen fÃ¼ ein kÃ¼nftige Klima liefern ka,nn. 

FÃ¼ das letzte Hochglazial konnte aus der Arbeit von MILANKOWITSCH (1930) eine Re- 

duktion der solaren Einstrahlung in den mittleren Breiten abgeleitet werden. Diese Re- 

duktion fÃ¼hrt neben einer Absenkung der Temperatur zu einer Ausdehnung von Meereis. 

Im Winter gefallener Schnee konnte im Sommer nicht mehr wegtauen, was den Aufbau 

V Inlandeisen unterstÃ¼tzt und damit einhergehend eine weitere lokale Temperaturab- 

nahme zur Folge hatte ( B U D D  & SMITH,  1981). Der EinfluÂ dieser AblÃ¤uf auf den 

Ozean ist dagegen weniger klar. Geologische Daten weisen auf eine starke VerÃ¤nderun 

in der t l~e rmoh~l inen  Zirkulation im Atlantik hin (SARNTHEIN ET AL., 1995). Das Ab- 

sinken von kaltem, salzreichen Wassers im Norden, sein FluÂ in Richtung Antarktis, sein 

Auftrieb in1 Nordpazifik und der RÃ¼ckfluf an der OzeanoberflÃ¤ch stellen das fÃ¼ heutige 

I<limaverliÃ¤~ltniss allgemein akzeptierte Bild der groÂ§rÃ¤umig Ozeanzirkulation dar (z.B. 

G O R D O N ,  1986; STEELE, 1989; BROECKER & P E N G ,  1989). FÃ¼ glaziale VerhÃ¤ltniss wird 

angenommen, daÂ dieses geschilderte FÃ¶rderban weniger aktiv war (BROECKER ET A L . ,  

1990; IMBRIE ET AL., 1992; JANSEN & V E U M ,  1990; FICHEFET E T  AL., 1994). SO wird 

erwa,rtet, daÂ die Tiefenwasserbildung im Atlantik fast vollstÃ¤ndi zum Erliegen gekoin- 

men ist (BROECKER ET AL., 1990; SARNTHEIN ET AL., 1995; L E H M A N N  & I<EIGWIN, 

1992). Einen Ãœberblic Ã¼be die zur VerfÃ¼gun stehenden Daten und den da,ra,us abge- 

leit,eten Vorstellungen gibt Kapitel (2). Inwieweit diese Szenarien mit den zur VerfÃ¼gun 

stehenden glazialen Salz- und Temperaturdaten in Ãœbereinstimmun zu bringen sind, soll 

eine Aufgabe dieser Arbeit sein. 
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In dem Kapitel ( 3 )  werden die verwendeten Modelle kurz beschrieben. Es wird ein Ozean- 

modell verwendet, daÂ in den 80er Jahren a m  Ma,x-Planck Institut fÃ¼ Meteorologie mit 

dem Ziel entwickelt wurde, Klimaablaufe im Ozean Ã¼be lange ZeitrÃ¤um hinweg verfolgen 

zu kÃ¶nnen In verschiedenen Arbeiten konnte gezeigt werden, daÂ das Modell bei vorge- 

schriebenen Randbedingungen in der Lage ist, die wichtigsten Muster der heutigen Ozean- 

zirkulation zufriedenstellend zu reproduzieren (MAIER-REIMER E T  AL.,  1993). Nachdem 

Experimente mit Randbedingungen, die VerhÃ¤ltniss zu frÃ¼here Zeitaltern darstellten, in- 

terpretierbare Ergebnisse brachten (MAIER-REIMER E T  AL. ,  1991; MIICOLAJEWICZ E T  AL. ,  

1993), konnte begonnen werden, auf fest vorgegebene AtmosphÃ¤renbedingunge zugun- 

st,en einer modellierten Atmospharenkomponente zu verzichten. Das Ozeanmodell wurde 

zu heutigen I<Iimabedingungen mit gutem Erfolg an ein komplexes Atmospl~Ã¤renmodel 

gekoppelt (Voss ET A L . ,  1996; LORENZ, pers. Mitt.), zu glazialen Randbedingungen 

verlief der Versuch dagegen weniger erfolgreich (LAUTENSCHLAGER E T  A L . ,  1992). D a  

der Schwerpunkt dieser Arbeit in der Untersuchung von Empfindlichkeiten des gekoppel- 

ten Klimasystems bzgl. verschiedener Prozesse liegt, muÂ§t mit RÃ¼cksich auf die zur 

VerfÃ¼gun stellenden Con~puterkapazitaten auf eine weniger komplexe Formulierung der 

Atmospl~Ã¤renkomponent~ zurÃ¼ckgegriffe werden. 

Energiel~i lanz~~~odel le  stellen eine einfache MÃ¶glichkei dar ,  Temperaturen zu modellieren 

und damit wichtige Prozesse in1 Klimasystem anzuregen. Sie werden seit fast 30 Jah-  

ren verwendet. (z .B.  B U D Y I i o ,  1969; SELLERS, 1969; NORTH, 197.5). Man verzichtet im 

Vergleich zu einem komplexen Zirkulationsmodell auf die explizite Darstellung der dy- 

namischen Aspekte und erhÃ¤l dafÃ¼ ein Modell, da,Â wesentlich weniger Computerzeit 

verbraucht. Damit das Modell auch ohne BerÃ¼cksichtigun der Dynamik Merkmale des 

heutigen Klimas befriedigend beschreiben kann, werden diese Prozesse durch Diffusion pa- 

ramet,erisiert,. Andere G;rÃ¶Â§ kÃ¶nne ferner a n  Mefidaten kalibriert werden. AnschlieBend 

sollten die gleichen Modelle aber in der Lage sein, auch gÃ¤nzlic andere KlimazustÃ¤nd als 

den heutigen zu reproduzieren. Energiebilanzmodelle werden schon seit einiger Zeit fÃ¼ 

PalÃ¤oklin~a.modellierun verwendet. So trieben beispielsweise ESCH & HERTERICH (1990) 

ein einfaches Inlandeismodell mit einem Energiebilanzmodell zu glazialen Einstrahlungsra- 

ten an oder verglichen HYDE ET A L .  (1989) ihre glazialen Temperaturen mit Ergebnissen 

komplexerer Atmospharenmodelle. 

Das in dieser Arbeit verwendete Energiebila.~~zn~odell wird in Abschnitt (3.1) vorgestellt. 

Eine Erweit,erung hierzu stellt ein einfaches 2-Schichten Modell der AtmosphÃ¤r dar (Ab- 

schnitt (3.2).  Auf die allgemeinen und speziellen Probleme, die sich aus der Kopplung von 

numerischen Modellen ergeben, geht Kapitel (4) ein. 

Bevor Experimente mit dem gekoppelten Ozean - Energiebilanzmodell (E OGCM) (Ka- 

pitel ( 6 ) )  und dem gekoppelten Ozean - 2 - Schichten AtmosphÃ¤.renmodel (A OGCM) in 

Kapitel(?) vorgestellt werden, zeigt Kapitel (5) Ergebnisse von Modellexperimenten des 
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Ozeanmodells zu fest vorgegebenen rezenten und glazialen Randbedingungen. Hier sollen 

die MÃ¶glichkeiten aber auch die Grenzen des Ozeanmodells und der verwendeten For- 

mulierung der Antriebe deutlich werden. Die Ergebnisse mit dem gekoppelten E OGCM 

sollen zeigen, welcher Fortschritt im Vergleich zu fest vorgeschriebenen Randbedingungen 

in der Modellierung der Zirkulationsmuster zu erzielen ist, wenn bestimmte Wechselwir- 

kungen zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r einbezogen werden. Eine zusammenfassende 

Diskussion aller Ergebnisse folgt in Kapitel (8). 

Diese Arbeit ist interdisziplinÃ¤ angelegt, d.h. sie versucht, meteorologische und ozeano- 

graphische Aspekte des Klimasystems zu interpretieren, aber auch AnknÃ¼pfungspunkt zu 

geologischen Arbeiten zu schaffen. Sie soll aufzeigen, an welchen Stellen eine Modellierung 

von klin~arelevanten Prozessen ohne RÃ¼ckgrif auf geologische Daten und deren Analysen 

nicht mehr sinnvoll ist. Sie soll a,ber a,uch zeigen, in welcher Weise die Modellierung von 

Prozessen zur Interpretation von geologischen Daten beitragen kann. 
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aufgetreten, daÂ das Ergebnis AbhÃ¤ngigkeite von den Anfangsbedingungen zeigte. Sol- 

len aber transiente PhÃ¤nomen untersucht oder Experimente mit gemischten Randbedin- 

gungen (siehe Abschnitt (4.1)) durchgefÅ¸hr werden, verhÃ¤l es sich anders. Hier kÃ¶nne 

unterschiedliche Initialisierungen bei gleichen Randbedingungen zu mehr als einem Gleich- 

gewichtszustand fÃ¼hren was sowohl die Interpretierbarkeit alsauch die GlaubwÅ¸rdigkeit 

der Ergebnisse stark verringern kann. 

Die Verwendung von stark mit Unsicherheiten behafteten Randbedingungen ist noch kri- 

tischer zu beurteilen, da  die Modelle z.T. sehr sensitiv schon auf geringe Ã„nderunge in 

den Randbedingungen reagieren (MAIER-REIMER ET A L . ,  1993). Fehler in diesen GrÃ¶Â§ 

kÃ¶nne schnell zu unbrauchbaren Ergebnissen fuhren (LAUTENSCHLAGER ET AL. ,  1992) ,  

da. der resultierende Gleichgewichtszustand sich in AbhÃ¤ngigkei von ihnen einstellt. 

Der grÃ¶Â§ Teil der verwendeten numerischen Klimamodelle wurde mit dem Ziel ent,- 

wickelt, das heute herrschende Klima darzustellen. Die Eingangsdaten, die ein Modell 

zur Initialisierung und zum Antrieb braucht, stehen in diesem Fall in guter QualitÃ¤ und 

ausreichender Meflnetzdichte zur VerfÃ¼gung 

Dies ist nicht der Fall bei der Sin~ulation vergangener Klimate. D a  direkte Messungen nicht 

mÃ¶glic sind, ist man darauf angewiesen, aus den wenigen existierenden Tiefseesedime~~ten 

und Eisbohrkernen Daten abzuleiten, deren QualitÃ¤ jedoch sehr schwer einzuschÃ¤~tze ist .  

Probleme mit fehlerbehafteten Anfangs- und Randbedingungen treten sowohl bei Expe- 

rimenten mit gekoppelten Modellen als auch bei der Betrachtung einzelner I{limakompo- 

iienten (nur Ozean oder nur AtmosphÃ¤re auf. Gekoppelte Modelle haben hierbei aber 

den Vorteil, daÂ sich die Anzahl der notwendigen Antriebsfelder dadurch reduziert,, daÂ die 

neu angekoppelte Komponente einige dieser GrÃ¶Â§ liefern kann. Dadurch verringern sich 

die Fehlerquellen und einige der vorher als Randbedingungen verwendet,en Daten kÃ¶nne 

zum Vergleich mit Modellresultaten verwendet werden, 

In einem gekoppelten System von Ozean- und AtmosphÃ¤r ist. es die Aufgabe 

der Atinospharenkoinponente, die Windschubsparinung, das Niederschlagsfeld und die 

OberflÃ¤chentemperaturen bzw. die OberflÃ¤chenwÃ¤r~neflÃ¼s als Antrieb fÃ¼ das Ozean- 

modell zu berechnen. 

Da aber beide in dieser Arbeit verwendeten Modelle fÃ¼ die At~nosphareiikompoiieiite. das 

Energiebilanz- und das 2 - Schichten - AtinosphÃ¤renmodell keinen l~ydrologischen Kreis- 

lauf enthalten, muÂ auf die Modellierung des SÃ¼Â§wasserantrie fÃ¼ den Ozean verzichtet, 

werden. Da,rÃ¼be hinaus'ist damit zu rechnen, daÂ die Darstellung der thermisch ge- 

triebenen Windsysteme, z.B. der Passate und der Monsune, irn At~nospliarei~modell stark 

fehlerbehaftet ist. Um diese Fehlerquelle mÃ¶glichs klein zu halten, wird bei Experimenten 

mit dem At~~~osp l~are~ in iode l l ,  genauso wie bei Verwendung des Energiebi la i~z~~~o~lel ls .  ein 

Wi~idsc l~u l~sp~ni iu~~ges fe ld  als Randbedingung fÃ¼ das Ozeanmodell extern vorgegeben. 
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2 .2  Ãœbersich Ã¼be die vorhandenen Daten und die daraus 

abgeleiteten Vorstellungen 

Daten fÃ¼ vergangene Klimate werden im allgemeinen mit geologischen und glaziologi- 

schen Methoden gewonnen. Tiefseesediment- und Eisbol~rkerne werden an ausgewÃ¤hlte 

Orten gezogen und die daraus abgeleiteten GrÃ¶Â§ mÃ¼sse als Informationen Ã¼be die 

I<limaei~twicklung an diesen speziellen Orten verstanden werden. Aufgrund der geringen 

Kerndichte muÂ Ã¼be groÂ§ FlÃ¤che interpoliert werden. 

In der Vergangenheit wurden verschiedene Verfahren entwickelt, um GrÃ¶Â§ wie das glo- 

ba.le Eisvolumen, den Salzgehalt oder die Temperatur von Ozean oder AtmosphÃ¤r aus 

den Kernen zu gewinnen. Diese durch verschiedene Verfahren abgeleiteten unterschied- 

lichen physikalischen GrÃ–Â§ zu einem stimmigen Gesamtbild zu vereinigen, ist jedoch 

nur schwer zu bewerkstelligen und zum Teil noch nicht gelungen. Hinzu kommt noch 

das Problem der Zuordnung von Kernabschnitten zu einer Zeitachse, der sogenannten 

Alter /Tiefe~~zuordnu~~g.  Obwohl die verwendeten Datierungsmetl~oden fÃ¼ die Kerne in 

den Arbeiten meist,ens genau beschrieben werden, ist es schwierig, auf verschiedene Art,en 

dat,ierte Kerne zu vergleichen. Die Genauigkeit der Zuordnung einer Informationsschicht 

zu einer Epoche gellt mit groflen Unsicherheiten von zum Teil mehreren tausend Jahren 

einher 

Unbestritten ist hingegen die VerÃ¤nderun der solaren Einstrahlung ain Oben'and der 

AtmosphÃ¤re Die wirkenden astronomischen Prozesse sind bekannt und verstanden. 

2.2.1 Die solare Einstrahlung als externer Antr ieb 

Ursache fÃ¼ alle dynamischen Prozesse im Klimasystem ist die meridional unterscl~iedliche 

sola,re Einstrahlung. Sie variiert nicht nur in AbhÃ¤ngigkei von der geographischen Breite, 

sondern auch mit der Zeit. Die sogenannte Orbitaltheorie nach MILANKOWITSCH (1930) 

erklÃ¤.r die Schwankungen der Einstrahlung an einem Ort  mit der Zeit durch die Variation 

von drei Erdba.hnpara~n~etern mit unterschiedlichen Perioden (OERLEMANS & V A N  D E R  

VEEN.  1984; I M B R I E  & PALMER.  1981). 

Durch die Kreiselbewegung der Erdachse (PrÃ¤zession) wie in Abbildung (2.1 .A)  

dargestellt, verschiebt sich der FrÃ¼hlingspunk (einer der beiden Schnittstellen des 

HimmelsÃ¤.quator mit der Ekliptik) relativ zum Perihel P, dem sonnenn~chsten 

Punkt der Erdbahn. Die Periode dieses Parameters liegt bei etwa 21000 Jahren. 

Zwar bleibt das globale Jahresmittel der Einstrahlung durch diesen Parameter un- 

verÃ¤ndert aber er bestimmt, ob in einer HemisphÃ¤r strenge Winter und heiÂ§ Som- 

mer oder milde Winter und kÃ¼hl Sommer zu erwarten sind. Der letztere Fall favo- 

urisiert Eischildaufbau ( F I E G .  1992), da  ein Teil des im Winter gefallenen Schnees 

im Sommer nicht wieder wegtaut. 
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Abbildung 2.1: ( A )  zeigt die Wirkungsweise der PrÃ¤zession (B) die Neigung der Erdachse, 

(C) die Erdbahnexzentr izi tÃ¤t Abbildung (D) zeigt die aus diesen Mechanismen resultierende 

E i n ~ t r a h l u n ~ s d i f f e r e n z  zwischen dem letzten Hochglazial und  heutigen VerhÃ¤ltnisse i n  den 

Breiten 65'N ( X )  bzw. 65's ( 0 ) .  

Mit einer Periode von 41000 Jahren variiert die Neigung F) der Erdachse, d h .  

der Winkel zwischen der Rotationsachse der Erde und der Normalen der Ekliptik 

verÃ¤nder sich um maximal 3'. Wie Abbildung (2.1.3) zeigt, liegt der mimimale 

Wert bei 22.1'. der maximale Wert bei 24.5*. Je  stÃ¤rke die Achsenneigung ausfÃ¤llt 

desto ausgeprÃ¤.gte ist der Jahresgang der Einstrahlung. 

Als dritter Parameter, in Abbildung (2, l .C)  schematisch dargestellt. ist die Va.ria- 

tion der ErdbahnexzentrizitÃ¤ E zu nennen. Mit einer Periode von rund 93000 

.Jal1reil schwankt sie um ca. 6% zwischen e Ã 0 und e = 0.06. Je stÃ¤rke die Exzen- 

trizitÃ¤ ist. desto stÃ¤rke variiert der Abstand zwischen Erde und Sonne innerhalb 

eines Jahres. Dieser Parameter ist der einzige. der das globale Jahresmittel der Ein- 

strahlung verÃ¤i~dert und nicht nur rÃ¤umlic umverteilt. Die hierdurch bewirkten 

Ei1~stral~lui1gsscl~~,val1ku11ge11 bleiben aber unter 1% @ E R G E R ,  A . ,  1988). 



Die durch diese Erdbal~nparameter verursachte Einstrahlungsvariation kann die 

0berflÃ¤.clientemperatu lokal stark verÃ¤,ndern Abbildung (3.1.D) zeigt. den Unterschied in 

der Ei1istrali1ungsra.t.e zwischen heutigen und glazialen VerhÃ¤ltnisse in [SI bei 65ON und 

65"s im Jaliresgang. ober  die Formel fiir Scl~warzkÃ¶rperstral~lun (STEPHAN-BOLTZMANN 
Gesetz) kann dieser Einstrahlungsunterscl~ied unt,er VernachlÃ¤.ssigun von Diffusion u n d  

Advektion abgeschiitzt werden. In differenzierter Form lautSet, die Formel 

Die GrÃ¶f3enordun der Eins t ra l~lungsscl~wanku~~gen innerhalb eines Glazialzyklus' in mit t -  

leren Breiten 9 liegt bei 20%. Wird eine mittlere Temperatur von 300 I< angenommen 

erhÃ¤l man als Ergebnis eine ma,ximale Temperaturvaration von 15'C'. Dieses Ergebnis 

liegt im Bereich der Amplitude des Jahresgangs in mitt,leren Breiten und kann damit 

durchaus als Ursache fÃ¼ eine I< l imazo~~e~~versc l~ ie l~ung  und somit fÃ¼ den Eisschildaufbau 

in Frage kommen. 

3.2.2 Ozean 

Die Zirkulation 

Abbildung 3.2:  Eine schematische Darstel lung des sogenannten ,,Warmwasserweges", auf  d e m  

Salz u n d  Energie i m  Ozean umverte i l t  werden (nach STEELE (1989)). 

Zur Darstellung der heutigen a;iobaieu ozeanischen Zirkulation gilt ein von BROECKER ET 

A L .  (1985 a .b )  vorgestelltes lind spÃ¤te weiterentwickeltes Konzept als allgemein akzep- 
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t,iert (BROECKER,  1990; BROECKER & P E N G ,  1989; BROECKER, 1992). Entlang des  in 

Abbildung (2.2) dargestellten sogenannten FÃ¶rderbande findet ein globaler Transport von 

Salz und WÃ¤.rm sta t t .  Der Nordatlantik spielt hierbei eine zentrale Rolle fÃ¼ das gesamte 

Klima~system. 

Grob skizziert ka,nn man sich die Funktionsweise des FÃ¶rderbande folgendermafien vor- 

st,ellen: 

Ã Salzreiches. warmes OberflÃ¤chenwasse wird im Nordatlantik durch Verdunstung so 

stark abgekÃ¼hlt daÂ es schwerer wird als Wasser in tiefer liegenden Schicht,en. 

Es sinkt ab und flieÂ§ mit der allgemeinen Zirkulation sÃ¼dwÃ¤rt 

In1 SÃ¼dliche Ozea,n wird es mit dem antarktischen Zirkumpolarstrom ostwÃ¤rt be- 

wegt. 

AnschlieÂ§en bildet es eine salzreiche Tiefenwasserzunge vom sÃ¼dlicl~e Ozea,n bis in 

den Nordpazifik hinein. 

Im Nordpazifik kommt es wieder an die OberflÃ¤ch und flieÂ§ als oberflÃ¤chennahe 

Wasser in den Atla.ntik zurÃ¼ck 

Die SchlÃ¼sselstellun des Nordatlantiks als Tiefenwasserproduktionsquelle fÃ¼hrt dazu, daÂ 

sich ein Hauptaugenmerk der Geologen auf die Identifizierung der VariabilitÃ¤ der dorti- 

gen Zirkulation richtete. Im folgenden sollen kurz die wichtigsten Ergebnisse vorgestellt 

werden. die das Bild der VariabilitÃ¤ des Atlantiks geprÃ¤g haben. 

SARNTHEIN ET. A L .  (199.5) fÃ¼hre die BemÃ¼hunge von DUPLESSY (1988) und ZAHN ET. 

A L .  (1987) fort,, aus der drei-dimensionalen Struktur des iS13C-Signals die Zirkulations- 

und Spurenstoffverteilung im Ostatlantik zu ausgewÃ¤hlte Zeitpunkten abzuleiten und 

so das Bild von verschiedenen mÃ¶gliche ZustÃ¤nde im Ozean zu vervollstÃ¤ndigen Es 

konnten a,uÂ§erde SchlÃ¼ss Ã¼be die Bedeutung der postglazialen Abschmelzprozesse fÃ¼ 

das ozeanische FÃ¶rderban gezogen werden. Die abgeleiteten Zirkulationsmuster lassen 

auf drei verschiedene Muster schlieflen: 

Das glaziale Muster ist gekennzeichnet von schwacher, aber deutlich vorhandener 

Tiefenwasserproduktion im Nordatlantik. Damit einher geht mÃ¶glicherweis eine 

Zunahme von ant,arktischem Tiefen- und mediterranem Zwischenwasser in der Was- 

sersÃ¤ul der niederen Breiten (SARNTHEIN ET AL. ,  1995) oder, nach O P P O  & FAI- 

RBASIS  (1987). ein verstÃ¤rkte AusfluÂ von relativ salzarmem Ober f lÃ¤c l i en~~sse  

aus dem Mittelmeer. Es wird davon ausgegangen. daÂ das ozeanische FÃ¶rderban 

nicht abgeschaltet, aber doch stark abgeschwÃ¤ch war. Daten scheinen anzudeuten 

( S A R N T H E I N  ET. A L . ,  1995; DUPLESSY E T  AL., 1988), daÂ die Tiefenwa.sserzelle in1 

Xordatlantik nicht tiefer als bis Ca. 2  km reichte ( B O N D ,  1995). 
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e Das interqluziale Muster, wie es heute vorliegt, zeichnet sich durch starke Produktion 

von nordatlantiscl~em Tiefenwasser aus, das vorwiegend im europÃ¤ische Nordmeer. 

aber a,uch in der Labrador- und Irmingersee gebildet wird. Dieses Zustand liegt seit. 

ca.  9.700 Jahren den geologischen Daten zufolge mit nur kleinen VerÃ¤nderunge und  

Schwankungen vor (SARNTHEIN ET. AL., (1995)). 

Das dritte Muster beschreibt den Schmelzwassermodus. Er ist charakterisiert durch 

schwache Ventilation des Tiefenwassers unterhalb von 2 km Tiefe. Es wird ange- 

nommen, daÂ der AusfluÂ von Zwischenwasser aus dem Mittelmeer ebenfalls abge- 

schwÃ¤ch gewesen ist. Dieses Muster lag wahrend des jÃ¼ngere Dryas (vor rund 

10 000 Jahren) und vor ca. 13.500 Jahren nach einem starken Scl~~nelzwasserei~~trag 

aus der Barentssee kurzzeitig vor (SARNTHEIN ET A L . ,  1995; LEI IMAKN & I<EIGWIN.  

1992). 

Lhnliche Aussagen fÃ¼ den Pazifik und Indik zu treffen, ist nur sehr eingeschrÃ¤nk mÃ¶glich 

Die Lysokline liegt heute dort grÃ¶fitenteil oberhalb des Meeresbodens, d.h. Kalkschalen, 

die sich wÃ¤hren des letzten Glazials am Boden abgelagert haben, sind heute wieder im 

Wasser gelÃ¶st VerlÃ¤filich Angaben zur Zirkulation kÃ¶nne daher nicht gewonnen werden. 

Aus diesem Grunde soll hier ein Hauptaugenmerk auf die Variabi1ita.t des Atlantiks gelegt 

werden: dort kÃ¶nne Kalkschalen noch gefunden und analysiert werden. 

MeeresoberflÃ¤chentempera ur 

Die Temperaturen der untersten Luft- und der obersten Ozeanschicht weichen nur sehr 

gering voneinander a.b. An der gemeinsamen GrenzflÃ¤che der Wasseroberflache. sorgen 

turbulente Austauschprozesse fÃ¼ eine starke Angleichung der Temperaturen. Einstra.11- 

l u i ~ g s s c l ~ w a i ~ k u ~ ~ g e n  a,uf allen Zeitskalen, wie in Abschnitt (2.2.1) ausgefÃ¼hrt verÃ¤nder 

daher nicht nur die Atmospharentemperaturen, sondern auch die Temperatur an der Mee- 

resoberflÃ¤che Auch wenn die absoluten BetrÃ¤g der E i ~ ~ s t r a l ~ l u ~ ~ g s s c l ~ w a ~ n k u ~ ~ g e ~ ~  durch 

astronon~ische Mecha,nismen klein scheinen, ist es nicht ausgeschlossen, daÂ sie durch kom- 

plexe Wechselwirkungen zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r verstÃ¤rk werden und so maÂ§ 

geblich das globale Klima steuern (HAYES ET. AL 1976). 

Lufttemperaturwerte der untersten Atmospharenschicht liegen fÃ¼ heutige VerhÃ¤ltniss mit 

guter Genauigkeit vor. In dieser Arbeit wird der globale Datensatz der Monatsmittelwerte 

von Oberflachentemperaturen nach COADS (Woodruff et  al.,1987) verwendet. 
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.-~bbilduna, 2.3: MeeresoberflÃ¤chentemperature i m  Jahresmittel in [Â¡C fÃ¼ heutige VerhÃ¤l t  

nisse nach COADS (Woodruf f ,1987) (oben) und fÃ¼ glaziale VerhÃ¤ltniss (Lautenschlager & 

Herterict i ,  1990) (unten). 
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Die MeeresoberflÃ¤~chentemperatu vergangener ZeitrÃ¤um ka.nn recht zuverlÃ¤.ssi aus Tief- 

seesedimenten abgeleitet werden. o b e r  eine Zuordnung verschiedener Pla.nktonarten zu 

ihrer optimalen Lebenstemperatur kann aus deren Auftrittshaufigkeit in Sedimenten auf 

die VerÃ¤.nderun der vorherrschenden Temperatur geschlossen werden. Fehlerquelle bei 

diesem Verfahren ist unter anderem die Annahme, daÂ weder genetische VerÃ¤nderunge 

im Plankton noch VerÃ¤.nderun in den Ablagerungsmechanismen des Ozeans stattgefunden 

lmben. Eine andere Methode ist die Bestimn~ung der Temperatur der oberen Ozemschic1~- 

ten durch Analyse des ('i180-Verl~Ã¤.ltnisse in den Sedimenten1. 

Verglichen mit anderen geologischen Zeitpunkten, ist das Klima des let,zten Hochglazials 

relativ gut bekannt. FÃ¼ den Zeitpunkt des letzten glazia,len Maximums vor rund 21000 

Jahren wurden vom CLIMAP-Projekt neben Karten der Inlandeisverteilung auch Karten 

der MeeresoberflÃ¤chentemperatu (CLIMAP,  1981) zusan~n~engestellt .  Dieser sogenannte 

CLIMAP-Temperaturdatensatz wird im folgenden in ungekoppelten Experimenten als An- 

trieb verwendet (siehe auch Abschnitt. (4.5)). In den letzten Jahren hat es jedoch eine 

Weiterentwicklung gegeben. Neuere Da,ten deuten a,n, daÂ die CLIMAP-Temperaturen 

in den Pola.rregionen wahrscheinlich zu kalt,, in den Tropen ehr zu wa,rm ausgefallen sind. 

Der OberflÃ¤chensalzgehal 

Abbildung 3.4: Die  Abbi ldung zeigt die Lokationen, die i n  Duplessy (1991) beprobt  wurden 

und in den Oberf lÃ¤chensalzdatensat eingehen. 

'Verdunst,et Wasser von der MeeresoberflÃ¤che so verdunstet bevorzugt das leichtere "0 .  das schwerere 

' 0  reichert sich im Ozean an. Im 6'"-VerhÃ¤ltni bildet sich also ein Signal der verÃ¤nderte Temperatur 

und sogar des globalen Eisvolumens ab. 
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Abbildung 2.5: OberflÃ¤chensalzgehalt i m  Jahremi t te l  i n  [psu] fÃ¼ heutige VerhÃ¤ltniss nach 

Levitus (1982)  (oben) . FÃ¼ die glazialen VerhÃ¤ltniss (unten) wurde zu den Levitusdaten l p s u  

addiert,  auÃŸe i m  Nordat lant ik :  hier wurden die W e r t e  nach Duplessy (1991)  modi f iz ier t .  
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Zusammen mit der OberflÃ¤chentemperatu steuert der Salzgehalt die thermohaline Zir- 

kulation in1 Ozean und sorgt so dafÃ¼r daÂ Wassermassen besonders effektiv zwischen 

Ozeanbecken umverteilt werden kÃ¶nnen In Ozeanregionen, in denen sich die OberflÃ¤clien 

temperatur zwischen 7OC und -2 *C bewegt, Ã¤nder sich die Dichte durch Temperaturun- 

terschiede nur gering. Hier spielen Unterschiede im Salzgehalt die wichtigere Rolle. Der  

Oberflacl~ensalzgehalt ergibt sich aus dem Salzgehalt der Wassermassen. die durch Mee- 

resstrÃ¶munge advektiert werden, und aus Niederschlag und Verdunstung. 

DarÃ¼be hinaus spielen auch lokale Meereisbildung, -verdriftung und -schmelze eine groÂ§ 

Rolle. In Meereis wird nur das SÃ¼Â§wass eingebunden, wÃ¤hren das Salz beim Gefrieren 

des Ozeanwassers fast vollstÃ¤ndi am Ort der Eisproduktion ausfÃ¤llt Hierdurch wird lokal 

der Salzgehalt des Ozeans erhÃ¶ht Driftet Meereis vom Produktionsort weg, so verringert 

sich beim Schmelzen der Salzgehalt an anderer Stelle. Es ist davon auszugehen, daÂ 

dieser Mecha,nismus des SÃ¼Â§wassertransport im letzten Hochglazial wegen der damals 

vorhandenen grÃ¶oere Menge von Meereis eine weitaus grÃ¶Â§e Rolle gespielt ha t  als heute. 

FÃ¼ heutige I<limaverhÃ¤ltniss existieren gute DatensÃ¤tze um Modelle in beliebigen 

AuflÃ¶sunge betreiben zu kÃ¶nnen In dieser Arbeit wird ein Datensatz des OberflÃ¤chen 

salzgehaltes in1 Jahresmittel von LEVITUS (1982) verwendet. 

FÃ¼ das Glazial ist es jedoch schwierig, zuverlÃ¤ssig Daten zu erhalten. Verfahren zur 

Ableitung von Oberflachensalzgel~alten aus Tiefseesedimenten befinden sich noch im Ent-  

wicklungsstadium. Auf die hÃ¤ufi verwendete Methode, aus 6^0 Signalen Temperaturen 

abzuleiten, wurde vorher schon kurz hingewiesen. Sie kann in Ã¤hnliche Weise auch verwen- 

det werden, um Salzgehalte abzuleiten, sofern Temperaturen als Ergebnis eines anderen 

Verfahrens schon vorliegen. Bei der Festlegung des Salzgehaltes kann auf diese Weise pro 

1'C Irrtum in der Temperatur von einem Fehler von bis zu 0.5 psu ausgegangen werden2 

(DUPLESSY ET AL. ,  1991; LABEYRIE ET AL., 1992). WÃ¤hl man die Temperatur zu tief, 

fallt der Salzgehalt zu hoch aus3. Ob diese Genauigkeit schlieÂ§lic uberhaupt ausreicht, 

um Ozeanmodelle zu betreiben, ist jedoch unklar und soll auch in dieser Arbeit diskutiert 

werden. 

In Arbeiten von DUPLESSY ET A L .  (1988, 1991) wurden die PO-VerhÃ¤ltniss verschiede- 

ner planktischer Foraminiferen aus 69 Tiefseesedimentkernen des Nordatlantiks analysiert. 

