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Summary

The goal of this thesis is to investigate the sensitivity of the Atlantic circulation to the sur-
face forcing flelds, 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 inadéquate 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 — energy 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 the 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, that 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 the 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, whether a fresh water
flux or 5SS is prescribed. Variations in the SSS and comparable changes in the fresh water
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 large flux corrections. So, forcing ocean 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 hierfiir ein komplexes, 3-dimensionales Ozeanmodell (MAIER-REIMER &
MIKOLAIJEWICZ, 1992) im ersten Teil der Arbeit zu vorgegebenen Randbedingungen ins
Gleichgewicht gerechnet und im zweiten Teil mit einem atmos;;héirischen Energiebilanz-

modell und einem einfachen Zirkulationsmodell gekoppelt.

Zunichst wird die Reaktion des Ozeanmodells auf feste Oberflichenrandwerte untersucht.
Die Ergebnisse zeigen, dafl die Ozeanzirkulation empfindlicher auf Verdnderungen im Salz-
und Temperaturfeld reagiert, als auf Variationen der Oberflichenwinde. FEin weiteres
Ergebnis ist, daB dichtes Wasser, das im Modell nordlich der Grénland-Island-Schottland
Schwelle absinkt, einen weitaus geringeren Beitrag zum Nordatlantischen Tiefenwasser
liefert, als es in der Natur beobachtet wird. Die urspriingliche Modellkonfiguration mufite

diesem Modellartefakt angepafit werden.

Wihrend keine Probleme bei der Reproduktion der rezenten Zirkulation auftraten, zeigten
die Ergebnisse zu glazialen Antrieben grofie Abweichungen zu den abgeleiteten Zirkulati-
onsmustern. Eine wesentliche Ursache hierfiir sind die diagnostischen Antriebsgrofien, die

dem Glazial, neueren Erkenntnissen zufolge, nur eingeschrinkt angemessen sind.

Der erste Schritt, sich von den fest vorgegebenen Randbedingungen zu lésen, ist die Va-
riation der Oberflichentemperatur durch ein atmosphirisches Energiebilanzmodell. Hier-
durch werden wichtige Wechselwirkungen zwischen Ozean- und Atmosphirenmodell ein-

bezogen, die bei festen Randwerten vernachldfigt oder unterdriickt werden.

Sowoll in gekoppelten Experimenten von Ozean- und Energiebilanzmodell alsauch bei
Kopplung mit einem atmosphérischen Zirkulationsmodell konnten die rezenten bzw. gla-
zialen Ergebnisse zu vorgegebenen Randbedingungen reproduziert werden. Daf bei der
Darstellung des glazialen Zustandes keine entscheidende Anundherung an die aus Tief-
seesedimenten abgeleitete Zirkulation gelungen ist, ist einerseits auf die Verwendung ei-
nes thermodynamischen Meereismodelles zuriickzufiihren. Sensitivitdtstests zufolge ist
es in einem gekoppelten System unumginglich, neben thermodynamischer Eisproduktion

auch Eisdrift zu betrachten. Andererseits ist das verwendete Ozeanmodell niclit in der



Lage, Stromungssysteme wie den Weddellwirbel darzustellen, der die Fisverteilung 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
konnen, wird ein Jahresgang der Meereisverteilung auf der Stidhalbkugel fiir die folgenden

Experimente aus dem Referenzexperiment vorgeschrieben.

Moderate Variation des urspriinglichen Salzantriebsfeldes gentigen, um eine Zirkulation im
Atlantik zu erlauben, die nicht inkonsistent mit Vorstellungen ist, die aus Sedimentdaten
abgeleitet wurden. Das gekoppelte Systems reagiert noch empfindlicher, wenn statt der
Oberflichensalzgehalte Siifiwasserfliisse als Antrieb dienen. Schon gering unterschiedliche
Zutragsraten im Nordatlantik geniigen, um vollstindig unterschiedliche Zirkulationsmu-

ster im Gleichgewicht zu erhalten.



Kapitel 1
Einleitung

Der wichtigste Antrieb fiir alle Klimaabldufe auf der Erde, sei es im Ozean oder in der At-
mosphire, ist die solare Einstralhlung. Durch sie werden in der Atmosphéire und im Ozean
Austauschprozesse in Gang gesetzt, die den breitenabhéngigen lokalen Einstrahlungsraten
entgegenarbeiten. Bs ist zu erwarten, daff Anderungen in der Verteilung dieser externen

Energiezufuhr auch die internen Umverteilungsprozesse beeinfluflt.

Die solare Einstrahlungsrate ist nur tiber erdgeschichtlich kurze Zeitrdume als konstante
Grofle anzusehen. Betrachtet man aber Prozesse, die sich iber 10000 Jahre und mehr
erstrecken. muf berticksichtigt werden, dafl die lokale Einstrahlung stark variieren kann.
Besonders bei der Suche nach den Ursachen fiir den Auf - und Abbau von Eisschilden aunf

den Kontinenten kann die Betrachtung langzeitlicher Einstrahlungsschwankungen helfen.

Die Mechanismen. die dahinter stehen, quantifizierte erstmals MILANKOWITSCH (1930).
I’r untersuchte die Verdnderungen der solaren Einstrahlung aufgrund von Variationen der
Erdbahnparameter. Mehr als 40 Jahre spater verdffentlichten HAYES, IMBRIE und SHAC-
KLETON (1976) Analysen von Tiefseesedimenten, die zeigten, dafl zumindest ein Teil der
alobalen Eisvolumenschwankungen linear mit der Einstrahlungsvariation verkniipft ist.
Seit dieser Zeit wird diskutiert. welche nichtlinearen Prozesse im globalen Svstem zusitz-
fich zu berticksichtigen sind. um auch die verbleibenden Schwankungen im Eisvolumen zu
erkliren und so das Rétsel um die Ursachen der Eiszeiten zu ldsen. Hier bieten sich nu-
merische Modelle als ein mogliches Werkzeug an. um interne Prozesse zu studieren. deren

Ablauf zu untersuchen und so klimabeeinflussende Mechanismen aufzuspiiren.

Ublicherweise geschieht die Entwicklung von Ozean- und Atmosphiarenmodellen getrennt.
meist sogar im Hinblick auf verschiedene Fragestellungen. Je weiter aber die Entwicklung
der cinzelnen Modellkomponenten vorangeht. d.li. je besser das Modell in der Lage ist.
su vorgeschriebenen Anfangs- und Randbedingungen einen Zustand zu liefern. der mit

Beobachtungen iibereinstimmt. desto zwingender wird es. vorher ausgeklammerte Pro-

zesse zu integrieren. Durch die Kopplung von Modellen kénnen Wechselwirkungen und
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Riickkopplungen im Gesamtsystem auftreten, die im einzelnen Modell unterdriickt werden

(LoHMANN, 1996).

In dieser Arbeit wird mit Hilfe numerischer Modelle des Ozeans und der Atmosphire
versucht, wichtige Teilprozesse dieser globalen Wechselwirkungen nachzubilden und auf

deren unterschiedliche Bedeutung im heutigen und glazialen Klima zu schlieflen.

Wihrend es fiir den heutigen Klimazustand nahezu tiberall auf der Erde ausreichend ge-
naue Daten zuin Antrieb von Modellen und zur Beurteilung ihrer Ergebnisse gibt, ist die
Datensituation fiir das Klima fritherer Zeiten wesentlich kritischer. Seit Anfang der 8Qer
Jahre Beschéiftigen sich Arbeitsgruppen verstirkt mit der Rekonstruktion des Klimas des
letzten glazialen Maximums vor rund 21000 Jahren (CLIMAP (1976, 1981), DUPLESSY
ET AL. (1988, 1991)), so daf sich dieser Zeitpunkt recht gut eignet, um numerische Mo-
delle hieran zu iiberpriifen. Wenn ein Modell in der Lage ist, nicht nur das heutige Klima
zu reproduzieren, sondern auch fiir das letzte Glazial Ergebnisse zu liefern, die sich im
wesentlichen mit Mefiwerten und Vorstellungen decken, kann man hoffen, daff das Modell

auch Prognosen fiir ein kiinftiges Klima liefern kann.

Fir 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 fiihrte neben einer Absenkung der Temperatur zu einer Ausdehnung von Meereis.
Im Winter gefallener Schnee konnte im Sommer nicht mehr wegtauen, was den Aufbau
von Inlandeisen unterstiitzte und damit einhergehend eine weitere lokale Temperaturab-
nahme zur Folge hatte (Bupp & SwmiTH, 1981). Der EinfluBl dieser Abliufe auf den
Ozean ist dagegen weniger klar. Geologische Daten weisen auf eine starke Verdnderung
in der thermohalinen Zirkulation im Atlantik hin (SARNTHEIN BT AL., 1995). Das Ab-
sinken von kaltem, salzreichen Wassers im Norden, sein Fluf in Richtung Antarktis, sein
Auftrieb im Nordpazifik und der RiickfluB an der Ozeanoberfliiche stellen das fiir heutige
Klimaverhiltnisse allgemein akzeptierte Bild der grofiraumigen Ozeanzirkulation dar (z.B.
GORDON, 1986; STEELE, 1989; BROECKER & PENG, 1989). Fiir glaziale Verhéltnisse wird
angenomnien, dafl dieses geschilderte Férderband weniger aktiv war (BROECKER ET AL.,
1990; IMBRIE ET AL., 1992; JANSEN & VEUM, 1990; FICHEFET ET AL., 1994). So wird
erwartet, dafl die Tiefenwasserbildung im Atlantik fast vollstindig zum Erliegen gekom-
men ist (BROECKER ET AL., 1990; SARNTHEIN ET AL., 1995; LEHMANN & KEIGWIN,
1992). Einen Uberblick iiber die zur Verfiigung stehenden Daten und den daraus abge-
leiteten Vorstellungen gibt Kapitel (2). Inwieweit diese Szenarien mit den zur Verfiigung
stehenden glazialen Salz- und Temperaturdaten in Ubereinstimmung 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, dafl in den 80er Jahren am Max-Planck Institut fiir Meteorologie mit
dem Ziel entwickelt wurde, Klimaabldufe im Ozean iiber lange Zeitrdume hinweg verfolgen
zu kénnen. In verschiedenen Arbeiten kounte gezeigt werden, dafl das Modell bei vorge-
schriebenen Randbedingungen in der Lage ist, die wichtigsten Muster der heutigen Ozean-
zirkulation zufriedenstellend zu reproduzieren (MAIER-REIMER ET AL., 1993). Nachdem
Experimente mit Randbedingungen, die Verhiltnisse zu fritheren Zeitaltern darstellten, in-
terpretierbare Ergebnisse brachten (MAIER-REIMER ET AL., 1991; MIKOLAJEWICZ ET AL.,
1993), konnte begonnen werden, auf fest vorgegebene Atmosphérenbedingungen zugun-
sten einer modellierten Atmosphirenkomponente zu verzichten. Das Ozeanmodell wurde
zu heutigen Klimabedingungen mit gutem Erfolg an ein komplexes Atmosphdrenmodell
gekoppelt (Voss ET AL., 1996; LORENZ, pers. Mitt.), zu glazialen Randbedingungen
verlief der Versuch dagegen weniger erfolgreich (LAUTENSCHLAGER ET AL., 1992). Da
der Schwerpunkt dieser Arbeit in der Untersuchung von Empfindlichkeiten des gekoppel-
ten Klimasystems bzgl. verschiedener Prozesse liegt, mufite mit Riicksicht auf die zur
Verfiigung stehenden Computerkapazitdten auf eine weniger komplexe Formulierung der

Atmosphirenkomponente zuriickgegriffen werden.

Energiebilanzmodelle stellen eine einfache Méglichkeit dar, Temperaturen zu modellieren
und damit wichtige Prozesse im Klimasystem anzuregen. Sie werden seit fast 30 Jah-
ren verwendet (z.B. BUDYKO, 1969; SELLERS, 1969; NoRrTH, 1975). Man verzichtet im
Vergleich zu einem komplexen Zirkulationsmodell auf die explizite Darstellung der dy-
namischen Aspekte und erhalt dafiir ein Modell, dafl wesentlich weniger Computerzeit
verbraucht. Damit das Modell auch ohne Beriicksichtigung der Dynamik Merkmale des
heutigen Klimas befriedigend beschreiben kann, werden diese Prozesse durch Diffusion pa-
rameterisiert. Andere Groflen konnen ferner an Mefidaten kalibriert werden. Anschlieflend
sollten die gleichen Modelle aber in der Lage sein, auch gidnzlich andere Klimazustédnde als
den heutigen zu reproduzieren. Energiebilanzmodelle werden schon seit einiger Zeit fiir
Palidoklimamodellierung verwendet. So trieben beispielsweise Esca & HERTERICH (1990)
ein einfaches Inlandeismodell mit einem Energiebilanzmodell zu glazialen Einstrahlungsra-
ten an oder verglichen HYDE ET AL. (1989) ihre glazialen Temperaturen mit Ergebnissen

komplexerer Atmosphirenmodelle.

Das in dieser Arbeit verwendete Energiebilanzmodell wird in Abschnitt (3.1) vorgestellt.
Eine Erweiterung hierzu stellt ein einfaches 2-Schichten Modell der Atmosphédre 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 Atmospharenmodell (A OGCM) in

Kapitel(7) vorgestellt werden, zeigt Kapitel (5) Ergebnisse von Modellexperimenten des
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Ozeanmodells zu fest vorgegebenen rezenten und glazialen Randbedingungen. Hier sollen
die Moglichkeiten, 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 Atmosphire einbezogen werden. Eine zusammenfassende

Diskussion aller Ergebnisse folgt in Kapitel (8).

Diese Arbeit ist interdisziplindr angelegt, d.h. sie versucht, meteorologische und ozeano-
graphische Aspekte des Klimasystems zu interpretieren, aber auch Ankniipfungspunkte zu
geologischen Arbeiten zu schaffen. Sie soll aufzeigen, an welchen Stellen eine Modellierung
von klimarelevanten Prozessen ohne Riickgriff auf geologische Daten und deren Analysen
nicht mehr sinnvoll ist. Sie soll aber auch zeigen, in welcher Weise die Modellierung von

Prozessen zur Interpretation von geologischen Daten beitragen kann.



Kapitel 2
Das Datenproblem

Unabhéngig davon, ob ein Klimazustand durch numerische Rechenmodelle als stationires
Gleichgewicht rekonstruiert werden soll, oder ob man, von einem Klimazustand ausgehend,
eine Entwicklung transient berechnen will, immer werden Anfangs- und Randbedingungen
benétigt. Hier soll ein kurzer Uberblick iiber die Art und Qualitit der verfiigharen Daten

gegeben werden.

2.1 Wozu werden die Daten bendtigt?

Auf der Grundlage von gemessenen Daten kdnnen Parameter in numerischen Modellen
so gewdhlt werden, dafl bestimmte physikalische Abliufe zuverldssig reproduziert werden
kénnen. Anschliefiend stehen dieselben Daten natiirlich nicht mehr zur Verfiigung, um die
Qualitdt der Modellergebnisse zu beurteilen. Dies kann nur durch einen Vergleich von be-
rechneten Gréfen und noch nicht zur Modell-Eichung verwendeten Daten geschehen. Nur
wenn ein Modell auch in der Lage ist, unabhéngige physikalischen Gréfien zu reproduzie-
ren, kann man iberhaupt hoffen, daff auch ginzlich andere Zustinde modelliert werden

konnen.

Um das hier verwendete Ozeanmodell zu betreiben, miissen neben einer Land- / Meer-
verteilung und einer realistischen Ozeantopographie die Oberflichentemperaturen, die
Windschubspannung und ein Salzgehaltsfeld an der Ozeanoberfliche bzw. ein Nettonie-
derschlagsfeld (d.h die Differenz aus Niederschlag und Verdunstung) als Randbedingung
vorgegeben werden. Ein mittlerer Temperatur- und Salzwert ist auBlerdem als Anfangsbe-
dingung fiir das Ozeanmodell notwendig. Geschwindigkeitsfelder. Meereisverteilung und
Oberflachenauslenkung kénnen davon ausgehend genauso berechnet werden. wie Salz- und

Temperaturverteilung im Ozean.

Bei allen Experimenten. in denen der Gleichgewichtszustand eines Ozeanmodells zu fest

vorgegebenen Temperatur- und Salzrandbedingungen gesucht wurde. ist es bisher nicht

11
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aufgetreten, dafl das Ergebnis Abhidngigkeiten von den Anfangsbedingungen zeigte. Sol-
len aber transiente Phdnomene untersucht oder Experimente mit gemischten Randbedin-
gungen (siehe Abschnitt (4.1)) durchgefithrt werden, verhilt es sich anders. Hier kénnen
unterschiedliche Initialisierungen bei gleichen Randbedingungen zu mehr als einem Gleich-
gewichtszustand fiihren, was sowohl die Interpretierbarkeit alsauch die Glaubwiirdigkeit

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 Anderungen in
den Randbedingungen reagieren (MAIER-REIMER ET AL., 1993). Fehler in diesen Groflen
kénnen schnell zu unbrauchbaren Ergebnissen fithren (LAUTENSCHLAGER ET AL., 1992),

da der resultierende Gleichgewichtszustand sich in Abhingigkeit von ihnen einstellt.

Der grofite Teil der verwendeten numerischen Klimamodelle wurde mit dem Ziel ent-
wickelt, das heute herrschende Klima darzustellen. Die Eingangsdaten, die ein Modell
zur Initialisterung und zum Antrieb braucht, stehen in diesem Fall in guter Qualitit und
ausreichender Mefinetzdichte zur Verfligung.

Dies ist nicht der Fall bei der Simulation vergangener Klimate. Da direkte Messungen nicht
moglich sind, ist man darauf angewiesen, aus den wenigen existierenden Tiefseesedimenten

und Eisbohrkernen Daten abzuleiten, deren Qualitdt jedoch sehr schwer einzuschitzen ist.

Probleme it fehlerbehafteten Anfangs- und Randbedingungen treten sowohl bei Expe-
rimenten mit gekoppelten Modellen als auch bei der Betrachtung einzelner Klimakompo-
nenten (nur Ozean oder nur Atmosphire) auf. Gekoppelte Modelle haben hierbei aber
den Vorteil, daf} sich die Anzahl der notwendigen Antriebsfelder dadurch reduziert, daf die
neu angekoppelte Komponente einige dieser Gréfien liefern kann. Dadurch verringern sich
die Fehlerquellen und einige der vorher als Randbedingungen verwendeten Daten knnen

zum Vergleich mit Modellresultaten verwendet werden,

In einem gekoppelten System von Ozean- und Atmosphére ist es die Aufgabe
der Atmosphérenkomponente, die Windschubsparnung, das Niederschlagsfeld und die
Oberflichentemperaturen, bzw. die Oberflichenwirmefliisse, als Antrieb fiir das Ozean-

modell zu berechnen.

Da aber beide in dieser Arbeit verwendeten Modelle fiir die Atmosphédrenkomponente, das
Energiebilanz— und das 2 — Schichten — Atmosphirenmodell, keinen hydrologischen Kreis-
lauf enthalten, muf} auf die Modellierung des Siifiwasserantriebs fiir den Ozean verzichtet
werden. Dariiber hinaus ist damit zu rechnen, daB die Darstellung der thermisch ge-
triebenen Windsysteme, z.B. der Passate und der Monsune, im Atmosphdrenmodell stark
fehlerbehaftet ist. Um diese Fehlerquelle moglichst klein zu halten, wird bei Experimenten
mit dem Atmosphirenmodell, genauso wie bei Verwendung des Energiebilanzmodells, ein

Windschubspannungesfeld als Randbedingung fir das Ozeanmodell extern vorgegeben.
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2.2  Ubersicht iiber die vorhandenen Daten und die daraus

abgeleiteten Vorstellungen

Daten fiir vergangene Klimate werden im allgemeinen mit geologischen und glaziologi-
schen Methoden gewonnen. Tiefseesediment- und Eisbohrkerne werden an ausgewihlten
Orten gezogen und die daraus abgeleiteten Grofilen miissen als Inforinationen iber die
Klimaentwicklung an diesen speziellen Orten verstanden werden. Aufgrund der geringen

Kerndichte muf} iiber grofie Flachen interpoliert werden.

In der Vergangenheit wurden verschiedene Verfahren entwickelt, um Gréflen wie das glo-
bale Eisvolumen, den Salzgehalt oder die Temperatur von Ozean oder Atmosphire aus
den Kernen zu gewinnen. Diese durch verschiedene Verfahren abgeleiteten unterschied-
lichen physikalischen Groéflen zu einem stimmigen Gesamtbild zu vereinigen, ist jedoch
nur schwer zu bewerkstelligen und zum Teil noch nicht gelungén. Hinzu kommt noch
das Problem der Zuordnung von Kernabschnitten zu einer Zeitachse, der sogenannten
Alter/Tiefenzuordnung. Obwohl die verwendeten Datierungsmethoden fiir die Kerne in
den Arbeiten meistens genau beschrieben werden, ist es schwierig, auf verschiedene Arten
datierte Kerne zu vergleichen. Die Genauigkeit der Zuordnung einer Informationsschicht
zu einer Epoche geht mit groflen Unsicherheiten von zum Teil mehreren tausend Jahren

einher.

Unbestritten ist hingegen die Verdnderung der solaren Einstrahlung am Oberrand der

Atmosphére. Die wirkenden astronomischen Prozesse sind bekannt und verstanden.

2.2.1 Die solare Einstrahlung als externer Antrieb

Ursache fiir alle dynamischen Prozesse im Klimasystem ist die meridional unterschiedliche
solare Einstrahlung. Sie varilert nicht nur in Abhéngigkeit von der geographischen Breite,
sondern auch mit der Zeit. Die sogenannte Orbitaltheorie nach Miraxkowitrscn (1930)
erklirt die Schwankungen der Einstrahlung an einem Ort mit der Zeit durch die Variation
von drei Erdbahnparametern mit unterschiedlichen Perioden (OERLEMANS & VAN DER
VEEN, 1984; IMBRIE & PALMER, 1981).

o Durch die Kreiselbewegung der Erdachse (Prizession), wie in Abbildung (2.1.4)
dargestellt, verschiebt sich der Frithlingspunkt (einer der beiden Schnittstellen des
Himmelsiquators mit der Ekliptik) relativ zum Perihel P, dem sonnennéchsten
Punkt der Erdbahn. Die Periode dieses Parameters liegt bei etwa 21000 Jahren.
Zwar bleibt das globale Jahresmittel der Finstrahlung durch diesen Parameter un-
verandert, aber er bestimmt, ob in einer Hemisphéire strenge Winter und heifle Som-
mer oder milde Winter und kithle Sommer zu erwarten sind. Der letztere Fall favo-
urisiert Eischildaufbau (FieG, 1992), da ein Teil des im Winter gefallenen Schnees

im Sommer nicht wieder wegtaut.



KAPITEL 2. DAS DATENPROBLEM 14

Einstrahfungsdifferenz 65N und 653

N = Nordpol
$ = Sudpol
©= Winkel der Erdachse und
der Normaien der Ekliptik

EinstrahlungW/m**2

P = Perihel L
A=Aphel ) EE ey

Erde

Abbildung 2.1: (A) zeigt die Wirkungsweise der Prazession, (B) die Neigung der Erdachse,
(C) die Erdbahnexzentrizitdt. Abbildung (D) zeigt die aus diesen Mechanismen resultierende
Einstrahlungsdifferenz zwischen dem letzten Hochglazial und heutigen Verhaltnissen in den
Breiten 65°N (x) bzw. 65°S (o).

o Mit einer Periode von 41000 Jahren variiert die Neigung © der Erdachse, d.h.
der Winkel zwischen der Rotationsachse der Erde und der Normalen der Ekliptik
verdandert sich um maximal 3. Wie Abbildung (2.1.B) zeigt, liegt der mimimale
Wert bei 22.1°, der maximale Wert bei 24.5°. Je starker die Achsenneigung ausfillt,

desto ausgeprigter ist der Jahresgang der Einstrahlung.

® Als dritter Parameter, in Abbildung (2.1.C) schematisch dargestellt, ist die Varia-
tion der Erdbahnexzentrizitdt ¢ zu nennen. Mit einer Periode von rund 93000
Jahren schwankt sie um ca. 6% zwischen € 2 0 und ¢ = 0.06. Je stirker die Exzen-
trizitat ist, desto stidrker variiert der Abstand zwischen Erde und Sonne innerhalb
eines Jahres. Dieser Parameter ist der einzige, der das globale Jahresmittel der Ein-
stralilung verandert und nicht nur raumlich umverteilt. Die hierdurch bewirkten

Einstrahlungsschwankungen bleiben aber unter 1% (BERGER, A., 1988).
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Die durch diese Erdbahnparameter verursachte Einstrahlungsvariation kann die
Oberflichentemperatur lokal stark verdndern. Abbildung (3.1.D) zeigt den Unterschied in
der Einstrahlungsrate zwischen heutigen und glazialen Verhiltnissen in [:—;] bei 65°N und
65°S im Jahresgang. Uber die Formel fiir Schwarzkorperstrahlung (STEPHAN-BOLTZMANK
Gesetz) kann dieser Einstrahlungsunterschied unter Vernachlissigung von Diffusion und

Advektion abgeschétzt werden. In differenzierter Form lautet die Formel

8T 168

= = -7, 3.1

r 45 (3.1
Die Gréflenordung der Einstrahlungsschwankungen innerhalb eines Glazialzyklus’ in mitt-

leren Breiten %S liegt bei 20%. Wird eine mittlere Temperatur von 300 K angenommen

erhdlt man als Ergebnis eine maximale Temperaturvaration von 15°C. Dieses Ergebnis
liegt i Bereich der Amplitude des Jahresgangs in mittleren Breiten und kann damit
durchaus als Ursache fiir eine Klimazonenverschiebung und somit fiir den Fisschildaufbau

in Frage kommen.