Wie in Abbildung (2.4) dargestellt, wurden die Kerne in erster Line im Ã¶stliche Nordat- 

lantik gezogen. Der Westrand des Atlantiks wurde nur spÃ¤rlic beprobt. Zur Ableitung 

der OberflÃ¤chensalzgehalt wurden unter anderem die CLIMAP-Oberflachentemperaturen 

^ I n  hohen Breiten hat ein Salzgehaltsunterschied von 0.5 psu die gleiche DichteÃ¤nderun zur Folge wie 

eine Ten~peraturÃ¤nderun von 4 - 5 "C (DIETRICH ET AL, 1975). 
'T = n - b ( 6 1 8 0 A - a r t o , , a t  - i 1 8 0 n ~ o s s e r )  (DUPLESSY, 1991). Ein erhÃ¶hte 6 1 8 ~ w a s s e r  ist mit einem 

erhÃ¶hte Salzgehalt korreliert. Wenn die Temperatur zu tief gewÃ¤hl wird, fallen auch die Salzgehalte zu 

hoch aus 
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verwendet. Wie im vorhergehenden Abschnitt da,rgelegt, sind hier vor allen1 im nÃ¶rdli 

chen Atlantik die Temperaturen unterschÃ¤tzt Es kann daher angenommen werden, daÂ 

die resultierenden Salzgehalte zu hoch ausgefallen sind. AuÂ§erhal des beprobten Ge- 

bietes wurde a,us Mangel an besseren Informationen das rezente Salz-Feld von LEVITES 

weiterverwendet, nachdem zu den Salzgehalten pauschal lpsu addiert wurde. Das resul- 

tierende Oberflachensalzfeld ist in Abbildung (2.5) zu sehen. Inwieweit dieses Verfahren 

zweckmÃ¤Â§ ist und welche Fehler man dadurch in Kauf nimmt, wird ausfÃ¼l~rlic i n  den 

Abschnitten (3.5.2) und (6.3) beschrieben. 

2.2.3 AtmosphÃ¤r 

Temperatur und Niederschlag 

FÃ¼ die AtmosphÃ¤,r gilt ebenso wie fÃ¼ den Ozean, daÂ fÃ¼ rezente VerhÃ¤ltniss Tempera- 

turdaten in guter Qualit,Ã¤t vorhanden sind. Die Rekonstrunktion der Atmosp11a.rentempe- 

ra,tur fiir den Zeitpunkt des letzten glazialen Ma.ximums ist ,  wiederum wie fÃ¼ den Ozean. 

schwierig. Am einfachsten lassen sich Informationen Ã¼be die Temperaturverhaltnisse an 

den Oberseiten des grÃ¶nlandische und antarktischen Inlandeises gewinnen. Besonders 

gut verwendbar als Index fiir derartige Temperaturentwicklungen sind iSMO-Signale. wie 

sie aus Eisbohrkernen von GrÃ¶nlan und der Antarktis gewonnen werden kÃ¶nnen Hieraus 

geht hervor, daÂ die Temperatur Ã¼be den beiden Inlandeisen um bis zu 1O0C tiefer war. 

als heute. Dies hat mehrere GrÃ¼nde 

e Eine geringere solare Einst,rahlung vor 21000 Jahren in Herbst und Winter (bei 

65'N), aber nur eine gleichstarke Einstrahlung im Sommer, fa,vorisieren Eisschild- 

aufbau. 

e HÃ¶her Eisschilde erzwingen durch adiabatische AbkÃ¼hlun der auftreffenden Luft- 

massen tiefere OberflÃ¤cl~entemperaturen Der hieraus resultierende ..SteigregenX 

verstÃ¤rk den EissclÅ¸ldaufl~a abermals. 

e Die vergrÃ¶Â§ert, Eiskappen erhÃ¶he lokal, aber auch global, die Albedo. Die einfal- 

lende solaren Einstrahlung wird verst,Ã¤rk reflektiert und hat so erneut eine starke 

Ã¶rtlich Abliuhlung zur Folge. 

Die Temperatur unvcreister LandflÃ¤che kann iiber die Verschiebung von Vegetationsge- 

bieten bestimmt werden. So lassen Pollenanalysen auf die Verbreitung bestimmter, an 

optimale Temperatur- und Feuchtebedingung gebundener Pflanzen schlieÂ§en FÃ¼ den 

Zustand der At,mosphÃ¤r im letzt,en Hochglazial laÂ§ sich festhalten. daÂ die Mitteltempe- 

ratur global reduziert war. Werte von bis zu 4'C niedriger als heute werden fiir realistisch 

gehalten (HERTERICH, 1990). lokal kann es von diesem Wert aber starke Abweichungen 

geben. Abbildung (2.3.oben) zeigt die Tempera,turverteilungen als Jahresmitt,el fÃ¼ heu- 

tige VerÃ¤lt,niss nach COADS ( W O O D R U F F ,  1987). Abb. (2.3.unten) zeigt, die glazialen 

Veriiltnisse. 
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Aus der Verschiebung von Vegetationszonen kÃ¶nne neben glazialen Temperaturen auch 

Anhaltspunkte zu Niederschlags- und Verdunstungsraten gewonnen werden. Ob Daten ,  

die mithilfe dieses Verfahrens gewonnen wurden in ihrer QualitÃ¤ aber ausreichen, um 

fÃ¼ ein Ozeanmodell den SÃ¼Â§wasserantri zu liefern, ist fraglich. Als Hinweis auf  die 

VariabilitÃ¤ von KlimaablÃ¤ufe und als Werkzeug zur Beurteilung von Modellergebnissen 

sind sie aber sehr brauchbar. 

Windsysteme 

Meridional ausgerichtete Bergketten wie die Rocky Mountains und Inlandeisscl~ilde stellen 

eine Barriere fiir die anstrÃ¶mende Luftmassen dar.  D a  wZhrend der letzten Eiszeit zwei 

zusÃ¤tzlich Inlandeise auf der Nordhemisphare die Luftmassen stÃ¶rten ist nicht davon 

auszugehen, daÂ die stehenden Wellen, wie sie heute angeregt werden, zur Zeit des letzten 

Hocl~glazials auch vorgelegen haben. Modellexperimente zu dieser Problematik (LINDE-  

M A N N  & OERLEMANS,  1987; COOK & HELD, 1988; COOK, 1990) zeigen, daÂ die TrÃ¶g im 

Vergleich zur heutigen StrÃ¶mun tiefer, die RÃ¼cke dafÃ¼ hÃ¶he ausgefallen sein kÃ¶nnten 

Dies wiirde eine Scl~neeakkumulation an den Ã¶stliche Seiten der inlandeisschilde fordern 

( L I N D E M A N N  & OERLEMANS,  1987). Haben die Eisschilde erst einmal eine HÃ¶h von 

Ã¼be 1000 m erreicht, kann eine positive RÃ¼ckkopplun zwischen der Eishohe und dem 

Eiswacl~stum erwartet werden. 

Modellrecl~nungen (z.B. LAUTENSCHLAGER & HERTERICH, 1990) geben weiter Hinweise 

darauf, daÂ sowohl Windgeschwindigkeiten als auch Windrichtungen am Boden wÃ¤hren 

des letzten Glazials im Vergleich zu heute verÃ¤nder waren (s. Abb. (2.6) unten). J e  nach 

Komp1exitÃ¤. des verwendeten Modells ist der Betrag und der Winkel dieser ~ n d e r u n g  

unterschiedlich. Es wird zudem Ã¼be eine Aufspaltung des atmosphÃ¤rische Strahlstroms 

in einen Ast nÃ¶rdlic und einen sÃ¼dlic des laurentidischen Inlandeises diskutiert. Eine 

Validierung der Ergebnisse durch Messungen ist allerdings schwierig. In den Tropen und 

an ausgewÃ¤hlte Stellen irn sÃ¼dliche Ozean ist es aber mÃ¶glich aus Tiefseesedimenten 

Zeitreihen von KorngrÃ¶Â§enverteilung von Staub und Sa,nd zu erhalten. Dies lÃ¤Â RÃ¼ck 

schlÃœÂ auf die herrschenden Windgeschwindigkeiten zu. Hiernach scheint es so, als o b  die 

Lage der H A D L E Y - Z ~ ~ ~ ~  Ã¼be lange Zeit nahezu unverÃ¤nder geblieben ist. 
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Abbildung 3.6: Jahresmi t te l  des 1 0  m Windes aus e inem Model lexper iment  zu heutigen 

(Oben) u n d  glazialen ( M i t t e )  Randbedingungen. Unten:  die Differenz zwischen glazialen 

und rezenten Winden.  D i e  Einheiten sind in  [ Y ] .  Abbi ldungen aus (LAUTENSCHLAGER & 

HERTERICH, 1990.)  
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2.2.4 Inlandeisschilde 

D a  die letzte Eiszeit mit einer maximalen Ausdehnung der Inlandeisschilde in Europa und 

Nordamerika einhergegangen ist, gibt die Lage der EndmorÃ¤ne die eisbedeckte FlÃ¤ch 

der ma,ximalen Vereisung &n. Das globale Eisvolumen kann Ã¼be das oben schon erwÃ¤hnt 

S180 Ver1iÃ¤.ltni in Eisbohrkernen gut abgeleitet werden4. Die ungefahre Eisdicke der ein- 

zelnen Eisschilde ist Ã¼be einfache Geometiebetrachtungen abschÃ¤tzbar Man geht davon 

aus, daÂ in den Inlandeisen zu Glazialzeiten fast dreimal soviel Wasser gebunden war wie 

heute. Dieses Wasser wurde den Ozeanen entzogen, so daÂ eine Absenkung des Meeres- 

spiegels global um rund 130 m realistisch erscheint (FLINT, 1971). Die Abbildung (2.7) 

gibt einen Eindruck von der Eisausdehnung. 

2.2.5 Zusammenfassung 

Die vorgestellten Arbeiten gehen davon aus, daÂ zum Zeitpunkt des letzten glazialen 

Maximums das ozeanische FÃ¶rderban zwar nicht unterbrochen, zumindest irn nÃ¶rdli 

dien Norda,tlantik aber reduziert war. Im Globalmittel wird eine Reduzierung der At- 

mosphÃ¤.rente~npera.tu um rund 4'C fÃ¼ realistisch gehalten. Lokal, z.B. Ã¼be Eisschil- 

den, kann es von diesem Wert aber starke Abweichungen geben. Die Inlandeise bewirken 

auflerdem eine VerÃ¤,nderun von Windrichtung und Windgeschwindigkeit im Bereich von 

Nordeuropa. Durch den topographischen Effekt wird eine andere Anzahl stehender Wellen 

angeregt als heute. Allein die Ausdehnung der Inlandeise ist relativ unbestritten: neben 

dem heute existierenden gronlandischen und antarktischen Inlandeis waren auch weite 

Teile Europas und Nordamerikas mit Eis bedeckt. 

"Bevorzugt verdunstet leichtes ' '0 und lagert auf Eisschilden durch Niederschlag ab. Die Rate von 

" 0 ,  das im Ozean verbleibt, ist daher ein Index fiir die globale, als Inlandeis gebundene Wassermenge 

( E ~ 1 ~ 1 ~ ~ 1 . 1 9 5 5 )  



K A P I T E L  2. DAS DATENPROBLEM 

Abbildung 2.7: Oben: die rezente Topgraphie auf dem Modellgitter in [km], unten: ihr 

Aussehen wÃ¤hren des letzten glazialen Maximums. 
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Beschreibung der Modelle 

Im folgenden werden die drei in dieser Arbeit benutzten Modelle beschrieben. Zur Simula- 

tion des Ozeans wurde das LARGE SCALE GEOSTROPHIC OCEAN GENERAL CIRCULATION 

MODEL [LSG OGCM] (MAIER-REIMER & MIKOLAJEWICZ, 1992) benutzt, zur Berech- 

nung der Oberflachentemperatur wird einerseits ein Energiebilanzmodell der AtmosphÃ¤r 

und andereiseits ein 2 - Schichten AtmosphÃ¤renmodel (LAUTENSCHLAGER, pers. Mit t . ,  

1993) verwendet. 

3.1 Das Energiebilanzrnodell 

Verschiedene Arbeiten (2.B. (STOCKER ET AL., 1992), ( L O H M A N N ,  1995)) haben gezeigt, 

daÂ schon ein einfa,ches Energiebilanzmodell die globale Verteilung der Bodentempera- 

turen gut genug darstellen kann, um wichtige Prozesse im Ozean anzuregen. In letzter 

Zeit werden zunehmend Energiebila~nzmodelle mit komplexen Ozeanmodellen gekoppelt, 

um wichtige RÃ¼ckkopplungs~~~eclxanisn~e des gekoppelten Systems aus AtmosphÃ¤r und 

Ozean zu verstehen. ohne den Aufwand eines atmospl~arischen Zirkulationsmodells in Kauf 

nehmen zu mÅ¸sse (z.B. I ~ L E E M A N  & POWER,  1995; MIKOLAJEW.ICZ, U. ,  1996). Im 

E~~ergiebilanzmodell bleibt die Dynamik weitgehend unberucksichtigt~; es kommt so mit 

wesentlich weniger Reclxenzeit aus. 

3.1.1 Die Energiebilanz 

In Abbildung (3.1) ist der Aufbau des hier verwendeten. 2 - din~ensionalen Energiebi- 

lanzmodelles skizziert. Es berechnet die VerÃ¤nderun der A t m o s p l ~ a r e ~ ~ t e i ~ ~ p e r a t u r  in der 

planetaren Grenzschicht. deren Dicke auf 11 = 10001?! festgesetzt wird. Aus der Bilanz von 

kurzwelliger. solare1 Einstrahlung am Boden, reduziert durch den reflektierten An- 

teil. (1 - a)Rs. 

der Gegenstrahlung aus hÃ¶here At i~~osp l~Ã¤rensc l~ ic lx t e~  Rir. 
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Abbildung 3.1: Die ~ b b i l d u n ~  zeigt den schematischen Aufbau des Energiebilanzmodelles fÃ¼ 

eine gut durchmischte Schicht von 1000 m Dicke. Hier gilt dQ = 0. hlat und hsens sind der 

latente und sensible WÃ¤rrnefluÃ Ã¼be den AtmosphÃ¤r und Ozean wechselwirken. (1 - a)Rs  

ist die direkte, solare Einstrahlung, die am Boden verbleibt. M i t  RLc wird die langwellige 

Gegenstrahlung aus den hÃ¶here Schichten bezeichnet, und RLb ist die langwellige Abstrahlung 

V der OberflÃ¤che k d f  steht fÃ¼ die Pararneterisierung des horizontalen (hier: zonalen) 

WÃ¤rmetransports Ti ist, auÃŸe bei ~zeanflÃ¤chen eine vorgegebene, interne Temperatur, 

Tunten ist die sich hieraus ergebende untere Randbedingung fÃ¼ das Energeibilanzrnodell. Durch 

das Energiebilanzmodell wird schieÃŸlic die Temperatur TA errechnet. 
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Ã der langwelligen Abstrahlung vom Boden Rlb (a,bl~Ã¤ngi von der Bodentemperatur 

TÃ£ntert) 

den turbulenten WÃ¤,rmeflÃ¼ss hsens und hiat und, 

den durch Diffusion parameterisierten, horizontalen WÃ¤rmetranspor 

resultiert eine ~ n d e r u n g  der Temperatur TAt an einem Gitterpunkt (Land, Eis oder 

Ozean), wenn die Bilanz nicht ausgeglichen ist. 

Hier wird 

die Dichte der Luft pÃ Ã¼be die allgemeine Gasgleichung berechnet, 

die spezifische WÃ¤rmeka,pazitÃ bei konstantem Druck cp  = 1005& verwendet. 

AuBerdem geht die AtmosphÃ¤rentemperatu Tkbq ein, die im vorangegangenen 

Zeitschritt berechnete Atmospharentemperatur. 

Die einzelnen Komponenten der vorgestellten Gleichung werden im folgenden detailliert 

dargestellt. 

3.1.2 Die Stral~lungsÃ¼bertragun 

Von der kurzwelligen Einstra,hlung am Oberrand (Qins)der AtmosphÃ¤r steht zur 

ErwÃ¤xrnun der betrachteten OberflÃ¤chenschich nur ein Bruchteil zur VerfÃ¼gung Durch 

Absorption an Wolken oder Aerosolteilcl~en und RÃ¼ckstrahlun von den Wolkenoberkan- 

ten wird die solare Strahlung deutlich reduziert. In AbhÃ¤ngigkei von ihrer Albedo a 

reflektieren die verschiedenen OberflÃ¤chen die am Boden ankommende Strahlung noch- 

mals. So bleibt als kurzwelliger Beitrag ( 1  - a)Rs von der Einstrahlung am Oberrand der 

Atinospha.re nur noch rund 50% am Boden Ã¼brig 

Im Modell wird ferner eine mittlere Wolkenbedeckung von 50% angenommen, verteilt 

auf zwei HÃ¶l~enscl~icl~te mit je einem Bedeckungsgrad von 30% (nach WASHINGTON & 

PARKER. 1986) .  Die erste Wolkenscl~icht in 1000 m die betrachtete Rechenschicht die- 

ses Modells. Die HÃ¶h entspricht in etwa dem Cummuluskondensations~liveau. Nach 

K L E E M A N  & P O W E R  (1995) ist diese HÃ¶h Ã¼be OzeanflÃ¤che auch oft die Dicke der gut 

durchmiscl~ten Schicht. Die zweite Wolkenscl~icht in Ca. 3 km HÃ¶h Ã¼be dem Meeresspie- 

gel reprÃ¤sentier die mittelhohen Wolken. Die Temperatur an der Wolkenunterkante wird 

durch die WolkenhÃ¶h bestinlnlt. Die langwellige Abstrahlung vom Untergrund ist eine 

'Die A1bedowert.e a der verschiedenen OberflÃ¤che liegen zwischen 0.08 fÃ¼ OzeanflÃ¤che und 0.8 fÃ¼ 

Eisschilde oder Meereisgebiete. Die Albedo der meisten unvereisten LandflÃ¤che liegt bei 0.2 
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Funktion der ,,Bodentemperatur" Tmtrn- Am Boden ergibt sich die Strahlungsbilanz Q h  

in [SI aus der reduzierten solaren Einstrahlung 1 -aRs und der langwelligen Abstrahlung 

von den Wolken Rlc (Quellterme) einerseits und der langwelligen Abstrahlung vom Boden 

R16 nach dem STEFAN-BOLZMANN Gesetz (Senkenterm) andererseits. 

3.1.3 D e r  l a t e n t e  u n d  d e r  s e n s i b l e  W Ã ¤ r m e f l u i  

Turbulente Austauschprozesse zwischen der unteren Modellbegrenzung (Ozean-, La.nd- 

oder EisflÃ¤chen und Atn~osphare erzeugen FlÃ¼ss sensibler und latenter WÃ¤rme Ãœbe sie 

wecl~selwirken die Systeme miteinander. 

D e r  sensible  Warmeflui3 

Der sensible WÃ¤rmefluf wird parameterisiert als 

In dieser Gleicl~ung wird 

die Dichte der Luft P A  Ã¼be die allgemeine Gasgleichung berechnet, 

die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ bei konstantem Druck cp = 1005& verwendet 

Ferner wird hier die dimensionslose Stantonzahl CH mit 0.9 10V3 angenommen. Sie 

wurde empirisch ermittelt'. 

T ~ + T Z  
Die Gr6fle U* = \/G stellt die Reibungsgescl~windigkeit dar. Hierbei sind , . ,. 
und T~ die Windschubspannungen in zonaler bzw. in meridionaler Richtung. U* hat  

die ~ i n h e i t  [Y]. 

Die Temperatur Tunten ist an Ozeanpunkten die Temperatur der obersten, gut durch- 

mischten, obersten Ozeanschicht, wie sie vom Ozeanmodell berechnet wird. Bei 

La,nd-, Meereis- und I~ll~ndeispunkten wird 

berechnet. Bei La.ndpunkten wird, wie in Abb.(3.1) dargestellt, eine konstante Erd- 

temperatur Ti von +7OC (KLEEMAN & POWER, 1995) angenommen, bei Inlandeis- 

punkten wird ebenfalls mit einer konstanten Temperatur gearbeitet, sie betrÃ¤g T, =- 

40Â° (PATTERSON, 1981) . Unter Meereis herrscht eine Temperatur von -1.9OC. Der 

WÃ¤rmedurchgangskoeffizien HW fÃ¼ LandflÃ¤che ist mit 0.09 & (KLEEMAN & 
POWER,  199.5) 3 GrÃ–Benordunge kleiner gewÃ¤hl als der fÃ¼ OzeanflÃ¤che (40 &) 

und 2 C;rÃ¶flenordu~~ge kleiner als fÃ¼ Inlandeis (2.1 &, PATTERSON, 1981). Bei 
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Meereis hÃ¤ng der WÃ¤rmedurchgan von der Eisdicke a.b. Ist das Eis dicker als 0.5 m ,  

wird der gleiche WÃ¤rmedurcliga.ngskoeffizien wie fiir Inlandeis benutzt, ist es dÃ¼nne 

a.ls 0.05 cm, wird es wie ein Ozeanpunkt behandelt. Dazwischen wird linear interpo- 

liert. Mit ICP1, wird die W%rmekapazitÃ¤ der obersten OberflÃ¤cl~enscl~icl~ bezeichnet. 

Sie hat unterschiedliche Werte fÃ¼ Land- Ozean- und EisflÃ¤chen FÃ¼ die WÃ¤rmeka 

pazit2.t des Ozeans wird im folgenden cpW = 4.2% verwendet, bei von Landpunkten 

wird '2.2% angenommen. Ãœbe Eispunkten wird mit 4 . 8 5 2 .  (1 - Eisdicke) ge- 

rechnet. Ist die Meereisdicke grÃ¶Â§ als 0.5 m,  so wird a,ngenommen, daÂ daÂ das 

Eis die Systeme Ozean und AtmosphÃ¤r vollstÃ¤ndi voneinander isoliert hat.  

Der latente Warmeflufi 

Der 1a.tente WÃ¤.rmeflu wird berechnet na,ch der Formel 

hiat = L", E .  (3.5) 

Die Verdunstuugsrate (E) wird mit der VerdunstungswÃ¤rrn ( L Ã  = 2.5.  lo6-'7-) multipli- 
kg 

ziert. 

In Energiebilanzmodellen, die TemperaturÃ¤nderunge vertikal Ã¼be die gesamte Schicht,- 

dicke integriert betrachten. ist. es sinnvoll, die latente WÃ¤rm Ã¼be 1 1 . ; ~ ~  = Lu . (E - P), 
der Differenz aus Verdunst,ung E und Niederschlag P zu berechnen. Die Verwendung der 

Differenz trÃ¤g der TemperaturerhÃ¶l~ung die durch Kondensa,tion des Wasserdampfes im 

I<oi~densationsuiveau geschieht, reduziert durch die Energie, die zur Niedersc1~la.gsbildung 

gebraucht wird. Rechnung. 

In diesem Modell, in dem nicht iiber die gesamte AtmosphÃ¤rendick integriert wird, findet 

alle Kondensation oberhalb der betrachteten Recl~enscl~iclit s t a t t .  Daher ist der EinfluÂ 

dieses Prozesses auf die WÃ¤rmebilan nur schwer abzuschÃ¤tzen Da nicht klar ist. wie groÂ 

der Fehler sein kann. wenn der Niederschlagsbildung mit berucksicl~t~igt wird. soll auf die 

Einbezieliung des Niederscl~lages verzichtet werden. 

Die \.erdunstuiie, wird berechnet nach 

AuÂ§e den vorher schon erlÃ¤uterte GrÃ–Â§ werden hier folgende GrÃ–Â§ verwendet: 

Der Faktor trÃ¤g dem turbulenten Austausch von Feuchte Rechnung. Er ist 

empirisch abgeleitet. analog zu CH und hat hier den Wert 1.5 10V3. 

Das Masse~~misc l~u~~gsve r l iÃ¤ l tn i  von Wasserdampf und trockner Luft bei SÃ¤ttigun 

( I ~ ! , ~ [ T , , , ~ ~ ~ , , )  ergibt sich aus 0 . 6 2 2 7 .  wobei csat  Ã¼be die M A G N ~ S - F o r m e l  berechnet 

wird. Die GrÃ¶Â qsat  ist somit eine Funktion vom Bodendruck und der Tempe- 

ratur iiber OzeanflÃ¤che ist dies die Ozeantemperatur. h e r  Land- und 
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EisflÃ¤,che wird keine Feuchtebilanz gerechnet, der latente WÃ¤rmeflu wird daher  

vernachlÃ¤ssigt 

Ã Die spezifische Feuchte wird analog zu qsat(Tunten) berechnet, doch wird 

eine SÃ¤,ttigun von 80% angenommen. Messungen zufolge ist dies ein guter Wert 

fÃ¼ die relative Feuchte Ã¼be Ozeanflachen (siehe z.B. (OBERHUBER, 1988)). Selbst 

bei identischen Temperaturen zwischen OzeanoberflÃ¤cli und Atmospl~~renunterrand 

stellt sich somit immer Verdunstung ein. 

3.1.4 - Der horizontale WÃ¤rmetranspor 

Durch den weitgehenden Verzicht auf die Darstellung der dynamischen Prozesse i n  ei- 

nein Energiebila~nzmodell kann zonaler und meridionaler Temperaturaustausch nicht Ã¼be 

Advektion mit einem mittleren Wind geschehen. Dieser Verzicht erlaubt einerseits groÃŸ 

Zeitschritte, bedeutet aber andererseits eine EinschrÃ¤nkun in der Anwendbarkeit des 

Modells. In dieser Arbeit interessieren in erster Line langfristige Prozesse, die durch 

die Tiefenzirkulation im Nordatlantik bestimmt sind. Der atmosphÃ¤risch WÃ¤.rmetrans 

port in mitt,leren und hohen Breiten wird durch wandernde Wellen und Wirbel dominiert 

(PEIXOTO & OORT, 1984). Nach C H E N  ET AL.  (1993) ist es vertretbar, diese Transport- 

Prozesse durch diffusiven WÃ¤rmetranspor zu parameterisieren. In Anlehnung an CHEN 
ET A L .  (1993) und GILL,  (1982) wird eine Diffusionskonstante K, von 2 ,  lo6$ verwen- 

det. So wird ein WÃ¤,rmeausgleic entgegen den sich einstellenden Temperaturgradienten 

ermÃ¶glicht Die Verwendung eines global einheitlichen Wertes fÃ¼hr in den Polarregionen 

aufgrund der Gittergeonietrie zur Verletzung des COURANT - FRIEDRICHS - LEWY - 

Kriteriunis2. Um derartige I n ~ t ~ b i l i t Ã ¤ t e  zu vermeiden, wird die Diffusionskonstante in 

den Gitterreihen nÃ¶rdlic von 63.75ON und sÃ¼dlic von 63.75*S durch eine Cosinusfunk- 

t,ion skaliert. Hiervon ab'gesehen liefert schon die Verwendung eines global einheitlichen 

Diffusionskoeffizienten befriedigende Ergebnisse. 

3.2 Das 2-Schichten AtmosphÃ¤re'timodel 

Das 2-Schichten AtmospliÃ¤renmodell das von M. Lautenschlager entwickelt wurde (LAU- 

TEXSCHLAGER, pers. Mitt .)  wird in dieser Arbeit nur als Erweiterung zum Energiebi- 

lanzmodell a,ufgefaÂ§t Die wichtigste Erweiterung ist die Einbeziehung der dynamischen 

Prozesse in der AtmosphÃ¤re 

Das AtmosphÃ¤renmodel beruht auf den Erhaltungsgleicliungen fÃ¼ Impuls und Energie, 

der KontinuitÃ¤ts und der Zustandsgleicl~ung. Die Bewegungsgleicl~ung wurde fÃ¼ das At- 

?Das DAS ~ O U R A N T - ~ R I E D R I C H S - L E W Y - ~ { ~ ~ ~ ~ ~ ~ U ~  ordnet einer vorgegebenen Gittermaschenweite A-r 

bei gegebener IIorizontalgeschwindigkeit u einen maximal mÃ¶gliche Zeitschrift A t  zu.  Die Ãœberschrei 

tung des Zeitschritts At = (eindimensionales Problem) fÃ¼hr zu einer linearen InstabilitÃ¤ des 

Differenzenschenias. 
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Aufbau eines Zwei Schichten Atrnospharenrnodells 

Tropopause  (ptr= 200 hPa)  0 = 0  

S c h i c h t  7 0 = 114, O b  9, ,V1 
...--- --.---------------.................----- 

.-.--- 

S c h i c h t  2 0 = 1/2, cT2 

S c h i c h t  3 
-.----......---- 

-..-.. 
- - 

--.----....-..---- 
- - - 0 = 314, 0 3  , 0 ) 3  ,V 3 

Abbildung 3.2: Die Abbildung zeigt den schematischen Aufbau des 2-Schichten AtmosphÃ¤ren 

modells in u-Koordinaten. Die GrÃ¶ÃŸe die in U= 314 und U =  114 berechnet werden, sind die 

potentielle Temperatur 0, das Geopotential $ des Punktes auf der betrachteten Schicht und 

der horzontale Windvektor G. Auf  U= 112 ist die vertikale Komponente der Bewegungsglei- 

chung gegeben. 

mospliÃ¤renmodel vereinfacht, indem die BOUSSIXESQ Approximation und die hydrostati- 

sche Approximation durchgefÃ¼hr wurden. Da in dem hier verwendeten AtmosphÃ¤renmo 

dell kein hydrologischer Kreislauf implementiert ist, wird die Gasgleichung verwendet, um 

ein Beziehung zwischen Temperatur und Druck herzustellen. 

Das Fehlen des hydrologischen Kreislaufs ist auch der Grund, warum besonders die ther- 

misch getriebenen tropischen und subtropischen Windsysteme (z.B. Passate und Monsune) 

nur mangelhaft reproduziert werden kÃ¶nnen Aus diesem Grund ist es im Augenblick noch 

nicht sinnvoll. mit den modellierten Windfeldern die Ozeanzirkulation anzutreiben. Als 

Erweiterung zum Energiebilanzinodell dienen aber die berechneten Winde zur Bestinl- 

mung von horizontalen WÃ¤rmeflÃ¼sse 

Die Modellgleichungen fÃ¼ die AtmosphÃ¤r sind in horizontaler Richtung in Kugelkoor- 

dinat.en formuliert, in vertikaler Richtung in u-Koordinaten. Das u-System eignet sich 

besonders gut.  weil die kinematische Randbedingung am Boden, ~ ~ u c l i  bei BerÃ¼cksicl~ti 

gung von realistischer Topographie, exakt dargestellt wird. Die Vertikalkoordinate U wird 

am Boden gleich 1, an der Modellobergrenze gleich 0 gesetzt. Der Druck a m  Boden wird 

mit 11 bezeichnet, nach oben hin wird die AtmosphÃ¤r in diesem Modell bei ptr = 200 11Pa 

begrenzt. Dies entspricht einer mittleren TropopausenhÃ¶h von rund 10 km. 
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Die prognostischen Variablen im Modell sind: 

e der horizontale Windvektor C. 
R 

e die potentielle T e n ~ p e r a t ~ ~ r  0 = T(&)G, mit R als der universellen Gasko11- 

stauten (287.05 &) und cp, der spezifischen Wiirme bei konstantem Druck (1005 
J 

f r ) ~ '  

* cler Bodendruck 11. 

Die diagnostischen Variablen irn Modell sind schliefllich: 

e CT. die zeitliche Ableitung der Vertikalkoordi~l~te, 

e <I>, das Geopotential auf einer a- FlZche, 

e Q = 1. das spezifische Volumen. 

Einen schema,tisierten Aufbau des hier verwendeten 2 - Schichten Atmospl~Ã¤re~~model l  

zeigt die Abbildung (3.2). Die Bewegungsgleichungen, die Kontinuitatsgleicl~ung und  der 

1. Hauptsatz der Thermodynamik werden jeweils auf der 1. ( U  = 0.25) und der 3. Schicht 

( U  = 0.75) gelÃ¶st L'm Informationen Ã¼be Windgeschwindigkeiten und Temperaturen an1 

Erdboden, d.11. fÃ¼ U = 1 zu erhalten, werden die betreffenden GrÃ¶Â§ aus den hÃ¶here 

Schichten extrapoliert. 

3.3 Das Ozeanmodell 

Da das Ozeanmodell im Gegensatz zum vorher vorgestellten Energiebilanzmodell keine 

Neuentwicklung darst,ellt, sondern schon vielfach in wissenschaftlichen Arbeiten verwendet 

wurde (MAIER-REIMER & MIKOLAJEWICZ, 1992; MAIER-REIMER ET AL., 1993; MAIER- 

R E I M E R  E T  A L . ,  1990; MIKOLAJEWICZ ET A L . .  1993; LAUTENSCHLAGER ET AL., 1992), 

mÃ¶cht ich mich hier auf eine kurze Beschreibung der Eigenschaften beschrÃ¤nken 

3.3.1 Allgemeine Bemerkungen 

Die Konzeption des LARGE SCALE GEOSTROPHIC OCEAN GENERAL CIRCULATION Mo- 
DEI, (LSG OGCM)  beruht auf der Annahme, daÂ in einem Modell, mit dem la,ngsame Kli- 

maverÃ¤nderunge simuliert werden sollen, d.11. KlimaverÃ¤nderungen die auf einer Zeits- 

kala von mehreren 100 - 1000 Jahren stattfinden, die barotropen Prozesse nicht explizit 

aufgelÃ¶s werden mÃ¼sse um die maogeblichen AblÃ¤uf darzustellen. 