3.2.2 Ozean

Die Zirkulation

An Oceanic
Conveyer Belt

Abbildung 3.2: Eine schematische Darstellung des sogenannten ,,Warmwasserweges”, auf dem

Salz und Energie im Ozean umverteilt werden (nach STEELE (1989)).

Zur Darstellung der heutigen globalen ozeanischen Zirkulation gilt ein von BROECKER ET

AL. (1983 a.b) vorgestelltes und spéter weiterentwickeltes INonzept als allgemein akzep-
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tiert (BROECKER, 1990; BROECKER & PENG, 1989; BROECKER, 1992). Entlang des in
Abbildung (2.2) dargestellten sogenannten Férderbandes findet ein globaler Transport von
Salz und Wiarme statt. Der Nordatlantik spielt hierbei eine zentrale Rolle fiir das gesamte

Klimasystem.

Grob skizziert kann man sich die Funktionsweise des Férderbandes folgendermaBen vor-

stellen:

¢ Salzreiches, warmes Oberflichenwasser wird im Nordatlantik durch Verdunstung so

stark abgekiihlt, dafl es schwerer wird als Wasser in tiefer liegenden Schichten.
o Es sinkt ab und flieit mit der allgemeinen Zirkulation siidwérts.

e Im Siidlichen Ozean wird es mit dem antarktischen Zirkumpolarstrom ostwirts be-

wegt.

e Anschliefend bildet es eine salzreiche Tiefenwasserzunge vom siidlichen Ozean bis in

den Nordpazifik hinein.

e Im Nordpazifik kommt es wieder an die Oberfliche und fliefit als oberflichenmahes

Wasser in den Atlantik zuriick.

Die Schliisselstellung des Nordatlantiks als Tiefenwasserproduktionsquelle fiihrte dazu, daf
sich ein Hauptaugenmerk der Geologen auf die Identifizierung der Variabilitit der dorti-
gen Zirkulation richtete. Im folgenden sollen kurz die wichtigsten Ergebnisse vorgestellt

werden, die das Bild der Variabilitdt des Atlantiks geprigt haben.

SARNTHEIN ET. AL. (1995) fiihren die Bemiihungen von DUPLESSY (1988) und ZAHN ET.
AL. (1987) fort, aus der drei-dimensionalen Struktur des §*3C-Signals die Zirkulations-
und Spurenstoffverteilung im Ostatlantik zu ausgewihlten Zeitpunkten abzuleiten und
so das Bild von verschiedenen moglichen Zustdnden im Ozean zu vervollstindigen. FEs
konnten auflerdemn Schliisse tiber die Bedeutung der postglazialen Abschmelzprozesse fiir
das ozeanische Forderband gezogen werden. Die abgeleiteten Zirkulationsmuster lassen

auf drej verschiedene Muster schlieflen:

o Das glaziale Muster ist gekennzeichnet von schwacher, aber deutlich vorhandener
Tiefenwasserproduktion im Nordatlantik. Damit einher geht moglicherweise eine
Zunahme von antarktischem Tiefen- und mediterranem Zwischenwasser in der Was-
sersiule der niederen Breiten (SARNTHEIN ET AL., 1995) oder, nach Opro & Fal-
RBANKS (1987), ein verstarkter Ausflufl von relativ salzarmem Oberflichenwasser
aus dem Mittelmeer. Es wird davon ausgegangen, dafi das ozeanische Forderband
nicht abgeschaltet, aber doch stark abgeschwécht war. Daten scheinen anzudeuten
(SARNTHEIN ET. AL., 1995; DUPLESSY ET AL., 1988), daf die Tiefenwasserzelle im
Nordatlantik nicht tiefer als bis ca. 2 km reichte (BOND, 1995).
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o Das interglaziale Muster, wie es heute vorliegt, zeichnet sich durch starke Produktion
von nordatlantischem Tiefenwasser aus, das vorwiegend im européiischen Nordmeer,
aber auch in der Labrador- und Irmingersee gebildet wird. Dieses Zustand liegt seit
ca. 9.700 Jahren den geologischen Daten zufolge mit nur kleinen Verdnderungen und

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

o Das dritte Muster beschreibt den Schmelzwassermodus. Er ist charakterisiert durch
schwache Ventilation des Tiefenwassers unterhalb von 2 km Tiefe. Es wird ange-
nommen, dafl der Ausflufl von Zwischenwasser aus dem Mittelmeer ebenfalls abge-
schwicht gewesen ist. Dieses Muster lag wihrend des jingeren Dryas (vor rund
10 000 Jahren) und vor ca. 13.500 Jahren nach einem starken Schmelzwassereintrag
aus der Barentssee kurzzeitig vor (SARNTHEIN ET AL., 1995; LEEMANN & KEIGWIN,
1992).

Ahnliche Aussagen fiir den Pazifik und Indik zu treffen, ist nur sehr eingeschrinkt méglich.
Die Lysokline liegt heute dort grofitenteils oberhalb des Meeresbodens, d.h. Kalkschalen,
die sich wahrend des letzten Glazials am Boden abgelagert haben, sind heute wieder im
Wasser gelést. Verldfiliche Angaben zur Zirkulation kénnen daher nicht gewonnen werden.
Aus diesem Grunde soll hier ein Hauptaugenmerk auf die Variabilitat des Atlantiks gelegt

werden: dort kénnen Kalkschalen noch gefunden und analysiert werden.

Meeresoberflaichentemperatur

Die Temperaturen der untersten Luft- und der obersten Ozeanschicht weichen nur sehr
gering voneinander ab. An der gemeinsamen Grenzfliche, der Wasseroberfliche, sorgen
turbulente Austauschprozesse fiir eine starke Angleichung der Temperaturen. FEinstrah-
lungsschwankungen auf allen Zeitskalen, wie in Abschnitt (2.2.1) ausgefiihrt, verindern
daher nicht nur die Atmesphérentemperaturen, sondern auch die Temperatur an der Mee-
resoberfliche. Auch wenn die absoluten Betrige der Einstrahlungsschwankungen durch
astronomische Mechanismen klein scheinen, ist es nicht ausgeschlossen, daf sie durch kom-
plexe Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphéire verstirkt werden und so maf}-

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

Lufttemperaturwerte der untersten Atmosphéarenschicht liegen fiir heutige Verhdltnisse mit
guter Genauigkeit vor. In dieser Arbeit wird der globale Datensatz der Monatsmittelwerte
von Oberflichentemperaturen nach COADS (Woodruff et al.,1987) verwendet.
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Abbildung 2.3: Meeresoberflichentemperaturen im Jahresmittel in [°C] fiir heutige Verhalt-
nisse nach COADS (Woodruff,1987) (oben) und fiir glaziale Verhaltnisse (Lautenschlager &
Herterich, 1990) (unten).
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Die Meeresoberflichentemperatur vergangener Zeitrdume kann recht zuverldssig aus Tief-
seesedimenten abgeleitet werden. Uber eine Zuordnung verschiedener Planktonarten zu
ihrer optimalen Lebenstemperatur kann aus deren Auftrittshiufigkeit in Sedimenten auf
die Verdnderung der vorherrschenden Temperatur geschlossen werden. Fehlerquelle bei
diesem Verfahren ist unter anderem die Annahme, daff weder genetische Verdnderungen
im Plankton noch Verdnderung in den Ablagerungsmechanismen des Ozeans stattgefunden
haben. Eine andere Methode ist die Bestimmung der Temperatur der oberen Ozeanschich-

ten durch Analyse des §'80-Verhéltnisses in den Sedimenten!.

Verglichen mit anderen geologischen Zeitpunkten, ist das Klima des letzten Hochglazials
relativ gut bekannt. Fiir den Zeitpunkt des letzten glazialen Maximums vor rund 21000
Jahren wurden vom CLIMAP-Projekt neben Karten der Inlandeisverteilung auch Karten
der Meeresoberflichentemperatur (CLIMAP, 1981) zusammengestellt, Dieser sogenannte
CLIMAP-Temperaturdatensatz wird im folgenden in ungekoppelten Experimenten als An-
trieb verwendet (siche auch Abschnitt (4.5)). In den letzten Jahren hat es jedoch eine
Weiterentwicklung gegeben. Neuere Daten deuten an, daf die CLIMAP-Temperaturen

in den Polarregionen wahrscheinlich zu kalt, in den Tropen ehr zu warm ausgefallen sind.

Der Oberflichensalzgehalt

-3¢ —~0 ~30 -20 =1 o 10 20

1T T T Y
3 Salzgehait E

4, desletzten

Unguchg]azials
I3
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Abbildung 3.4: Die Abbildung zeigt die Lokationen, die in Duplessy (1991) beprobt wurden

und in den Oberflichensalzdatensatz eingehen.

"Werdunstet Wasser von der Meeresoberfliche, so verdunstet bevorzugt das leichtere 180, das schwerere
g
180 reichert sich im Ozean an. Im §'*O-Verhiltnis bildet sich also ein Signal der verdnderten Temperatur

und sogar des globalen Eisvolumens ab.
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Abbildung 2.5: Oberflichensalzgehalte im Jahremittel in [psu] fiir heutige Verhaltnisse nach
Levitus (1982) (oben) . Fiir die glazialen Verhiltnisse (unten) wurde zu den Levitusdaten 1psu

addiert, auBer im Nordatlantik: hier wurden die Werte nach Duplessy (1991) modifiziert.
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Zusammen mit der Oberflichentemperatur steuert der Salzgehalt die thermohaline Zir-
kulation im Ozean und sorgt so dafiir, daB Wassermassen besonders effektiv zwischen
Ozeanbecken umverteilt werden kénnen. In Ozeanregionen, in denen sich die Oberflichen-
temperatur zwischen 7°C und -2 °C bewegt, dndert sich die Dichte durch Temperaturun-
terschiede nur gering. Hier spielen Unterschiede im Salzgehalt die wichtigere Rolle. Der
Oberflichensalzgehalt ergibt sich aus dem Salzgehalt der Wassermassen, die durch Mee-

resstromungen advektiert werden, und aus Niederschlag und Verdunstung.

Dariiber hinaus spielen auch lokale Meereisbildung, -verdriftung und -schmelze eine grofe
Rolle. In Meereis wird nur das Siilwasser eingebunden, wihrend das Salz beim Gefrieren
des Ozeanwassers fast vollstdndig am Ort der Eisproduktion ausfillt. Hierdurch wird lokal
der Salzgehalt des Ozeans erh6ht. Driftet Meereis vom Produktionsort weg, so verringert
sich beim Schmelzen der Salzgehalt an anderer Stelle. Es ist davon auszugehen, daf
dieser Mechanismus des Stiiwassertransportes im letzten Hochglazial wegen der damals

vorhandenen grofieren Menge von Meereis eine weitaus grofiere Rolle gespielt hat als heute.

Filr heutige Klimaverhiltnisse existieren gute Datensitze, um Modelle in beliebigen
Auflésungen betreiben zu kénnen. In dieser Arbeit wird ein Datensatz des Oberflichen-

salzgehaltes im Jahresmittel von LEVITUS (1982) verwendet.

Fiir das Glazial ist es jedoch schwierig, zuverlissige Daten zu erhalten. Verfahren zur
Ableitung von Oberflichensalzgehalten aus Tiefseesedimenten befinden sich noch im Ent-
wicklungsstadium. Auf die hiufig verwendete Methode, aus 6'80 Signalen Temperaturen
abzuleiten, wurde vorher schon kurz hingewiesen. Sie kann in dhnlicher 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 werden?
(DUPLESSY ET AL., 1991; LABEYRIE ET AL., 1992). Wihlt man die Temperatur zu tief,
fallt der Salzgehalt zu hoch aus®. Ob diese Genauigkeit schlieflich iiberhaupt ausreicht,
um Ozeanmodelle zu betreiben, ist jedoch unklar und soll auch in dieser Arbeit diskutiert

werden.

In Arbeiten von DUPLESSY ET AL. (1988, 1991) wurden die 6'%0-Verhéltnisse verschiede-
ner planktischer Foraminiferen aus 69 Tiefseesedimentkernen des Nordatlantiks analysiert.
Wie in Abbildung (2.4) dargestellt, wurden die Kerne in erster Line im 6stlichen Nordat-
lantik gezogen. Der Westrand des Atlantiks wurde nur spérlich beprobt. Zur Ableitung

der Oberflichensalzgehalte wurden unter anderem die CLIM AP-Oberflichentemperaturen

*In hohen Breiten hat ein Salzgehaltsunterschied von 0.5 psu die gleiche Dichteanderung zur Folge wie
eine Temperaturdnderung von 4 - 5 °C (DIETRICH ET AL, 1975).

T = a — b{6*¥ Orarbonar — 5150w<,555r) (DuPLEssY, 1991). Ein erhohtes 5 Owascer 1t mit einem
erhdhten Salzgehalt korreliert. Wenn die Temperatur zu tief gewéhlt wird, fallen auch die Salzgehalte zu

hoch aus.
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verwendet. Wie im vorhergehenden Abschnitt dargelegt, sind hier vor allem im nérdli-
chen Atlantik die Temperaturen unterschitzt. Es kann daher angenommen werden, daf}
die resultierenden Salzgehalte zu hoch ausgefallen sind. Auflerhalb des beprobten Ge-
bietes wurde aus Mangel an besseren Informationen das rezente Salz-Feld von LEVITUS
weiterverwendet, nachdem zu den Salzgehalten pauschal 1psu addiert wurde. Das resul-
tierende Oberflichensalzfeld ist in Abbildung (2.5) zu sehen. Inwieweit dieses Verfahren
zweckmafig ist und welche Fehler man dadurch in Kauf nimmt, wird ausfiihrlich in den
Abschnitten (3.5.2) und (6.3) beschrieben.

2.2.3 Atmosphire
Temperatur und Niederschlag

Fiir die Atmosphére gilt ebenso wie fiir den Ozean, daf fiir rezente Verhiltnisse Tempera-
turdaten in guter Qualitit vorhanden sind. Die Rekonstrunktion der Atmospharentempe-
ratur fiir den Zeitpunkt des letzten glazialen Maximums ist, wiederum wie fiir den Ozean,
schwierlg. Am einfachsten lassen sich Informationen iber die Temperaturverhiltnisse an
den Oberseiten des gronldndischen und antarktischen Inlandeises gewinnen. Besonders
gut verwendbar als Index fiir derartige Temperaturentwicklungen sind §'30-Signale, wie
sie aus Eisbohrkernen von Gronland und der Antarktis gewonnen werden kénnen. Hieraus
geht hervor, dafi die Temperatur iiber den beiden Inlandeisen uwin bis zu 10°C tiefer war,

als heute. Dies hat mehrere Griinde:

e Line geringere solare Einstrahlung vor 21000 Jahren in Herbst und Winter (bej
659N ), aber nur eine gleichstarke Einstrahlung im Sommer, favorisieren Eisschild-

aufbau.

¢ Hohere Eisschilde erzwingen durch adiabatische Abkiihlung der auftreffenden Luft-
massen tiefere Oberflichentemperaturen. Der hieraus resultierende ,,Steigregen”

verstarkt den FEisschildaufbau abermals.

e Die vergroflerten Eiskappen erhéhen lokal, aber auch global, die Albedo. Die einfal-
lende solaren Einstrahlung wird verstdrkt reflektiert und hat so erneut eine starke

ortliche Abkiithlung zur Folge.

Die Temperatur unvereister Landflichen kann iiber die Verschiebung von Vegetationsge-
bieten bestimmt werden. So lassen Pollenanalysen auf die Verbreitung bestimmter, an
optimale Temperatur- und Feuchtebedingung gebundener Pflanzen schlieflen. Fiir den
Zustand der Atmosphére im letzten Hochglazial 148t sich festhalten, daf} 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 (2.3.0ben) zeigt die Temperaturverteilungen als Jahresmittel fiir heu-
tige Verdltnisse nach COADS (WooDRUFF, 1987), Abb. (2.3.unten) zeigt die glazialen

Veraltnisse.
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Aus der Verschiebung von Vegetationszonen kénnen neben glazialen Temperaturen auch
Anhaltspunkte zu Niederschlags- und Verdunstungsraten gewonnen werden. Ob Daten,
die mithilfe dieses Verfahrens gewonnen wurden in ihrer Qualitit aber ausreichen, um
fiir ein Ozeanmodell den Siifiwasserantrieb zu liefern, ist fraglich. Als Hinweis auf die
Variabilitidt von Klimaabliufen und als Werkzeug zur Beurteilung von Modellergebnissen

sind sie aber sehr brauchbar.

Windsysteme

Meridional ausgerichtete Bergketten wie die Rocky Mountains und Inlandeisschilde stellen
eine Barriere fiir die anstromenden Luftmassen dar. Da wihrend der letzten Eiszeit zwei
zusitzliche Inlandeise auf der Nordhemisphire die Luftmassen stérten, ist nicht davon
auszugehen, dafi die stehenden Wellen, wie sie heute angeregt werden, zur Zeit des letzten
Hochglazials auch vorgelegen haben. Modellexperimente zu dieser Problematik (LINDE-
MANN & OERLEMANS, 1987; Cook & HELD, 1988; CooK, 1990) zeigen, daB die Troge im
Vergleich zur heutigen Strémung tiefer, die Riicken dafiir hoher ausgefallen sein kénnten.
Dies wiirde eine Schneeakkumulation an den 6stlichen Seiten der Inlandeisschilde fordern
(LinDEMANN & OERLEMANS, 1987). Haben die Eisschilde erst einmal eine Héhe von
iber 1000 m erreicht, kann eine positive Riickkopplung zwischen der Eishéhe und dem

Fiswachstum erwartet werden.

Modellrechnungen (z.B. LAUTENSCHLAGER & HERTERICH, 1990) geben weiter Hinweise
darauf, daff sowohl Windgeschwindigkeiten als auch Windrichtungen am Boden wihrend
des letzten Glazials im Vergleich zu heute verdndert waren (s. Abb. (2.6) unten). Je nach
Komplexitit des verwendeten Modells ist der Betrag und der Winkel dieser Anderung
unterschiedlich. Es wird zudem {iber eine Aufspaltung des atmosphirischen Strahlstroms
in einen Ast nordlich und einen siidlich des laurentidischen Inlandeises diskutiert. Eine
Validierung der Ergebnisse durch Messungen ist allerdings schwierig. In den Tropen und
an ausgewdihliten Stellen im siidlichen Ozean ist es aber mdglich, aus Tiefseesedimenten
Zeitreihen von Korngrofienverteilungen von Staub und Sand zu erhalten. Dies 1afit Riick-
schliifie auf die herrschenden Windgeschwindigkeiten zu. Hiernach scheint es so, als ob die

Lage der HADLEY-Zelle {iber lange Zeit nahezu unverdndert geblieben ist.
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Abbildung 3.6: Jahresmittel des 10 m Windes aus einem Modellexperiment zu heutigen

(Oben) und glazialen (Mitte) Randbedingungen. Unten: die Differenz zwischen glazialen
und rezenten Winden. Die Einheiten sind in [Z]. Abbildungen aus (LAUTENSCHLAGER &

HERTERICH, 1990.)
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2.2.4 Inlandeisschilde

Da die letzte Eiszeit mit einer maximalen Ausdehnung der Inlandeisschilde in Europa und
Nordamerika einhergegangen ist, gibt die Lage der Endmordnen die eisbedeckte Fliche
der maximalen Vereisung an. Das globale Eisvolumen kann {iber das oben schon erw&hnte
§'80 Verhiltnis in Eishohrkernen gut abgeleitet werden?. Die ungefihre Eisdicke der ein-
zelnen Eisschilde ist iiber einfache Geometiebetrachtungen abschitzbar. Man geht davon
aus, dafl in den Inlandeisen zu Glazialzeiten fast dreimal soviel Wasser gebunden war wie
heute. Dieses Wasser wurde den Ozeanen entzogen, so daf} 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, dafl zum Zeitpunkt des letzten glazialen
Maximums das ozeanische Férderband zwar nicht unterbrochen, zumindest im nérdli-
chen Nordatlantik aber reduziert war. Im Globalmittel wird eine Reduzierung der At-
mosphirentemperatur um rund 4°C fiir realistisch gehalten. Lokal, z.B. iiber Eisschil-
den, kann es von diesem Wert aber starke Abweichungen geben. Die Inlandeise bewirken
auflerdem eine Verdnderung 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.

1Bevorzugt verdunstet leichtes 'O 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

(EnMIL1ANIL 1955)
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Abbildung 2.7: Oben: die rezente Topgraphie auf dem Modellgitter in [km], unten: ihr

Aussehen wahrend des letzten glazialen Maximums.



Kapitel 3

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
MopgL [LSG OGCM)] (MAIER-REIMER & MIKOLAIEWICZ, 1992) benutzt, zur Berech-
nung der Oberflichentemperatur wird einerseits ein Energiebilanzmodell der Atmosphire
und andererseits ein 2 - Schichten Atmosphdrenmodell (LAUTENSCHLAGER, pers. Mitt.,
1993) verwendet.

3.1 Das Energiebilanzmodell

Verschiedene Arbeiten (z.B. (STOCKER ET aL., 1992), (LOEMANN, 1995)) haben gezeigt,
dafl schon ein einfaches Energiebilanzmodell die globale Verteilung der Bodentempera-
turen gut genug darstellen kann, um wichtige Prozesse im Ozean anzuregen. In letzter
Zeit werden zunehmend Energiebilanzmodelle mit komplexen Ozeanmodellen gekoppelt,
um wichtige Riickkopplungsmechanismen des gekoppelten Systems aus Atmosphire und
Ozean zu verstelien, ohne den Aufwand eines atmosphéirischen Zirkulationsmodells in Kauf
nelimen zu miissen (z.B. KLEEMAN & Power, 1995; Mikoraiewicz, U., 1996). Im
Energiebilanzmodell bleibt die Dynamik weitgehend unberiicksichtigt; es kommt so mit

wesentlich weniger Rechenzeit aus.

3.1.1 Die Energiebilanz

In Abbildung (3.1) ist der Aufbau des hier verwendeten, 2 — dimensionalen Energiebi-
lanzmodelles skizziert. Es berechnet die Verdnderung der Atmosphirentemperatur in der

planetaren Grenzschicht. deren Dicke auf A = 1000m festgesetzt wird. Aus der Bilanz von

» kurzwelliger. solarer Einstrahlung am Boden. reduziert durch den reflektierten An-

teil. (1 — a)R;.

o der Gegenstrahlung aus hoheren Atmosphirenschichten Ry..
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Abbildung 3.1: Die Abbilciung zeigt den schematischen Aufbau des Energiebilanzmodelles fiir
eine gut durchmischte Schicht von 1000 m Dicke. Hier gilt i—(j = 0. hygt und hgens sind der
latente und sensible WarmefluB, Gber den Atmosphére und Ozean wechselwirken. (1 — o) R,
ist die direkte, solare Einstrahlung, die am Boden verbleibt. Mit Ry, wird die langwellige
Gegenstrahlung aus den héheren Schichten bezeichnet, und Ry, ist die langwellige Abstrahlung
von der Oberfldche. k%d steht fiir die Parameterisierung des horizontalen (hier: zonalen)
Warmetransports. T ist, auBer bei Ozeanflichen, eine vorgegebene, interne Temperatur,
Tunten ist die sich hieraus ergebende untere Randbedingung fiir das Energeibilanzmodell. Durch

das Energiebilanzmodell wird schieBlich die Temperatur T4 errechnet.
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o der langwelligen Abstrahlung vom Boden Ry, (abhingig von der Bodentemperatur
Tunten)v

e den turbulenten Wirmefliissen hge,s und hygy und,
o den durch Diffusion parameterisierten, horizontalen Warmetransport

resultiert eine Anderung der Temperatur Ty, an einem Gitterpunkt (Land, Eis oder

Ozean}), wenn die Bilanz nicht ausgeglichen ist.

(1 — O-')Rs + Rlc - Rlb + hsens + hlat
+
heppa

TAt(neu.) = jjAt(alt) + At~ ( K v2TAi(ali)) (31)

Hier wird
o die Dichte der Luft p4 iiber die allgemeine Gasgleichung berechnet,
o die spezifische Warmekapazitat bei konstantem Druck ¢, = 1005# verwendet.

o Auflerdem geht die Atmosphirentemperatur T4s(q) ein, die im vorangegangenen

Zeitschritt berechnete Atmosphirentemperatur.

Die einzelnen Komponenten der vorgestellten Gleichung werden im folgenden detailliert

dargestellt.