Nach der ursprÃ¼ngliche Idee von Hasselmmn (1982) sollten das barotrope Geschwindig- 

keitsfeld und die Oberflachenauslenkung diagnostisch aus dem Dichtefeld und der Wind- 

scl~ubspannung berechnet werden. Das barokline Geschwindigkeitsfeld sollte dann aus der 
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Geostropliiebezieliu~ig (unter Vernachliissigung von TrÃ¤ghei und Reibung wird eine Be- 

wegung eines Masset~eilchens von Corioliskraft und Druckgradientkraft bilanziert) dia,glno- 

stiziert werden. Das ba.rotrope und der baroldine Geschwindigkeitsfeld wÃ¤r nach diesen1 

Ansatz vollstÃ¤ndi diagnost,isch bestimmt. Die einzigen prognostischen Modellgleichunge~~ 

wÃ¤re in diesem Falle die Advektionsgleichungen fÃ¼ Salz- und Temperatur. Dieses Kon- 

zept muflte aber aufgegeben werden, da. es Probleme bei der unterschiedlichen Entwicklung 

des barotropen und des baroklinen Modes in Gebieten mit einem starken Gradienten in 

der Topographie des Meeresbodens gab. 

In der hier verwendeten Modellversion wird die Bewegungsgleichung unter VernachlÃ¤ssi 

gung der Advekt,ion von Impuls implizit gelÃ¶st Barotrope R o s s ~ ~ - W e l l e n  und Schwe- 

rewellen werden durch die Verwendung des impliziten Verfahrens herausgedÃ¤mpft Der 

im Modell verwendete Zeitscliritt von einem Mona,t kann somit erheblich grÃ¶Â§ als die 

Zeitskala der Schwerewellen und der barotropen R o s s ~ ~ - W e l l e n  irn Ozean sein. 

3.3.2 Zur Formulierung des Ozeaninodells 

Das Modell basiert. auf den Erl~alt~ungsgleicl~ungen fÃ¼ Energie, Salz und Impuls (let,ztere 

in linearisierter Form). der Zustandsgleicliung und der I<ontinuitÃ¤tsgleicliung Diese Glei- 

chungen wurden durch die hydrostat~ische und die BOUSSINESQ Approximation, sowie die 

Annahme der InkompressibilitÃ¤ vereinfacht. 

Das Modell wurde auf dem Arakawa - E-Gitter (Abschnitt 3.4) formuliert, und verfÃ¼g in 

der Horizontalen iiber 72 x 72 Gitterpunkte. Dies entspricht einer horizontalen AuflÃ¶sun 

von 3.5'. Die erste Gitterpunktsreihe liegt 1.25" vom Pol entfernt. was einen zonalen 

Gitterbstand von rund 10 km bewirkt. In der .&quatorregion entspricht die gleiche Git- 

terauflÃ¶snn einem zonalen G i t t e r a k a n d  von 555 km. In der Vertikalen werden die 

Gleichungen in 11 Schichten unterschiedlicher MÃ¤chtigkei gelÃ¶st Die oberste Schicht hat  

hierbei eine freie OberflÃ¤ch und reicht im nicht ausgelenkten Zustand 50 m tief, die un- 

tersten Ozeanscl~icl~ten sind 1000 m dick. Horizontale Geschwindigkeiten. Temperaturen 

u n d  Salzgehalte werden in den Tiefenstufen 25m. 50m. 75m. 150111. 250111. 4.50111. 1000m. 

2000m. 3000m. 4000m und 5000 in unterhalb der OzeanoberflÃ¤cli berechnet. Vert,ikale 

C ~ e h c  - 1 iwmdigkeiten : und vertikaler Druckgradient werden zwischen den jeweiligen Tiefen- 

stufen ermittelt. 

Das Modell enthÃ¤l eine geglÃ¤ttete realistische Bodentopograpl~ie und berechnet einen 

vollstiindigen Jahresgang des Ozeanzustandes. Dies spielt vor allem bei der Modellie- 

rung des i ~ i t e r l ~ e m i s p l i Ã ¤ r i s c l ~ e ~  Massenflufles eine wichtige Rolle und bei der Festlegung 

derjenigen Regionen. in denen Tiefenwasser gebildet wird. 

Auf eine ausfiihrliche Darstellung der diskretisierten Gleichungen soll hier verzichtet wer- 

den. da (lies in Arbeiten von M A I E R - R E I M E R  .L- ~ I I < O L . ~ J E W I C Z  (1992. 1993) vorgenom- 
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men wurde. Anmerkungen mÃ¼sse jedoch zu den gewÃ¤hlte numerischen Verfahren und 

den sich daraus ergebenden Problemen gemacht werden. 

Die Advektion von Temperatur und Salzgehalt ist mit Hilfe einer Upwind-Methode reali- 

siert. Diese Methode stellt sicher, daÂ eine StÃ¶run am Gitterpunkt j zum Zeitpunkt t sich 

im folgenden Zeitschritt t + At nur in Richtung ,,des Windes" ausbreitet und Punkte  

j -  1 nicht beeinfluÂ§t3 Das hat den Vorteil, daÂ keine unphysikalischen Extrema auftreten. 

Bei der hier verwendeten AuflÃ¶sun ist das Upwind - Advektionsschen~a stark numerisch 

diffusiv, aber diese hÃ¶her DiffusivitÃ¤ wird benÃ¶tigt um schlechte Dispersionseigenschaf- 

t.en auszugleichen (MAIER-REIMER & MIKOLAJEWICZ,  1993). Die implizite Diffusion ist 

gescl~wincligkeitsa~bl~Ã¤~ngi und ha,t in Gegenden mit starken StrÃ¶mungen z.B. westlicher 

Randstrom. den grÃ¶Â§t EinfluÂ . Da in der Natur aber eben dort Vermischungsprozesse 

stattfinden, die das Modell aufgrund der Gitterweite nicht auflÃ¶se kann, kann die hohe 

DiffusivitÃ¤ a,ls Panmeterisierung dieser Effekte angesehen werden, denn genau wie diese 

ist sie an1 Abbau von Gradienten beteiligt. Im Inneren des Ozeans ist die implizite Diffu- 

sion aber relativ gering und in der Regel hat dort die numerische Diffusion einen geringeren 

EinfluÂ a,uf die LÃ¶sun als die explizite Diffusion bei vergleichbaren Modellen mit zentralen 

Differenzen. 

Die zeitliche Diskretisierung der Gleichungen ist in vollstÃ¤ndi impliziter Weise geschehen. 

Der Vorteil bei der Verwendung impliziter Verfahren ist es, daÂ die LÃ¶sun unabhÃ¤ngi 

von der Zeitschrittweite immer stabil ist. Der Nachteil hierbei ist, daÂ groÂ§ Phasenfehler 

bei schnell verÃ¤nderliche VorgÃ¤nge auftreten. 

Das Geschwindigkeitsfeld wird in einen barotropen Mode und n-1 barokline Moden zerlegt, 

wobei n die Anzahl der Schichten im Ozeanmodell darstellt. Das aus der impliziten Dis- 

kretisierung der baroklinen. Moden resultierende Gleichungssystem wird iterativ gelÃ¶st 

Wegen der schlechten Konvergenzeigenschaften der Iteration fÃ¼ den barotropen Mode 

wird hier eine LÃ¶sun durch Inversion gewonnen. Um den Rechenaufwand zu reduzie- 

ren, wird die Inverse der Koeffizientenmatrix zu Beginn der Rechnung bestimmt und das 

Gleichungssystem in den folgenden Zeitschritten durch Martrixmultiplikation gelÃ¶st So- 

lange nur Entwicklungen in der NÃ¤h des ursprÃ¼ngliche Zustandes betra.chtet werden. 

braucht diese zeitintensive Matrixinversion nicht. wiederholt werden. D a  die Koeffizienten 

aber schwach vom Dichtefeld abhÃ¤ngen ist es, um grÃ¶Â§e Fehler zu vermeiden, notwen- 

dig, die Koeffizientenberechnung und die Matrixinversion in regelmÃ¤flige AbstÃ¤nde zu 

wiederholen. Dies ist z.B. bei transienten Modellexperimenten der Fall, oder wenn Ein- 

sch~vingvorgÃ¤ng untersucht werden sollen. FÃ¼ die folgenden ModellÃ¤uf hat sich ein 

Rhythmus von 50 Ja,hren bewÃ¤hrt 
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Parametrisierung subskaliger Prozesse 

Durch die hydrostatische Approximation wird die Vertikalkomponente der Bewegungs- 

gleichung um alle Terme reduziert, die von sehr viel kleinerer GrÃ¶Â§enordnu sind als der 

vertikale Durckgradient und die Scl~werel~escl~leunigung. Dies eliminiert einerseits hochfre- 

quente Schallwellen, die in den ursprÃ¼ngliche Bewegui~gsgleicl~ungei~ als LÃ¶sun enthalten 

sind. aber fÃ¼ die groflrÃ¤umige Bewegungen im Ozean keine Relevanz haben, andererseits 

schlieÂ§t dies aber auch die explizite Modellierung von Konvektionsereignissen aus. Auch 

durch die gewÃ¤hlt AuflÃ¶sun des Rechengitters gehÃ¶re I<oi~vektionsereignissen zu den 

Prozessen im Modell, die nicht aufgelÃ¶s werden kÃ¶nnen sondern parameterisiert werden 

mÃ¼ssen 

Sind zwei Ã¼bereinande liegende Schichten instabil geschichtet, wird die WassersÃ¤ul sta- 

bilisiert,, indem die Eigenschaften unter Beachtung von Salz- und Energieerl1a.ltung aus- 

getauscht werden. Von der OberflÃ¤ch ausgehend werden alle benachbarten Schichten 

verglichen und gegebenenfalls vermischt. Da diese Prozedur nur einmal pro Zeitschritt 

durchgefiihrt wird, ist die WassersÃ¤ul nach jedem Schritt noch nicht zwangslÃ¤ufi stabil. 

Ein weiterer Prozess, der aufgrund der GitterauflÃ¶sun nicht dargestellt werden kann, ist 

der Transport von Impuls und Masse durch die baroklinen Wirbel. Die implizite Diffu- 

sion des Advektionsschemas muÂ als grobe Parameterisierung dieser Transporte angesehen 

werden. 

3.3.3 Das Meereismodell 

I111 Ozeanmodell ist ein einfaches, thern~odyi~amiscl~es Meereismodell enthalten. Auf- und 

Abbau von Meereis wird zu den gegebenen TemperaturverhÃ¤ltnisse im Ozean- und At- 

mospl~arenmodell berechnet,. Wenn die Temperatur der obersten Ozeanscl~icl~t Toz durch 

WÃ¤.rineverlus unter den Gefrierpunkt Ti = -1.9OC von Salzwasser sinkt, wird der Ozean 

nur bis zu Ti abgekÃ¼hlt Die restliche Energie wird zum Aufbau von Meereis benutzt. 

Kann nicht wiihrend des gesamten Monats Eis produziert werden, beispielsweise, wenn 

am Mona.tsanfang Toz > Ti gilt, so setzt erst zu einem spÃ¤tere Zeitpunkt im Monat 

Gefrieren ein. In FÃ¤llen bei denen die Atmospl~Ã¤rentemperatu Tk oberhalb des Gefrier- 

punktes liegt, a,ber Meereis existiert,, wird erst alles Eis geschmolzen, bevor die Temperatur 

des Ozeans wieder ansteigen kann. 

Der WÃ¤rmefluJ H durch das Eis wird berechnet durch 
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Hierbei 

bezeichnet hf die Eisdicke, 

D die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von Eis. Nach SCHWERTFEGER (1963) wird mit einem 

Wert von 1 5  gearbeitet. 

TM stellt die Atmospharentemperatur oberhalb der WasseroberflÃ¤ch dar.  

Die Anderung der Eisdicke in einem Zeitschrift (1 Monat) wird ausgedrÃ¼ck durch 

wobei die Schrnelzwiirrne LE einen Wert 3 3 5 g  hat.  

3.4 Das Arakawa-E-Gitter 

Abbildung 3.3: Die Abbildung zeigt die Anordnung von Vektorpunkten (X) und Skalarpunkten 

(+) im  Arakawa-E-Gitter. 

Sowohl das Ozeannlodell als auch das AtmosphÃ¤ren und Energiebilanzmodell sind auf 

dem von , ~ R A I ~ . ~ \ v A  U N D  L A M B  ( 1977) beschriebenen E-Gitter formuliert. 

Dieses Gittersystem verfÃ¼g in horizontaler Ebene Ã¼be zwei separat vorliegende Gitter mit 

jeweils 72 X 72 Punkten. Auf dem ersten Gitter werden Vektorenfelder wie beispielsweise 

Horizontalgescl~windigkeiten und Windschubspannungen berechnet, auf dem zweiten die 

skalaren GrÃ–Â§ wie Temperaturen und Druck. 

Abbildung (3.3)  zeigt den Aufbau des Gitters. Die Anordnung der Vektor- (X)  und Ska- 

larpunkte (+)  zueinander bewirkt, daÂ der benachbarte Gitterpunkt in meridionaler Rich- 

tung zwei Gitterreihen entfernt liegt,. Somit gehen in die Berechnung einer skalaren oder 
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vektoriellen GrÃ¶Â am Punkte (i, j) nur Informationen aus den Reihen (j),  (j+2) und  (j-2) 

ein. Wird iiber lange ZeitrÃ¤um integriert, kann diese Formulierung zu zwei vollstÃ¤ndi 

entkoppelten Teilgittern fÃ¼hren eines auf den geraden und eines auf den ungeraden Git- 

terpunktsreilien (MESSINGER & ARAI<A\VA, 1976). In den hier verwendeten Modellen 

wird dieser Gittersepara.tion durch die relativ hohe DiffusivitÃ¤ des numerischen Schema,s 

entgegengewirkt. 

Wie die Abbildung (3.3) zeigt, sind Skalar- und Vektorpunkte gegeneinander u m  den 

Git,terabstand von ^f- = 2.5' verschoben, die Vektor- und Ska.larpunkt,e zueinander selber 

um 1 . z -  = 5". I11 meridionaler Richtung verschiebt sich der erste Punkt ( i= l )  jeder neuen 

Gitt,erpunkireihe um 2.5" nach Westen, so daÂ jeder Skalarpunkt von vier Vektorpunkten 

umgeben ist. 

Der moridiona.le Gittera,bstand betrÃ¤g ebenfalls 2.5', d.  11. sowohl in zonaler als auch in 

meridionaler Richtung betriigt der Abstand zwischen bena,clibarten Gitterpunkten glei- 

cher Art jeweils 5'. Dieses Gitter benutzt sphÃ¤risch Koordinaten und ist daher nicht 

iiquidistant,. d.  h.  es existiert eine AbhÃ¤ngigkei der Entfernungen einzelner Gitterpunkte 

voneinander mit der geographischen Breite. Die polnÃ¤.cl~st Gitterpunktreihe liegt ($) 

vom Pol ent,fernt, bei 88.75ON bzw 88.75'5'. Hieraus ergibt sich ein zonaler Gitterpunkts- 

abstand von rund 12 km. Vom &uator sind die nÃ¤chste Punkte 1.25' nÃ¶rdlic bzw. 

siidlich vorschoben. Dies entspricht bei gleicher Masclien-weite Az  von 5' einem Abstand 

von fast von 555 km. In meridionaler Richtung ist der Gitterabstand Ã¤quidistan und 

betrÃ¤g iiberall rund 555 km. 

Da keine zonale Git~terpuiiktreilie genau bei 0' am Aquator liegt, sondern 1.25' nÃ¶rdlic 

bzw. siidlich davon. vermeidet die Gitterkonfiguration. da.Â AtmosphÃ¤ren oder Ozeanmo- 

dclle Probleme durch den hier verschwindenden Coriolisterm bekommen. Da. auflerdem 

die erste und letzte zonale Gitterpunktsreilie 1.25' von1 Pol entfernt ist, wird unterbunden. 

daÂ die LÃ¤ngenkreis sich am Pol treffen und zu Dreiecken entarten'. Dies hÃ¤tt  numeri- 

sche InstabilitÃ¤te im Modell zur Folge. da das ~ O U R A N T - F R ~ E D R I C H S - L E \ V Y - I ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ I I I  

(CFL)  verletzt werden wiirde. Ist das CFL-Kriterium nicht erfÃ¼llt wird die LÃ¶sun insta- 

bil u n d  entfernt sich oxponentiell von der analytischen LÃ¶sung 

Wie in Abschnitt (3 .3 )  schon beschrieben. werden Scliwerewellen bei der LÃ¶sun des linea- 

ren C~leicllu~igssystems nahezu vollstÃ¤ndi unterdrÃ¼ckt so daÂ der Nachteil des ARAKAWA- 

E Gitters. die Scliwerewellen fehlerhaft darzustellen. hier nicht zum Tragen kommt. Der 

Vorteil des Gitters liegt darin. daÂ einfache. interpolationsfreie AusdrÃ¼ck der Differen- 

zoii fiir die riiumlichen Ableitungen vorliegen (MESSINGER & z i ~ ~ l < ~ \ ~ ~ . .  1916: MAIER-  

R E I M E R  k M I I < O L A J E \ Y I C Z .  1993) 
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Geschwindigkeiten im Ozean 

(barotrop und baroklin) 

Meereisverteilung 

Potentielle Temperatur 

in allen Schichten 

Salzgehalt 

in allen Schichten 

Ozean befindet sich 

in Ruhe (u,v,w=O) 

kein Meereis 

keine Auslenkung 

34.5 psu (rezent) 

35.5 psu (glazial) 

Tabelle 3.1: Zusammenstellung der Anfangsbedingungen fÃ¼ die folgenden Modellexperimente 

3.5 Daten als Anfangs- und Randbedingungen 

3.5.1 Rezen te  VerhÃ¤ltniss 

Anfangsbedingungen des Ozeanmodells 

Um numerische Modelle betreiben zu kÃ¶nnen werden Anfangs- und Randbedingungen 

benÃ¶tigt Die Anfangsbedingungen initialisieren den Ozeanzustand durch Vorgabe der 

Geschwindigkeiten, der Temperaturen und des Salzgehaltes der verschiedenen Niveaus, 

sowie der Meereisbedeckung und der OberflÃ¤chenauslenkun an jedem Gitterpunkt. Prin- 

zipiell kann fÃ¼ jedes Modellexperiment von einem homogenen Ozeanzustand ausgegangen 

werden, das bedeutet, der Ozean ist isotherm (G3 = 2.5OC) und isohalin (34.5 psu) ge- 

schichtet (s.Tabelle (3.1)). Nach zweitausend Jahren numerischer Integration hat  sich das 

Modell von einen1 homogenen Anfangszustand aus zu den gegebenen Randbedingungen in 

einen Gleichgewichtszustand eingeschwungen. 

Wird der thermohaline Antrieb durch das Vorschreiben von OberflÃ¤chentemperature und 

-salzgehalten mithilfe eines Relaxationsterms formuliert4, kann im allgemeinen davon aus- 

gegangen werden, daÂ das Ozeanmodell unabhÃ¤ngi von den Anfangsbedingungen als Re- 

sultat denselben Gleichgewichtszustand erreicht. Dies ist zwar mathematisch nicht zwin- 

gend, aber bislang zeigten sich hier keine derartigen AbhÃ¤ngigkeiten Bei der Verwendung 

gemischter Randbedingungen oder FluBrandbedingungen kann sich dies anders verhalten. 

Die hier gewa.hlten Anfangsbedingungen fÃ¼ die Temperatur - und Salzgehaltsverteilung 

erleichtern es dem Modell, schnell den heute vorliegenden Zustand des ozeanischen FÃ¶rder 

'Auf die verschiedenen I~opplungsmetl~oden wird in Abschnitt (4.1) eingegangen 
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Monatsmittel der 

OberflÃ¤chen 

temperaturen 

0berflzchen- 

salzgehalte 

(Jahresmittelwert) 

A~fonatsmittel der 

Windscl~ubspannungen 

OberflÃ¤chentopo 

graphie 

Rezente ModellÃ¤uf 

COADS-Datensatz 

nach WOODRUFF (1987) 

Salzgehalt nach 

LEVITUS (1982) 

nach HELLERMAN& 

ROSENSTEIN (1983) 

von einem globalen 1 X 1 

Datensatz interpoliert 

Glaziale ModellÃ¤uf 

Resultat eines Modell- 

laufes zu CLIMAP 

Randbedingungen 

Sommersalzgehalt 

nach DUPLESSY 

ET AL., (1991) 

Resultat eines Modell- 

exp. zu CLIMAP- 

Randbedingungen 

CLIMAP- Topographie 

Tabelle 3.2: Ãœbersich Ã¼be die verwendeten, vorgegebenen Randbedingungen f Ã ¼  d ie  Mo- 

dellÃ¤uf zu heutigen und glazialen VerhÃ¤ltnissen 

Landes zu reproduzieren. Die Bildung von atlantischem Tiefenwasser, mit den heute ge- 

messenen Wassern~asseneigenschaften (DIETRICH ET AL. ,  1975) wird von Anfang a n  vor 

einer denkbaren, aber fÃ¼ keinen Zeitpunkt nachgewiesenen Zirkulationsvariante mit Tie- 

fenwasserbildung im Pazifik bevorzugt. 

Randbedingungen des Ozeanrnodells 

Die verwendeten Randbedingungen, fÃ¼ das Ozeanmodell sind im Einzelnen: 

e Windschubspannungen r im Monatsmittel nach HELLERMAN & ROSENSTEIN (1983). 

Da,s Ozeanmodell wird durch WÃ¤rmeflÃ¼s oder OberflÃ¤chentemperature angetrie- 

ben werden. Hier wird ein Jahresgang von gemessenen Lufttemperaturen nach 

CO ADS (WOODRUFF, 1987) verwendet (Abbildung (2.3.oben)). 

e Ein Salzgehaltsfeld an der MeeresoberflÃ¤ch bzw. ein Feld des Nettoniederschlags, 

d .h .  die Differenz zwischen Niederschlag und Verdunstung, muÂ dem Modell vor- 

gegeben werden. Hier wird ein globaler Datensatz des OberflÃ¤chensalzgehalte im 

Jahresmittel nach LEV.ITUS (1982) (Abbildung (2.5.oben)) benutzt. 

Durch die Kopplung eines AtmosphÃ¤ren bzw. Energiebilanzmodells an das Ozeanmodell 

wird es spÃ¤te mÃ¶glich das Vorschreiben einiger Randbedingungen ganz oder teilweise 

aufzuheben. Die OberflÃ¤chentemperature werden dann vom Energiebilanz- bzw. dem 

AtmosphÃ¤reninodel geliefert. Um variable OberflÃ¤chensalzfelde zu modellieren, ist die 
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BerÃ¼cksichtigun eines komplexen hydrologischen Kreislaufs erforderlich. Zur Zeit kann 

dies aber noch nicht geschehen, da weder die beteiligten physikalischen Prozesse noch deren 

Einflufl auf Verdunstung und Niederschlag im Rahmen eines grob auflÃ¶sende Modelles 

ausreichend genau parametrisierbar sind um ein Ozeanmodell anzutreiben. 

In der 2. Spalte der Tabelle (3.2) sind die im Einzelnen verwendeten Antriebsdaten fÃ¼ 

die Experimente zusammengefaflt. 

3.5.2  Glaziale VerhÃ¤ltniss 

Anfangsbedingungen 

Als Anfangsbedingungen fÃ¼ glaziale Modellexperimente werden die gleichen VerhÃ¤ltniss 

vorgegeben wie fÃ¼ einen rezenten Lauf. Nur der globale Mittelwert des Salzes ist u m  1 

psu erhÃ¶h (2. Spalte der Tabelle (3.1)). 

Der hÃ¶her Salzgehalt als Initialisierung ergibt sich aus der Annahme, daÂ sich die Salz- 

menge im Ozean auch Ã¼be lange ZeitrÃ¤um hinweg nicht geÃ¤nder hat ,  Ablagerungen 

von Salz im Sediment spielen hiernach keine Rolle. Die SÃ¼flwassermassen die zum Auf- 

bau der glazialen Inlandeise nÃ¶ti waren, muflten dem Ozean entnommen worden sein. 

Nach FLINT (1977) lag zu Glazialzeiten die global als Eis gebundene Menge SÃ¼flwasse bei 

7.056 * l0l6rn3. Aus den heute gebundenen 2.406 * l0l6m3 ergibt sich eine Zunahme des 

globalen Ozeanvolumens seit der letzten Eiszeit von 4.65 * 10^m3. Hieraus lÃ¤Â sich bei 

der Annahme eines heutigen mittleren Salzgehaltes im Ozean von 34.75 psu eine globale 

ErhÃ¶hun in allen Schichten um 1.21 errechnen5. Der Aufbau eines Eisschildes geht 

bis zu zehn mal langsamer vonstatten, als der Eisabbau. Der Ozean hat te  somit rund 

10 000 Jahre Zeit, die kontinuierliche Entnahme von SÃœBwasse und die damit verbun- 

dene ErhÃ¶hun des Salzgehalts unabhÃ¤ngi von Mustern des Nettoniederschlags im Ozean 

zu verteilen. D a  Ã¼be eine regionale Verteilung dieser zusÃ¤tzliche Salzmenge im Ozean 

keinerlei Informationen vorliegen, ist fÃ¼ die glazialen Experimente noch zwingender von 

homogenen AnfangszustÃ¤.nde auszugehen als bei der Simulationen des heutigen Zustan- 

des. Abwegige Anfangsbedingungen fÃ¼hre bei Experimenten zu festen Randbedingungen 

zwar lediglich zu einer VerlÃ¤ngerun der Rechenzeit, aber bei Experimenten zu gemiscli- 

ten oder FluÂ§randbedingunge kann dies zu unphysikalischen GleichgewichtszustÃ¤nde 

fÃ¼hren 

'Diese Zahl ergibt sich, wenn man die global in 135+l0^m3 Wasser (STOMMEL, 1961) gelÃ¶st Salzmenge 

(im Globalmittel 34.7.5 X,,) auf die nach der Eisbildung im Ozean verbleibende Wassermenge von 130.45 * 
1 0 ^ m ~  reduziert. 
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Randbedingungen 

Eine tabellarisclle Auflistung der glazialen Randbedingungen ist in Tabelle (3.2) darge- 

stellt. 

Landmaske 

Aussagen Ã¼be Orographie und Topographie zum Zeitpunkt des letzten glazialen Maxim- 

ums zu machen, ist trotz allgemein dÃ¼rftige Datenlage verhÃ¤ltnismÃ¤Â einfach. Aus 

dem Gesamtvolun~en des in den Inlandeisen gepeicherten SÃ¼flwasser kann ein Betrag 

abgescl~iitzt werden, um den der Meerespiegel abgesenkt gewesen sein muÂ§ Geht man 

hierbei von einen1 Wert von 80 m - 100 m aus (FLINT,  1971), bedeutet dies fÃ¼ die Land 

/ Meerverteilung im hier benutzten Modellsystem, daÂ aus 141 flachen Ozeanpunkten 

Landpunkten werden. Dies entspricht immerhin gut 4% aller Ozeanpunkte. Aus modell- 

technischen GrÃ¼nde ist. es nicht mÃ¶glich den Meeresspiegel abzusenken, um trotzdem 

einen Unterschied in der Land/Ozean-Verteilung zu erhalten, wurden nur die betreffenden 

Ozea,npunkte angehoben (Abbildung (2.7.unten)). Dies hat  zur Folge, daÂ bei ModellÃ¤ufe 

zu glazialen Rmdbedingungen flache Meeresschwellen, wie die StraÂ§ von Gibraltar und 

die Isla,nd - GrÃ¶nlan - Schottland Schwelle die gleiche Tiefe hat,  wie heute. Die daraus 

folgende mÃ¶glicl~erweis fehlerhafte Transportrate Ã¼be diese Schwellen wird im folgenden 

noch eine R,olle spielen. 

II'iri~lscl~~~bspannang 

Windda.ten aus geologiscllen Messungen abzuleiten ist schwer und mit groÂ§e Fehlern 

behaftet, wie in Abschnitt (2.2.3) ausgefÃ¼hr wurde. Zudem n ~ u Â  die tatsÃ¤.clilic benÃ¶tigt 

IiopplungsgrÃ¶J3 zwiscl~en dem Ozean und der AtmosphÃ¤re die Windscl~ubspannung, Ã¼be 

eine einfache Turbuleuzpa.ra.~n.etrisierung des Windes in der untersten Schicht abgeleitet 

werden. Diese Randbedingung muÂ daher Ã ¤ d e r s  kritisch betrachtet werden. 

Moderate StÃ¶runge in der GrÃ¶Â gewÃ¶hnlic auftretender MeÂ§fehle haben nur einen ge- 

ringen EinfluÂ auf das Gesamtbild des gekoppelten Systems. Jedocliist zu erwarten, daÂ 

ein Gleichgewicht bei Verwendung glazialer bzw. rezenter Winde unterschiedlich ausse- 

hen wird. Es ist demnach wichtig. spezielle Wi~idscl~ubspannungsdateii fÃ¼ einen Model- 

lauf zu glazialen Topograplliebedingungen zu haben. Ein erster Ansatz kann hier sein, 

\Vii~dscl~ubspa~~nuiigeii aus Ergebnissen von M ~ d e l l ~ u f e n  komplexer At~mospl~Ã¤rei~modell 

abzuleiten. die zu glazialen OberflÃ¤cl~enverliÃ¤ltniss ins Gleichgewicl~t gerechnet wurden. 

In diesem Falle konnten Daten vom ECHAM- Modell (LAUTENSCHLAGER & HERTERICH. 

1990) verwendet werden. Es handelt sich um h,ionatsn~ittelwerte. die Ã¼be 10 Modelljahre 

gemittelt wurden. Die Winddaten sind in Abb. (2.6.mitte) dargestellt. 

Da dem hier verwendeten A t ~ ~ i o s p l ~ Ã ¤ r e n i ~ ~ o d e l  ein liydrologiscl~er Kreislauf fehlt, kÃ¶nne 

die thermisch getriebenen Windsysteme nicht realistisch dargestellt. werden. In den Passat- 

und Monsunregionen sind somit die grÃ–Â§t Modellfehler in der Darstellung des Windes 
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zu erwarten. Aus diesem Grunde erschien es nicht sinnvoll, die n~odellierten Windschu1~- 

Spannungen als Antrieb fÃ¼ das Ozeanmodell zu benutzen. 

Oberfl~ichensalzgehalt 

Weder das Energiebilanz- noch das Atmospharenmodell werden in absehbarer Zeit in der 

Lage sein, die Verdunstungs- und Niederschlagsraten so zu berechnen, daÂ die OberflÃ¤~cl~en 

salzgehalte wÃ¤hren eines Modellaufes durch einen verÃ¤nderte SÃ¼f3wassereintra. variiert 

werden kÃ¶nnen 

Der Salzgehalt hat einen grof3en EinfluÂ auf die thermohaline Zirkulation. Man kann nicht 

hoffen, mit heutigen Oberflachensalzgehalten den glazialen Ozeanzustand zu simulieren. 

Es gibt aber nur wenige MeÂ§wert oder andere verlÃ¤Â§lic Informationen Ã¼be Salzge- 

halte des letzten Glazials. Daher muÂ die Annahme, die zur ErhÃ¶hun des mittleren. 

glazialen Salzgehaltes um %; 1 %o in den Anfangsbedingungen gefÃ¼hr hat ,  solange auch 

auf das OberflÃ¤chenfel ausgedehnt werden, wie dort keine besseren 1nforina.tionen vor- 

liegen. Abweichungen von diesem einfachen Schema erlaubt ein OberflÃ¤chensa.lzfeld das  

den VerhÃ¤ltnisse wÃ¤hren der Sommermonate des Hochglazials entsprechen soll ( D u P -  

LESSY ET AL. ,  1992). Durch die Analyse von 69 Tiefseesedimenten, die vorwiegend an 

der OstkÃ¼st des Nordatlantiks gezogen wurden, konnte vor Norwegen eine Verringerung 

des Salzgehaltes im Vergleich zu heute errechnet werden (Abbildung (2.4)). D a  auÂ§erhal 

dieses Gebietes keine Daten zur VerfÃ¼gun stehen, wird in allen Ã¼brige Ozeanregionen 

der L ~ v i ~ ~ ~ - S ~ l z g e l ~ a l t  weiterhin verwendet, nachdem er Ã¼beral um 1 psu erhÃ¶h wurde 

. Somit stellt sich im Atlantik ein stÃ¤rkere OberflÃ¤chensalzgradien zwischen mittleren 

und hohen Breiten ein, als heute (Abb.(2.5)). 

Ober~Ã¤chentemperatu 

In dieser Arbeit werden modellierte Lufttemperaturen (in 2 m Ã¼be der OberflÃ¤che ver- 

wendet. Sie entstammen einem Modellexperiment mit dem ECHAM-Atmospha~reninodell 

zu glazialen Randbedingungen (LAUTENSCHLAGER & HERTERICH, 1990). HierfÃ¼ wurde 

aus den CLIMAP-Karten ~eeresoberf lÃ¤chentem~e~ature und Meereisverteilungen des 

Februars und des Augusts (CLIMAP, 1981) entnommen. Ãœbe eine Sinusfunktion konnte 

ein Jahresgang gewonnen werden, der als untere Randbedingung fÃ¼ das At~nospharenmo- 

dell diente. Das Jahresmittel dieses so erzeugten OberflÃ¤chentemperaturdate~~satze zeigt 

Abbildung (2.3.unten). Die auf diese Weise modellierten Lufttemperaturen im Jahresgang 

an der Modelluntergrenze wurden wiederum entnomn~en und in dieser Arbeit einerseits 

als untere Randbedingung .fÃ¼ Experimente zu glazialen, fest vorgeschriebenen Ra,ndbe- 

dingungen verwendet und andererseits benutzt, um die modellierten Temperaturen des 

Energiebilanzmodells oder des 2 - Schichten Atmospharenmodell damit zu vergleichen. 