3.1.2 Die Strahlungsilibertragung

Von der kurzwelligen Einstrahlung am Oberrand (Q;ns)der Atmosphire steht zur
Erwdrmung der betrachteten Oberflichenschicht nur ein Bruchteil zur Verfiigung. Durch
Absorption an Wolken oder Aerosolteilchen und Riickstrahlung von den Wolkenoberkan-
ten wird die solare Strahlung deutlich reduziert. In Abhangigkeit von ihrer Albedo «
reflektieren die verschiedenen Oberflichen! die am Boden ankommende Strahlung noch-
mals. So bleibt als kurzwelliger Beitrag (1 — a) R, von der Einstrahlung am Oberrand der

Atmosphére nur noch rund 50% am Boden ibrig.

Im Modell wird ferner eine mittlere Wolkenbedeckung von 50% angenommen, verteilt
auf zwei Hoéhenschichten mit je einem Bedeckungsgrad von 30% (nach WASHINGTON &
PARKER, 1986). Die erste Wolkenschicht in 1000 m die betrachtete Rechenschicht die-
ses Modells. Die Hohe entspricht in etwa dem Cummuluskondensationsnivean. Nach
KLEEMAN & POWER (1995) ist diese Hohe iiber Ozeanflichen auch oft die Dicke der gut
durchmischten Schicht. Die zweite Wolkenschicht in ca. 3 km Héhe iiber dem Meeresspie-
gel reprisentiert die mittelhohen Wolken. Die Temperatur an der Wolkenunterkante wird

durch die Wolkenhshe bestimmt. Die langwellige Abstrahlung vom Untergrund ist eine

!Die Albedowerte o der verschiedenen Oberflichen liegen zwischen 0.08 fiir Ozeanflichen und 0.8 fiir

Eisschilde oder Meereisgebiete. Die Albedo der meisten unvereisten Landflichen liegt bei 0.2
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Funktion der ,,Bodentemperatur” Typnten. Am Boden ergibt sich die Strahlungsbilanz @,

in [—:,%] aus der reduzierten solaren Einstrahlung 1 —oR; und der langwelligen Abstrahlung

von den Wolken R;. (Quellterme) einerseits und der langwelligen Abstrahlung vom Boden

Ry, nach dem STEFAN-BoOLZMANN Gesetz (Senkenterm) andererseits.
Qb = (1 - a’) ‘ Rs + Rlc - Rlb(Tunten) (3.2)

3.1.3 Der latente und der sensible Wirmefluf3

Turbulente Austauschprozesse zwischen der unteren Modellbegrenzung (Ozean-, Land-
oder Eisflichen) und Atmosphére erzeugen Fliisse sensibler und latenter Warme. Uber sie

wechselwirken die Systeme miteinander.

Der sensible Warmefluf

Der sensible Wiarmefluf§ wird parameterisiert als
Bsens = pa - ¢p-cr U (Tunten — Tas(alt))- (3.3)
In dieser Gleichung wird
o die Dichte der Luft p4 tiber die allgemeine Gasgleichung berechnet,
o die spezifische Warmekapazitdt bei konstantem Druck ¢, = 1005# verwendet.

o Ferner wird hier die dimensionslose Stantonzahl czy mit 0.9-107% angenommen. Sie

wurde empirisch ermittelt.

o Die Grofle u* = y/ A/TETTT?’ stellt die Reibungsgeschwindigkeit dar. Hierbei sind 7,

und 7, die Windschubspannungen in zonaler bzw. in meridionaler Richtung. «* hat
die Einheit [2].
o Die Temperatur Tynen ist an Ozeanpunkten die Temperatur der obersten, gut durch-

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

Land-, Meereis- und Inlandeispunkten wird

Hw (T: = Taggare))
Kw

Tunten = TAt(alt) + (34)

berechnet. Bei Landpunkten wird, wie in Abb.(3.1) dargestellt, eine konstante Erd-
temperatur 7; von +7°C (KLEEMAN & POWER, 1995) angenommen, bei Inlandets-
punkten wird ebenfalls mit einer konstanten Temperatur gearbeitet, sie betragt T; =-

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

Wirmedurchgangskoeffizient Hyw fir Landflichen ist mit 0.09 % (KLEEMAN &
PowER, 1995) 3 GréBenordungen kleiner gewshlt als der fiir Ozeanflachen (40 ;‘%\—)

und 2 Gréflenordungen kleiner als fiir Inlandeis (2.1 %QV—K, PATTERSON, 1981). Bei
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Meereis hingt der Wirmedurchgang von der Eisdicke ab. Ist das Eis dicker als 0.5 m,
wird der gleiche Wirmedurchgangskoeffizient wie fiir Inlandeis benutzt, ist es diinner
als 0.05 cm, wird es wie ein Ozeanpunkt behandelt. Dazwischen wird linear interpo-
liert. Mit Ay wird die Wirmekapazitiat der obersten Oberflichenschicht bezeichnet.
Sie hat unterschiedliche Werte fiir Land- Ozean- und Eisflichen. Fiir die Wirmeka-
pazitat des Ozeans wird im folgenden ¢y, = 4.2 n?;; verwendet, bei von Landpunkten
wird ‘2.27:2/;\» angenommen. Uber Eispunkten wird mit 4.85 ;fljf (1 — Eisdicke) ge-
rechnet. Ist die Meereisdicke grofler als 0.5 m, so wird angenommen, daf§ dafl das

Eis die Systeme Ozean und Atmosphére vollstdndig voneinander isoliert hat.

Der latente Warmeflufl

Der latente Wiarmeflu§ wird berechnet nach der Formel
hlat = Lv B (35)

Die Verdunstungsrate (£) wird mit der Verdunstungswirme (L, = 2.5 - 1067;%) multipli-

ziert.

In Energiebilanzmodellen, die Temperaturdnderungen vertikal iber die gesamte Schicht-
dicke integriert betrachten, ist es sinnvoll, die latente Warme iiber hye = L, - (E — P),
der Differenz aus Verdunstung £ und Niederschlag P zu berechnen. Die Verwendung der
Differenz trigt der Temperaturerhdhung, die durch Kondensation des Wasserdampfes im
Kondensationsniveau geschieht, reduziert durch die Energie, die zur Niederschlagsbildung

gebraucht wird, Rechnung.

In diesem Modell, in dem nicht iiber die gesamte Atmosphirendicke integriert wird, findet
alle Kondensation oberhalb der betrachteten Rechenschicht statt. Daher ist der Einfluf
dieses Prozesses auf die Warmebilanz nur schwer abzuschdtzen. Da nicht klar ist, wie grof
der Fehler sein kann. wenn der Niederschlagsbildung mit beriicksichtigt wird, soll auf die

Einbeziehung des Niederschlages verzichtet werden.

Die Verdunstung wird berechnet nach
E= P4 -CE u” - (([sat(Tunten) - 0.8+ qut(TAt))- (36)
AuBer den vorher schon erliuterten Grofien werden hier folgende Gréflen verwendet:

e Der Faktor ¢ tragt dem turbulenten Austausch von Feuchte Rechnung. Er ist

empirisch abgeleitet. analog zu ¢z und hat hier den Wert 1.5- 1072

e Das Massenmischungsverhéltnis von Wasserdampf und trockner Luft bei Sattigung
Gsat(Lunten ) ergibt sich aus 0.62‘25;“1. wobel egq¢ liber die MagyUs-Formel berechnet
wird. Die GroBe ¢sq; ist somit eine Funktion vom Bodendruck und der Tempe-

ratur Tynren. tiber Ozeanflichen ist dies die Ozeantemperatur. Uber Land- und
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Eisflichen wird keine Feuchtebilanz gerechnet, der latente Wirmeflufi wird daher

vernachlassigt.

e Die spezifische Feuchte ¢sq¢(74:) wird analog zu gsqe(Tyunten) berechnet, doch wird
eine S#ttigung von 80% angenommen. Messungen zufolge ist dies ein guter Wert
fiir die relative Feuchte iiber Ozeanflichen (siehe z.B. (OBERHUBER, 1988)). Selbst
bei identischen Temperaturen zwischen Ozeanoberfliche und Atmosphirenunterrand

stellt sich somit immer Verdunstung ein.

3.1.4- Der horizontale Wirmetransport

Durch den weitgehenden Verzicht auf die Darstellung der dynamischen Prozesse in ei-
nem Energiebilanzmodell kann zonaler und meridionaler Temperaturaustausch nicht iber
Advektion mit einem mittleren Wind geschehen. Dieser Verzicht erlaubt einerseits grofle
Zeitschritte, bedeutet aber andererseits eine Einschrinkung in der Anwendbarkeit des
Modells. In dieser Arbeit interessieren in erster Line langfristige Prozesse, die durch
die Tiefenzirkulation im Nordatlantik bestimmt sind. Der atmosphérische Wirmetrans-
port in mittleren und hohen Breiten wird durch wandernde Wellen und Wirbel dominiert
(PeixoTo & OORT, 1984). Nach CHEN ET AL. (1993) ist es vertretbar, diese Transport-
prozesse durch diffusiven Warmetransport zu parameterisieren. In Anlehnung an CHEN
ET aL. (1993) und Givr, (1982) wird eine Diffusionskonstante x von 2 - 106’”72 verwen-
det. So wird ein Wirmeausgleich entgegen den sich einstellenden Temperaturgradienten
erméglicht. Die Verwendung eines global einheitlichen Wertes fiihrt in den Polarregionen
aufgrund der Gittergeometrie zur Verletzung des COURANT — FRIEDRICHS — LEwWY -
Kriteriums?. Um derartige Instabilititen zu vermeiden, wird die Diffusionskonstante in
den Gitterreihen nérdlich von 63.75°N und siidlich von 63.75°5 durch eine Cosinusfunk-
tion skaliert. Hiervon abgesehen liefert schon die Verwendung eines global einheitlichen

Diffusionskoeffizienten befriedigende Ergebnisse.

3.2 Das 2-Schichten Atmosphirenmodell

Das 2-Schichten Atmosphirenmodell, das von M. Lautenschlager entwickelt wurde (LAu-
TENSCHLAGER, pers. Mitt.) wird in dieser Arbeit nur als Erweiterung zum Energiebi-
lanzmodell aufgefafit. Die wichtigste Erweiterung ist die Einbeziehung der dynamischen

Prozesse in der Atmosphire.

Das Atmosphirenmodell beruht auf den Erhaltungsgleichungen fiir Impuls und Energie,

der Kontinuitits- und der Zustandsgleichung. Die Bewegungsgleichung wurde fiir das At-

2Das Das CoURANT-FRIEDRICHS- LEWY-I{riterinm ordnet einer vorgegebenen Gittermaschenweite Az
bei gegebener Horizontalgeschwindigkeit u einen maximal moglichen Zeitschritt At zu. Die Uberschrei-
tung des Zeitschritts At = £Z (eindimensionales Problem) fihrt zu einer linearen Instabilitit des

Differenzenschemas.
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Aurbau eines Zwei Schichten Atmospharenmodells

Tropopause (= 200 hPo) c=0
[ U AR —

Schicht 1 G =1/4,0, ¢, ,v,

Schicht 2 c=1/2, G,

Schicht 3

R Tl G =3/4,0;, O3 v

c=1,I1,6 Vv,

Erdoberfiache

Abbildung 3.2: Die Abbildung zeigt den schematischen Aufbau des 2-Schichten Atmospharen-
modelis in o-Koordinaten. Die GréBen, die in o= 3/4 und o= 1/4 berechnet werden, sind die
potentielle Temperatur O, das Geopotential & des Punktes auf der betrachteten Schicht und
der horzontale Windvektor ¢. Auf o= 1/2 ist die vertikale Komponente der Bewegungsglei-

chung gegeben.

mosphérenmodell vereinfacht, indem die BoussinEsQ Approximation und die hydrostati-
sche Approximation durchgefiihrt wurden. Da in dem hier verwendeten Atmosphirenmo-
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 kénnen. Aus diesem Grund ist es im Augenblick noch
nicht sinnvoll, mit den modellierten Windfeldern die Ozeanzirkulation anzutreiben. Als
Erweiterung zum Energiebilanzmodell dienen aber die berechneten Winde zur Bestim-

mung von horizontalen Wirmefliissen.