Kapitel 4 

Zur Kopplung der 

Modellkomponenten 

Die einzelnen Modellkomponenten Ozean und AtmosphÃ¤r kommunizieren Ã¼be eine 

Schnittstelle miteinander. Ihr kommt eine besondere Rolle zu, da  die zu koppelnden 

Modellteile im allgemeinen getrennt voneinander entwickelt wurden. Es kommt vor,  daÂ 

die von den Modellen verwendeten Rechengitter nicht ohne weiteres Ã¼bertragba sind, 

z.B kÃ¶nnte GitterauflÃ¶sun oder ZeitschrittlÃ¤nge in den zu verbindenden Modelle 1111- 

terschiedlich sein. Hier werden dann Interpolationen nÃ¶tig Es ist auch denkbar, daÂ die 

von einem Modell benÃ¶tigt GrÃ¶Â vom anderen Modell nicht direkt zur VerfÃ¼gun gestellt 

wird. Hier muÂ die GrÃ¶Â a,us vorhandenen Daten berechnet oder mittels Parametrisierung 

aus ihnen abgeleitet werden. 

In der Natur kommunizieren Ozean und AtmosphÃ¤r Ã¼be SÃ¼fiwasser (Niederschlag redu- 

ziert durch Verdunstung), In~puls- (Windschubspannung) und WÃ¤rmeflÃ¼s miteinander. 

WÃ¤hren der ImpulsfluÂ§ gemÃ¤ der gÃ¤ngige Parameterisierungen, im wesentlichen vom 

Atinosp1lÃ¤renzusta.n abhÃ¤ngt werden die Ã¼brige beiden AustauschgrÃ¶Â§ sowohl von 

AtmosphÃ¤.ren als auch von Ozeanpa,rametern beeinflufit. So gellt in den Nettowarmeflufl 

neben der AtmosplxÃ¤rentemperatu auch die der OzeanoberflÃ¤ch ein. Ebenso verhÃ¤l es 

sich bei der Berechnung des SÃ¼Â§wasserflusse Von der gesamten OberflÃ¤ch des globalen 

Ozeans verdunsten ca.. 10 Sv (1 Sv = 106$) SÃ¼flwasse pro Jahr.  Die lokale Verdun- 

stungsrate hÃ¤ng hierbei von der Temperatur an der MeeresoberflÃ¤ch ab, aber auch von 

den Eigenschaften der darÃ¼be liegenden Luftmasse. Zusammen mit dem Niederschla,g 

wird hierdurch der OberflÃ¤chensalzgehal und als Folge daraus, die Dichteverteilung im 

Ozean gesteuert. 

4.1 Zur Formulierung des Antriebes 

In numerischen Modellen werden Atmospl~Ã¤reninformatione~ Ã¼blicherweis auf eine der 

drei im folgenden vorgestellten Methoden auf die OzeanoberflÃ¤ch Ã¼bertragen 
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Fest vorgeschriebene Randbedingungen 

Die Ã¤ltest Methode zur Formulierung des Antriebes ist die Verwendung fest vorgegebener 

Randbedingungenl. Hier werden gemessene OberflÃ¤chenwert fÃ¼ Windschubspannung, 

Salzgehalt und Temperatur als unverÃ¤nderlic wÃ¤hren eines Ozeanexperimentes vorge- 

geben. Mithilfe einer RÃ¼ckstellkonstant werden die VerhÃ¤ltniss in der obersten Ozean- 

zustand den vorgegebenen Daten angepasst. So diagnostiziert das Ozeanmodell WÃ¤rrne 

und SÃ¼Â§wasserflÃ¼ an der MeeresoberflÃ¤che die mit den Randbedingungen vertrÃ¤glic 

sind. Die auf diese Weise modellierten FlÃ¼ss unterscheiden sich meist so erheblich von 

den gemessenen FlÃ¼ssen daÂ nicht einmal die Vorzeichen der resultierenden FlÃ¼ss mit, 

den der antreibenden Ãœbereinstimm (SAUSEN ET A L . ,  1988). 

Fest vorgeschriebene, gemischte Randbedingungen 

In den spÃ¤te 80er und frÃ¼he 90er Jahren wurden verstÃ¤rk Versuche unternommen. 

AtinospliZre~ii~iformationen realistischer an den Ozean zu Ã¼bergeben BRYAN (1986), MA- 
ROTZKE ET AL. (1988), MAROTZKE & WILLEBRAND (1991) und andere entwickelten 

das Konzept der gemischten Randbedingungen. Hierbei wurden entweder Windschub- 

Spannungen, atmosphÃ¤risch Temperaturen und SÃ¼Â§wasserflÃ¼ dem Ozeanmodell vorge- 

schrieben oder, als zweite Variante, Windschubspannungen, OberflÃ¤chensalzgehalt und 

NettowÃ¤rmeflÃ¼ss Es zeigte sich jedoch, daÂ das resultierende Gleichgewicht zu den vor- 

geschriebenen Feldern nicht mehr eindeutig war. Verschiedene GleichgewichtszustÃ¤nd 

erfÃ¼llte in einigen Experimenten die gemischten Randbedingungen abhÃ¤ngi vom An- 

fangszustand (z.B. MIKOLAJEWICZ E T  AL., 1993), (MAROTZKE & WILLEBRAND,  1991), 

( M I K O L A J E W I C Z  & MAIER-REIMER, 1994). 

Kopplung Ã¼be FlÃ¼ss 

Die dritte Antriebsvariante stellt die Kopplung Ã¼be FluÂ§grÃ¶Â dar. Hier werden Wind- 

schubspannung, SÃ¼flwasserflu und NettowÃ¤rmefluf im AtmosphÃ¤renmodel berechnet und 

zum Antrieb des Ozeanmodells verwendet. Dies ist diejenige Kopplungsvariante, welche 

die Austauschprozesse die in der Natur stattfinden, am realitÃ¤tsnÃ¤chst nachbilden kann. 

Jedoch fÃ¼hr auch dies meist zu Problemen. Werden in den zu koppelnden Modellen bei- 

spielsweise unterschiedlicli komplexe Parameterisierungen benutzt oder unterscheiden sich 

die Modelle aufgrund der unterschiedlichen ursprÃ¼ngliche Anforderungen in zeitlicher 

und rÃ¤umliche AufÃ¶sung kommt es vor, daÂ die vom AtmosphÃ¤renmodel berechneten 

WÃ¤rme bzw. SÃ¼Â§wasserflÃ¼ sich stark von den FlÃ¼sse unterscheiden, die das Ozeanmo- 

dell benÃ¶tigt um seinen Gleichgewichtszustand beizubehalten. Dadurch kann eine soge- 

nannte Modelldrift einsetzen, bei der beide Modelle unrealistische GleichgewichtszustÃ¤nd 

anstreben. 

'Streng genommen handelt es sich hier nicht um eine Kopplungsmethode. Diese Methode lÃ¤Â keine 

verÃ¤nderliche Randbedingungen zu, eignet sich somit auch nicht zur Modellierung wechselwirkender 

Systeme. 
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Eine geeignete Methode, dies weitgehend zu unterbinden, geht auf eine Idee von Has- 

selmann (SAUSEN ET A L . ,  1988) zurÃ¼ck Bei dieser sogenannten FluÂ§korrekturmetl~od 

werden zunÃ¤chs beide Modellkomponenten sepa,rat zu festen Randbedingungen ins Gleich- 

gewicht gerechnet. Die resultierenden FlÃ¼ss werden diagnostiziert. und zeitlich konstant 

gehalten. Im folgenden werden nur die Anomalien bzgl. der FlÃ¼ss in1 Gleichgewicht ge- 

koppelt, d.11 solange die GleichgewichtszustÃ¤nd der Einzelsysteine nicht durch externen 

Antrieb verÃ¤nder werden, bleibt a,uch der Zusta,nd des gekoppelten Systems gewahrt.  

Diese Methode ist aber nur sinnvoll anwendbar, wenn abzusehen ist, daÂ das gekoppelte 

System am Ende des Experimentes in der NÃ¤h des anfÃ¤ngliche Gleichgewichtes bei- 

der Systeme bleiben wird. Denn nur fÃ¼ diesen Bereich kann angenommen werden, daÂ 

NiclitlinearitÃ¤,te nur eine untergeordnete Rolle spielen. Die FluÂ§korrekturmet~l~ocl eignet 

sich somit weder fÃ¼ t,ra.nsiente Studien noch fÃ¼ die Ermittlung eines unbekannt~m, ge- 

koppelten Gleichgewicht~s der Modellkomponenten, zu beispielsweise glazialen Ra,nd- und 

Anfangsbedingungen. 

Was bedeutet dies fÅ¸ diese Arbeit? 

Zwar werden hier zwei Modelle verwendet, die auf dem gleichen Recliengitt,er arbeiten, a,ber 

eine Kopplung iiber WÃ¤rme und SiiÂ§wasserflÃ¼s ist t,rotzdem nicht n~oglich, da  weder das 

Energiebilanzmodell noch das AtmosphÃ¤.ren~nodel einen hydrologischen Kreislauf enthÃ¤lt 

Es wird hier eine neue Iiopplungsmetl~ode verwendet, die den Methoden der festen und 

gemischten ~aiidbedingungen Ã¤hnelt ohne deren wesentliche Nachteile zu haben. 

Wahlweise werden OberflÃ¤cl~ei~salzgel~alt  oder aus GleichgewiclitszustÃ¤nde zu festen 

Randbedingungen diagnostizierte SÃ¼Â§wasserflÃ¼ als feste Randbedingung wÃ¤hren eines 

gekoppelten Experimentes vorgeschrieben. Die thermische Kopplung zwischen der u11- 

tersteii AtmosphÃ¤ren und der obersten Ozeanschicht wird, wie bei fest vorgeschriebenen 

Randbedingungen Å¸blich Ã¼be eine Relaxationsbedingung (HANEY,  1971) realisiert, die 

im folgenden Abschnitt dargestellt wird. Im Gegensatz zur konventionellen Formulierung 

der festen Randbedingungen kann die AtmosphÃ¤r aber durch regelmÃ¤Â§i Neuberechnung 

der Temperaturen auf VerÃ¤nderunge im Ozean reagieren. 

4.2 Zur Problematik von gekoppelten Modellexperimen- 

ten 

I n  verschiedenen Arbeiten ( M A I E R - R E I M E R  E T  AL.. 1991. 1993). ( M A I E R - R E I M E R  fc MI- 

KOLA.IE\VICZ. ~ ~ ~ ~ ) . ( ~ ~ I I ~ o L A J E \ v ~ c z  E T  AL.. 1993) konnte gezeigt werden. daÂ das hier 

verwendete Ozeanmodell in einer bestimmten, noch zu diskutierenden Konfiguration unter 

Vorgabe fester. realititsnaher Randbedingungen einen Gleicl~gewichtszustand der tliermo- 

lialincn Zirkulation liefert. der sich in wichtigen Details mit der heutigen Zirkulation deckt. 

01) dies auch fiir einen Modellauf zutrifft. in dem das Ozeanmodell mit einer 2 - Schichten 
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AtmosphÃ¤r oder einem Energiebilanzmodell gekoppelt wird, ist nicht von vorherein klar. 

Ebenso fraglich ist, wie das Ozeanmodell auf glaziale Antriebsfelder reagieren wird. 

Wie schon im vorhergehenden Abschnitt diskutiert, werden bei der Verwendung von fest 

vorgegebenen Randbedingungen Salzgehalt und Temperaturen a m  Oberrand des Ozeans 

spezifiziert. Auf diese Vorgaben muÂ sich das Ozeanmodell einstellen. Dies wird durch 

die EinfÃ¼hrun eines Salzflusses Q s ,  der im folgenden nÃ¤he betrachtet wird. bzw. eines 

Warmeflusses Qr erreicht. Mit 

und 

werden der Salzgehalt SI und die Temperatur TI in der obersten Ozeanschicht auf die  vor- 

geschriebenen Werte der Randbedingungen s' und T* mit einer Relaxationskonstanten T, 

bzw. TT,  in beiden FÃ¤lle zwei Monate, zurÃ¼ckgestellt Die Dicke H der obersten Ozean- 

schicht betrÃ¤g 50 In, die GrÃ¶Â§ poz (lo3%) und SQ sind konstante Referenzwerte fÃ¼ die 

Dichte und den Salzgehalt im Ozean. Die WÃ¤rmekapazitÃ von Meerwasser c,,~,, betrÃ¤g 

4.2* 103&. Die Ozeanzirkulation stellt sich so ein, daÂ sie den vorgegebenen Randbedin- 

gungen gehorcht. Im Gleichgewichtszustand sollte das Integral dieses kÃ¼nstliche Flusses 

Ã¼be die gesamte Ozeanoberflache verschwinden. Lokal verschwindet dieser kÃ¼nstlich 

FluÂ auch in1 Gleichgewicht nicht. Diese einfache Parameterisierung der FlÃ¼ss geht auf 

eine Analayse der WÃ¤rmebilan an der GrenzflÃ¤ch zwischen Ozean zur AtmosphÃ¤r von 

HANEY (1971) zurÃ¼ck 

STOMMEL (1961) wies als erster auf die unterschiedliche Charakteristik der atmosphÃ¤ri 

schen Reaktion a,uf Salz- bzy. Tempera,turanomalien im Ozean hin. WÃ¤hren eine Tenlpe- 

raturverÃ¤,nderun in der obersten Ozeanschicht molekulare und turbulente Austauschpro- 

zesse in der GrenzflÃ¤ch zwischen AtmosphÃ¤r und Ozean verursacht, existiert in der Natur 

kein Mechanismus, der atmosphÃ¤risch GrÃ¶Â§ aufgrund vom Variationen im Oberflthen- 

salzgehalt verÃ¤ndert Verdunstung oder Niederschlag sind vom Oberflachensalzgel~alt una- 

babhÃ¤ngig Somit gibt es fiir die Formulierung eines Salzflusses, wie in Gleichung (4.1) 

dargestellt, keine physikalische Basis. 

In einem ungekoppelten System mit festen Randbedingungen oder einem Ã¼be gemischte 

Randbedingungen gekoppelten System kann die WÃ¤rme die das Ozeanmodell abgeben 

muÂ§ um den Randbedingungen zu gehorchen, nicht von der AtmosphÃ¤r a,ufgenommen 

werden. Auf diese Weise verschwindet Energie aus dem Gesamtsystem. Bei Energieerhal- 

tung entspricht dieses Verhalten dem einer AtmosphÃ¤r mit unendlicher WÃ¤rmekapazitÃ¤. 

In einem System, das Ã¼be WarmeflÃ¼ss gekoppelt ist, oder indem sich die AtmosphÃ¤ren 

temperatur in AbhÃ¤,ngigkei von den ozeanischen VerhÃ¤ltnisse Ã¤nder kann, ist die GrÃ–Â 
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Kopplungsablauf zwischen Atmosphaeren- 

und Ozeanternperatur 

Atmosphaeren - 6 Tage 6 T a g e p  6 Tage 

modell 
"-k-..., - 

\ .  , '. \ .  
\ '. 

\ '. 
, '. \ '. 
\ ', 

'. \ .  , . 
\ '. , . 

'., \ '. 
y, - t - 

Ozean- - - - > 
ml I m2 m3 

modell 

usw.  

rn = Monatszeitschriii des Ozeanrnodells 

. . . =Uebergabe der Atrnosphaerentemperatur ans Ozeanrnodell 

- - - = Uebergabe der Ozeanternperatur ans Atrnosphaerenrnodell 

Abbildung 4.1: Die Abbildung zeigt den schematischen Ablauf der Kopplung von Ozean- und 

AtmosphÃ¤ren- bzw. Energiebilanzmodell. 

T" in Gleichung (4.2) nicht mehr unverÃ¤nderlich Die Temperatur der obersten Ozean- 

schicl~t 'I\ wird in der Berechnung der AtmosphÃ¤rentemperatu berÃ¼cksichtigt Ãœbe Glei- 

chung (4.2) kann es zu lokaler ErwÃ¤rmun kommen, so daÂ der Temperaturgradient, die 

Ursache des WÃ¤rmeaustauscl~s reduziert wird. Dieser rÃ¼cktreibend Effekt ist eine wich- 

tige natÃ¼rlicll Wechselwirkung, die durch variable AtmosphÃ¤rentemperature im Mo- 

dellsystein dargestellt werden kann. Das Resultat des Einschwingvorgangs des Ozean- / 
Energiebilanzmodells bzw. des Ozean / AtmosphÃ¤renmodell kann sich aufgrund dieses 

Effektes vom Gleichgewichtszustand des Ozeanmodells zu festen Randbedingungen unter- 

scheiden. 

4.3 Zum Kopplungsrhythmus 

Sollen mit den in Kapitel (3) vorgestellten numerischen Modellen der AtmosphÃ¤r und des 

Ozea,ns GleichgewichtszustÃ¤nd des gekoppelten Systems zu verschiedenen Klimabedin- 

gungen ermittelt werden, so muÂ ein Integrationszeitschritt gefunden werden, der einer- 

seits die Reclienzeit in einem vertretbaren Rahmen hÃ¤l und andererseits die wesentlichen 

klimarelevanten Prozesse erfassen und vernÃ¼nfti auflÃ¶se kann. 

In der Natur stellt sich die AtmosphÃ¤r in weniger als einem Jahr auf StÃ¶runge im Klima- 

system ein. Die Zeit, die ein Ozean braucht, um zu fest vorgegebenen Randbedingungen 

ein Gleichgewicht zu finden, ist an die Zeitskala des FÃ¶rderbande des ozeanischen Tie- 

fenwassers, dem Ã£conveyo belt" ( G O R D O N  , 1986; BROECKER, 1992) gebunden. Dieses 

FÃ¶rderban bra,uclit ungefÃ¤h 3 000 bis 5 000 Jahre fÃ¼ einen Umlauf vom Absinken im 
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Norda.tla.ntik iiber das Aufsteigen im Nordpazifik und dem RÃ¼ckflu an der OberflÃ¤ch 

zum Nordatlantik. Der Ozean ist aber trotzdem in der Lage, a,uf diskrete VerÃ¤nderunge 

in den Randbedingungen innerhalb wesentlich kÃ¼rzere Zeit zu reagieren. 

Das Ablaufschen~a des im folgenden verwendeten gekoppelten AtmosphÃ¤r / Ozeanmodells 

(A GCM) bzw. Energiebilanz / Ozeanmodells (E  OGCM) ist in Abbildung (4.1) skizziert 

und stellt sich folgendermafien dar: 

Ã Das Ozeanmodell sta,rtet ausgehend von einem beliebigen eingeschwungenen oder 

homogenen Zustand (Tabelle (3.1)). 

Das Atmo~~hÃ¤renmodel  ist am Anfang jedes Aufrufs wahlweise neutral geschichtet 

(die Windkomponenten sind gleich Null, die potentielle Tempera,tur in allen Schich- 

ten betrÃ¤g 2.5OC) oder es wird mit dem Ergebnis des vorhergehenden Zeitschrittes 

initialisiert. 

Das Energiebilanzmodell kann beliebig initialisiert werden, oder mit dem Ergebnis 

des vorhergehenden Zeitschrittes starten. 

Die folgenden Zeitschritte 

Das Ozeanmodell errechnet zu dem vom AtmosphÃ¤renmodel Ã¼bergebe Jahresgang 

der Temperatur an der OzeanoberflÃ¤ch und den fest vorgegebenen Randbedingun- 

gen Windscliubspannung, Nettoniederschlags- bzw. Oberfla~chensalzfeld sowie der 

Land/See-Verteilung einen Ozeanzustand im Jahresgang. Nach 50 Jahren, d.h. 600 

Zeitscliritten liegen barotrope und barokline Geschwindigkeitsfelder, Salz- und Tem- 

pera,turverteilung sowie eine OberflÃ¤chenauslenkun vor. 

Das Ozeanmodell Ã¼bergib den resultierenden Jahresgang der Temperaturen der 

oberst,en Ozea,nschicht als feste untere Randbedingungen an das AtmosphÃ¤.renmo 

dell. In Abschnitt (4.4) wird detailliert auf die Kopplung beider Komponenten ein- 

gegangen. 

AtmosphÃ¤renmodel bzw . Energiebilanzmodell errechnen aus 

- der vorgegebenen Einstrahlungsrate des Monats am AtmosphÃ¤renoberrand 

- der OberflÃ¤chentopogra-phie 

- der Albedo. 

- der Ã¼bergebene MeeresoberflÃ¤chentemperatu (monatsweise) und 

- den AtmosphÃ¤ientemperature des vorhergehenden Zeitsch1itt.s bzw. des vor- 

hergehenden Monats 
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einen neuen AtmosphÃ¤.rei~zustand bzw. neue OberflÃ¤chentemperature die als 

reprÃ¤sentati fiir den betreffenden Monat zu den vorgegebenen Randbedingungen 

angesehen werden kÃ¶nnen Das Energiebilanz- und AtmosphÃ¤renmodel sind so kon- 

zipiert, daÂ ein zufriedenstellender Zustand fiir jeden Monat nach 20 Zeitschriften 

von jeweils 6 St,unden Liinge erreicht wird. Die so errechneten Bodentempera,turen 

werden monatsweise a,n das Ozeanmodell als feste Randbedingung fÃ¼ die nÃ¤chste 

50 Modelljahre Ã¼bergeben 

e Dieser Vorgang wird wiederholt, bis sich das Ozean- und das Atmospl~Ã¤~reninodel 

im Gleichgewicht befinden. 

4.4 Die Kopplungsgrofien 

4.4.1 Kopplung der Temperatur der untersten Atinospl~Ã¤renscl~icl~ TA 
an die Deckscl~icl~ttemperatur des Ozeans Toz 

Die folgenden AusfÃ¼hrunge gelten fÃ¼ eine Verwendung des Energiebila.nznrodells genauso 

wie fÃ¼ eine Verwendung des dynamischen Atmospl~Ã¤renmodells 

Die At,rnosphÃ¤r spiirt eine Temperatur der obersten Ozeanschicht (Toz), als monatlich 

variierende, aber fiir jeden Monat fest vorgegebene, untere Randbedingung. Die Beeinflus- 

sung der At . i~~ospl l~rei l t .e i~~peratur  Tk durch Toz ist Ã¼be folgende Beziehung realisiert: 

Hierbei wird 

ein Zeitschritt der AtmosphÃ¤r d t  von 6 Stxnden verwendet 

e Die Energiebilanz g.4t in [$] wird lokal fÃ¼ jeden Ort. in der unt,ersten Atmospl~Ã¤ren 

schiclit ermittelt, wie im Abschnitt (3.1) erlÃ¤utert 

Der sich aus der Ten~peraturdifferenz zwischen T,\t und TA'.? (der Temperatur der 

obersten Ozeanschicht. zum vorhergehenden Zeitschritt) ergebend WÃ¤rmeflu QT ist 

in Gleichung (4.2) dargestellt. 

Mit C,,,,. wird die WÃ¤rmekapazitÃ¤ der obersten Oberflaclienscliiclit bezeichnet (siehe 

auch Abschnitt (3.1.3)). 

V111 den I<opplui~gsiliecllailisi~~us zu verdeutlichen. wird eine Ten~peraturdifferenz zwischen 

Meeresoberfliiche Toz und AtmosphÃ¤r T.4; von 1 K angenommen. q . ~ ~  sei hier 0. aufgrund 

der Energiebilanz. Nach Gleichung (4.2) resultiert ein NettowÃ¤rmeflu vom Ozean in die 

AtmosphÃ¤r von Qj = -105. Fiir die Temperatur in der untersten Ati~~ospl lÃ¤re~~scl l ic l~ 

bedeutet dies nach Einsetzen der Werte in (4.3) eine TemperaturverÃ¤nderun von 0.08 I< 
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pro Zeitschrift.. Die Temperaturdifferenz, die zu diesem WÃ¤rmestro gefÃ¼hr ha t ,  wird 

fÃ¼ jeden Zeitschritt neu bestimmt. Es kann davon ausgegangen werden, daÂ nach der 

Berechnung von 20 Zeitscliritten, die zur Ermittlung eines zuverlÃ¤ssige Monatswertes 

durchgefÃ¼hr werden, AtmosphÃ¤ren und Ozeantemperaturen stark angeglichen sind. 

Die Temperatur der untersten AtmosphÃ¤renschich wird aber nicht nur Ã¼be OzeanflÃ¤che 

berechnet, sondern desgleichen Ã¼be Inlandeisen und Kontinenten. Aus Abbildung (3.1) 

und Abschnitt (3.1.3)) ist ersichtlich, wie sich in diesen FÃ¤lle die OberflÃ¤cl~entemperatu 

ren ergeben. 

4.4.2 Kopplung der Deckschichttemperatur Toz an die Temperatur der 

untersten AtniosphÃ¤reschich TA 

Der im folgenden erlÃ¤utert Kopplungsmechnismus kommt in den gekoppelten ModellÃ¤ufe 

mit vollstÃ¤ndige AtmosphÃ¤renmodel oder Energiebilanzmodell genauso zum Tragen, wie 

bei der Verwendung von fest vorgegebenen Randbedingungen. Die Art der AnknÃ¼pfun 

der AtmospliÃ¤renkomponent an das Ozeanmodell erlaubt es aber jederzeit, die Berech- 

nung der AtmosphÃ¤rentemperatu auszuschalten und die Antriebe wieder aus aus Mes- 

sungen vorzugeben. 

Alle Randbedingungen, somit auch die Temperaturen in der untersten AtmosphÃ¤ren 

schicht, liegen zu Beginn jeden Monats fÃ¼ das Ozeanmodell vor. Die Temperaturwerte 

werden entweder vom AtmosphÃ¤ren oder dem Energiebilanzmodell vorgegeben, oder sie 

werden aus MeÂ§date bzw. Modellresultaten vorgeschrieben. Ãœbe den Relaxationskoef- 

fizienten ry (2  Monate) wird die Temperatur in der obersten Ozeanschiclit (50 n ~ )  an die 

AtmosphÃ¤rentemperatu herangefÃ¼hr (vergl. Gleichung (4.2)). Die Wirkungsweise die- 

ser sogenannten Xewtonsche Kopplung wurde schon erlÃ¤utert Die Temperaturdifferenz 

zwischen beiden Komponenten erzeugt einen WÃ¤rmefluB der die Ozeantemperatur an 

die AtmospliÃ¤rentemperatu heranfuhrt. Die Relaxationskonstante bestimmt, in welchem 

Zeitraum eine Anpassung stattfinden soll. Die Ozeantemperatur muÂ die Randbedingung 

also nicht ganz exakt erfÃ¼llen Der Ozean erhÃ¤l so mehr Freiheiten, sich selber zu ent- 

wickeln, als in einem System, in dem Randbedingungen exakt erfÃ¼ll werden mÃ¼ssen Je 

kleiner die Relaxationskonstante ist, desto stÃ¤rke ist die Ankopplung der obersten Ozean- 

schicht an die Vorgaben von der OberflÃ¤che 

Wie in den Experimenten noch deutlich werden wird, hat eine grÃ¶Â§ werdende Relaxati- 

onskonstante den Vorteil, daÂ mÃ¶glich Fehler in den vorgegebenen Feldern eine geringere 

Rolle spielen. Die internen Prozesse gewinnen dann eine immer stÃ¤rker Bedeutung. 
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Experiment 

Ref(r ) 
S i  (r) 

S2 (r) 

S3 (r) 

S4 (r )  

S5 (r) 

Ref(LGM) 

S l  (LGM) 

S2 (LGM) 

S3 (LGM) 

S4 (LGM) 

S5 (LGM) 

r 7 lenip. 

R 
R 
G 

R 
R 

R 

G 
G 
E. 

G 

G 
G 

Salzgeh. 

R 

B. 

R 

G 

R 

R 

G 

G 
G 

R 

G; 
G 

Windschubsp. 

R 
G 

R 

R 

R 
R 

G 
R 
G 
G 

G 

G 

Salzadap. 

2 Monate 

2 Monate 

2 Monate 

2 Mona,te 

2 Monate 

6 Monate 

2 Monate 

2 Monate 

2 Monate 

2 Monate 

2 Monate 

6 Monate 

Advekt. 

Ja 

Ja 

Ja 

Ja 
nein 

Ja 

Ja 

Ja 
ja. 

Ja 
nein 

Ja 

Tabelle 5.1: Ãœbersich Ã¼be die in dem Experimenten verwendeten Konfigurationen und Rand- 

Bedingungen. Temp= Temperaturfeld (R=COADS(Woodruff, 1987) G=CLIMAP (1982)) 

Salzgeh.= OberflÃ¤chensalzfel (R= Levitus (1987), G=Duplessy (1991) im  Nordatlantik, 

sonst Levitus+lpsu), Windschubsp.=Windschubspannungsfeld (R= Hellerman & Rosenstein 

(1983), G=Lautenschlager & Herterich (1990)), Salzadap.= Relaxationskonstante fÃ¼ den 

OberflÃ¤chensalzgehalt Advekt.= Modifikation der Temperatur durch Advektion. 

Zur Beurteilung des Ozeanzustandes bietet es sich an, den zonal integrierten Massen- 

tra.nsport im Atlantik und die Gebiete eingehender zu betrachten, an denen Konvektion 

stattfindet. Beides sind zwar keine direkt meÃŸbare GrÃ¶Â§ und darum, selbst fÃ¼ heu- 

tige VerhÃ¤ltnisse mit groÃŸe Unsicherheiten behaftet, aber fÃ¼ VerÃ¤nderunge auf groÃŸe 

Skalen, die hier von Interesse sind, stellen sie gute Indikatoren fÃ¼ V e ~ ~ n d e r u n g e n  in der 

thermohalinen Zirkulation dar .  

M s  Vergleichsexperiment zu rezenten Klimabedingungen (Ref(r)) soll ein LSG OGCM 

- Modellauf aus der Arbeit von MAIER-REIMER & MIICOLAJEWICZ (1993) dienen, der 

hier in gleicher Konfiguration wiederholt worden ist. FÃ¼ keines der folgenden Experi- 

mente dieses Kapitels wurde diese Modellkonfiguration verÃ¤ndert Tabelle (3.1) faÂ§ die 

Anfangsbedingungen, die Zeilen 2 und 8 der Tabelle (5.1) die Randbedingungen fÃ¼ die 

beiden Referenzexperimente Ref(r) und Ref(LGM) zusammen. Tabelle (3.2) gibt hierÃ¼be 

genauer Auskunft. FÃ¼ die SensititvitÃ¤tsstest (Zeile 3 - 7 und Zeile 9 - 13, Tabelle (5.1)) 

wird jeweils eines der Antriebsfelder ausgetauscht. ZusÃ¤tzliche Unterschied zwischen gla- 

zialen und rezenten Experimenten ist die Land/Ozeanverteilung. 

Analog zu dem oben erwÃ¤hnte Modellexperiment von MAIER-REIMER und MIICOLAJE- 

wicz  (1993) schwingt das Ozeanmodell fÃ¼ alle folgenden Experimente vom homogenen 

Zustand (Tabelle 3.1) ausgehend auf die entsprechenden Randbedingungen ein. In der 
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oben erwÃ¤hnte Arbeit wurden die Monatsmittel der Antriebstemperaturen durch eine 

Temperat,uradvektionen mit dem mittleren Wind variiert. In der Tabelle (5.1) Spal te  6 

ist aufgefÃ¼hrt in welchen Experimenten diese Art der Temperaturmodulation ebenfalls 

angewendet wird. Diese zusÃ¤tzlich Temperaturmodifikation wirkt sich an Orten mi t  star- 

ken Temperaturgradienten aus und soll nach Ansicht der Autoren kurzzeitige PhÃ¤nomen 

nachbilden, die ein Feld von Monatsmittelwerten nicht auflÃ¶se kann. Hier wird beson- 

ders an die lokale Abkuhlung durch katabatisclle KaltluftausbrÃ¼ch vom grÃ¶nlÃ¤ndiscl~ 

Inlandeis gedacht, die mÃ¶glicherweis einen entscheidenden Anteil an der Tiefenwasser- 

produktion in der Irmingersee hat .  In  der Tat sind diese Prozesse bei einem Zeitschritt 

des Modells von einen Monat nicht auflÃ¶sbar Inwieweit diese Art der Parametrisierung 

subskaligcr Prozesse sinnvoll ist, bleibt zu diskutieren. 

5.1 .2  ReferenzlÃ¤uf 

FÃ¼ den rezenten und glazialen Standa.rdlauf Ref(r) und Ref(LGM) wurde das Ozeanmo- 

dell zu den in den Ta,bellen (3.1) und (5.1) aufgelisteten Anfangs- und Randbedingungen 

ins Gleichgewicht gerechnet. Die Abbildungen (5.1.A) und (5.2.A) zeigen die Stromfunk- 

tion des beckenintegrierten meridionalen Massentransportes in1 Atlantik in [Sv] zu rezen- 

ten (Abb.(5. l .A)  bzw. zu glazialen Randbedingungen (Abb.(5.2.A). Die Darstellung der 

St,romlinien endet bei 30Â°S denn an dieser Stelle geht der Atlantik in den SÃ¼dliche Ozean 

iibcr. Die Abbildungen (5.1.B) und (5.2.B) zeigen die V e r l ~ s t r ~ t e n  potentieller Energie in 

m\^] und geben s o  die Lage und IntensitÃ¤ von Konvektionsgebieten an. J e  stÃ¤rke die 

SchwÃ¤rzun ist,. desto tiefer reicht die Konvektion. 

Rczeitter Standardlanf Ref(r) 

Das Ergebnis des Modellaufs unter Verwendung heutiger Randbedingungen gibt i m  we- 

sentlicheii den atlantischen Ast des in Kapitel (2) vorgestellten FÃ¶rderbande wieder. Wie 

Abbildung (5.1.B) zeigt. findet Konvektion in der Irmingersee, sÃ¼dÃ¶stli der SÃ¼dspitz 
." Tionlands und im Ã¶stliche Teil des europÃ¤ische Nordn~eeres s ta t t .  Die maximale 

VmwÃ¤lzrat, der heutigen Tiefenzirkulation betrÃ¤,gt wie in Abbildung (5.1.A) zu sehen, 

'2'2 Sv ( 1  ~ v = l 0 ~ $ ) .  Dieses Ergebnis liegt im Bereich von AbschÃ¤tzungen die auf Be- 

obacl~tunge~i  basieren ( G O R D O X .  1986). Eine antarktische Bodenwasserzelle (AABW) 

mit negativen Werten der Stromfunktion ist bis 30Â° im Atlantik sichtbar. Dies ist in 

Vbereinstimmung mit Ergebnissen von I~ELLoG [1987). Das sÃ¼dlich Zentrum der Tie- 

fenkoiivektion (siidlich von GrÃ¶nland ist deutlich stÃ¤rke ausgeprÃ¤g als jenes westlich 

von Skandinavien. Beide Zentren sind auch in der Natur zu finden, jedoch geben die 

Modellergebnisse nicht die tatsÃ¤chlich Bedeutung der nÃ¶rdliche Quelle wieder. Messun- 

gen zufolge strÃ¶me zwar nur 3 -  8Sv des im Nordmeer gebildeten Tiefenwassers durch 

die DÃ¤nemarkstraÂ und iiber den Island-Schottland-RÃ¼cken Durch Vermischung werden 

daraus jedoch 15 Sv norclatlantischcs Tiefenwasser (KRAUSS. 1995). (DIcKSOK fc B R O W N .  

1994).  In Abbildung (5 . l .B)  ist sichtbar. daÂ Tiefeiwasser zwar im europÃ¤isclle Nord- 
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meer gebildet wird, aber nach Abbildung (5.1.A) liefert es anscheinend keinen Beitrag zum 

Tiefenwasser sÃ¼dlicl der Schwelle. Dies wird in Abschnitt (5.2.2) noch genauer betrachtet 

werden. 

Glazialer Standardlauf Ref(LGM) 

Abbildung (5.2.A) zeigt die meridionale UmwÃ¤lzrat im Atlantik zu glazialen Randbedin- 

gungen. Im Gegensatz zum Ergebnis des rezenten Standardlaufes kann dieses Ergebnis 

nicht befriedigen. Stat t  der erwa,rteten Abnahme der Tiefenzirkulation, wie in Abschnitt 

(2) ausgefÃ¼hrt ist eine maximale UmwÃ¤lzrat von 45 Sv im Nordatlantik und ein vÃ¶llige 

Fehlen von antarktischem Bodenwasser das Ergebnis. 

Ein Vergleich der Abbildungen (5.1.B) und (5.2.B) lÃ¤Â vermuten, daÂ im Bereich der Ant- 

arktis im Experimenten R,ef(LGM) eine grÃ¶Â§e Menge an Bodenwasser (AABW) gebildet 

wird, als in Ref(r). Vermutlich hemmt die in Ref(LGM) verstÃ¤rkt nordatlantische Tie- 

fenwasserbildung den FluÂ von Bodenwasser nach Norden. Diese Wechelwirkung zwischen 

nordatlantischer Tiefenwasserbildung und der Menge des antarktischen Bodenwassers im 

Atlantik wurde schon in COX (1989) in Modellstudien dargestellt und untersucht. 

Zwei Unterschiede der glazialen zur heutigen Zirkulation, die anhand von Tiefseesediment- 

kernen identifiziert wurden, konnten &ber dargestellt werden. Zum einen ist die nÃ¶rdlicher 

der beiden rezent vorhandenen Tiefenwasserquellen in der GrÃ¶nlandse im Glazial weniger 

aktiv, wie in Abbildung (5.2.B) zu erkennen. Dies deckt sich mit den Vorstellungen von 

KELLOG (1987). Zum anderen ist das Zentrum der Zirkulationszelle um rund 20' nach 

SÃ¼de verschoben (Abb. (5.1.A)). 

Das Fehlen der nÃ¶rdlichere Tiefenwasserquelle im Glazialexperiment geht einher mit dem 

Auftreten einer ~irkulati6nszelle von rund 3 Sv unterhalb der Mischungsschiclit nÃ¶rdlic 

von 60"N (Abb. (5.2.A)). In Experiment Ref(r), Abb. (5.l .A)),  existiert diese Zelle nicht. 
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Abbildung 5.1: Gleichgewichtsszenario von Ref(r) unter Verwendung rezenter Randbedingun- 

gen. (A):  die zonal beckenintegrierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die 

Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [Y] 
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Abbildung 5.2: Gleichgewichtsszenario von Ref(LGM) unter Verwendung glazialer Randbe- 

dingungen. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], 

(B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [%I 
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5.1.3 S l :  SensitivitÃ¤ bzgl. Windschubspannungen 

Die beiden folgenden Modellexperimente unterscheiden sich vom Referenzhuf dadurch, 

daÂ in Sl(LGM) die heutigen Windschubspannungen den Glaziallauf antreiben u n d  die 

glazialen Windschubspannungen den rezenten ModeUauf (Slfr ) ) ,  (Tabelle (5.1) Zeile 3 und 

9). Die glazialen Inlandeisscl~ilde Nordamerikas und Europas verursachen stÃ¤rker u n d  hef- 

tiger meandrierende Winde im Bereich des Atlantiks, die nun den Modellauf zu ansonsten 

rezenten Randbedingungen antreiben. Umgekehrt wirken die mÃ¤Â§iger rezenten Winde 

auf Sl(LGM).  

Auf mÃ¤.Â§i StÃ¶runge im Windschubspannungsfeld im Bereich von natÃ¼rliche jahreszeit- 

lichen Schwankungen reagiert das thermohaline System nur schwach. FÃ¼ diesen Sensi- 

tivitÃ¤tstes wird das Modell aber mit so stark unterschiedlichen Windschubspannungen 

angetrieben, daÂ von einer mÃ¤Â§ig StÃ¶run nicht mehr gesprochen werden kann. 

In den Abbildungen (5.3.A) und (5.4.A) ist wiederum der zonal integrierte meridionale 

Massentransport im Atlantik in [Sv] und der Energieverlust durch Konvektion in [mv^} 
( Abb. (5.3.B) und (5.4.A)) aufgetragen. Im Vergleich zu den Abbildungen (5.1)) und 

(5.2)) sollen die Unterschiede und Gemeinsamkeiten der Modellexperimente S l  und ihren 

jeweiligen Referenzexperimenten Ref(r) und ReffLGM) herausgearbeitet werden. 

Die Meridionalzirkulation im Nordatlantik hat  in den SensitivitÃ¤tstest gegenÃ¼be 

den jeweiligen ReferenzlÃ¤ufe zugenommen. Im Experiment Sl(LGM) (Abb. (5.4.A) 

liegt der maximale Wert um 2 Sv iiber der von Ref(LGM) (Abb. (5.2.A)), im Expe- 

riment S l ( r )  liegt er sogar um 10 Sv hoher als in Ref(r), wie die Abbildungen (5.1.A) 

und (5.3.A) zeigen. 

D a  die Windscllubspannungen besonders die StrÃ¶mun an der OberflÃ¤ch und in 

den obersten 100 m beeinflussen, Ã¤.hnel sich in diesen obersten Regionen die Ergeb- 

nisse der Sensit.ivitÃ¤.t,s und ReferenzlÃ¤ufen die mit den gleichen Windschubdaten 

angetrieben worden sind. Vnt,erschiede im Windantrieb machen sich insbesondere 

a m  Aquator bemerkbar. So sind in S l ( r )  und Ref(LGM) in der Ã„quatorregio zwei 

flache. gegeneinander drehende E k ~ n a n  - Zellen zu erkennen, von denen die nÃ¶rdlich 

in Sl(LGiM) und Ref(r) Ã¼berlager ist. 

Relativ unbeeinflufit vom verÃ¤nderte Windantrieb ist der Ort mit der maximalen 

meridionalen VmwÃ¤lzrate Dieser hat sich in den rezenten und glazialen LÃ¤ufe nicht 

verlagert. In S l ( r )  und Ref(r) liegt er zwischen 40 - 50Â°jV in den Experimenten 

S l ( L G M )  und Ref(LGM) zwischen 20 - 3O0R. 

Das Auftreten von antarktischem Bodenwasser auf der Nordhalbkugel scheint 

nicht von verschiedenen Windantrieben abzuhÃ¤ngen Weder in S l (LGM) noch in 

Ref(LGM) ist es vorhanden. wohl aber in S l ( r )  und Ref(r). 
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Die Zirkulationszelle im europÃ¤ische Nordpolarmeer, die in Ref(LGM) zu erkennen 

war, ist auch in Sl(LGM) vorhanden, nicht aber in S l f r ) .  Dies deutet darauf hin ,  

daÂ es sich hier um einen thermohalinen, nicht aber um einen impulsfluÂ§getriebene 

Prozess handeln kÃ¶nnte 

Analyse 

Das glaziale Windschubspannungsfeld ist im atlantischen Bereich stÃ¤rke als das entspre- 

chende rezente Feld. Daher wird im SensitivitÃ¤tstes S l f r ) ,  also dem rezenten Lauf m i t  

glazialen Windschubspannungen, an der OzeanoberflÃ¤ch eine grÃ¶Â§e Menge warmen, 

salzhaltigen Wassers in Gebiete gefÃ¼hrt in denen Tiefenwasser gebildet wird, als dies 

im rezenten Referenzlauf Reffr) der Fall ist. Dies hat im Gleichgewichtszustand hÃ¶her 

Temperaturen in tieferen Schichten zur Folge. Dies Antriebsfeld verÃ¤nder somit durch 

seinen EinfluÂ auf die Advektion von Oberflachenwasser das Salz - und Temperaturfeld des 

Ozeans. Da die Antriebstemperaturen selber in diesen Experimenten als unverÃ¤nderlic 

vorgeschrieben werden, kann keine Reaktion auf ~ e r ~ n d e r t e  Ozeantemperaturen erfolgen. 

Ein rÃ¼cktreibende oder dÃ¤mpfende Effekt, wie er in der Natur einset,zen wÃ¼rde1 ist 

nicht darstellbar. Hier deuten sich Fehlerquellen und Grenzen der Modellsimulation mit  

fest vorgegebenen Randbedingungen schon an. 

ErhÃ¶hun  der AtmosphÃ¤rentemperatur Verringerung des Temperaturgradienten zwischen mittleren 

und niedrigen Breiten und daraus folgend, die Verringerung des Windes, der die Temperaturanomalie 

verursacht hat 
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Abbildung 5.3: Gleichgewichtsszenario von Sl(r) .  I m  Gegensatz zum Referenzexperiment 

wurden glaziale Windschubspannungen verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridio- 

nale Stromfunkt ion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch 

Konvektion in [s] 
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Abbildung 5.4: Gleichgewichtsszenario von S l (LGM).  I m  Gegensatz zum Referenzexperiment 

wurden rezente Windschubspannungen verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridio- 

nale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch 

Konvektion in [3] 
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5.1.4 S2: SensitivitÃ¤ bzgl. OberflÃ¤chentemperature 

FÃ¼ diese Sensitivitatsexperimente wurde im Unterschied zu den ReferenzlÃ¤ufe Ref(r) und 

Ref(LSG) die OberflÃ¤,chentemperature ausgetauscht. Bei Lauf S2(r) muÂ sich zu heutigen 

Salzgehalten und Windscl~ubspan~~ungen, aber glazialen OberflÃ¤chentempera,ture (CLI- 

MAP, 1981) ein Gleichgewicht einstellen, bei Modellauf S2(LGM) werden die rezent,en 

COADS-Temperaturen als thermischer Antrieb verwendet,. Im Globalmittel kann fÃ¼ das 

Glazial von einer 4 OC tieferen Mitteltemperatur ausgegangen werden. Besonders durch die 

ausgedehnten MeereisflÃ¤clie kÃ¶nne regionale Unterschiede aber wesentlich stÃ¤rke sein. 

Der glaziale Teinperaturdatensatz ist das Ergebnis eines ECHAM-Modellexperimentes zu 

Randbedingungen, die den CLIMAP-Karten entnommen wurden (LAUTENSCHLAGER & 
HERTERICII ,  1990). Daher ist es mÃ¶glich einen Jahresga.ng der 2 m - Temperatur zur 

VerfÃ¼gun zu haben, obwohl C L I M A P  nur Aussagen Ã¼be die August bzw. Februar- 

Tempera,t,ur macht. 

Die Abbildungen (5.5) und (5.6) zeigen die beckenintegrierte meridionale UmwÃ¤lzrat in 

[Sv] (A) und die Verluste an potentieller Energie durch Konvektion in [SI (B).  Die 

Unterschiede zwischen Ref(r) und S2(r) und die zwischen Ref(LGM) und S2(LGM) sind 

drastisch, dafÃ¼ ahneln sich aber die ModellÃ¤ufe die mit den gleichen Temperatu~en an- 

getrieben wurden. Die Abbildungen (5.5) und (5.6) werden mit den Abbildungen (5.1) 

und (5.2) verglichen, Gemeinsanlkeiten und Unterschiede zwischen den Experimenten sind 

nachfolgend zusammengestellt. 

a In beiden ModellÃ¤.ufe mit COADS-Oberflachent~en~peraturen als Antrieb, Ref(r) 

und S2(LGM) (Abb. (5.1.A) und (5.6.A)) ist eine ant~arktische Bodenwasserzunge 

vorhanden und in beiden Experimenten liegt, das Maximum der meridionalen Zir- 

kulat,ion zwischen 50 und 60Â°N Ebenfalls in beiden Experimenten findet Konvek- 

tion nÃ¶rdlic der GrÃ¶nlan - Island - Schottland Schwelle s ta t t  (Abb. (5.1.B) und 

5 . 6 . B ) ) .  

Beide ModellÃ¤uf mit glazialen OberflÃ¤cl~entemperaturei nach CLIMAP (1988). 

S2(r) und Ref(LGM) (Abb. (5.2.A) und (5.5.A)) zeigen keine antarktische Boden- 

wasserzunge und das Maximum der meridionalen Zirkulation liegt zwischen 20'N 

u n d  30"N. Die maximale Transportrate betrÃ¤g in beiden FÃ¤lle 48 Sv. In beiden 

Experimenten ist die nÃ¶rdlich Tiefenwasserquelle ausgeschaltet (Abb. (5.2.B) und 

(5.5.B)).  

Die einzige Gemeinsamkeit zwischen den jeweils rezenten (S2(r) und Ref(r)) bzw. 

glazialen (S2(LGM) und Ref(LGM)) Modellergebiiissen sind die oberflÃ¤cliennal~e~~ 

windgetriebenen Zirkulationsmuster. 
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Analyse 

An diesen Sensitivitatsexperimenten wird der EinfluÃ von nordatlantischem Tiefenwasser 

auf da,s antarktische Bodenwasser im Atlantik deutlich. Eine relativ schwach ausgeprÃ¤gt 

Tiefenkonvektion im Norda th t ik ,  wie in den Experimenten Ref(r) und S2(LGM) dar- 

gestellt, erlaubt dem anta,rktische Bodenwasser weit nach Norden vordringen, eine starke 

thermohaline Zirkulation im Nordatlantik, wie in den Experimenten Ref(LGM) und S2(r) 

unterbindet dies. 

WÃ¤hren die maximalen UmwÃ¤lzrate von Ref(LGM) und S2(r) gut Ã¼bereinstimmen 

ist die von S2(LGM) gegenÃ¼be dem Experiment Ref(r) reduziert. Da der Salzgehalt 

des DUPLESSY-Datensatzes im Nordatlantik, wo Tiefen~~sserbi ldung stattfindet niedriger 

ist, als der des LEVITUS-Datensatzes, fÃ¼hr die Kombination von sÃ¼ÃŸer Oberfl%chen- 

dzgeha l ten  und den hÃ¶here COADS-Temperaturen im Experiment S2(LGM) zu einer 

Abnahme der Oberflachendichte und somit zu geringerer Tiefenkonvektion im Vergleich 

zu Ref(r) und natÃ¼rlic auch zu ReffLGM). 

Durch die hÃ¶here COADS-Temperaturen kommt es in den Experimenten S2(LGM) und 

Ref(r) in einer Zunge zwischen Island und Norwegen zu einer nicht ganzjÃ¤hri geschlos- 

senen Meereisdecke. Gefrieren in1 Winter verursacht hier einen Salzeintrag, es kommt 

zu den Koiivektionen, die in den Abbildungen (5.1.B) und (5.6.B)) zu sehen sind. Bei 

den kÃ¤ltere CLIMAP-Temperaturen ist ein Tauen des Meereises nicht mehr mÃ¶glich Es 

kommt im Norden nicht mehr zu einem jahreszeitlichen Signal im Oberflacl~ensalzgehalt. 

An diesem Experiment mit vertauschten Oberflachentemperaturen wird deutlich, wie wich- 

tig eine mÃ¶glicl~s genaue und fehlerfreie Vorgabe von Temperaturen ist. Schon geringe 

Felder in den Ã¼bergebene thern~ischen Antrieben kÃ¶nne Zirkulationsmuster produzieren, 

die mit den Vorstellungen und MeÃŸdate nicht Ã¼bereinstimmen 
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Abbildung 5.5: Gleichgewichtsszenario von S2(r). I m  Unterschied zu Ref(r) wurden glaziale 

AtmosphÃ¤rentemperature verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Strom- 

funktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion 
Â¥7l 

in [TI 
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Abbildung 5.6: Gleichgewichtsszenario von S2(LGM). Im  Unterschied zu Ref(LGM) wurden 

rezente AtmosphÃ¤rentemperature verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale 

Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Kon- 

vektion in [%I 
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5.1.5 S3: SensitivitÃ¤ bzgl. OberflÃ¤chensalzgehalte 

Im Unterschied zu den Referenzexperimenten Ref(r) und Ref(LGM) wurden fÃ¼ die Sensi- 

tivitÃ¤,tslÃ¤u S3(r) und S3(LGM) die Salzgehalte ausgetauscht. Der mittlere Salzgehalt in1 

glazialen Ozean la,g ca. 1 psu Ã¼be dem heutigen Mittel. Im Nordatlantik waren aber die 

Werte an der OberflÃ¤ch den Daten zufolge bis zu 0.5 psu niedriger. Daraus folgt, daÂ die 

meridionale UmwÃ¤lzrat im Atlantik in S3(r) gegenÃ¼be Reffr) bei gleichem thermischen 

Antrieb leicht abnehmen konnte (Abb.(5.7.A)). In Experiment S3(r) wird eine maximale 

Transportrate von 20 Sv erreicht, daÂ ist eine Reduktion um 2 Sv gegenÃ¼be Ref(r). In bei- 

den Experimenten ist eine antarktische Bodenwasserzunge sichtbar, im Experiment S3(r) 

ist sie rund 4 Sv stÃ¤rker 

Die meridionale UmwÃ¤lzrat des Experiment S3(LGM) (Abb.(5.8.A)) ist gegenÃ¼be dem 

Referenzlauf zu glazialen Antrieben Ref(LGM) um 12 Sv erhÃ¶h und genauso wie in 

Ref(LGM) fehlt in S3(LGM) die antarktische Bodenwasserzunge. Der hÃ¶her Salzgehalt 

der L ~ ~ l ' l ' ~ s - D a t e n  im Nordatlantik bewirkt dichteres Oberf12c11eiwasser als in ReffLGM) 

und somit eine Zunahme der Konvektionsereignisse, wie die Abbildungen (5.8.B) und 

(5.2.B) im Vergleich zeigen. Eine verstÃ¤rkt Tiefenkonvektion sÃ¼dlic von GrÃ¶nlan setzt 

eine AusgleichsstrÃ¶mun von SÃ¼de in Gang, die wiederum salziges Wasser in die Ko11- 

vektionsgebiete transportiert. 

Analyse 

Ein vergleichsweise geringerer OberflÃ¤chensalzgel~al im Nordatlantik schwÃ¤ch die Tiefen- 

konvektion ab. ein hÃ¶here verstÃ¤rk sie. Dies ist nach den Ergebnissen der Abschnitte 

(5.1.4) und (5.1.3) nicht verwunderlich. MÃ¤Â§i Variationen in der Temperaturverteilung 

in hohen Breiten kÃ¶nne dies unterstÃ¼tze oder hemmen, aber schwerlich unterbinden. 

Um den Effekt von 1 psu Zunahme im Oberflachensalzfeld auf das Dichtefeld zu kom- 

pensieren. m ~ Â  die Temperatur um 4 'C zunehmen. Diese AbschÃ¤tzun ist fÃ¼ einen 

Temperaturbereich zwischen 7 und O0C gÃ¼lti (DIETRICH ET AL. .  1975). 



ItAl'I'l't>L 5 .  EXPERIMENTE ZU FESTEN RANDBEDIArGUNGEiV 

- 
, ., - ~ 5 r  i i s r  1 5 5 ~  9 5 ~  55w , --- a t  

Abbildung 5.7: Gleichgewichtsszenario von S3(r). I m  Unterschied zu Ref(r) wurden glaziale 

OberflÃ¤chensalzgehalt verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Strornfunktion 

des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [SI 
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Abbildung 5.8: Gleichgewichtsszenario von S3(LGM). Im Unterschied zu ReffLGM) wurden 

rezente OberflÃ¤chensalzgehalt verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Strom- 

funktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion 
mW 

in 
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5.1.6 S4: Experimente ohne zusÃ¤tzlich Temperaturadvektion 

In den vorhergehenden Experimenten wurden die von MAIER-REIMER & MII<OLAJEWICZ 

(1993) entwickelte Modellkonfiguration unverÃ¤nder verwendet. In diesen SensitivitÃ¤tsex 

perimenten S4(r) und S4(LGM) wird hingegen auf die VerÃ¤nderun von Monatsmitteltem- 

peraturen durch eine Temperaturadvektion mit dem mittleren Wind verzichtet. Die resul- 

tierenden GleicligewichtszustÃ¤nd von S4(r) und S4(LGM) unterscheiden sich &ugenfÃ¤lli 

in der Starke der meridionalen Zirkulation von ihren jeweiligen ReferenzlÃ¤ufe Ref(r) und 

Ref(LGM) mit der Advektion. 

Diese Ten~peraturadvektion erniedigt die Temperaturen kÃ¼stenna in hohen und erhÃ¶h 

sie in niedrigen Breiten. Ein Abschalten verringert demnach den Temperaturgradienten 

zwischen &uator und Pol und fÃ¼hr somit zu einer Verringerung der Meridionaltrans- 

porte. Zwischen Ref(LGM) und S4(LGM) liegt diese Abnahme bei 14 Sv, zwischen Ref(r) 

und S4(r) bei 8 Sv. Die grundlegende Struktur der Zirkulation zwischen den Referenz- 

experimenteii und den entsprechenden SensitivitÃ¤tstest ist zwar unverÃ¤nder (bzgl. dem 

ant,arktischem Bodenwasser und der Lage des Zentrums der Meridionalzirkula~tion), aber 

der Nord-SÃ¼ Schnitt des Laufes S4(r) (Abb. (5.9.A) entspricht sowohl in der StÃ¤rk als 

auch im Muster in etwa. demjenigen, den SARNTHEIN ET ~ ~ . ( 1 9 9 4 )  fÃ¼ die atlantische 

Zirkulation zu Glazialzeiten a.us Tiefseesedimenten ableiten konnte. 

A n l a y s e  

Die gemessene COADS-I<limatologie gibt die rezenten Ten~pera.turverl~Ã¤.ltniss an der 

Meeresoberfliiche wieder. h e r  OzeanflÃ¤che kÃ¶nne sich AtmosphÃ¤ren und Ozeano- 

berflÃ¤cl~ent~cmperatu nicht st,ark unterscheiden, da turbulente Austauschprozesse die Tem- 

perat~urgradieiiteii abbauen. Es scheint. aber so, als ob das Ozeanmodell nicht in der La,ge 

ist. ohne Modifikation der Monatsmittelteinperaturen Tiefenwasser in den beobachteten 

Raten zu bilden. Die zusÃ¤tzlich BerÃ¼cksicl~tigun einer Ten~peraturadvektion mit dem 

mittleren Wind erzwingt eine AbkÃ¼hlun und somit eine Zunahn~e der Tiefenwasserpro- 

duktion im Nordatlantik ( M A I E R - R E I M E R  ET A L . ,  1993). Diese Advektionen variieren das 

Monatsmittel einer Zeit von 2 Tagen entsprechend und werden als kurzskalige PhÃ¤nomene 

wie z.B.  Iialtluftausl~riiclie vom grÃ¶nlandische Inlandeis, interpretiert. D a  der mittlere 

Wind nicht variabel ist. bewirkt dieser Mechanismus nur eine lokal feste Temperaturreduk- 

tion. r b e r  die Dauer der ..Advektion" kann die Produktion von Tiefenwasser so eingestellt 

werden. daÂ sie mit gemessenen Raten iibereinstimn~t. Aufgrund der zeitlichen AuflÃ¶sun 

des Modells mit einem Zeitscliritt von einem Monat ist natÃ¼rlic nicht zu erwarten. daÂ 

solche Kaltluftausbriiche simuliert werden kÃ¶nnen Da Messungen aber bestÃ¤tigen daÂ 

hierdurch ein Teil der Tiefenwasserproduktion ausgelÃ¶st werden kann. ist eine Parametri- 

sierung fiir heutige Veraltnisse notwendig und auf die oben beschriebene Weise legitim. 

Ob sie fiir die Simulation der glazialen VerhÃ¤ltniss aber sinnvoll ist. ist fraglich, da  sie 

auf das Erreichen der heute gemessenen Raten hinzielt. 
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Abbildung 5.9: Gleichgewichtsszenario von S4(r). Im  Unterschied zu Ref(r) wurden keine 

TemperaturverÃ¤nderunge m i t  dem mittleren Wind berÃ¼cksichtigt (A): die zonal beckeninte- 

grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller 

Energie durch Konvektion in [%I 
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\ l l i l l ~ ~ i i ~  .").10: Gleichgewichtsszenario von S4(LGM) .  I m  Unterschied zu Ref(LGM) wur-  

den keine TemperaturverÃ¤nderunge m i t  dem mi t t l e ren  W i n d  berÃ¼cksichtigt (A) :  die zonal 

beckenintegrierte meridionale S t romfunk t ion  des At lant iks in  [Sv], (B), die Verlustraten von 

potentiel ler Energie durch Konvekt ion in  [SI 
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Das Ergebnis des rezenten und des glazialen Laufes mit der reduzierten RÃ¼ckstellkon 

stauten S5(r) und S5(LGM) sind in Abb. (5.11) zu sehen. Im Vergleich von S5(r) zum 

Referenzlauf Ref(r) (Abb. (5.1)) sind in der nordatlantischen Meridionalzirkulation keine 

starken Unterschiede sichtbar. Die prinzipiellen Muster der heutigen Zirkulation sind also 

weiterhin darstellbar, aber der Unsicherheit im OberflÃ¤chensalzgehal fÃ¼ glaziale Bedin- 

gungen kann hierdurch besser Rechnung getragen werden. 

Ã¤dvektio nur einen sekundÃ¤re Beitrag zum Jahresgang leisten. 
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Abbildung 5.11: Die beckenintegrierte meridionale Z i rku lat ion i m  At lant ik  in  [Sv] fÃ¼ die 

Gleichgewichtsszenarien von S5(r) ( A )  und S5(LGM) (B) m i t  einer Relaxationskonstante fÃ¼ 

den Oberf lÃ¤chensalzgehal von 6 Monaten.  
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5.2.2 Konsequenzen bzgl. der Modellkonfiguration 

Abbildung 5.12: Die meridionale Zirkulation im Atlantik zu rezenten Randbedingungen. Der 

OberflÃ¤chensalzgehal wurde im europÃ¤ische Nordmeer im Unterschied z u  den LEVITUS- 

Daten um 0.5 psu reduziert. 

Wenn die prinzipiellen Eigenschaften der heutigen globalen Ozc~ ; i .~~~ i r k i i l ; ~ i . i o~~  v o m  M o -  

dell zufriedenstellend wiedergegeben werden kÃ¶nnen sind auch Ergcbn issr cJ;i 11 l ) I i ; i  ft, die 

ein Modellsystem unter Verwendung giinzlich anderer Randbedingungen dii.rsi.clli,. Nach 

den Resultaten der Sensitivitatsexperimente muÂ von diesem Grundsatz a b e r  cibgeriicl<t, 

werden, denn es scheint so, als ob die Modellkonfiguration, wie sie von M A I E R - ~ ~ I , ; I M  i,;n 

& MIKOLAJEWICZ (1993) eingefÃ¼hr wurde, nicht dazu geeignet ist, glaziale VerhÃ¤.ltniss 

darzustellen. Die wichtigsten Punkte der Argumentationskette sind hier noch einmal zu- 

sammengetra.gen. 

In der Natur entsteht durch Entrainment aus dem im europ2~ischen Nordmeer gebildeten 

Tiefenwasser beim Ã¼berstrÃ¶m der GrÃ¶nlan - 1sla.nd - S(~liof,i,liiiid - Schwelle (3  - 5 Sv) 

ein erheblicher Anteil des nordatlantischen Tiefen- und  Zwiscl~c~~wrisscrs von ca. 15 Sv 

(KRALISS, 1995). Im Modell dagegen ist ein ÃœberstrÃ¶m dieser Schwelle 1 1 1 1 1 '  unvollkom- 

men dargestellt. Diese ModellschwÃ¤ch trit t  bei den meisten O x c i i  1 1  i i~oi lc l l r~~ mil, lyriiiger 

AuflÃ¶sun auf (GERDES, 1993). Die Tiefenwasserquellen im cii~~opHiscI~ci~ ! ~ ~ ~ l ' d l i l ~ ' l ' ~  si11(1 
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in allen Experimenten existent, die mit den OberflÃ¤cliensalzgel~alte~ von LEVITUS ange- 

trieben wurden. Aber Abschnitt (5.1.6) zeigte, daÂ das Modell ohne eine zusÃ¤tzlich lokale 

Abkiihlung des Temperaturfeldes im Monatsinit,tel unter heutigen Randbedingungen ein 

Zirkulat~ionsmuster im Atlantik darstellt, das verglichen mit Messungen viel zu schwach 

ist. 

Um zu untermauern, da,Â die Ãœberstron~un der GrÃ¶nlan - Island - Schottland Schwelle 

und die damit. verbundene Vermischung des dichtesten Wassers mit Wassermassen sÃ¼dlic 

der Schwelle nicht genauso effektiv wie in der Natur stattfindet, wurde ein letztes Sen- 

sitivitÃ¤.tsexperimen durchgefiihrt. Der 0berfla~cliensalzgel~a.lt im europÃ¤ische Nordmeer 

wurde pauschal um 0.5 psu gegenÃ¼be den LEVITUS-Daten reduziert. Hierdurch wurde 

ein Absclialt,en der Tiefeiiwasserqnelle nordwestlich von Norwegen erreicht. Die Abbildung 

(5.12) zeigt die meridionale Zirkulat,ion im Atlantik. Ein Vergleich mit der Abb. (5 .1 .A) 

macht deutlich, daÂ das Ozea.n~iiodell auf diese Abschalt,ung niclit mit der zu erwartenden 

starken Reduktion der Tiefenwasserprod~~kt. io~i um bis zu 15 Sv reagiert,. Der n~a,ximale 

Betrag der Zirkulation nimmt nur imi i Sv ab. 

Schliisse 

Der Einfluo der im europÃ¤,ische Nordmcer gebildeten dichten Wassermassen a,uf das nord- 

atlantische Tiefenwasser kann im Modell nicht realistisch da,rgestellt werden. Ob eine 

UberstrÃ¶mun aufgrund der groben vertikalen AuflÃ¶sun niclit mÃ¶glic ist, oder ob ein zu 

diffusives Advektionsscliema dies verursacht,, ist fraglich. Das Resultat von S4(r)  legt zu- 

dem nahe, daÂ die Modellierung der geniessoneii Gesamtsumme des nach SÃ¼de abflieÃŸen 

dem Tiefenwassers fÃ¼ heutige Verliiilt~nisse alleine mit klimatologischen OberflÃ¤clientem 

peraturen und Salzgehalten nicht darst,ellbar ist. Eine zusÃ¤tzlic eingefÃ¼hrt AbkÃ¼lilun 

der Temperaturen ist nÃ¶tig um zu erreichen, daÂ das gesamte Tiefenwasser, das in der 

RealitÃ¤ a,us zwei Quellen st,ammt. in der sÃ¼dlichere Quelle alleine gebildet wird. Die 

gemessene Gesamtsumme des Meridioiialtransportes kann. so zwar reproduziert werden, 

allerdings auf Kosten einer korrekten Gewichtung der verschiedenen Produktionsorte. 