Die Modellgleichungen fiir die Atmosphére sind in horizontaler Richtung in Kugelkoor-
dinaten formuliert, in vertikaler Richtung in o-Koordinaten. Das o-System eignet sich
besonders gut, weil die kinematische Randbedingung am Boden, auch bei Berficksichti-
gung von realistischer Topographie, exakt dargestellt wird. Die Vertikalkoordinate ¢ wird
am Boden gleich 1, an der Modellobergrenze gleich 0 gesetzt. Der Druck am Boden wird
mit IT bezeichnet, nach oben hin wird die Atmosphire in diesem Modell bei p;, = 200 hPa

begrenzt. Dies entspricht einer mittleren Tropopausenhdhe von rund 10 km.
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Die prognostischen Variablen im Modell sind:
e der horizontale Windvektor 7,

o die potentielle Temperatur @ = T(mﬁ)g, mit K als der universellen Gaskon-
stanten (287.05 rgi]\-) und ¢, der spezifischen Wérme bei konstantem Druck (1005
o)

o der Bodendruck II.

Die diagnostischen Variablen im Modell sind schliefilich:

o &, die zeitliche Ableitung der Vertikalkoordinate,

¢ ¢, das Geopotential auf einer o- Fliche,

e o= %, das spezifische Volumen.

Einen schematisierten Aufbau des hier verwendeten 2 - Schichten Atmosphirenmodells
zeigt die Abbildung (3.2). Die Bewegungsgleichungen, die Kontinuitdtsgleichung und der
1. Hauptsatz der Thermodynamik werden jeweils auf der 1. (o = 0.25) und der 3. Schicht
(0 = 0.75) geldst. Um Informationen tiber Windgeschwindigkeiten und Temperaturen am
Erdboden, d.h. fiir ¢ = 1 zu erhalten, werden die betreffenden Gréfien aus den héheren

Schichten extrapoliert.

3.3 Das Ozeanmodell

Da das Qzeanmodell im Gegensatz zum vorher vorgestellten Energiebilanzmodell keine
Neuentwicklung darstellt, sondern schon vielfach in wissenschaftlichen Arbeiten verwendet
wurde (MAIER-REIMER & MIKOLAIEWICZ, 1992; MAIER-REIMER ET AL., 1993; MAIER-
REIMER ET AL., 1990; MIKOLAJEWICZ ET AL., 1993; LAUTENSCHLAGER ET AL., 1992),

mochte ich mich hier auf eine kurze Beschreibung der Eigenschaften beschranken.

3.3.1 Allgemeine Bemerkungen

Die Konzeption des LARGE SCALE GEOSTROPHIC OCEAN GENERAL CIRCULATION Mo-
DEL (LSG OGCM) beruht auf der Annahme, daf} in einem Modell, mit dem langsame Kli-
maveridnderungen simuliert werden sollen, d.h. Klimaverdnderungen, die auf einer Zeits-
kala von mehreren 100 - 1000 Jahren stattfinden, die barotropen Prozesse nicht explizit

aufgeldst werden miissen um die mafigeblichen Abldufe darzustellen.

Nach der urspriinglichen Idee von Hasselmann (1982) sollten das barotrope Geschwindig-
keitsfeld und die Oberflichenauslenkung diagnostisch aus dem Dichtefeld und der Wind-

schubspannung berechnet werden. Das barokline Geschwindigkeitsfeld sollte dann aus der
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Geostrophiebeziehung (unter Vernachldssigung von Trégheit und Reibung wird eine Be-
wegung eines Masseteilchens von Corioliskraft und Druckgradientkraft bilauziert) diagno-
stiziert werden. Das barotrope und der barokline Geschwindigkeitsfeld wire nach diesem
Ansatz vollstindig diagnostisch bestimmt. Die einzigen prognostischen Modellgleichungen
wiren in diesem Falle die Advektionsgleichungen fiir 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 Vernachlissi-
gung der Advektion von Impuls implizit geldst. Barotrope RossBy-Wellen und Schwe-
rewellen werden durch die Verwendung des impliziten Verfahrens herausgedampft. Der
im Modell verwendete Zeitschritt von einem Monat kann somit erheblich grofer als die

Zeitskala der Schwerewellen und der barotropen RossBy-Wellen im Ozean sein.

3.3.2 Zur Formulierung des Ozeanmodells

Das Modell basiert auf den Erhaltungsgleichungen fiir Energie, Salz und Impuls (letztere
in linearisierter Form), der Zustandsgleichung und der Kontinuititsgleichung. Diese Glei-
chungen wurden durch die hydrostatische und die BoussiNnEsQ Approximation, sowie die

Annahme der Inkompressibilitat vereinfacht.

Das Modell wurde auf dem Arakawa - E-Gitter (Abschnitt 3.4) formuliert und verfiigt in
der Horizontalen iiber 72 x 72 Gitterpunkte. Dies entspricht einer horizontalen Auflésung
von 3.5°. Die erste Gitterpunktsreihe liegt 1.25° vom Pol entfernt, was einen zonalen
Gitterbstand von rund 10 km bewirkt. In der Aquatorregion entspricht die gleiche Git-
terauflosung einem zonalen Gitterabstand von 555 km. In der Vertikalen werden die
Gleichungen in 11 Schichten unterschiedlicher Michtigkeit gelést. Die oberste Schicht hat
hierbei eine freie Oberfliche und reicht im nicht ausgelenkten Zustand 50 m tief, die un-
tersten Ozeanschichten sind 1000 m dick. Horizontale Geschwindigkéiten, Temperaturen
und Salzgehalte werden in den Tiefenstufen 25m, 50m, 75m, 150m, 250m. 450m, 1000m.
2000m, 3000m. 4000m und 5000 i unterhalb der Ozeanoberfliche berechnet. Vertikale
Geschwindigkeiten und vertikaler Druckgradient werden zwischen den jeweiligen Tiefen-

stufen ermittelt.

Das Modell enthédlt eine gegldttete. realistische Bodentopographie und berechnet einen
vollstdndigen Jaliresgang des Ozeanzustandes. Dies spielt vor allem bei der Modellie-
rung des interhemisphédrischen 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 dies in Arbeiten von MaIErR-RENMER & Mikorasewicz (1992, 1993) vorgenom-
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men wurde. Anmerkungen miissen jedoch zu den gewdhlten 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, dafl eine Stérung am Gitterpunkt 7 zum Zeitpunkt ¢ sich
im folgenden Zeitschritt ¢t + At nur in Richtung ,,des Windes” v§+
7 —1 nicht beeinfluBt®. Das hat den Vorteil, daB keine unphysikalischen Extrema auftreten.
Bei der hier verwendeten Auflésung ist das Upwind — Advektionsschema stark numerisch
diffusiv, aber diese héhere Diffusivitdt wird benétigt, um schlechte Dispersionseigenschaf-

ten auszugleichen (MaIER-REIMER & MIKOLAIEWICZ, 1993). Die implizite Diffusion ist

! ausbreitet und Punkte

geschwindigkeitsabhdngig und hat in Gegenden mit starken Stréomungen, z.B. westlicher
Randstrom, den grofiten Einflufl . Da in der Natur aber eben dort Vermischungsprozesse
stattfinden, die das Modell aufgrund der Gitterweite nicht auflésen kann, kann die hohe
Diffusivitdt als Parameterisierung dieser Effekte angesehen werden, denn genau wie diese
ist sie am 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
Einflul auf die Losung als die explizite Diffusion bei vergleichbaren Modellen mit zentralen

Differenzen.

Die zeitliche Diskretisierung der Gleichungen ist in vollstindig impliziter Weise geschehen.
Der Vorteil bei der Verwendung impliziter Verfahren ist es, daf§ die Losung unabhingig
von der Zeitschrittweite immer stabil ist. Der Nachteil hierbei ist, daf} grole Phasenfehler

bei schnell verdnderlichen Vorgidngen auftreten.

Das Geschwindigkeitsfeld wird in einen barotropen Mode und n-1 barokline Moden zerlegt,
wobel n die Anzahl der Schichten im Ozeanmodell darstellt. Das aus der impliziten Dis-
kretisierung der baroklinenr Moden resultierende Gleichungssystem wird iterativ gel@st.
Wegen der schlechten Konvergenzeigenschaften der Iteration fiir den barotropen Mode
wird hier eine Losung durch Inversion gewonnen. Um den Rechenaufwand zu reduzie-
ren, wird die Inverse der Koeflizientenmatrix zu Beginn der Rechnung bestimmt und das
Gleichungssystem in den folgenden Zeitschritten durch Martrixmultiplikation gelost. So-
lange nur Entwicklungen in der Ndhe des urspriinglichen Zustandes betrachtet werden,
braucht diese zeitintensive Matrixinversion nicht wiederholt werden. Da die Koeffizienten
aber schwach vom Dichtefeld abhingen, ist es, um gréflere Fehler zu vermeiden, notwen-
dig, die Koeffizientenberechnung und die Matrixinversion in regelméafigen Abstinden zu
wiederholen. Dies ist z.B. bei transienten Modellexperimenten der Fall, oder wenn Ein-
schwingvorgéinge untersucht werden sollen. Fiir die folgenden Modelldaufe hat sich ein

Rhythmus von 50 Jahren bewdhrt.

1 1
1t ol Bt 5 BN
et v, >0
2l R _.U]‘ ! Af_u, J (PRESS ET AL., 1992)
141 ) YUJi <0



KAPITEL 3. BESCHREIBUNG DER MODELLE 37

Parametrisierung subskaliger Prozesse

Durch die hydrostatische Approximation wird die Vertikalkomponente der Bewegungs-
gleichung um alle Terme reduziert, die von sehr viel kleinerer Gréfienordnung sind als der
vertikale Durckgradient und die Schwerebeschleunigung. Dies eliminiert einerseits hochfre-
quente Schallwellen, die in den urspriinglichen Bewegungsgleichungen als Losung enthalten
sind, aber fiir die groffirdumigen Bewegungen im Ozean keine Relevanz haben, andererseits
schlieft dies aber auch die explizite Modellierung von Konvektionsereignissen aus. Auch
durch die gewéhlte Auflosung des Rechengitters gehdren Konvektionsereignissen zu den
Prozessen im Modell, die nicht aufgelost werden kdnnen, sondern parameterisiert werden
miissen.

Sind zwei iibereinander liegende Schichten instabil geschichtet, wird die Wassersiule sta-
bilisiert, indem die Eigenschaften unter Beachtung von Salz- und Energieerhaltung aus-
getauscht werden. Von der Oberfliche ausgehend werden alle benachbarten Schichten
verglichen und gegebenenfalls vermischt. Da diese Prozedur nur einmal pro Zeitschritt

durchgefiihrt wird, ist die Wassersdule nach jedem Schritt noch nicht zwangslaufig stabil.

Ein weiterer Prozess, der aufgrund der Gitterauflosung nicht dargestellt werden kann, ist
der Transport von Impuls und Masse durch die baroklinen Wirbel. Die implizite Diffu-
sion des Advektionsschemas muf} als grobe Parameterisierung dieser Transporte angesehen

werden.

3.3.3 Das Meereismodell

Im Ozeanmodell ist ein einfaches, thermodynamisches Meereismodell enthalten. Auf- und
Abbau von Meereis wird zu den gegebenen Temperaturverhdltnissen im Ozean- und At-
mosphérenmodell berechnet. Wenn die Temperatur der obersten Ozeanschicht Ty, durch
Wiérmeverlust unter den Gefrierpunkt Ty = —1.9°C von Salzwasser sinkt, wird der Ozean
nur bis zu Ty abgekiihlt. Die restliche Energie wird zum Aufbau von Meereis benutzt.
Kann nicht wihrend des gesamten Monats Eis produziert werden, beispielsweise, wenn
am Monatsanfang Tp, > Ty gilt, so setzt erst zu einem spédteren Zeitpunkt im Monat
Gefrieren ein. In Féllen, bei denen die Atmosphirentemperatur T4; oberhalb des Gefrier-
punktes liegt, aber Meereis existiert, wird erst alles Eis geschmolzen, bevor die Temperatur

des Ozeans wieder ansteigen kann.

Der Warmeflui # durch das Eis wird berechnet durch

(Tar ~ Ty)

H=D
hg
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Hierbei
e bezeichnet hg die Eisdicke,
¢ D die Wirmeleitfahigkeit von Eis. Nach SCHWERTFEGER (1963) wird mit einem

T W
Wert von 1+

gearbeitet.
o T4y stellt die Atmosphirentemperatur oberhalb der Wasseroberfliche dar.

Die Anderung der Eisdicke in einem Zeitschritt (1 Monat) wird ausgedriickt durch

dhy  H

e —E, (3.8)

wobei die Schmelzwirme Lg einen Wert 335%5— hat.

3.4 Das Arakawa-E-Gitter
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Abbildung 3.3: Die Abbildung zeigt die Anordnung von Vektorpunkten (X) und Skalarpunkten
(+) im Arakawa-E-Gitter.

Sowohl das Ozeanmodell als auch das Atmosphiren- und Energiebilanzmodell sind auf

dem von ARAKAWA UND LAMB (1977) beschriebenen E-Gitter formuliert.