FÃ¼ das letzte glaxinlc- M:ixi i i i  i i  in bedeutet diese Modellkonfiguration, daÂ§ obwohl ein 

Abschalten der niiriIli(-licn Qncllr dargestellt werden ka,nn, eine Auswirkung auf den at -  

kultischen 'l'i'niis~)or~ im Modell nicht zu erwarten ist. Auf der anderen Seite wird die 

Quelle siidlicli ( I r r  Si'li\vrllc \vcitcrIiiii Ã¼berschÃ¤tz Eine den Vorstellungen entsprechende 

Dtirsiclliiiii', i l i 3 . s  O/r:iii~iist;iinles zu Glazialzeiten wÃ¤r daher mit. dieser Modellkonfigura- 

1 ioii :incli n i i  l i i  I I I ~ " , ~ ( ' ~ I .  wt~iiii alle Antriebsfelder vollkommen bekannt wÃ¤ren Es besteht 

I'iir dir l'iils2,rii(lrn (;l;i/,itilliiufe keine Notwendigkeit, durch Temperaturmodifikation die Mo- 

ilcll-iili\v.irlic lici clcr U l ~ e r s t r Ã ¶ m u n  von Schwellen zu kompensieren. 



Kapitel 6 

Experimente mit dem E-OGCM 

I n  den Experimenten des vorhergehenden Kapitels ( 5 )  wurde gezeigt, wie das Ozeanmo- 

dell auf vorgegebene Randbedingungen reagiert. FÃ¼ die glazialen VerhÃ¤,ltniss diente der 

CLIMAP-Tempera.turdatensatz als Antrieb, der im Vergleich zu heutigen Temperatur- 

werten vor allem in mittleren und hohen Breiten geringere Werte aufweist. Diese tieferen 

Temperaturen fÃ¼hrte einerseits zu stÃ¤rkere Meereisausdehnung und damit einhergehend, 

zu Salzzutrag in die oberste Ozeanschicht. Andererseits verringern tiefe AtmosphÃ¤ren 

temperaturen auch die OzeanoberflÃ¤chenwerte Beide Effekte haben einen verstÃ¤rkende 

Einfluo auf die thermohaline Zirkula,tion im Nordatlantik. Dies wiederum verursacht in 

der Natur einen Ausgleichsstrom von warmem Oberflache~~wasser aus dem SÃ¼den der 

in der Folge die Ozean- und AtmosphÃ¤rentemperature erhÃ¶ht Dadurch wird die Akti- 

viUii  der l . l~c~r i i~o l i a I i~ ic~~  Zirkulation verringert. Dieser negative RÃ¼ckkopplungseffekt der 

I den Kxl~~r iment~en  des Kapitels (5) durch die feste Vorgabe der Antriebstemperatur 

~ i sgcsc l~ lossc~~i  wurde, kann in den folgenden ModellÃ¤ufe wirksam werden. 

l i r i  den in diesem Kapitel beschriebenen Experimenten geht es nicht in erster Line darum, 

einen glazialen 0zea.nzustand nachzubilden, der mit Bohrkerndaten Ã¼bereinstimmt Viel- 

mehr sollen die MÃ¶glichkeite und SchwÃ¤che des Energiebilanzmodelles dargest,ellt und 

die Reaktion des gekoppelten Systems im Gegensatz zu Systemen, die mit festen Randbe- 

dingungen a,rbeiten, untersucht werden. 

In diesem Kapitel werden Gleichgewicl~tszustÃ¤nd des gekoppelten Systems von Ozean- 

und EsiergieI~ila.nz~~~odell vorgestellt. Im Energiebilanzmodell werden die Tempemturen 

am Erdboden. bxw. iiber der WasseroberflÃ¤ch in AbhÃ¤ngigkei von den jeweiligen ozea- 

nischen (Irgclx~iilieiteii und der Stralilungsbilanz zu jedem Zeitschritt neu berechnet. Das 

vorwcndct,(~ IC~l~rgiebilanzmodell wurde in Abschnitt (3.1) vorgestellt, Tabelle (6.1) gibt 

eine (ibcrsiclit. Å¸be die unterschiedlichen Antriebe bzw. Konfigurationen. 

1"iir dir Kxperimente wurden die Anfangsbedingungen aus Tabelle (3.1) und die Rand- 

lx,diiigiiiigen aus Tabelle (3.2) bzw. Tabelle (6.1) verwendet. Als Konsequenz aus den 
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Experiment 

ERef(r ) 

ERef(g ) 
Alb(r) 

Iiv(r) 

Alb(e) 
I< v (g  ) 

MEns(g) 

Salz(g) 

Swf 1 - 5 

Vorschrift fÃ¼ Meereis 1 Antrieb 

Nordhem. 

Eis ( r )  

Eis (g) 

Albedo 

keine V.  

Albedo 

keine V. 

Albedo 

Albedo 

Albedo 

SÃ¼dhem 1 hali~ier Antrieb 

Eis (g) 
Albedo 

keine V. 
Albedo 

keine V. 

Eis (g) 

Beschreibung 

Abschnitt 6.1 

Abschnitt 6.1 

Abschnitt 6.2.1 

Abschnitt 6.2.1 

Abschnitt 6.2.2 

Abschnitt 6.2.2 

Abschnitt 6.2.3 

Abschnitt 6.3 

Abschnitt 6.4.1 

Tabelle 6.1: Ãœbersich Ã¼be Randbedingungen der Experimente dieses Kapitels. Eis = Meereis- 

ausdehnung im Jahresgang w i rd  vorgeschrieben. Albedo = Meereisalbedo w i rd  vorgeschrieben. 

keine V. = Meereismodell  arbeitet ohne EinschrÃ¤nkung haliner Antr ieb: R = Salzfeld nach  

Levitus (1982), G = Salzfeld nach Duplessy et  al. (1991) i m  Nordatlantik, sonst Levi tus 

(1982) + lpsu .  G + AS= variierter, glazialer Datensatz, diag. SWF = aus verschiedenen 

Exper imenten diagnostizierte SÃ¼ÃŸwasserflÃ¼ werden vorgeschrieben. 

Ergebnissen des vorhergehenden Kapitels wurde die Modellkonfigi~ration in zwei Punkten 

verÃ¤ndert 

die Zeit,konstante fÃ¼ die Anpassung des Salzgelialtsfeldes in der obersten Ozean- 

schiebt an das vorgeschriebene Oberflachensalzgel~altsfeld wurde von 2 auf 6 Monat,e 

heraufgesetzt. . eine kÃ¼nstlich .<nderung derjenigen Temperatur, die das Energiebilanzmodcll cr- 

rechnet, durch advektive Prozesse mit dem mittleren Wind wurde nicht dnrch- 

gefiilirt . 

In Abschnitt (6.1) wird das gekoppelte Gleichgewicht fÃ¼ rezente bzw. glaziale Randbedin- 

guiigen vorgestellt und beurteilt (Experimente ERef(r) und ERef(g)). Anschlieflend wird 

in Abschnitt (6.2) die SensitivitÃ¤ des Systems auf die Meereisbildung untersucht (Experi- 

niente Alb(r) und Alb(g). I iv ( r )  und Iiv(e)) und in Abscl~nit,t. (6.3) wird Auskunft Ã¼be die 

Empfindlichkeit des gekoppelten Systems gegenÃ¼be einer Variation des Oberflacliensalz- 

gehaltes gegeben (Experiment Salz(g)). Den Abschul3 des Iiaptitels bilden die Abschnitte 

(6 .3 )  und (6:l.l). in denen die unterscl~iedlicl~e Empfindlichkeit des Ozeanmodells bzgl. 

Salzantriebe bzw. SÃ¼Â§wasserzutrÃ benutzt wird. um Oberflachensalzgel~alte abzuleiten. 

die eine Darstellungcler glazialen Zirkulation im Atlantik erlauben (Experimente Swf 1 - 

5) .  
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6.1 Die ReferenzzustÃ¤nd (ERef) 

Aus den ReferenzlÃ¤ufe Ref(g) und Ref(LGM) zu festen glazialen bzw. rezenten Rand- 

bedingungen, wie sie in Abschnitt (5.1.2) vorgestellt wurden, sind die Jahresgange des 

Meereises entnommen worden. Diese werden dem Modell wahrend der R e f e r e n z e ~ ~ e r i -  

mente ERef(g) und ERef(r) dieses Abschnittes vorgeschrieben. 

Diese Maflnahme bedarf einer ErlÃ¤uterung Die Bildung und das Abschmelzen des Mee- 

reises ist fÃ¼ eine realitÃ¤tsnah Simulation der Ozeanzirkulation von entscheidender Be- 

deutung. D a  dieses Ozeanmodell nur ein thermodynamisches Meeraismodell enthÃ¤l (Ab- 

schnitt (3.3.3)), ist es nicht mÃ¶glich einen korrekten vertikalen Suflwasserflufl oder eine 

realistische Darstellung der Verdriftung des Eises durch den Wind darzustellen. Fehler 

in der Meereisverteilung fuhren zu lokal stark fehlerhaften Albedowerten, die wiederum 

groflen EinfluÂ auf die Strahlungsbilanz am betrachteten Or t  haben. Fehler in der Verdrif- 

tung des Meereises fÃ¼hre zu Fehlern im OberflÃ¤chensalzgehalt Durch das Vorschreiben 

einer Meereisverteilung, die das Resultat von Experimenten mit festen Randbedingungen 

darstellten, soll diese Fehlerquelle wÃ¤hren der Referenzexperimente mÃ¶glichs klein ge- 

halten werden, um so einen Vergleich der resultierenden Temperaturverteilungen mit  den 

Daten von C O A D S  bzw. C L I M A P  sinnvoll zu machen. 

D a  der Antrieb eines Energiebilanzmodells, die solare Einstralil~ing, iiiir meridional vari- 

iert, ist es sinnvoll, nur Zonalmitteltemperaturen aus dem Encrgicbili~nz~nodcll und den 

Mefldaten miteinander zu vergleichen. Die Temperaturen, die man aus d e i n  I~~~~crgiebi lanz-  

modell erhalt, unterscheiden sich in zonaler Richtung aufgrund des E~~crgici~~i~si iuiscl~es  mit 

der obersten Untergrundschicht und dessen unterschiedlichen RÃ¼ckstreucigei~sclii~.flo~~ Die 

Albedo von Ozeanflachen wird mit 0.08, die von InlandeisflÃ¤che mit 0.8 a.ugcsci.xi,. Der 

mittlere Albedowert von LandoberflÃ¤che liegt bei 0.2. 

6.1.1 Das Gleichgewicht zu rezenten Randbedingungen 

Dem Ozeanmodell wurde der Jahresgang des Meereises, wie er sicli aus dem Referenzex- 

periment (5.1) ergab, als unverÃ¤nderlic vorgeschrieben. Abbildung (6.3.B) zeigt hier das 

Jahresmittel. 

Die Abbildung (6,l .A) zeigt einen Meridionalschnitt der vom Energiebilanxinodcll berech- 

neten zonalgemittelten Oberflachentemperaturen irn Ji~lir(!~inittel (- - -) und vci.glciciit ihn 

mit einem Meridionalschnitt, wie er sich aus der Mittcliiiig (lcr COADS-Dateii (Al>l)il(liiiig 

(2.3)) ergibt (-). 

Die Zonalmittel der berechneten Temperaturen unterscheiden sich von den gemessenen 

COADS-Daten ( W O O D R U F F  ET ~ ~ . , 1 9 8 7 )  auf den ersten Blick nidii, crln-blich. Die ge- 

messenen Werte sind, mit Ausnahme der Polarregionen und dem (Icbict, zwischen 40 und 
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Abbildung 6.1: (A): die Abbildung zeigt das Jahresmittel der Temperatur, zonal gemit te l t ,  (- 
- -), wie es das Energiebilanzmodell berechnet und das der COADS-Daten (-) i m  Vergleich 

dazu, (B) vergleicht die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [%I von 

ERef(r) (jan.ebm, april.ebm) fuer den Bereich zwischen 90Â° und 40Â° mi t  dem Ergebnis des 

Modellaufes aus Abschnitt (5.1.6)(jan.frb, april.frb) 

6O0N, befriedigend getroffen. Ãœbe EisflÃ¤che unterscheiden sich Modell und Messung 

zwar stark (bis zu 1O0C), aber die Schnittpunkte beider Temperaturkurven mit der 0Â° 

- Isolinie stimmen gut Ã¼berein Es ist daher nicht damit zu rechnen, daÂ es bei einer 

spÃ¤tere Ankopplung eines Inlandeismodells oder beim Betrieb eines Meereismodells zu 

groÂ§e Unterschieden in der Berechnung der Ja l~ressc l~ i~eeb i l a~~z  oder der Eisa.usdehnung 

kommen wird. 

Ein zweiter Bereich mit schlechter Ãœbereinstimmun ist dagegen kritischer zu betrachten. 

Heute wird zwischen 60Â° und 40"N im Nordatlantik das Tiefenwasser gebildet. Wie schon 

in den Polargebieten liegen auch hier die vom Modell errechneten Temperaturen Ã¼be den 

Werten der COADS-Daten.  D a  die Ã¼brige Werte im Zonalmittel befriedigend dargestellt 

werden kÃ¶nnen liegt es nahe, die Ursache der Abweichung in der Wechselwirkung zwischen 

Ozean und AtmosphÃ¤r zu suchen, die in den Experimenten mit fest vorgeschriebenen 

Ra,ndbedingungen ausgespart war. 

In der Na.t.iir setzt die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik eine AusgleichsstrÃ¶mun von 

Siiden mit  warmem OberflÃ¤chenwasse in Gang. Dies wiederum verursacht eine verstÃ¤rkt 

Abgabe von latenter und sensibler WÃ¤rm an die AtmosphÃ¤r und eine AbkÃ¼hlun der zu- 

flieflenden Wa,ssermassen. Bei Verwendung fester Randbedingungen kann der Ozean zwar 

Wiirme abgegeben, aber die AtmosphÃ¤rentemperatu kann daraufhin nicht zunehmen. Im 

gekoppelten Modell ist dies anders. Ein sensibler WÃ¤rmeflu aus dem Ozean ermÃ¶glich 

eine ErhÃ¶hun der AtmosphÃ¤rentemperatur 
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Abbildung 6.2: Die Abbildung zeigt Gebiete, in denen im Gleichgewicht zu rezenten Randbe- 

dingungen und vorgeschriebener Meereisverteilung ein Verlust von potentieller Energie durch 

Konvektion [SI stattfindet. 

An dieser Stelle muÂ auf einen Modellartefakt hingewiesen werden, der fÃ¼ die Ergeb- 

nisse von groÂ§e Bedeutung ist. In der Einleitung zu diesen Experimenten wurde da,rauf 

hingewiesen, daÂ in dc'n gekoppelten ModellÃ¤ufe auf eine AbkÃ¼hlun der AtmosphÃ¤ren 

temperatur durcli znsiit~zliclle Advektion mit dem mittleren Wind verzichtet wurde. Dieser 

Verzicht h a t t e  im l';xl)('riment S4 des Abschnittes (5.1.6) zu einem starken Abnehmen der 

thermohi~.li~icii Zirkulat,ion in1 Nordatlantik gefÃ¼hrt Obwohl in diesem und den folgen- 

den ExperiinciiI.(~ii diese Temperaturvariation mit dem mittleren Wind ausgespart wurde, 

liegt die llii~\v;i.lzrate der thermohalinen Zirkulation von ERef(r) sogar noch Ã¼be der des 

Experiment,es Ref(?). Der Grund ist im Ã¼berschÃ¤tzt Jahresgang der Temperatur Ã¼be 

Eis - und La.ndflÃ¤.che im Energiebilanzmodell zu suchen. Im Gegensatz zu OzeanflÃ¤che 

kann in diesen Gebieten nahezu keine Energie Ã¼be lÃ¤nger Zeiten gespeichert werden, 

um sie der AtmosphÃ¤r im Winter als latente und sensible WÃ¤rm wieder zuzufÃ¼hren 

Dies verursacht einen unterschiedlich starken Jahresgang der Temperatur Ã¼be Ozean-, 

Eis- und LandflÃ¤chen In der Natur bewirken advektive Prozesse eine Verringerung des 

Jahresganges Ã¼be Eis- und LandflÃ¤che und eine Zunahme des selben Ã¼be dem Meer. 

Dies kann das Energiebilanzmodell nur unvollkommen nachbilden. Der Jahresgang der 

Temperatur Ã¼be Land- bzw. EisflÃ¤che wird daher im Modell stÃ¤rke ausfallen, &ls es in 

der Natur der Fall ist .  
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Abbildung 6.3: (A) zeigt die resultierende Meridionalzirkulation i m  Atlantik irn Gleichgewicht 

zu rezenten Bedingungen. In (B)  ist das Jahresrnittel der vorgeschriebenen Meereisverteilung 

abgebildet. 
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In kÃ¼stennahe Regionen ist der EinfluÂ des Eises daher deutlich spÃ¼rba und als Folge 

daraus findet hier ein groÂ§e Teil der Produktion des Tiefenwassers s ta t t .  In1 Bereich 

der Irmingersee und der Antarktis schmiegt sich eine Zone mit Konvektionsereignissen 

an die KÃ¼st a,n, wie in Abbildung (6.2) sichtbar. Abbildung (6.1.B) zeigt dies noch 

deutlicher: der Verlust an potentieller Energie durch Konvektionsereignisse in den Expe- 

rimenten mit festen Randbedingungen (jan.frb, april.frb) aus Abschnitt (5.1.6) u n d  im 

'gekoppelten Fall (jan.ebm, april.ebm) sind hier fÃ¼ die Monate Januar und April einander 

gegenÃ¼be gestellt. In beiden Experimenten findet Konvektion in erster Line im FrÃ¼hjah 

und Winter s t a t t ,  wenn die ozeanische Schichtung durch AbkÃ¼hlun instabil ist. Im Ener- 

giebilanzmodell ist es zu diesen Zeiten uber den LandflÃ¤che aber zu kalt, d.h hier wird 

das Wasser in Landn5he und in teilweise eingeschlossenen Gebieten wie der Labradorsee 

und dem Weddellmeer zu stark abgekÃ¼hlt Die Maxima der Konvektion sind in1 Januar  

bei 63"N in beiden Experimenten gleich stark, in den kÃ¼stenferne Gebieten kommt es 

im gekoppelten Experiment jedoch nur zu einer geringeren Konvektionsrate (Abbildung 

(6.2)). Im Experiment, zu festen Randbedingungen ist ein zweites, stÃ¤rkere Maximum bei 

57ON erkennbar, das auch in Abbildung (5.11.C) identifiziert werden kann. In der Kurve 

(jan.ebm) fehlt dieses zweite Maximum gÃ¤nzlich Wie in Abbildung (6.1.B) zu sehen, ist 

die Konvektion im gekoppelten Experiment im Friihjalir (april.ebm) a,ktiver als die im 

ungekoppelten Experiment (april.fr11). Durch ( ICI I  slZ.rkcrcrt atmosph2.rischen Jahresgang 

im Energiebilanzmodell uber dem grÃ¶nlÃ¤ndisch IiiI;i.ii (l('is schei ni, es lÃ¤nge zu dauern, 

bis die ozeanische Schichtung stabilisiert ist und soniii, Konv~~kI.ion rcd t~zicrl, werden kann. 

6.1.2 Das Gleichgewicht zu glazialen R a t ~ l  lxvl i i igur igcn  
: ,  

Abbildung (6.6.B) zeigt das Jahresmittel der i ' V l t ~ c i ~ i ~ v ~ ~ i ' ~ , ~ ~ i l i i i i g ,  wie s i ~ ,  ( l ( ~ t i i  O x c a n  in 

diesem Experiment vorgeschrieben wurde. Sie ciit.si.;i.~iiriii, dciti l ~ ; x p c ~ ~ i ~ i i ~ ~ i ~ i .  Hrl'fc,) d(,s 

Abschnitts (5.2) zu glazialen, fest vorgeschriebenen I f . ; i . i ~ l  b~~diitp.~i ngeii. 

In Abbildung (6.4.A) kÃ¶nne die zonalgemittelten O b c r f l ~ i . c l t c i i ~ c i ~ i p c r i i i . i ~ ~ ~ c t ~  im . l ;~l i t~~~si i i i l~-  

tel dieses gekoppelten Experimentes (P) mit den Zonalrnittelwertcn der CLIMA I '  I):ii.cn 

( - ) verglichen werden. Modellierte Temperaturen und geologische Daten iilt I I I ~ ~ I I  lizw. 

unterscheiden sich wie Modell und Messung im vorhergehenden Abschnitt,. Dies 111;ig : I . I I~ '  

den ersten Blick verwundern, denn eingangs wurde schon erwÃ¤hnt da.Â die ( ' l , I M / \  I '  

Temperaturen heutigen Vorstellungen zufolge in den Polargebieten zu tief sind. 'l'cm pcrtl- 

turen des Energiebilanzmodells, die oberhalb der CLIMAP Werte gelegen liiilten, l15Ucii 

diese These stÃ¼tze kÃ¶nnen Die Meereisverteilungen, die diesem Experiment vorgegchcii 

wurden, orientieren sich jedoch an der Temperaturverteilung der CLIMAP-Da,ten. Daher 

ist es auch dem Energiebilanzmodell aufgrund der durch die Eisverteilungen vorgegebe- 

nen Albedo nicht mÃ¶glich Ã¼be diesen EisflÃ¤che und in deren NÃ¤h Temperaturen zu 

modellieren, die sich von den CLIMAP-Daten fundamental unterscheiden. 

FÃ¼ die Region zwischen 40Â° und 60Â°N die zu einem groÂ§e Teil eisbedeckt ist, kann 
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Abbildung 6.4: (A): die Abbildung zeigt das Jahresmittel der Temperatur, zonal gemittelt, (- 
- ) wie es das Energiebilanzmodell berechnet und das der CLIMAP-Daten (-) im Vergleich 

dazu, (B) vergleicht die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [SI von 

ERef(g) (jan.ebm, april.ebm) fuer den Bereich zwischen 90L'N und 40Â° mit dem Ergebnis des 

Modellaufes aus Abschnitt (5.1.6)(jan.frb, april.frb) 

es daher nicht verwundern, daÂ die Temperat,uren in bemerkenswerter Weise iibereinstinl- 

men, wÃ¤hren zwischen 10Â° und 40 ";V leichte Anomalien auft,reten. In den glazialen 

Experimenten liegen die Zonen. in denen Tiefenwasserbildung stattfindet weiter siidlich 

als heute und daher ist auch an diesen Ort,en eine warme Ausgleicl~sstrÃ¶sx~u~~ a n  der 

OberflÃ¤ch zu erwaxten. 

In Abbildung (6.6.A) ist die zonalint.egrierte Meridionalzirkulat~ion im Atlantik dargestellt. 

Der maximale Wert liegt mit. 58 Sv et,was hÃ¶he als bei den Referenzexperimenten zu festen 

Randbedingungen. Wie schon in allen vorhergehenden Glazialexperimenten fehlt auch hier 

das antarktische Bodenwasser 

Abbildung (6.4.B) zoigt. daÂ die Int,ensit%t der Konvektion auf der Nordhalbkugel im 

Winter in beiden LiiiiI't~~~ Rof(LGM) und ERef(g) mehr als doppelt so groÃ ist, wie in den 

Experiment,en zu rezenie~i Bedingungen (Reffr) und EReffr)).  WÃ¤hren die Konvektion 

sich im Winicr im K x ~ ) ~ ~ i m e i i t  zu festen Randbedingungen (jan.frb) Ã¼be 30' erstreckt, 

b e s r h r ~ i ~ ~ k i  sic- sie11 iin gekoppelten Lauf (jm.ebm) auf 20'. Wie schon im vorhergehenden 

A liscli n i  t liegt (las Ma.ximuin der Konvektion in den gekoppelten Experimenten bei 63'N. 

I .  I wciicr ni.irdliclx, als im Experiment zu glazialen festen Randbedingungen. Noch 

I I ~ ~ i i l i j ~ i l i r  liinlct. im gekoppelten Lauf (april.ebm) die Konvektion mit gleicher Rate  

si :ii i .  wie i i i i  \V"nit.er, wÃ¤hren im Experiment mit festen Randbedingungen (april.fi-b) die 

Sri~ii'lit 1 1  11s schon wieder stabiler erscheint. 
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Abbildung 6.5: Die Abbildung zeigt Gebiete, in denen im  Gleichgewicht zu glazialen Randbe- 

dingungen und vorgeschriebener Meereisverteilung ein Verlust von potentieller Energie durch 

Konvektion [m]Y-] stattfindet. 

6.1.3 Fazit 

Mit, dein gekoppelten Syst,en~ aus Ozean- und Energiebilanzmodell und vorgeschriebener 

Mccrcisvcriciliiiig konnten die Ergebnisse der Experimente des Abschnittes (5) in den 

wicht isst o n  1'11 n lit on  reproduziert werden. FÃ¼ die ModellÃ¤uf unter rezenten VerhÃ¤ltnis 

seit isl dies t~rfrciilicli, fiir die unter glazialen VerhÃ¤ltnisse dagegen enttÃ¤uschend Durch 

die Å¸inIxv.icli1iiii1 einer negativen RÃ¼ckkopplun zwischen verstÃ¤rkte Konvektionen und 

an der Oberfliiche in die Iionvektionsgebiete einstrÃ¶mende warmem Wasser, das die At- 

~ ~ ~ o s p l ~ i i r e ~ i t ~ e m p c r a t u r  erhÃ¶ht sollte die Konvektion wieder reduziert werden kÃ¶nnen Je- 

doch kann diese negative RÃ¼ckkopplun aus drei GrÃ¼nde nicht in dem MaÂ§ dargestellt 

werden, wie nÃ¶tig 

* das Vorschreiben der Meereisausdehnung vermindert den Austausch von latenter 

und sensibler WÃ¤rme da  das Eis isolierend wirkt. Der rÃ¼ckwirkend Effekt, der in 

der Natur die verstiirkte thermohaline Zirkulation dÃ¤mpft wird hier unterbunden. 

Schmelzen von Meereis kann in diesem Experiment nicht stattfinden. 

Die Wassertemperatur unter dem Meereis betrÃ¤g definitionsgemÃ¤f immer -l.gÂ°C' 

Durch dieses zwangsweise AbkÃ¼hle des Wassers wird verstÃ¤rk Tiefenwasserbildung 

angeregt. 
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Abbildung 6.6: (A) zeigt die resultierende Mer id ionalz i rku lat ion i m  At lant ik  i m  Gleichgewicht 

zu  glazialen Bedingungen. In  (B) ist das Jahresmit te l  der vorgeschriebenen Meereisvertei lung 

abgebildet. 
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Dieses Ergebnis legt den SchluÂ nahe, daÂ zu glazialen Randbedingungen an Orten Meereis 

vorgeschrieben wird, an denen im Modell normalerweise ein starker ozeanischen WÃ¤rme 

transport in die AtmosphÃ¤r stattfinden wÃ¼rde Dies kann auf den ersten Blick als s tarke 

Inkonsistenz zwischen den aus geologischen Daten abgeleiteten Meereisverteilungen und  

den. Modellresultaten interpretiert werden. Ob dies der Fall ist, soll unter anderem im 

folgenden Abschnitt untersucht werden. 

6.2 Das Meereisproblem 

Physikalische Prozesse, wie die anhaltend starke Tiefenwasserbildung in1 Experiment zu 

ghzialen Randbedingungen, hatten zum Teil ihre Ursache in einer fest vorgegebenen Mee- 

reisverteilung. Ini folgenden soll diese feste Vorschrift in einem ersten Sei~sii,ivit~ii,st,csi, 

gelockert und a,nschlieÂ§en ganz aufgegeben werden. 

0zeanoberflÃ¤.che reflektieren weniger als 10% der eirifaJIcricIci~ S O l i l , ~ ( ' l l  Ki~~sl.rri.lil~ii~g. So- 

bald aber eine OzeanflÃ¤ch mit Meereis bedeckt ist, worden bis 7.11 WA, der Iki~rxwolligci~ 

Strahlung zurÃ¼ckgestreut je nach Eischarakteristik, -alter um1 - v ( ~ r s i ~ l ~ ~ ~ ~ ~ ~ i . ~ i i i i g .  Dips l i r 1 1 ,  

eine weitere Abkuhlung zur Folge und verstÃ¤rk weitere KishiI(liing. I ) ; I s  l"i~li1cii dicsn' 

Eis-Albedo RÃ¼ckkopplun kann lokal zu stark fehlerhaften 'l'cni p<-r;ii.~i rcii rii 11 rcii . U 111 

es dem Ozeanmodell zu erleichtern, dennoch Meereis zu bilden, wo dessen Kxisl,eiiz im 

Jahresmittel unbestritten ist, wird im ersten SensitivitÃ¤tstes dort die M(~(~r (~ i~ i i , l l ) (~do  vor -  

geschrieben. 

FÃ¼ heutige Bedingungen bedeutet dies, daÂ an allen Ozeangitterp~iril~i.c~i nijrdlich von 

70Â° und sÃ¼dlic 70Â° Meereisalbedo vorgeschrieben wird. Im glazialen Kxp(~riitic~ii, ( ' IF 

halten alle Ozeanpunkte nÃ¶rdlic von 65" N und sÃ¼dlic von 60Â° MeereisalI)cdowci i . 1 ~ .  A ul' 

der Nord - und SÃ¼dhalbkuge werden unterschiedliche Albedowerte gewÃ¤hlt I I I I I  den ver- 

schiedenen Meereischarakteristiken Rechnung zu tragen (S I I INE & HENDERSON-SI, ; I , I , I , ; I (S,  

1985). Im Norden existiert Packeis, das von Wasscrriiiiiein durchbrachen ist und ri.nil' dciii 

im Sommer Schmelztiimpel existieren. Å¸urct die Rinnen findet ein G+roÃŸtei des A I I S ~ , ; I I I -  

sches von sensibler und latenter W2rr11e zwischen 0zea.11 und AtmosphÃ¤r s t a t t .  Bei einer 

mittleren GitterauflÃ¶sun in polaren Regionen von 100 * 200 km trÃ¤g die relativ niedrige 

Albedo von.0.45 einer mittleren EissclnollcrigrijIJc If.cci~riinig. Irn Siiden ist in  erster Linc 

flaches aber dickes Eis zu finden, dem eine hÃ¶her All)cdo von 0.7 ii.iiflniessei1 ist. 

Die Albedo beeinfluÃŸ auschlieÂ§lic die kurzwdligc I~;iiisl.r;i.lil~~iig i n  der Energiebilanz. 

NÃ¶rdlic und sÃ¼dlic der Wendekreise ist die Albedo i n  d(tn Wini,c~~iiioii;~.I,ci~ ohne jeden 

~ i n f l u Â § ~ a  Vorschreiben der Albedo stellt einen MiUclwcg zwischen der f'csi,c~i Meereis- 

vorschrift des vorhergehenden Abschnittes und dein Gcc/~iitril, dein l'rcil;issc~i des Mee- 

reismodelles ohne jede EinschrÃ¤nkun dar.  
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6.2.1 Experimente zu rezenten Randbedingungen (Alb(r),  Kv(r)) 

Abbildung 6.7: Abbildung (A) zeigt einen Vergleich der Zonalmittel der Temperatur in der 

untersten AtmosphÃ¤renschich wie sie das Energiebilanzrnodell im Experiment mit (- - -) und 

ohne (.....) Albedovorschrift darstellt im Vergleich zu den COADS-Daten (-). Abbildung 

(B) zeigt den Verlust an potentieller Energie durch Konvektion in [%I fÃ¼ Januar und April 

m Experiment mit (alb) und ohne (nix) Albedovorschrift im Vergleich. 

Dir Abl~ i ld~ ing t~~i  (6.S.A) und (6.9.A) zeigen die zonal integrierte Meridionalzirkulation im 

\ i  l : int.iIi  i n  [Sv] dcs g(~koppclten Systems aus Ozean- und Energiebilanzmodell zu rezenten 

l { ; i i i ( l  b(~<liiii',iiiigcii. I n  A bb. (6.8.A) ist das Experiment I<v(r) vorgestellt, hier entwickelt 

I il;is Mrcn-is O I I ~ K -  Hilfestellung. In Abb. (6.9.A) ist das Experiment Alb(r) zu sehen, in 

c m  kIcci'cis;ill~~do ,111 l'einer MiudestfiÃ¤.cli auf der Nord- und SÃ¼dlialbkuge vorgeschrieben 

wurde. Im \'cri',lcicli L I I  Abbildung (6.3.A), die die UmwÃ¤lzrat des gekoppelten Modells 

mit iVIct~rcisvorr.cliril'i (hirutcllt,, uiitersclieiden sich die Resultate weder in den Mustern 

noch i n  den liciri'igcn si;n'li voneinander. 

\;c'rgIc>idit innii :il)vr dir Mct~rdsausdelinung der Abbildungen (6.3.B) mit (6.8.B) und 

(6.9.B). so sind die ( 1  i i i  crschic~dc. vor allem im SÃ¼de augenfÃ¤llig Unterbleibt ein striktes 

Vorschreiben d e r  I~~isa~is t le l~~i img,  so gelingt es dem Energiebilanzmodell weder im Falle 

einer v o ~ ~ i ' , c s c l i r i ( ~ l ) ( ~ ~ i ( ~ t i  Kisalbedo noch im Falle ohne jede Vorschrift, im Bereich der Ant- 

r k i  i >  so i iclb ' I k ~ i i i  [)('i ';it iircii zu generieren, daÂ Meereis im Jahresmittel erhalten werden 

Ii; i i i  II. Kim' ein lache A bschÃ¤.tzung in Tabelle (6.2) dargestellt, soll hierzu ErlÃ¤uterunge 

t',<'ll('ll 

I licrcicli von 70Â¡ betrÃ¤g das Jahresmittel der solaren Einstrahlung 196 5.  Gibt 

I ~ I : I I I  (..'lcicl~ge\vicl~tstemperaturen von -1.5OC und 2.50C1 in Ozean und At,mospliÃ¤,r vor, 

' " ( '  ist die Temperatur, die zu  Nodi.'lll~~u.iiiti im gesamten Ozean herrscht 
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Tabelle 6.2: Die Tabelle zeigt die sich aus dem Jahresmittel der Einstrahlung (196 5)  bei 

7 0 9  ergebende TemperaturÃ¤nderun (Spalte 4 und 5) innerhalb eines Monats unter Verwen- 

dung verschiedener Albedowerte. In der 1. Spalte sind die vorgeschriebenen Untergrundtem- 

peraturen aufgefÃ¼hrt In der 2. Spalte ist die resultierende Strahlungsbilanz bei OzeanflÃ¤che 

(Albedo: 0.08), in der 3. Spalte bei EisflÃ¤che (Albedo: 0.7)aufgetragen. 

so ergeben sich aus der Strahlungsbilanz, die in Abschnitt (3.1) vorgestellt wurde, Tem- 

peraturÃ¤.nc1erunge in der AtmosphÃ¤r pro Monat (4. und 5. Spalte). In Tabelle (6.2) 

ist in der 1. Spalte die betrachtete Ausgangstemperatur aufgetragen, in der 2. Spalte die 

resultierende TemperaturÃ¤nderun bei einer Albedo von 0.08 und in der 3. Spalte bei Mee- 

reisa.lbedo (0.7). In diesen AbschÃ¤tzunge sind weder sensible noch latente WÃ¤rmeflÃ¼s 

oder Advektion und Energ iea~~s t~usch  zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r berÃ¼cksichtigt 

WÃ¼rde die oben gemachten Vereinfachungen gelten, wiirde die Lufttemperatur Ã¼be ei- 

nein Ozeanpunkt ausgehen stetig zunehmen, die Strahlungsbilanz ist bei einer Ozeantern- 

peratur von 2.5OC und bei -1.5OC leicht positiv (Spalte 3) .  Analog wÃ¤r eine kontinuierli- 

che Temperat.ura,bnahme zu erwarten, wenn ein Punkt, mit Meereis bedeckt ist, oder wenn 

Meereisalbedo vorgeschrieben wird (Spalten 3 und 5).  Jedoch verliert der Ozean zwischen 
r C, ) 0  S und 70"s iiu Jahresmittel eine Energiemenge von rund 150 3 an die AtmosphÃ¤.re 

Dies ist ein wesent,lich groflerer Betrag. als der nega,tive Beitrag aus der Strahlungsbilanz 

I 'l'abcllc1 ( ( i .2 ) .  Es ist also nicht, ausreichend, daÂ die Meereisalbedo vorgeschrieben wird, 

<lic O l ~ ( ~ ~ ~ l l i i c I n ~ n ~ e i n p e r a  t.iir kann n u r  negativ werden, wenn Meereis tatsÃ¤chlic existiert. 

D e n n  ( 1 1 1  i'cli den geringen W%rined iu'cligangskoeffizienten von Eis wird der WÃ¤rmeaus 

iaiiscli zwischen Ozean n i ~ l  Af,inosphÃ¤r reduziert. Ab einer Eisdicke von 0.5 m sind beide 

Sysiciiic im wesentlichen voneinander thermisch isoliert. 

Â¥V diesem Punkt wird deutlich, daÂ ein einfaches, thermodynamisches Meereismodell 

cinige physikalische Ablaufe nicht nachbilden kann. Zwar kann Meereis in einigen Regionen 

vom Modell tatsiichlich t~l~ermodynamisch gebildet werden, aber s t a t t  es, wie in der Natur 

dann mit dein Antarkt~isclien Zirkumpolarstrom vom Entstehungsort wegzutransportieren 

und a n  aiulerer Stelle zu schmelzen, schmilzt das Eis a m  Entstehungsort. Ein wichtiger 

Mechanismus. der die Bildung des antarktischen Bodenwassers beeinfluÂ§ kann somit nicht 

diii'ge~t,ellt werden. Durch den Transport von Meereis kÃ¶nne zudem lokal Temperaturen 

verÃ¤nder werden. was wiederum EinfluÃ auf die Meereisbildung in der nÃ¤here Umgebung 

i ahen  kann  
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Abbildung 6.8: Gleichgewichtsszenario von Experiment Kv(r). (A): die zonal beckqpinte- 

grierte meridionale Strornfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen 

Meereisbedeckungen in [rn] 
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Abbildung 6.9: Gleichgewichtsszenario von Experiment Alb(r). (A): die zonal beckqpinte- 

grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen 

Meereisbedeckungen in [m]  
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Eine SchwÃ¤ch des Ozeanmodells ist zudem die fehlerhafte Darstellung des Weddellwir- 

bels. der in der Natur durch seine niedrigen Temperaturen entscheidenden EinfluÂ auf 

die Bildung von Meereis hat. Im Modell kann nur eine zonale west-6stliche StrÃ¶mun 

dargestellt werden, dessen Temperaturen keine Bildung von Meereis erlauben. Somit ist 

es letztlich unmÃ¶glich wie auch in Abbildung (6.7.A) zu erkennen, im SÃ¼de gemessenen 

Temperaturwerte zu reproduzieren, solange eine realitÃ¤tsnah Modellierung der Meereis- 

verteilungen nicht mÃ¶glic ist. 

Die Einstrahlungsraten auf der Nord- und SÃ¼dhalbkuge unterscheiden sich nicht wesent- 

lich, trotzdem Ã¤hnel die fÃ¼ den Norden simulierten Meereisverteilungen in dieser Sensiti- 

vitÃ¤tsexperimeiit den Ergebnissen mit Meereisvorschrift stÃ¤rker Der SÃ¼dran der model- 

lierten Meereisverteilungen liegt bei 66.25'N bzw. bei 71.25'N. Die Ursache dafÃ¼ ist zum 

kleineren Teil in den weniger zonalen WindverhÃ¤ltnisse im Norden zu suchen. Wichtiger 

ist aber, daÂ die Gebiete mit Tiefenwasserbildung sÃ¼dlic der GrÃ¶nlan - Island - Schott- 

land Schwelle liegen. Der hierdurch verursacht,e Nachflug vom warmem OberflÃ¤chenwasse 

erwÃ¤.rm zwar die AtmosphÃ¤r sÃ¼dlic der Schwelle, jenseits hiervon ist der EinfluÂ auf die 

Temperaturen jedoch so gering, daÂ nur wenig Schmelzen stattfindet. 

6.2.2 E x p e r i m e n t e  z u  g l a z i a l e n  R a n d b e d i n g u n g e n  (Alb(g), Kv(g)) 

l t , l , , i , , l , ~ l , ,  

90 -60 -30 0 30 90 
60 N 

80 60 40 

GeographischeBreite [Grad] GeographisckBreite[Gradl 

Abbildung 6.10: Abbildung (A) zeigt einen Vergleich der Zonalmittel der Temperatur in  der 

untersten AtmosphÃ¤renschich wie sie das Energiebilanzmodell im  Experiment m i t  (- - -) und 

ohne (.....) Albedovorschrift darstellt i m  Vergleich zu den C L I M A P - D a t e n  (-). Abbildung 

(B)  zeigt den Verlust an potentieller Energie durch Konvektion in [s] fÃ¼ Januar und April 

i m  Experiment m i t  (alb) und ohne (nix) Albedovorschrift im  Vergleich. 
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Die beckenintegrierte UmwÃ¤lzrate der hier durchgefÃ¼hrte Experimente zeigen, wie schon 

zu rezenten Randbedingungen, ein Ã¤l~nlicl~e Verhalten wie im Experiment mit vorgeschrie- 

bener Meereisverteilung. Auch hier existiert keine antarktische Bodenwasserzelle, wie die 

Abbildungen (6.11.A) und (6.12.A) zeigen. Im Experiment mit Albedovorscl~rift liegt das 

erste, stÃ¤rker Maximum der UmwÃ¤lzrat im Atlantik zwischen 45 und 50Â° mit einem 

Betrag von rund 60 Sv. Das zweite Zentrum liegt mit 54 Sv zwischen 30 und 15 N.  In1 

zweiten Experiment sind die Maxima zwar an gleicher Stelle zu finden, aber die UmwÃ¤lz 

ra,ten sind sogar um die HÃ¤lft hÃ¶her 

Auch hier ist das Fehlen des Meereises (Abb. (6.11.B) und (6.12.B)) auf der SÃ¼dl~albku 

gel besonders auffÃ¤llig Zu Glazialzeiten wa,r die Einstrahlung auf beiden Halbkugeln im 

Sommer geringer und im Winter nahezu unverÃ¤ndert wie Abbildung (2.1.D) zeigt. Dies 

deutet auf einen ~chw~chere ren  Jahresgang hin. Ãœblicherweis kann dadurch die Mee- 

reisbildung verstÃ¤rk werden, d a  in1 Winter gebildetes Meereis im Sommer nur zÃ¶gern 

schmelzen kann. Im Norden, nÃ¶rdlic der GrÃ¶nlan - Island - Schottland Schwelle, ist 

tatsÃ¤chlic eine Zunahme der Ausdehnung erkennbar, aber im SÃ¼de reicht die Anoma- 

lie in der Einstrahlung, wie schon in den Experimenten zu rezenten Randbedingungen 

offensicl~tlich nicht aus, das OberflÃ¤cl~enwasse genug abzukÃ¼hlen um t l~ern~odynamisch 

grÃ¶aer MeereisflÃ¤che zu bilden. 

Wie Abbildung (6.10.A) zeigt, schneiden die Kurven der zonalgemittelten OberflÃ¤chen 

temperatur die OÂ°C Isolinie, s t a t t  wie in den CLIMAP-Daten, bei 50Â°S erst bei 65OS 

bzw. erst bei 70's. Diese Abweichung kann nicht verwundern, denn der Schnittpunkt in 

den CLIMAP-Daten markiert die Meereisgrenze, die wie schon dargestellt wurde, nicht 

modelliert werden kann. Es kann daher nicht Ã¼berraschen daÂ die Schnittpunkte in den 

glazialen Experimenten an Ã¤hnliche Position liegen, wie bei den Experimenten zu rezent,en 

Bedingungen. 
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Abbildung 6.11: Gleichgewichtsszenario von Experiment Kv(g). (A): die zonal beckqpinte- 

grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen 

Meereisbedeckungen in [m] 
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Abbildung 6.12: Gleichgewichtsszenario von Experiment Alb(q). (A): die zonal beckeninte- 

grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen 

Meereisbedeckungen in [m]  
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6.2.3 Fazit (MEns(g)) 

Im Vergleich zu den vorangegangenen Experimenten in den Abschnitten (5) und (6.1) 

haben sich die AtmosphÃ¤rentemperature im SÃ¼de durch das Fehlen von Meereis s ta rk  

verÃ¤ndert Da trotzdem die Zirkulationsmuster im Atlantik nahezu unverÃ¤nder geblie- 

ben sind, kann dies als Hinweis darauf gewertet werden, daÂ der Salzantrieb einen nicht 

zu unterschÃ¤tzende EinfluÂ auf die atlantische Zirkulation ausÃ¼b und gegenÃ¼be den  

Auswirkungen einer fehlerhaften OberflÃ¤chentemperatu im SÃ¼de dominiert. 

Ob eine sinnvolle Meereisverteilung im SÃ¼de Auswirkungen auf die Zirkulation im Nor- 

den hat,  soll in einem abschlieflenden Experiment festgestellt werden. Zu den schon be- 

kannten, glazialen Randbedingungen soll das Modell bei unverÃ¤nderte Konfiguration ins 

Gleichgewicht gerechnet werden. Auf der SÃ¼dhalbkuge wird der Jahresgang des Meereises 

vorgeschrieben, auf der Nordhalbkugel werden in den bekannten Gebieten Meere i~~lbedo-  

werte vorgegeben. Abbildung (6.13.A) zeigt wieder die beckenintegrierte UmwÃ¤lzrat im 

Gleichgewicht und Abbildung (6.13.B) die resultierende Meereisverteilung. 

Das Maximum der Meridionalzirkulation liegt nur noch bei 35 Sv, s ta t t  bei 54 Sv. Auch 

eine antarktische Bodenwasserzelle von 6 Sv ist zu erkennen. Die Ausdehnung des Mee- 

reises im Norden hat zugenommen. Da weder in der Modellkonfiguration noch in der 

Definition der Randbedingungen im Nordatlantik etwas verÃ¤nder wurde, mÃ¼sse die Un- 

terschiede mit dem EinfuÂ der SudhemisphÃ¤r auf die Atlantische Zirkulation erklÃ¤r wer- 

den. 

Es stellt sich nun die Frage, warum das Ergebnis eines Experimentes mit Meereisvor- 

gabe im SÃ¼de und Albedovorschrift im Norden ein vÃ¶lli anderes Aussehen hat,  als das 

Ergebnis eines Experimentes, in dem beide HemisphÃ¤re gleich behandelt werden. 

Im SÃ¼de ist es dem Modell aufgrund der Einstrahlungsrate schwer mÃ¶glich Meereis in 

den beobachteten Raten zu bilden. Wird es aber als unverÃ¤nderlic vorgeschrieben, muÂ 

sich der Ozean darauf genauso einstellen, wie auf jede andere fest vorgegebene Rand- 

bedingung. Unter dem Meereis hat das Ozeanwasser definitionsgemÃ¤f eine Temperatur 

von -1.9*(7, unabhÃ¤ngi von der Ausgangstemperatur. Das auf diese Weise produzierte 

Tiefenwasser hat folglich immer die gleiche Temperatur, den nahezu gleichen Salzgehalt 

und somit die gleiche Dichte. Wird im Norden nur ein Albedowert vorgeschrieben, stellt 

dies eine weniger rigorose Zwangsbedingung dar, denn Ã¤nder sich die Temperatur des 

advehierten Wassers, kann die thermohaline Zirkulation bei gleichbleibendem Salzantrieb 

abnehmen bzw. zunehmen. Bei einer TemperaturerhÃ¶hun im Nordatlantik fÃ¼hr dies 

zu einer Reduktion der Tiefenwasserproduktion. Als Folge davon kann das mit konstan- 

ter Rate und gleichbleibenden Eigenschaften produzierte antarktischen Bodenwasser weit 

nach Norden vorzudringen. Durch seine geringere Temperatur ist es dichter und erlaubt, 

die Tiefe der Konvektion im Nordatlantik zu reduzieren. Hierdurch verringert sich auch 
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die Starke der thermohalinen Zirkulation und im folgenden die Menge des nachflieflenden, 

warmen OberflÃ¤chenwassers Diese Beruhigung im Oberflachengeschwindigkeitsfeld fÃ¼hr 

durch die Abnahme der AtmosphÃ¤rentemperatu zu einer Zunahme der Meereisausdeh- 

nung im Norden. Hierdurch kann der Eindruck der in Abschnitt (6.1.3) gewonnen wurde, 

wiederlegt werden: in diesem Experiment sind die CLIMAP-Meereisausdehnungen durch 

das Meereismodell reproduziert und daher nicht inkonsistent mit modellierten ozeanische 

WÃ¤rmetransporte zu glazialen Randbedingungen im Norden. Durch eine Verringerung 

der oberflachennahen Transporte in den Norden wird zudem der EinfluÂ des sÃ¼Â§er Sa,l- 

zantriebsfeldes auf den Salzgehalt der obersten Ozeanschicht verstÃ¤rkt 

Bei Experimenten, in denen beide HemisphÃ¤re im Bezug auf die Meereisdarstellung gleich 

behandelt werden, kann dieser beschriebene Mechanismus nicht zur Wirkung kommen, 

denn die im Norden bzw. SÃ¼de antreibenden KrÃ¤fte mÃ¶ge sie auch unphysikalisch sein, 

unterscheiden sich nicht. In Experiment ERef(g) wird ein Vordringen von antarktischem 

Bodenwasser dadurch verhindert, daÂ die Temperaturen der im Norden und SÃ¼de gebil- 

deten tiefen Wassermassen mit -1.9"C gleich sind. Es kann daher nicht zu starken Dichte- 

unterschieden kommen. In den Experimenten Alb(g) und Kv(g) fehlen diese erzwungenen 

AbkÃ¼hlungsvorgÃ¤n auf beiden HemisphÃ¤ren auch hier fehlt der klare Dichteunterschied. 

Die Konvektionszelle im Norden ist bei fehlendem Meereis im SÃ¼de krÃ¤ftige ausgeprÃ¤g 

und wird im Laufe der Integration nicht schwÃ¤cher Dies ist hingegen in dem Experiment 

mit Meereisvorschrift in1 SÃ¼de und Albedovorschrift im Norden der Fall. 

Auch wenn das hier verwendete Verfahren einen ebenso schwerwiegenden Eingriff in die 

Modellphysik darstellt, wie die Variation der OberflÃ¤chentemperature mit den mittleren 

Winden (Abschnitt (5.1.6), so mag es auch ein ebenso angemessenes Hilfmittel sein, eine 

Modellschwache zu kompensieren. Sollte es mit diesem Hilfsmittel mÃ¶glic sein, entschei- 

dend realistischere glaziale Zustande dazustellen, so ist dadurch zumindest nachgewiesen, 

daÂ eine korrekte Darstellung der Meereisverteilung einen bestimmenden EinfluÂ auf die 

globale Zirkulation hat. Da nicht erwartet werden kann, daÂ das hier verwendete Meereis- 

modell die sÃ¼dhemispharisch Eisverteilung darstellen kann, stellt die Meereisvorschrift 

im SÃ¼de eine MÃ¶glichkei dar, diese Fehlerquelle auszuschalten und den EinfluB anderer 

Parameter auf die thermohaline Zirkulation im Nordatlanik zu untersuchen. 
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Abbildung 6.13: Gleichgewichtsszenario von Experiment MEns(g). (A): die zonal be4enin- 

tegrierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen 

Meereisbedeckungen in [m] 
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6.3 Das Salzproblern (Salz(g)) 

Wie gezeigt wurde, ist es sowohl dem gekoppelten System aus Ozean- und Energiebilanz- 

modell als a,uch dem Ozeaninodell bei vorgegebenen Randbedingungen mÃ¶glich zu rezen- 

ten Antrieben Ergebnisse zu liefern, die gemessenen Mustern Ã¤hneln Trotzdem scheiterte 

die Modellierung der glazialen Zirkulation in beiden FÃ¤lle weitgehend. Dies gibt einer- 

seits Vertrauen in das Energiebilanzmodell, andererseits legt es Zweifel an dem glazialen 

Sa,lzfeld na,l~e. 

In Abschnitt (3.5.2) wurde schon angesprochen, daÂ das bisher verwendete OberflÃ¤chen 

salzfeld von DUPLESSY ET A L .  (1991) mit staxken Unsicherheiten behaftet ist. Neben 

der relativ geringen Kerndichte trÃ¤g auch die Kernverteilung zu den Unsicherheiten bei. 

Wie in Abbildung (2.4) gezeigt, wurden Gebiete zwischen 70Â° und 40' N mit einem 

Schwerpunkt in der Mitte des Atlantiks zwischen 50Â° und 55ON beprobt. Vor der ameri- 

kanischen IiÅ¸st,e von der ein GroÂ§tei der nachflieÂ§ende warmen Wassermassen s tammen 

wiirde, wurden hierbei keine Kerne gezogen. Die von DUPLESSY ET A L .  (1991) verwen- 

dete Analysemetlxode hat  zudem den Nachteil, daÂ die untersuchten Foraminiferen nur 

im Sommer in groÂ§e Zahl sedimentieren. Die abgeleiteten Sa,lzgehalte mÃ¼sse also a,ls 

Sommerwerte int,erpretiert werden. 

Ein weiteres Argument, den OberflÃ¤chensalzgehalte kritisch gegenÃ¼berzustehen ist  die 

Verwendung der CLIMAP-Temperaturen, mit deren Hilfe der Salzgehalt aus den S^O- 
Wert,en abgeleitet wurde. Die Unsicherheit pro SÂ° falsch gewÃ¤hlte Temperatur kann, 

nach Abschnitt. ('2.2.2), bis zu 0.5 psu betragen. 

Variation des OberflÃ¤chensalzgehalte 

Abbildung (6.15.A) zeigt den OberfiÃ¤cl~ensalzgel~al im At,lantik, der in diesem Sensiti- 

vitÃ¤tstes als Ant,rieb dient.. Zwischen 70Â° und 40Â° wurde der ursprÃ¼ngliche glaziale Da- 

tensatz (Tabelle(3.2)) um Werte zwischen 0.6 psn (40Â°N und 2 psu (bei 60Â°N gegenÃ¼be 

den Du t31,~sS~-Werten reduziert (Abbildung(6.15.B)). Dies scheint viel. schlieÂ§lic betrÃ¤g 

die hierdurch dem Ozean entzogene Salzmenge innerhalb der obersten Ozeansc l~ ic l~ t~  3.5 

* l0 l4  kg. andererseits ist der Effekt auf den OberflÃ¤cl~ensalzgelxal nur vierinal so groÂ , 

wie die Auswirkung der sogenannten ,.groÂ§e Salzgelialtsanon~alie" (GSA) auf den Nord- 

atlantik ( D I ~ I ~ S O N  E T  A L . .  1988). 

Die Modellkonfiguration wurde im Vergleich zum vorhergehenden Kapitel nicht verÃ¤ndert 

Auf der Siidhalbkugel wird weiterhin der Jahresgang der Meereisverteilung vorgeschrieben. 

wie er sich aus dem Staiidardexperiment Ref(LGM) in Abschnitt (5.1.2) ergeben hatte.  

Auf der Xordhalbkugel wird ein Albedowert von Meereis (0.45) an  allen Gitterpunkten 

nÃ¶rdlic von 65:'N vorgeschrieben. 

2 .318  t u)''ÃˆI Salzfasser verlieren l g  Salz pro Liter 
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Abbildung 6.14: (A)  zeigt die resultierende Mer id ionalz i rku lat ion i m  At lant ik  i m  Gleichgewicht 

zu rezenten Bedingungen. In  ( B )  ist das Jahresmit te l  der vorgeschriebenen M e e r e i ~ v e r t e i l u n ~  

abgebildet. 
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9 5 ~  3 5 ~  2 5 ~  

Abbildung 7.15: A:  der verÃ¤ndert OberflÃ¤chensalzgeh 

tes (Salz(g), B: der Unterschied gegenÃ¼be dem bisher 

in  [psu], die in  (7.3) sÃ¼ÃŸer FlÃ¤che sind gestreift darg 

I t  in [psu] irn Atlantik, des Exper imen- 

verwendeten, glazialen Salzdatensatz 

este l l t .  

Beurteilung des Ergebnisses 

In Abbildung (7.14.B) ist die resultierende atlantische UmwÃ¤lzrat dargestellt. Wie  zu 

erwarten war, ist die thermohaline Zirkula,tion in diesem Experiment gegenÃ¼be dem vor- 

hergehenden Lauf sta,rk reduziert. Die UmwÃ¤lzrat ist von 33 Sv auf 20 Sv zurÃ¼ckgegangen 

Eine Abnahme der Eindringtiefe des norda.tlantisc11en Tiefenwassers begÃ¼nstig ein Vor- 

dringen des antarktischen Bodenwassers bis weit in den Norden. Dies konnte aus dem 

Verhalten des Ozea,ns in Kapitel (6 )  geschlossen werden und deckt sich mit Folgerungen 

von LABEYRIE E T  A L .  (1992) zur glazialen Zirkulation. 

In Abbildung (7.14.A) ist die resultierende Verteilung des Meereises zu sehen. Die Ab- 

nahme der IntensitÃ¤ der thern~ohalinen Zirkulation hat den advektiven Transport von 

warmem, salzhaltigem OberflÃ¤chenwasse nochmals gegenÃ¼be den vorangegangenen Ex- 

perimenten reduziert. Aus dem Ozean wird weniger sensible WÃ¤rm an die AtmosphÃ¤r 

abgegeben. Daher ist es mÃ¶glic geworden, die Meereisausdehnung zu vergrÃ¶oern 

Wollte man eine glaziale Zirkulation mit einer UmwÃ¤lzrat von 10 Sv im Nordatlantik und 

einer Eindringtiefe von 2 km. durch die Variation des Salzantriebes erzeugen, mÃ¼Â§ der 

OberflÃ¤chensalzgehal noch weiter reduziert werden, als es in diesem Experiment geschehen 

ist. 

Durch das Vorschreiben der OberflÃ¤chensalzgehalt kÃ¶nne die Auswirkungen der natÃ¼rli 

chen Prozesse im Klimasystem zwar nachgebildet werden, aber die tatsÃ¤chliche AblÃ¤uf 



I tAPITEL 6 .  EXPERIMENTE MIT DEM E-OGCM 103 

finden keine Entsprechnung. In der Natur reguliert Niederschlag und Verdunstung, Mee- 

reisbildung, Konvektion und Advektion von Wassermassen den Salzgehalt. Ã£Manuelle Va- 

riationen im Salzgehaltsfeldes implizieren, daÂ einer oder mehrere dieser Prozesse VerÃ¤nde 

rungen erfahren haben. Der verÃ¤ndernd Prozess selber mufl im Modell jedoch nicht 

wirken. Auf der a,nderen Seite werden im Modell stattfindende EinflÃ¼ss auf das Salzge- 

ha,ltsfeldes ignoriert oder gedÃ¤mpft Um eine realistischere Nachbildung der AblÃ¤uf zu 

erhalten, soll im nachfolgenden Abschnitt das Modellsystem stat t  mit einem Oberflachen- 

sa.lzfeld, mit einem diagnostizierten SÃ¼flwasserflu angetrieben werden. Ein weiterer Vor- 

teil hierbei ist,, daÂ die Unsicherheit in der Wahl des Relaxationsparameter TS (Gleichung 

(4.1)) entfÃ¤llt 

6.4 Antrieb mit einem diagnostizierten SÃ¼Â§wasserfl 

(Swf 1 - 5) 

Es ist schon schwierig, fÃ¼ das heutige Klima flachendeckende Datensatze von gemessenen 

NettoniederschlÃ¤ge zu erhalten, fÃ¼ Glazialzeiten ist dies nahezu aussichtslos. Es ist aber 

mÃ¶glich aus allen GleichgewichtszustÃ¤nde der vorher diskutierten Modellaufe SÃ¼f3wa.s 

serflÃ¼fl zu diagnostizieren. Dies ist sogar die Ã¼blich Methode Antriebsdaten fÃ¼ solche 

Experimente zu gewinnen, die nicht OberflÃ¤chensalzgehalte als Randbedingung gehor- 

chen sollen ( B R Y A N J ~ ~ ~ ) .  Wie bisher, berechnet das gekoppelte System dann zu den 

neuen Antrieben von homogenen VerhÃ¤ltnisse ausgehend einen Gleichgewichtszustand. 

Es ist nicht selbstverstÃ¤ndlich daÂ das resultierende Ergebnis dem Zustand der vorher- 

gehenden Experimente auch nur Ã¤hnlic ist, denn wÃ¤hren sich bei der Verwendung von 

Salzantrieben der Ozean Ã¼be die Relaxationskonstante von 6 Monaten an die Vorga,- 

ben anpasst. werden bei 'einer Kopplung Ã¼be SÃ¼Â§wasserflÃ¼ die BetrÃ¤g direkt zum 

Wasservolumen der obersten Schicht a,ddiert. Bei der Kopplung Ã¼be Salzgehalte verliert 

(las advehierte Oberflachenwasser seine Eigenschaft durch zwangsweise Anpassung an die 

Oberflachenrandbedingungen. Je stÃ¤rke sich der Salzgehalt des advehierten Wassers von 

der Randbedingung unterscheidet, desto stÃ¤rke wird der zugefÃ¼hrt ~ a l z f l u f l ~ u f  diese 

Weise werden VariabilitÃ¤te reduziert. Bei Kopplung Ã¼be SÃ¼Â§wasserflÃ wird zum Salz- 

gehalt eine konstante Wassermenge addiert, unabhÃ¤ngi von den transportierten Eigen- 

schaften. Der OberflÃ¤chensalzgehal im Gleichgewicht, und damit auch die resultierende 

thermohaline Zirkulation, kann in beiden FÃ¤lle sehr unterschiedlich aussehen. 

Diese unterschiedlich empfindliche Reaktion des Ozeanmodells auf Unterschiede im Salz- 

bzw. SÃ¼Â§wassera.ntri soll hier genutzt werden. Aus den vorher diskutiert,en glazialen 

Experimenten zu vorgegebenen Salzintrieben werden SÃ¼Â§wasserantrie diagnostiziert, zu 

denen das Ozeanmodell dann ein Gleichgewicht finden muflin verschiedenen Arbeiten (z.B. 

MAIER-REIMER & ~ ~ I K O L A J E W I C Z ,  1994; RAHMSTORF, 1995) konnte dargestellt werden, 
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daÂ schon gering unterschiedliche SÃ¼Â§wasserflÃ¼ ausreichen kÃ¶nnen um vollstÃ¤.ndi un- 

t~erschiedliche Zirkula,tionsmuster zu erhalten. Aus diesen Experimenten ist im Gleichge- 

wicht wiederum ein Salzgehalt in der obersten Schicht diagnostizierbar, der eine Basis fÃ¼ 

Diskussionen darstellen ka.1111. 

6.4.1 Die SÃ¼Â§wasserantrie 

Exp.  

Kenn. 

dia.g. aus 

Exp.: 

Tabelle 6.3: Neben den Experimenten aus den vorhergehenden Abschnitten (6.2), (5)  und  (6.3)  

werden auch ~ n t r i e b e  aus ModellÃ¤ufe zu  glazialen Randbedingungen verwendet, die i n  dieser 

Arbei t  n icht  detaill iert beschrieben wurden. Swf  4 en ts tammt  Experimenten m i t  verr inger tem 

OberflÃ¤chensalzgehal i m  Nordat lant ik ,  analog zu Salz(g). Spalte 3 fÃ¼hr  die Zutragsraten von 

SÃ¼ÃŸwass i m  Nordat lant ik  auf. Den resultierenden Salzgehalt in  der obersten Ozeanschicht i m  

Nordat lanik  zwischen 40Â° und 6OÃœ zeigt Spalte 4. Spalte 5 zeigt die Wer te  der resultierenden 

maximalen UmwÃ¤lzrate 

SiiÂ§w.zutr.[Sv 

im Nordatlantik. 

0.172 

0.228 

0.249 

0.251 

0.261 

Um ein geschlossenes Bild von der Empfindlichkeit der Ozeanzi~kulation gegenÃ¼be 

SiiÂ§wasserantriebe zu erhalten. ist es wiinschenswert. die Zutragsraten in1 Nordatlan- 

tik mÃ¶glichs kontinuierlich zu  variieren. Aus Griinden der begrenzt,en Computerzeit muÂ 

man entweder darauf verzichten. Gleichgewichte zu betrachten und wÃ¤hren eines Expe- 

rimentes die Zutragsraten variieren (RAHMSTORF.  1995) oder man rechnet nur eine be- 

schrÃ¤nkt Anzahl an  Experimenten bis ins Gleichgewicht und variiert den entscheidenden 

Parameter in diskreten Schritten. Hier wurde die 2. Variante verwendet. 

\us allen Experimenten zu glazialen Randbedingungen wurden die SiiÂ§wasserfliiss dia- 

gnostiziert. I"ni sicherzustellen. daÂ sich die Antriebe nur im Nordatlantik unterscheiden. 

wurden nur die Felder als Antrieb ausgewÃ¤hlt deren I'nterschiede im zentralen Atlantik 

zwischen 40'N und lO^N hÃ¶chsten 0.001 Sv betragen. 

Salzgeh.[psu] 

im Nordatl. 

35.7 

33.6135.7 

33.0 

33.0 

33.1 

35.8 

35.8 

35.8 

35.5 

34.8 

Spalte 3 der Tabelle (6.3) gibt einen Vberblick iiber die SiiÂ§wasserzutrÃ¤ im Nordatlantik 

Max. StÃ¤rk der 

thermoh. Zirk. [Sv] 

48 

16/42 

10 

10 

10 

58 

54 

86 

35 

20 
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zwischen 60Â° und 40Â° derjenigen Felder, die das oben genannte Kriterium erfÃ¼llen Die 

Zutrage liegen alle im Bereich von 0.216 Â 0.045 Sv. 

6.4.2 Ergebnisse 

Wie Spalte 4 der Tabelle (6.3) zeigt, liegen die Salzgehalte der obersten Ozeanschicht3 

des Nordatlant,iks im Gleichgewicht zwischen 35.7 und 33.0. Ersteren mittleren Salzwert 

findet ma,n auch bei den Experimenten Eref(g), Alb(g) und I<v(g) zwischen 4OUN und 

60Â°N die aber mit OberflÃ¤chei~salzgel~alte angetrieben wurden. 

Die maximale UmwÃ¤lzrat im Atlantik wurde als Index fÃ¼ die AktivitÃ¤ der thermohalinen 

Zirkulation in Spalte 5 angegeben. Es wird deutlich, daÂ mindestens zwei verschiedene 

Regime zu den Antriebsfeldern passen. Einerseits gibt es ein Regime mit starker Tie- 

fenwasserproduktion und fehlendem antarktischem Bodenwasser, wie es bei den glazialen 

Experimenten der Abschnitte ( 5 ) ,  (6.1) und (6.2) zu sehen war. Das zweite Regime ist 

gekennzeichnet durch eine extrem schwache thermohaline Zirkulation. 