Dieses Gittersystem verfiigt in horizontaler Ebene iiber zwei separat vorliegende Gitter mit
jeweils 72 x 72 Punkten. Auf dem ersten Gitter werden Vektorenfelder wie beispielsweise
Horizontalgeschwindigkeiten und Windschubspannungen berechnet, auf dem zweiten die

skalaren Groflen wie Temperaturen und Druck.

Abbildung (3.3) zeigt den Aufbau des Gitters. Die Anordnung der Vektor- (X) und Ska-
larpunkte (+) zueinander bewirkt, dafl der benachbarte Gitterpunkt in meridionaler Rich-

tung zwei Gitterreihen entfernt liegt. Somit gehen in die Berechnung einer skalaren oder
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vektoriellen Gréfle am Punkte (i, j) nur Informationen aus den Reihen (j), (j+2) und (j-2)
ein. Wird iiber lange Zeitrdume integriert, kann diese Formulierung zu zwei vollstindig
entkoppelten Teilgittern fiihren, eines auf den geraden und eines auf den ungeraden Git-
terpunktsrethen (MESSINGER & ARAKAWA, 1976). In den hier verwendeten Modellen
wird dieser Gitterseparation durch die relativ hohe Diffusivitit des numerischen Schemas

entgegengewirkt.

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

Gitterabstand von AT‘ = 2.5% verschoben, die Vektor- und Skalarpunkte zueinander selber
um Az = 5% In meridionaler Richtung verschiebt sich der erste Punkt (i=1) jeder neuen
Gitterpunktreilie um 2.5° nach Westen, so dafl jeder Skalarpunkt von vier Vektorpunkten

umgeben ist.

Der meridionale Gitterabstand betrdgt ebenfalls 2.5°, d. h. sowohl in zonaler als auch in
meridionaler Richtung betrégt der Abstand zwischen benachbarten Gitterpunkten glei-
cher Art jeweils 5°. Dieses Gitter benutzt sphirische Koordinaten und ist daher nicht
dquidistant, d. h. es existiert eine Abhéngigkeit der Entfernungen einzelner Gitterpunkte
voneinander mit der geographischen Breite. Die polndchste Gitterpunktreihe liegt (%)
vom Pol entfernt, bei 88.75°V bzw 88.75°5. Hieraus ergibt sich ein zonaler Gitterpunkts-
abstand von rund 12 km. Vom Aquator sind die nachsten Punkte 1.25° nordlich bzw.
stidlich verschoben. Dies entspricht bei gleicher Maschenweite Az von 5° einem Abstand
von fast von 555 km. In meridionaler Richtung ist der Gitterabstand dquidistant und

betragt tiberall rund 555 km.

Da keine zonale Gitterpunktreihe genau bei 0° am Aquator liegt, sondern 1.25° nérdlich
bzw. siidlich davon, vermeidet die Gitterkonfiguration, dafl Atmospharen- oder Ozeanmo-
delle Probleme durch den hier verschwindenden Coriolistermm bekommen. Da auflerdem
die erste und letzte zonale Gitterpunktsreihe 1.25° vom Pol entfernt ist, wird unterbunden,
dafl die Langenkreise sich am Pol treffen und zu Dreiecken entarten. Dies hitte numeri-
sche Instabilitdten im Modell zur Folge, da das COURANT-FRIEDRICHS-LEWY-Kriterium
(CI'L) verletzt werden wiirde. Ist das CFL-IKriterium nicht erfiillt, wird die Lésung insta-

bil und entfernt sich exponentiell von der analytischen Losung.

Wie in Abschnitt (3.3) schon beschrieben, werden Schwerewellen bei der Losung des linea-
ren Gleichungssystems nahezu vollstindig unterdriickt, so dafl der Nachteil des ARAKAWA-
E Gitters. die Schwerewellen fehlerhaft darzustellen, hier nicht zum Tragen kommt. Der
Vorteil des Gitters liegt darin. daf einfache. interpolationsfreie Ausdriicke der Differen-
zen fiir die raumlichen Ableitungen vorliegen (MESSINGER & ARAKAWA.. 1976: MAIER-

RENNMER & Mikoralpwicz. 1993)
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Anfangsbedingungen

Geschwindigkeiten im Ozean | Ozean befindet sich

(barotrop und baroklin) in Ruhe (u,v,w=0)
Meereisverteilung kein Meereis
Oberflachenauslenkung keine Auslenkung
Potentielle Temperatur 2.5°C

in allen Schichten

Salzgehalt 34.5 psu (rezent)
in allen Schichten 35.5 psu (glazial)

Tabelle 3.1: Zusammenstellung der Anfangsbedingungen fiir die folgenden Modellexperimente

3.5 Daten als Anfangs- und Randbedingungen

3.5.1 Rezente Verhéltnisse
Anfangsbedingungen des Ozeanmodells

Um numerische Modelle betreiben zu kénnen, werden Anfangs- und Randbedingungen
benotigt. Die Anfangsbedingungen initialisieren den Ozeanzustand durch Vorgabe der
Geschwindigkeiten, der Temperaturen und des Salzgehaltes der verschiedenen Niveaus,
sowie der Meereisbedeckung und der Oberflichenauslenkung an jedem Gitterpunkt. Prin-
zipiell kann fiir jedes Modellexperiment von einem homogenen Ozeanzustand ausgegangen
werden, das bedeutet, der Ozean ist isotherm (@ = 2.5°C') und isohalin (34.5 psu) ge-
schichtet (s.Tabelle (3.1)). Nach zweitausend Jahren numerischer Integration hat sich das
Modell von einem homogenen Anfangszustand aus zu den gegebenen Randbedingungen in

einen Gleichgewichtszustand eingeschwungen.

Wird der thermohaline Antrieb durch das Vorschreiben von Oberflichentemperaturen und
-salzgehalten mithilfe eines Relaxationsterms formuliert?, kann im allgemeinen davon aus-
gegangen werden, dafl das Ozeanmodell unabhéngig von den Anfangsbedingungen als Re-
sultat denselben Gleichgewichtszustand erreicht. Dies ist zwar mathematisch nicht zwin-
gend, aber bislang zeigten sich hier keine derartigen Abhéngigkeiten. Bei der Verwendung

gemischter Randbedingungen oder Flufirandbedingungen kann sich dies anders verhalten.

Die hier gewihlten Anfangsbedingungen fiir die Temperatur - und Salzgehaltsverteilung

erleichtern es dem Modell, schnell den heute vorliegenden Zustand des ozeanischen Férder-

* Auf die verschiedenen Kopplungsmethoden wird in Abschnitt (4.1) eingegangen.
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Randbedingungen

Rezente Modelldufe

Glaziale Modelliufe

Monatsmittel der

Monatsmittel der

Windschubspannungen

Oberflichentopo-
graphie

COADS-Datensatz

nach HELLERMAN&
ROSENSTEIN (1983)

von einem globalen 1 x 1

Datensatz interpoliert

Resultat eines Modell-

Oberflichen- nach WOODRUFF (1987) laufes zu CLIMAP

temperaturen Randbedingungen

Oberflichen- Salzgehalt nach Sommersalzgehalt
salzgehalte LevITUs (1982) nach DUPLESSY
(Jahresmittelwert) ET AL., (1991)

Resultat eines Modell-
exp. zu CLIMAP-
Randbedingungen

CLIMAP- Topographie

41

Tabelle 3.2: Ubersicht iiber die verwendeten, vorgegebenen Randbedingungen fiir die Mo-

delldufe zu heutigen und glazialen Verhiltnissen.

bandes zu reproduzieren. Die Bildung von atlantischem Tiefenwasser, mit den heute ge-
messenen Wassermasseneigenschaften (DIETRICH ET AL., 1975) wird von Anfang an vor
einer denkbaren, aber fiir keinen Zeitpunkt nachgewiesenen Zirkulationsvariante mit Tie-

fenwasserbildung im Pazifik bevorzugt.

Randbedingungen des Ozeanmodells

Die verwendeten Randbedingungen, fiir das Ozeanmodell sind im Einzelnen:
¢ Windschubspannungen 7 im Monatsmittel nach HELLERMAN & ROSENSTEIN (1983).

¢ Das Ozeanmodell wird durch Wiarmefliisse oder Oberflichentemperaturen angetrie-
ben werden. Hier wird ein Jahresgang von gemessenen Lufttemperaturen nach

COADS (WoODRUFF, 1987) verwendet (Abbildung (2.3.0ben)).

¢ Ein Salzgehaltsfeld an der Meeresoberfliche bzw. ein Feld des Nettoniederschlags,
d.h. die Differenz zwischen Niederschlag und Verdunstung, mufi dem Modell vor-
gegeben werden. Hier wird ein globaler Datensatz des Oberflichensalzgehaltes im
Jahresmittel nach LEviTus (1982) (Abbildung (2.5.0ben)) benutzt.

Durch die Kopplung eines Atmosphiren- bzw. Energiebilanzmodells an das Ozeanmodell
wird es spater moglich, das Vorschreiben einiger Randbedingungen ganz oder teilweise
aufzuheben. Die Oberflichentemperaturen werden dann vom Energiebilanz- bzw. dem

Atmosphirenmodell geliefert. Um variable Oberflichensalzfelder zu modellieren, ist die
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Beriicksichtigung eines komplexen hydrologischen Kreislaufs erforderlich. Zur Zeit kann
dies aber noch nicht geschehen, da weder die beteiligten physikalischen Prozesse noch deren
Einflul auf Verdunstung und Niederschlag im Rahmen eines grob auflésenden Modelles

ausreichend genau parametrisierbar sind um ein Ozeanmodell anzutreiben.

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

die Experimente zusammengefafit.

3.5.2 Glaziale Verhiltnisse
Anfangsbedingungen

Als Anfangsbedingungen fiir glaziale Modellexperimente werden die gleichen Verhiltnisse
vorgegeben wie fiir einen rezenten Lauf. Nur der globale Mittelwert des Salzes ist um 1
psu erhght (2. Spalte der Tabelle (3.1)).

Der héhere Salzgehalt als Initialisierung ergibt sich aus der Annahme, daf} sich die Salz-
menge im Ozean auch idber lange Zeitrdume hinweg nicht gedndert hat, Ablagerungen
von Salz im Sediment spielen hiernach keine Rolle. Die SiiBwassermassen, die zum Auf-
bau der glazialen Inlandeise nétig waren, mufiten dem Ozean entnommen worden sein.
Nach FLINT (1977) lag zu Glazialzeiten die global als Eis gebundene Menge Stifiwasser bei
7.056 % 10'8m3. Aus den heute gebundenen 2.406 * 10'%m? ergibt sich eine Zunahme des
globalen Ozeanvolumens seit der letzten Eiszeit von 4.65 + 101%m3, Hieraus lafit sich bei
der Annahme eines heutigen mittleren Salzgehaltes im Ozean von 34.75 psu eine globale
Erhéhung in allen Schichten um 1.21 %, errechnen®. Der Aufbau eines Eisschildes geht
bis zu zehn mal langsamer vonstatten, als der Eisabbau. Der Ozean hatte somit rund
10 000 Jahre Zeit, die kontinuierliche Entnahme von Siiflwasser und die damit verbun-
dene Erhéhung des Salzgehalts unabhéngig von Mustern des Nettoniederschlags im Ozean
zu verteilen. Da iiber eine regionale Verteilung dieser zusatzlichen Salzmenge im Ozean
keinerlei Informationen vorliegen, ist fiir die glazialen Experimente noch zwingender von
homogenen Anfangszustdnden auszugehen als bei der Simulationen des heutigen Zustan-
des. Abwegige Anfangsbedingungen fithren bei Experimenten zu festen Randbedingungen
zwar lediglich zu einer Verlangerung der Rechenzeit, aber bei Experimenten zu gemisch-
ten oder Flufirandbedingungen kann dies zu unphysikalischen Gleichgewichtszustdnden

fiithren.

“Diese Zahl ergibt sich, wenn man die global in 135%10*°m® Wasser (STOMMEL, 1961) gelste Salzmenge
(im Globalmittel 34.75 %,) auf die nach der Eisbildung im Ozean verbleibende Wassermenge von 130.45 %

10'%m® reduziert
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Randbedingungen

Eine tabellarische Auflistung der glazialen Randbedingungen ist in Tabelle (3.2) darge-
stellt.