Die Experimente mit stark reduzierten Salzgehalt (33 psu) in der obersten Schicht weisen 

schwache Massentransporte auf, demgegenÃ¼be sind hohe Salzgehalte um 35.7 psu das 

Resultat von Experimenten, die eine hohe UmwÃ¤lzrat modelliert haben. Auch das  Ex- 

periment Salz(g) des vorhergehenden Abschnittes (6.3) ordnet sich mit seinem Salzgehalt 

von 34.5 ~ S U  und einem reduzierten Massentransport in dieses Bild ein. 

Stellvertretend fÃ¼ die Experimente, die dieses Regime als LÃ¶sun haben, (Swf 3 - 5) 

wird das Ergebnis des Experimentes Swf 5 in Abbildung (6.16) genauer betrachtet. In 

Abbildung (6.16.A) ist die Stromfunktion des zonal integrierten Transportes im Nordat- 

la.ntik aufgetragen. Das Maximum der Å¸mwÃ¤lzra liegt nur wenig unterhalb der Meeres- 

oberflÃ¤ch und betrÃ¤g 10 Sv.  Die Eindringtiefe der Zelle liegt bei 2 km. Dies deckt sich 

bemerkenswert gut  mit den Wasserma,ssenverteilungen in Abbildung (6.17); die DUPLESSY 

ET A L .  (1988) aus Forami~xiferenanalysen abgeleitet haben. 

Durch die Abnahn~e  der Konvektion im Nordatlantik ist auch die warme Ausgleichs- 

st,rÃ–mun aus dem SÅ¸de nahezu eingestellt. Meereis kann sich daher bis zu 50 ON ausbrei- 

ten, wie Abbildung (6.16.B). Im Vergleich zu den CLIMAP-Daten ist. dies eine zu starke 

Ausdehnung, denn als Jahresmit,tel wurde hier eine Meereisgrenze bei 60 angegeben. 

Insgesamt. befinden sich die diagnostizierten Zutragsraten des SÃ¼Â§wasse von Swf 1 - Swf 

5 in einem sehr sensitiven Bereich, in dem schon geringe Unterschiede ausreichen u m  die 

ozeanische Zirkulation in den einen oder in den anderen Zustand zu Ãœberfuhren 

?Dies ist nicht z u  verwechseln mit dem OberflÃ¤chensalzantrie der vorhergehenden Experimente. Hier 

ist der \\ert der \Iiscl~ungsscl~icl~t bezeichnet. 
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Abbildung 7.17: Wassermassenverteilung rekonstruiert aus Foraminiferen. GNAIW = glazia- 

les nordatlantisches Zwischenwasser, NAW = Nordatlantikwasser, SOW = Wasser aus dem 

sÃ¼dliche Ozean (nach DUPLESSY ET AL., 1988) 

I I I I 
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Abbildung 7.18: Die Abbildung zeigt die zeitliche Entwicklung der Transportrate bei 30Â° 

der Experimente Swf 1, Swf 2 und Swf 5, vom Start bei homogenen Anfangsbedingungen 

bis zum Gleichgewicht. Der Index ,,o" beschreibt den Ã¼be die obersten 2 k m  integrierten 

Massentransport, der Index ,,ur' den der verbleibenden Distanz bis zum Boden. 
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Abbildung 6.19: Die Mer id ionalz i rku lat ion i m  At lant ik  in [Sv] des Experimentes S w f  2: (A )  

1300 Jahren nach Modellstart und  (B )  nach 2000 Jahren im Gleichgewicht. 
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Experiment Swf 2 scheint eine MÃ¶glichkei zu geben, das Verhalten der atlantischen Zirku- 

la,tion wÃ¤.hren dieses Ãœbergang zu beobachten. In Abbildung (6.18) ist die Entwicklung 

des meridiona.len Massentransportes bei 30's fÃ¼ Experiment Swf 2 abgebildet. Die Zeit- 

reihe beginnt im Augenblick des Modellstarts, bei homogenen Anfangsbedingungen. Die 

Kurve mit dem Index ,,on zeigt die VerÃ¤nderun im Massentransport in den obersten 2 

km,  der Index ,,U" steht fÃ¼ die Transporte in der verbleibenden Distanz bis zum Boden. 

Zum Vergleich sind hier auch die Zeitserien fÃ¼ die Experimente Swf 1 (Regime 1) und 

Swf 5 (stellvertretend fÃ¼ die Experimente des Regimes 2) aufgetragen. WÃ¤hren des Ein- 

scl~wingvorganges des Experimentes Swf 2 Ã¤hnel die Transportraten im oberen (0) und 

unteren (U) Ozeanabschnitt den des Experimentes Swf 5. WÃ¤hren sich die Raten von Swf 

1 und Swf 5 aber schon wenigen 100 Ja.hre nach dem Modellstart nicht mehr verÃ¤ndern 

springen die Werte von Swf 2 plÃ¶tzlicl nach 1450 Jahren von niedrigen Transportraten um 

0 Sv (Regime 2) zu hohen Raten (Regime 1). Abbildung (6.19.A) zeigt die UmwÃ¤lzrate 

die bei Swf 2 bis etwa 1400 Jahren nach Modellbeginn vorliegt und Abbildung (6.19.B) das 

Bild was sich vom Jahre 1600 an bietet. Ein Vergleich mit der UmwÃ¤lzrat in Abbildung 

(6.16.A) und derjenigen in Abbildung (6.6.A) zeigt, daÂ die Zirkulation bis zum Jahre  

1400 nach dem Modellsta.rt ~hn l i chke i t  mit der Situation des Regimes mit reduzierter 

Tiefenkonvektion hat und hinterher dem Muster mit starker Konvektion Ã¤hnelt Diese 

Resultate sollen im folgenden zu den Ergebnissen von RAHMSTORF (1995) in Beziehung 

gesetzt werden. 

6.4.3 Diskussion der Ergebnisse 

In dieser Arbeit wurde das E-OGCM vom homogenen Anfangszustand aus zu festen 

SiiÂ§wassereintrÃ¤g und glazialen Randbedingungen ins Gleichgewicht gerechnet. In 

RAHMSTORF (1995) werden dagegen rezente VerhÃ¤.ltniss betrachtet. Seine Arbeit unter- 

streicht noch einmal, daÂ die thermohaline Zirkulation auf Anomalien im SÃ¼Â§wasserzutr 

heftig reagiert:. Wird dem heutigen Gleichgewichtszustand des Ozeans im Nordatlantik 

SÃ¼Â§wass zugefÃ¼gt kommt es nach einer bestimmten Zutragsrate zu einem Zusammen- 

bruch der Tiefenwasserproduktion. Wird diesem Zustand wieder SÃ¼flwasse entnommen, 

wird die thermohaline Zirkulation bei einer anderen Zutragsrate, als die, die zur Abschal- 

t,ung fÃ¼hrte wieder aktiv. Die in dieser Arbeit durchgefÃ¼hrte Experimente reproduzieren 

diese Ergebnisse, jedoch kommt es vergleichsweise schneller zu einem Wechsel des Regimes. 

Zudem weitet sie die GÃ¼ltigkei von RAHMSTORFS Ergebnissen fÃ¼ Experimente mit gla- 

zialen Randbedingungen aus. Auf zwei prinzipielle Unterschiede in der Modellkonzeption 

muÂ jedoch hingewiesen werden: 

In RAHMSTORFS Arbeit wurde ein anfÃ¤ngliche Gleichgewichtszustand durch kon- 

tinuierliche Zu- oder Abnahme der vorher diagnostizierten SÃ¼flwasserzutrÃ¤ vom 

einen Zirkulationszustand in den anderen Ã¼berfÃ¼hr Es handelt sich also um transi- 

ente ModellÃ¤ufe die nicht zwangslÃ¤ufi zu jedem Zeitpunkt exakt im Gleichgewicht 



I<APITEL 6.  EXPERIMENTE MIT  DEM E-OGCM 110 

z11 den Rmdbedingungen sind. Die Resultate, die in dieser Arbeit vorgestellt wer- 

den, sind dagegen Ergebnisse von Experimenten, die vom homogenen Zustand a u s  ins 

Gleichgewicht gerechnet wurden. Da die Computerzeit aber beschrÃ¤nk ist, konnten 

nur wenige Experimente durchgefÃ¼hr werden, die den entscheidenden Parameter ,  

den Siiflwasserzutrag, vxiieren. 

Um die globa,le SiiÂ§wasserbilan nicht zu stÃ¶ren muÂ§t RAHMSTORF in seinen Expe- 

rimenten den Zutrag an Suflwasser fÃ¼ den Atlantik dem Pazifikbecken entnehmen. 

Dies stÃ¶r den Gleichgewichtszustand, aus dem der SÃ¼flwasserfluf urspriinglich dia- 

gnostiziert wurde. In dieser Arbeit sind die FlÃ¼Â aus Gleichgewichten frÃ¼here 

Experimente gewonnen, ein ,,manuellern Ausgleich entfÃ¤ll daher. 

Der SÃ¼Â§wassereintr in1 Nordatlantik, der in diesen Experimenten zugefÃ¼g wird, i s t  in 

guter Ãœbereinstimmun mit den Zutragsra,ten der Arbeit von RAHMSTORF, der fÃ¼ heutige 

VerhÃ¤ltniss 0.28 Sv dia,gnostiziert hat .  Auch die Variationsbreite um den Absolutwert ist 

mit 0.05 Sv vergleichbar. 

Die sensible Reaktion des Ozeanmodells auf geringe Unterschiede im Salz- bzw. vor allem 

in1 SÃ¼flwasserantrie unterstreichen nochmals die Bedeutung einer genauen Kenntnis des 

Antriebsfeldes. Aus den Ergebnissen von Abschnitt (6.3) und (6.4) kann gefolgert wer- 

den, daÂ schon Salzanomalien im Bereich der Messgenauigkeit erheblichen Einflufl auf die 

t,hermohaline Zirkulation im Nordatlantik haben kÃ¶nnen Das gekoppelte System reagiert 

auf geringste StÃ¶runge im SÃ¼flwasserfluf . 



In diesem Kapitel modifiziert nicht lÃ¤nge da,s Energiebilanzmodell die Oberflacl~entempe- 

raturen, sondern das in Abschnitt (3.2) vorgestellte 2 - Schichten - At~nospl~Ã¤renmodell 

Hier kÃ¶nne die Temperaturen im Atn~osphÃ¤renmodel mit dem berechneten mittleren 

Wind advektiert werden und mÃ¼sse nicht lznger entlang des Gradienten diffusiv angegli- 

chen werden. Da das Modell keinen hydrologischen Kreislauf enthÃ¤lt kÃ¶nne die Vorteile 

e s  AtmosphÃ¤re~i~nodell gegenÃ¼be eines Energiebila.nzmodells nicht voll zum Tragen 

kommen: die thermisch getriebenen Windsysteme, die das Modell generiert, sind noch zu 

fehlerhaft, um dem Ozeanmodell als Randbedingung dienen zu kÃ¶nnen 

Aus diesem Grunde kann es nur Ziel dieses Kapitels sein, zu zeigen, daÂ die Ergebnisse 

mit. diesem At~mospl~Ã¤.renmodel sich von den vorher gezeigten Ergebnissen nicht prinzipiell 

unterscheiden. 

Die Modelllioi~figuratio~~ des Ozeans und die Kopplungsstrategie ist. gegeniiber den Refe- 

renzexperimenten der vorhergehenden Abschnitte nicht verZ.ndert worden. 

7.1 Referenzexperiment e 

Abbildung (7.1) zeigt die Ergebnisse des gekoppelten Atn~ospl~aren-Ozean~nodells zu re- 

zenten Antrieben, d.h. den OberflÃ¤chensalzgehalte nach LEVITUS (1982) und den Wind- 

schubspannungen na,ch HELLERMAN & ROSEKSTEIN (1983). In. Abbildung (7.2)  sind 

die Resultate des Experimentes zu glazialen Antrieben zu sehen. Als Randbedingungen 

wirken hier der durch DUPI,ESSY (1991) modifizierte LE~1TUS-SalZgeha.lt~ +lpsn und die 

Windschubspa~nnungen nach LAUTENSCHLAGER & HERTERICH (1990). Die Relaxations- 

konstante 7-5, die den Salzgehalt der obersten Ozeanschicht an die Antriebdaten koppelt. 

betragt 6 Monate und ebenfalls wie in den Experimenten des Abschnittes ( 6 )  wurde eine 

zusÃ¤,tzlich Modifikation der berechneten Te~nperaturantricbe durch den mittleren Wind 

nicht zugelassen. 
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Abbildung 8.1: Die obere Abbildung zeigt die meridionale UmwÃ¤lzrat i m  Atlantik in [Sv], die 

sich als Resultat aus dem A-OGCM-Experiment zu rezenten Randbedingungen ergibt. In der 

unteren Abbildung ist die Meereisverteilung im  Gleichgewicht in [m] abgebildet. 
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Abbildung 8.2: Die obere Abbildung zeigt die meridionale UmwÃ¤lzrat i m  Atlantik in [Sv], die 

sich als Resultat aus dem A-OGCM-Experiment zu glazialen Randbedingungen ergibt. In der 

unteren Abbildung ist die Meereisverteilung i m  Gleichgewicht in [m]  abgebildet. 
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In den oberen Bildern der Abbildungen (7.1) und (7.2) sind die meridionalen Massentrans- 

porte in [Sv] abgebildet. Sie unterscheiden sich nicht substantiell von den Transporten der 

Experimente des Ozeanmodells mit fest vorgegebenen Randbedingungen (Abbildungen 

(5.1.A) und (5.2.A)) oder des gekoppelten E-OGCM (Abbildung (6.3.A und (6.6.A)). 

Desgleichen zeigen die Meereisverteilunien in der SÃ¼dhemisphÃ¤ die gleichen SchwÃ¤che 

wie in den Experimenten ERef(r) und ER,ef(g) aus Abschnitt (6.1). 

7.2 Analyse der Experimente 

Es ist ein befriedigendes Ergebnis, da,Â sowohl die rezente als auch die glaziale Zirkulation 

von beiden Modellsystemen, dem A-OGCM und dem E-OGCM bei gleichen Anfangs und 

Randbedingungen in gleicher Weise dargestellt werden kÃ¶nnen Dies kann als weiteres 

Indiz fÃ¼ die Vermutung gewertet werden, daÂ weniger die Art und Weise der Tempera- 

turermittlung die Ursache fÃ¼ eine fehlerhafte Darstellung der glazialen Zirkulation ist als 

Unsicherheiten im OberflÃ¤chensalzfeld SchlieÂ§lic konnte das Ozeanmodell die rezente 

Zirkulation immer Ã¤hnlic darstellen, unabhÃ¤ngi davon, ob das Modell Messwerte als 

Antrieb verwendet hat,  oder eines der beiden Modelle. Hier ist es ein Vorteil, daÂ die 

Temperaturen durch zwei voneinander unabhÃ¤ngig Modelle ermittelt wurden. 

Da. im Atmospl~a~renmodell keine wesentlich vollstÃ¤ndiger Physik implementiert ist als 

im Energiebilanzmodell, konnte nicht erwartet werden, daÂ hier zusÃ¤tzlich Prozesse dar- 

gestellt werden kÃ¶nnen Weil aber das Atmospharenmodell die 10 fache Rechenzeit im 

Vergleich zum Energiebilanzmodell benÃ¶tigt kann die Benutzung des Modelles erst ver- 

treten werden, wenn damit zu rechnen ist, daÂ das Ergebnis bestimmte physikalische 

AblÃ¤uf realistischer darstellen kann. So wird diskutiert, inwieweit die Verlagerung von 

SÃ¼Â§wasserquell in1 globalen System ein sehr wichtiger, oder sogar treibender Mechanis- 

mus fÃ¼ langzeitliche Klimaschwankungen ist. Wenn das AtmosphÃ¤renmodel Hinweise 

zur Beantmortung der Frage geben kÃ¶nnte wÃ¤r der Rechenzeitaufwand fÃ¼ den Betrieb 

auf jeden Fall gerechtfertigt,. 
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iskussion der Ergebnisse 

Das Ziel dieser Arbeit wa,r es, eine Zirkulation im Atlantik zu modellieren, die mit aus  

Sediment,daten abgeleiteten Vorstellungen mÃ¶glichs gut Ã¼bereinstimmt Hierzu wurde ein 

komplexes. 3-dimensionales Ozeanmodell verwendet, mit dem in verschiedenen Arbeiten 

Z . B .  MAIER-R.EIMER ET A L . ,  1993; ~ I I < O L A J E W I C Z  & MAIER-REIMER,  1994) gezeigt 

wurde, da,Â es den rezenten Ozea,nzustand reproduzieren kann. Auch Ozeanzustande~ die 

sich vom heutigen Bild unterscheiden, konnten mit diesen1 Modell schon dargestellt werden 

Z . B .  ~11i01,.4JE\VICZ ET A L .  1993; MAIER-REIMER ET A L , ,  1991). Diese Arbeit zeigte 

jedoch, daÂ die ursprÃ¼nglich Konfiguration, wie sie beispielsweise in den Arbeiten von 

M A I E R - R E I M E R  ET A L .  (1992) benutzt wird, abgewandelt werden muÂ§ soll die Zirkulation 

des letzten glazialen Maximums vor 21000 Jahren modelliert werden. 

Zur Rekonst,ruktion des rezenten Ozeanzustandes ist die ursprÃ¼nglich Modellkonfigura- 

tion geeeignet. wenn es auch so scheint, a.ls ob die Entwicklung mit. dem Ziel betrie- 

ben wurde, den heutigen Zust,and zu reproduzieren. Neuere Arbeiten (GERDES,  1993). 

(DOSCHER & R E D L E R .  1995) weisen darauf hin, daÂ andere Ozeanmodelle mit Ã¤hnliche 

AuflÃ¶sun bei der Verwendung der z-Koordinaten in der Vertikalen Ã¼blicherweis Pro- 

bleme mit Darstellungen von ~bers t romungen  an Schwellen haben. Die Experimente des 

Ozeanmodells mit festen Randbedingungen legen nahe, daÂ diese ~ o d e l l s c l ~ w Ã ¤ c h  auch auf 

dieses Ozea.nmodel1 zutrifft. Messungen zufolge strÃ¶me nur 3 - 5 Sv des kalten, salzigen, 

nÃ¶rdlic der GrÃ¶nlan - Island - Schottland Schwelle gebildeten Wassers wieder in den 

Nordatlantik zuriick. Dieses Wasser vernlischt sich jedoch beim ~ b e r s t r Ã ¶ m e  der Schwelle 

und bildet einen erheblichen Anteil des norda~tlantischen Tiefenwassers (~<RA[~ss .  1995). 

Dieser Prozess kann im Modell nicht ablaufen. Um die Auswirkung dieser SchwÃ¤ch auf 

die Zirkulation zu kompensieren, wurden in der ursprÃ¼ngliche Modellkonfiguration eine 

TemperaturverÃ¤nderun durch Advektion mit dem mittleren Wind eingefÃ¼hrt In erster 

Line beeinfluÂ§ dies die OberflÃ¤cl~entemperatu in1 Windschatten von GrÃ¶nland Die Folge 

ist. daÂ der bei weitem grÃ¶Â§ Anteil des riordatlantischen Tiefenwassers im Modell aus der 

Irmingersee stammt und nicht aus dem Gebiet. nÃ¶rdlic der GrÃ¶nlan - Island - Sc11ot.t- 

land - Schwelle. Diese C!berschÃ¤tzun der siidlicheren der beiden exist,ierenden Quellen 
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erlaubt es fÃ¼ heutige Ra.ndbedingungen, eine UmwÃ¤izrat im Atlantik von der StÃ¤rk zu 

modellieren, die mit Messungen Ã¼bereinstimmt obwohl das Wasser aus dem europÃ¤,iscl~e 

Nordmeer die Region nicht verlassen kann. 

Dieser Eingriff in die Modellpliysik ist vertretbar, sollen die rezenten VerhÃ¤ltniss da.rge- 

stellt werden. Die Darstellung der thermohalinen Zirkulation des letzten glazialen Ma- 

ximums verhindert es a,ber. Die nÃ¶rdlicher der beiden Quellen war in der Natur durch 

eine Erniedrigung des Oberfla~chensalzgehaltes vermutlich ausgeschaltet. Eine fehlende 

~ ~ b e r s t r Ã ¶ m u n  der Schwelle muÂ fÃ¼ glaziale Bedingungen somit nicht kompensiert wer- 

den. Wird die Tiefenkonvektion in der Irmingersee auch fÃ¼ glaziale Experimente weiter 

Ã¼berschÃ¤tz ha,t dies viel zu hohe nordatlantiscl~e UmwÃ¤lzrate zur Folge. 

Wird das Ozea~nmodell mit vorgegebenen Randbedingungen betrieben, kÃ¶nne wichtige 

RÅ¸ckkopplunge zwischen dem Ozean und der AtmosphÃ¤r nicht da,rgestellt werden. So 

verursacht starke Konvektion im Norda,tlantik einen Nacliflufl von warmem OberflÃ¤chen 

Wasser aus sÃ¼dlichere Regionen. Die daraus folgende ErwÃ¤rmun der AtmosphÃ¤.rentempe 

ra.tur, die Reduktion der OberflÃ¤chendichte mÃ¶glicherweis a,uch Schmelzen von Meereis 

und damit einhergehend SÃ¼flwasserzutra in die oberste Schicht des Konvektionsgebie- 

tes ka,nn nicht dargestellt werden. Berechnet hingegen ein Energiebilanzmodell oder ein 

at~mospharisches Zirkulationsi~~odell die Ant.riebstemperatur, sollten diese Prozesse darge- 

stellt werden kÃ¶nnen 

Trotz der oben dargestellten Modifikation der Modellkonfiguration und der Berechnung 

der Temperatur durch eine Atmospl~arenko~nponente kam es zu keiner Reduktion der 

thermohalinen Zirkulation im Nordatlantik. Ein Grund hierfÃ¼ ist die Verwendung eines 

einfachen, thermodynarniscl~en Meereismodelles. Bei der Verwendung fest vorgegebener 

Randbedinguiigen fÃ¤ll es nicht ins Gewicht, daÂ eine Verdriftung von Meereis nicht dar- 

gestellt werden kann. Die Meereisgrenze hÃ¤ng in diesem Falle in erster Line von der 

vorgegebenen AtmospÃ¤renten~peratu ab. Ist die modellierte Ozeantempera,tur hÃ¶he als 

die ant,reibende Atmospl~Ã¤re~i ten~peratur  setzt ein sensibler WÃ¤rmefluf aus dem Ozea,n 

ein. der aber nirgendwo wieder aufgenommen wird. Die ,,AtmosphÃ¤re reagiert hier, als 

hÃ¤tt  sie eine unendliche WÃ¤rmekapazitÃ¤ In einem gekoppelt,en Systemen ist dies anders. 

Hier kann die Atmospl~arenkomponente, ob es sich nun u n ~  ein Energiebilanzmodell oder 

ein komplexeres Atmospl~are~~model l  handelt, auf verÃ¤ndert Ozeanzust~Ã¤nd reagieren. 

Jetzt ist es wichtig. ein komplexeres Meereismodell zur VerfÃ¼gun zu haben, um korrekte 

Eisverteilungen zu ermitteln. Die Verdriftung von gebildetem Meereis mit dem mittleren 

Wind und der OzeanstrÃ¶mun spielt bei der Darstellung der Meereisgrenze und somit der 

Ozean- und Atmospliarentemperatur eine wesentliche Rolle. 

Weder zu rezenten noch zu glazialen Randbedingungen ist es dem E-OGCM oder dein 

-1-OGCM gelungen, eine befriedigende Meereisverteilung auf der Sudhalbkugel zu model- 
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lieren. Wird in der SÃ¼dhemispllÃ¤ jedoch ein Jahresgang der Meereisverteilung vorge- 

schrieben, kommt es zu einer Reduktion der glazialen Zirkulation im Atlantik. Durch die 

zwa,ngsweise Anregung der Tiefenwasserbildung im Bereich des antarktischen Zirkumpo- 

larstroms wird Bodenwasser mit den gesuchten Temperaturen und Salzgehalten gebildet. 

Diese Wassermassen dringen bis weit in den Nordatlantik vor und verhindern, daÂ Nord- 

atlantisches Tiefenwasser bis in Tiefen unterhalb von 2 km transportiert wird. 

Diese Zwa,ngsbedingung mag einen ebenso massiven Eingriff in die Modellphysik darstellen, 

wie die oben diskutierte Modifikation der OberfÃ¤chentemperature durch den mittleren 

Wind, aber es mag auch ein ebenso angemessenes Hilfsmittel sein, eine ModellschwÃ¤ch zu 

kompensieren. Solange eine korrekte Modellierung der Meereisverteilung nicht geschehen 

kann. stellt diese Zwangsbedingung eine MÃ¶glichkei dar. eine Fehlerquelle auszuschalten 

und irn weiteren den EinfluÂ anderer Parameter auf die thermohaline Zirkulation des 

Nordatlantiks zu untersuchen. 

Die Tiefenwasserbildung im Nordat.lantik reagiert sehr sensitiv auf Ã„nderunge in der 

OberflÃ¤chentemperatu und im Salzgehalt. WÃ¤hren der thermische Antrieb fÃ¼ das 

Ozeanmodell in dieser Arbeit aus drei verschiedenen Quellen stammt (aus Messungen vor- 

geschrieben, berechnet einerseits durch ein Energiebilanzn~odell und andererseits durch 

ein a~tmosphÃ¤rische Zirkulationsmodell), fuÂ§ der vorgeschriebene OberflÃ¤chensalzgehal 

fÃ¼ die Experimente zu glazialen Randbedingungen auf wenigen Daten und simplen An- 

nahmen. Ob beispielsweise die SalzgehaltserhÃ¶hun im Glazial, die mit der Entnahme des 

Siifiwassers fÃ¼ den Aufbau der Inlandeisschilder in Europa und Nordamerika einherging, 

Ã¼beral im Ozean g l e i ~ h m ~ Ã Ÿ i  stattgefunden hat,  ist fraglich. Ebenso hÃ¤ng die Ableitung 

von OberflÃ¤chensalzgehalte aus Tiefseesedimenten stark von vorher abgeleiteten oder aus- 

gewÃ¤hlte Temperaturen ab. Der EinfluÂ einer um 1Â° falsch vorgegebenen Temperatur 

auf den resultierenden Salzgehalt kann bis zu 0.5 psu betragen. 

Aufgrund dieser Unsicherheit ist Vorsicht bei der Wahl der Relaxationskonstante rÃ ange- 

bra,cht, die den EinfluÃ des vorgegebenen Referenzsalzgehaltes auf die Deckschicht festlegt. 

FÃ¼ rezente ZustÃ¤nd sind die Salzgehalte gut bekannt und einer starke Kopplung scheint 

nichts im Wege zu stehen. Man muÃ sich dennoch bewuÃŸ sein, daÂ wichtige RÃ¼ckkopp 

lungsprozesse vernachlÃ¤ÃŸi werden. Will man aber glaziale Bedingungen darstellen, so 

ist eine weniger starke Kopplung der unsicheren Datenlage angemessen. In dieser Arbeit 

wurde daher die Relaxationskonstante von 2 auf 6 Monate angehoben. Hierdurch wird 

zudem der EinfluÂ der Advektion von Eigenschaften gegenÃ¼be dem der OberflÃ¤chenrand 

bedingung auf die Wassermassencharakteristiken verstiirkt. 

FÃ¼ ein SensitivitÃ¤tsexperimen wurde der Salzantrieb im Nordatlantik verringert. Zwi- 

schen iOON und 40Â° wurde der OberflÃ¤chensalzgehal zwischen 0.6 psu und 2 psu (an der 

SÃ¼dspitz GrÃ¶nlands reduziert. Die entnommene Salzmenge ist ca. 4 mal so groÂ§ wie 
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die sogenannte ..groflen Salzgehaltsanoma.lie" (GSA) (DICKSON ET A L . ,  1988). Die ther- 

mohaline Zirkulation konnte mit diesen Salza.ntrieben entscheidend abgeschwÃ¤ch werden. 

Die verringerte Rate nachflieflenden, wa,rmen Oberflachenwassers erlaubt eine verstÃ¤rkt 

Ausdehnung des Meereises in1 Norda.t.la,ntik. 

WÃ¤hren bei einer Kopplung des Ozeans an ein vorgegebenes Salzfeld der resultierende 

Salzflufi vom Gradienten zwischen Ol~erflacl~ensalzgehalt und Salzgehalt in der obersten 

Ozeanschicht abhiingt, wird bei Verwendung von SÃ¼flwasserantriebe eine konsta,nte Zu- 

t r ags ra t ,~  addiert. Das Signal der internen Prozesse, die im Ozean den Salzgehalt bestim- 

men, bleiben auf diese Weise stÃ¤rke erhalten. Da es Probleme bereitet, globa,le Felder des 

SÃ¼Â§wasscrfluss mit der notwendigen Genauigkeit zu erhalten, werden Ã¼blicherweis fÃ¼ 

Modellexperimente aus Gleichgewichtszustanden die SÃ¼fiwasserflÃ¼s diagnostiziert und 

als Antriebe verwendet. 

Die Ergebnisse des Abschnitts (6.3) zeigten, daÂ schon mit gering unterschiedli- 

chen SÃ¼flwasserai~trielisfelder mindestens zwei sta,rk unterschiedliche Zirkulationsmuster 

vertriiglich sein kÃ¶nnen Das erste Muster zeigt einen sta,rken, meridionalen Massentrans- 

port im Atlantik und kein Antarktisches Bodenwasser, wÃ¤hren das zweite Muster eine 

extrem schwache Zirkulation in OberflÃ¤.chennÃ¤.1 und eine st,arke Antarktische Bodenwas- 

serzelle ausweist. Diese extreme Empfindlichkeit des Modells bzgl. der halinen Antriebe 

wurde schon von anderen Autoren mit anderen Ozeanmodellen erkannt und diskutiert. 

Trotzdem untermauert das Ergebnis die Resultate von RAHMSTORF (1995) und MIKOLA-  

J E W I C Z  & MAIER-REIMER (1994), die bei Verwendung rezenter Rand- und Anfangsbe- 

dingungen ebenfalls stark unterschiedliche Zirkulationsmuster zu gering unterschiedlichen 

Suflwasserantrieben fanden. Hier wird noch einmal deutlich, wie genau ein OberflÃ¤chen 

salzfeld bestimmt werden inufl. soll es als Antriebsfeld fÃ¼ die Simulation von Ozean- 

zustÃ¤nde verwendet werden. 

8.1 Ausblick 

Erst wenn es mÃ¶glic ist, die glaziale Zirkulation durch das Ozeanmodell, mÃ¶glichs ohne 

Vorgabe von fehlerbehafteten Rmdbedingungen befriedigend darzustellen, kann begonnen 

werden. andere Zeitpunkte zu rekonstruieren; denn diese anderen Zeitpunkte haben den 

Nachteil, daÂ meist noch weniger Dat,en zum Antrieb der Modelle und zur Validierung der 

Ergebnisse vorliegen. 

In konsequenter F'ort,fiiliriing der Arbeit sollten daher die bisher fest vorgeschriebe- 

nen Antriebe von den jeweiligen klin~atologischen und ozeanogra.phischen Gegebenheiten 

abhÃ¤nge und somit va,riabel gestaltet sein. Hier bietet es sich erstens an, den 0berflÃ¤.chen 

salzgehalt oder den Siiflwasserflufi in das Ozeanmodell durch Niederschlag und Verdun- 

st,ung zu variieren. Dies macht die Einbeziehung eines hydrologischen Kreislaufes in das 
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Energiebilanz- und spÃ¤te in das AtmosphÃ¤renmodel wÃ¼nschenswert Erst dann wird es 

mÃ¶glich den Einflufi abzuschÃ¤tzen den der SÃ¼fiwassertranspor durch die AtmosphÃ¤r 

zwischen den einzelnen Ozeanbecken ausmacht. Eine Verringerung des OberflÃ¤chensalzge 

haltes im ersten Becken kann eine ErhÃ¶hun des Salzgehaltes im zweiten Becken zur Folge 

haben. Die Auswirkungen auf das ozeanische FÃ¶rderband eine Analyse von abschwÃ¤chen 

den oder verstÃ¤rkende Mechanismen kÃ¶nnte vorgenommen werden. 

Schon eine einfache Erweiterung des Meereismodelles durch die rheologische Formulierung 

nach FLATO & HIBLER 111 (1992) kÃ¶nnt eine entscheidende Verbesserung in der Mee- 

reisverteilung zur Folge haben. Dann ist es eventuell mÃ¶glich auch die Zwangsbedingung 

der Mecreisvorschrift im SÃ¼de fallenzulassen. 

Ein Fernziel der Modellierung mit dem gekoppelten System ist letztendlich die Zusam- 

menfÃ¼hrun des E-OGCM oder A-OGCM mit einem einfachen Inlandeismodell, wie es 

in FIEG (1992) vorgestellt wurde. Dann kann es mÃ¶glic werden, einen Gla.zia1zyklus 

mit Eisauf- und -abbau, sowie den RÃ¼ckkopplunge des Eises auf das AtmosphÃ¤ren und 

Ozeansystem und den Auswirkungen der einzelnen Komponenten aufeinander zu betrach- 

ten ohne Randbedingungen vorgeben zu mÃ¼ssen 
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