Landmaske

Aussagen iiber Orographie und Topographie zum Zeitpunkt des letzten glazialen Maxim-
ums zu machen, ist trotz allgemein diirftiger Datenlage verhéltnismaBig einfach. Aus
dem Gesamtvolumen des in den Inlandeisen gepeicherten SiiBwassers kann ein Betrag
abgeschitzt werden, um den der Meerespiegel abgesenkt gewesen sein mufl. Geht man
hierbei von einem Wert von 80 m - 100 m aus (FLINT, 1971), bedeutet dies fiir die Land
/ Meerverteilung im hier benutzten Modellsystem, dafl aus 141 flachen Ozeanpunkten
Landpunkten werden. Dies entspricht immerhin gut 4% aller Ozeanpunkte. Aus modell-
technischen Griinden ist es nicht mdglich, den Meeresspiegel abzusenken, um trotzdem
einen Unterschied in der Land/Ozean-Verteilung zu erhalten, wurden nur die betreffenden
Ozeanpunkte angehoben (Abbildung (2.7.unten)). Dies hat zur Folge, daf bei Modelldufen
zu glazialen Randbedingungen flache Meeresschwellen, wie die Strafle von Gibraltar und
die Island — Grénland - Schottland Schwelle die gleiche Tiefe hat, wie heute. Die daraus
folgende moglicherweise fehlerhafte Transportrate iiber diese Schwellen wird im folgenden

noch eine Rolle spielen.

Windschubspannung

Winddaten aus geologischen Messungen abzuleiten ist schwer und mit grofien Fehlern
behaftet, wie in Abschnitt (2.2.3) ausgefithrt wurde. Zudem muf die tatsdchlich bendtigte
Kopplungsgréfe zwischen dem Ozean und der Atmosphire, die Windschubspannung, iber
eine einfache Turbulenzparametrisierung des Windes in der untersten Schicht abgeleitet

werden. Diese Randbedingung mufl daher duflerst kritisch betrachtet werden.

Moderate Stérungen in der Gréfie gewShnlich auftretender Mefifehler haben nur einen ge-
ringen Einflufl auf das Gesamtbild des gekoppelten Systems. Jedoch ist zu erwarten, daB
ein Gleichgewicht bei Verwendung glazialer bzw. rezenter Winde unterschiedlich ausse-
Lien wird. Es ist demnach wichtig, spezielle Windschubspannungsdaten fiir einen Model-
lauf zu glazialen Topographiebedingungen zu haben. FEin erster Ansatz kann hier sein,
Windschubspannungen aus Ergebunissen von Modelldufen komplexer Atmosphérenmodelle
abzuleiten. die zu glazialen Oberflichenverhiltnissen ins Gleichgewicht gerechnet wurden.
In diesen1 Falle konnten Daten vom ECHAM- Modell (LAUTENSCHLAGER & HERTERICH,
1990) verwendet werden. Es handelt sich um Monatsmittelwerte, die iber 10 Modelljahre
gemittelt wurden. Die Winddaten sind in Abb. (2.6.mitte) dargestellt.

Da dem hier verwendeten Atmosphirenmodell ein hydrologischer Kreistauf fehlt, konnen
die thermisch getriebenen Windsysteme nicht realistisch dargestellt werden. In den Passat-

und Monsunregionen sind somit die gréfiten Modellfehler in der Darstellung des Windes
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zu erwarten. Aus diesem Grunde erschien es nicht sinnvoll, die modellierten Windschub-

spannungen als Antrieb fiir das Ozeanmodell zu benutzen.

Oberflichensalzgehalt

Weder das Energiebilanz- noch das Atmosphirenmodell werden in absehbarer Zeit in der
Lage sein, die Verdunstungs- und Niederschlagsraten so zu berechnen, dafi die Oberflichen-
salzgehalte wiahrend eines Modellaufes durch einen verinderten Siifiwassereintrag variiert

werden koénnen.

Der Salzgehalt hat einen grofien Einflufl auf die thermohaline Zirkulation. Man kann nicht
hoffen, mit heutigen Oberflichensalzgehalten den glazialen Ozeanzustand zu simulieren.
Es gibt aber nur wenige Meflwerte oder andere verldfiliche Informationen iber Salzge-
halte des letzten Glazials. Daher mufl die Annahme, die zur Erhéhung des mittleren,
glazialen Salzgehaltes um ~ 1 %, in den Anfangsbedingungen gefiihrt hat, solange auch
auf das Oberflichenfeld ausgedehnt werden, wie dort keine besseren Informationen vor-
liegen. Abweichungen von diesem einfachen Schema erlaubt ein Oberflichensalzfeld, das
den Verhiltnissen wahrend der Sommermonate des Hochglazials entsprechen soll (Dup-
LESSY ET AL., 1992). Durch die Analyse von 69 Tiefseesedimenten, die vorwiegend an
der Ostkiiste des Nordatlantiks gezogen wurden, konnte vor Norwegen eine Verringerung
des Salzgehaltes im Vergleich zu heute errechnet werden (Abbildung (2.4)). Da auflerhalb
dieses Gebietes keine Daten zur Verfiigung stehen, wird in allen iibrigen Ozeanregionen
der LEvITUS-Salzgehalt weiterhin verwendet, nachdem er iiberall um 1 psu erhéht wurde
. Somit stellt sich im Atlantik ein stirkerer Oberflichensalzgradient zwischen mittleren
und hohen Breiten ein, als heute (Abb.(2.5)).

Oberflichentemperatur

In dieser Arbeit werden modellierte Lufttemperaturen (in 2 m iiber der Oberfliche) ver-
wendet. Sie entstammen einem Modellexperiment mit dem ECHAM-Atmosphirenmodell
zu glazialen Randbedingungen (LAUTENSCHLAGER & HERTERICH, 1990). Hierfiir wurde
aus den CLIMAP-Karten Meeresoberflichentemperaturen und Meereisverteilungen des
Februars und des Augusts (CLIMAP, 1981) entnommen. Uber eine Sinusfunktion konnte
ein Jahresgang gewonnen werden, der als untere Randbedingung fiir das Atmosphirenmo-
dell diente. Das Jahresmittel dieses so erzeugten Oberflichentemperaturdatensatzes zeigt
Abbildung (2.3.unten). Die auf diese Weise modellierten Lufttemperaturen im Jahresgang
an der Modelluntergrenze wurden wiederum entnommen und in dieser Arbeit einerseits
als untere Randbedingung fiir Experimente zu glazialen, fest vorgeschriebenen Randbe-
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 Atmosphire kommunizieren iiber eine
Schnittstelle miteinander. Ihr kommt eine besondere Rolle zu, da die zu koppelnden
Modellteile im allgemeinen getrennt voneinander entwickelt wurden. Es kommt vor, dafl
die von den Modellen verwendeten Rechengitter nicht ohne weiteres iibertragbar sind,
z.B konnten Gitteraufldsung oder Zeitschrittlingen in den zu verbindenden Modelle un-
terschiedlich sein. Hier werden dann Interpolationen nétig. Es ist auch denkbar, dafi die
von einem Modell benétigte Grofie vom anderen Modell nicht direkt zur Verfligung gestellt
wird. Hier muf} die Gréfie aus vorhandenen Daten berechnet oder mittels Parametrisierung

aus ihnen abgeleitet werden.

In der Natur kommunizieren Ozean und Atmosphire iiber Stifiwasser- (Niederschlag redu-
ziert durch Verdunstung), Impuls- (Windschubspannung) und Wirmefliisse miteinander.
Wihrend der Impulsflufl, gemdfl der gingigen Parameterisierungen, im wesentlichen vom
Atmosphirenzustand abhingt, werden die iibrigen beiden Austauschgréfien sowohl von
Atmosphiren- als auch von Ozeanparametern beeinflufit. So geht in den Nettowdrmefluf
neben der Atmosphirentemperatur auch die der Ozeanoberfliche ein. Ebenso verhilt es
sich bei der Berechnung des Siifiwasserflusses. Von der gesamten Oberfliche des globalen
Ozeans verdunsten ca. 10 Sv (1 Sv = 106%3-) Siifwasser pro Jahr. Die lokale Verdun-
stungsrate hdngt hierbei von der Temperatur an der Meeresoberfliche ab, aber auch von
den Eigenschaften der dariiber liegenden Luftmasse. Zusammen mit dem Niederschlag
wird hierdurch der Oberflichensalzgehalt und als Folge daraus, die Dichteverteilung im

Ozean gesteuert.

4.1 Zur Formulierung des Antriebes

In numerischen Modellen werden Atmosphireninformationen iblicherweise auf eine der

drei im folgenden vorgestellten Methoden auf die Ozeanoberfliche iibertragen.

45
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Fest vorgeschriebene Randbedingungen

Die élteste Methode zur Formulierung des Antriebes ist die Verwendung fest vorgegebener
Randbedingungen®. Hier werden gemessene Oberflichenwerte fiir Windschubspannung,
Salzgehalt und Temperatur als unverdnderlich wihrend eines Ozeanexperimentes vorge-
geben. Mithilfe einer Riickstellkonstante werden die Verhiltnisse in der obersten Ozean-
zustand den vorgegebenen Daten angepasst. So diagnostiziert das Ozeanmodell Wirme-
und Sifiwasserfliisse an der Meeresoberfliche, die mit den Randbedingungen vertriglich
sind. Die auf diese Weise modellierten Fliisse unterscheiden sich meist so erheblich von
den gemessenen Fliissen, dafi nicht einmal die Vorzeichen der resultierenden Fliisse mit

den der antreibenden {ibereinstimmt (SAUSEN ET AL., 1988).
Fest vorgeschriebene, gemischie Randbedingungen

In den spiten 80er und frithen 90er Jahren wurden verstirkt Versuche unternommen,
Atmosphireninformationen realistischier an den Ozean zu tibergeben. BRYAN (1986), MAa-
ROTZKE ET AL. (1988), MAROTZKE & WILLEBRAND (1991) und andere entwickelten
das I{onzept der gemischten Randbedingungen. Hierbei wurden entweder Windschub-
spannungen, atmosphérische Temperaturen und Siifwasserflisse dem Ozeanmodell vorge-
schrieben oder, als zweite Variante, Windschubspannungen, Oberflichensalzgehalte und
Nettowidrmefliisse. Es zeigte sich jedoch, dafi das resultierende Gleichgewicht zu den vor-
geschriebenen Feldern nicht mehr eindeutig war. Verschiedene Gleichgewichtszustinde
erfiillten in einigen Experimenten die gemischten Randbedingungen abhingig vom An-
fangszustand (z.B. MIKOLAJEWICZ ET AL., 1993), (MAROTZKE & WILLEBRAND, 1991),
(MikorLatEwicz & MAIER-REIMER, 1994).

Kopplung tiber Flisse

Die dritte Antriebsvariante stellt die Kopplung iiber IFluigréfien dar. Hier werden Wind-
schubspannung, Siifiwasserflul und NettowirmefluB im Atmosphirenmodell berechnet und
zum Antrieb des Ozeanmodells verwendet. Dies ist diejenige Kopplungsvariante, welche
die Austauschprozesse die in der Natur stattfinden, am realitdtsnichsten nachbilden kann.
Jedoch fiihrt auch dies meist zu Problemen. Werden in den zu koppelnden Modellen bei-
spielsweise unterschiedlich komplexe Parameterisierungen benutzt oder unterscheiden sich
die Modelle aufgrund der unterschiedlichen urspriinglichen Anforderungen in zeitlicher
und rdumlicher Aufésung, kommt es vor, daff die vom Atmosphirenmodell berechneten
Wirme- bzw. Siifiwasserfliisse sich stark von den Fliissen unterscheiden, die das Ozeanmo-
dell bendtigt, um seinen Gleichgewichtszustand beizubehalten. Dadurch kann eine soge-
nannte Modelldrift einsetzen, bei der beide Modelle unrealistische Gleichgewichtszustinde

anstreben.

!Streng genommen handelt es sich hier nicht um eine Kopplungsmethode. Diese Methode 148t keine
verinderlichen 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 AL., 1988) zuriick. Bei dieser sogenannten Flufikorrekturmethode
werden zunidchst beide Modellkomponenten separat zu festen Randbedingungen ins Gleich-
gewicht gerechnet. Die resultierenden Flisse werden diagnostiziert und zeitlich konstant
gehalten. Im folgenden werden nur die Anomalien bzgl. der Flisse im Gleichgewicht ge-
koppelt, d.h solange die Gleichgewichtszustdnde der Einzelsysteme nicht durch externen
Antrieb verdndert werden, bleibt auch der Zustand des gekoppelten Systems gewahrt.

Diese Methode ist aber nur sinnvoll anwendbar, wenn abzusehen ist, dafi das gekoppelte
System am Ende des Experimentes in der Nihe des anfanglichen Gleichgewichtes bei-
der Systeme bleiben wird. Denn nur fiir diesen Bereich kann angenommen werden, daf}
Nichtlinearitdten nur eine untergeordnete Rolle spielen. Die Flufikorrekturmethode eignet
sich somit weder fiir transiente Studien noch fiir die Ermittlung eines unbekannten, ge-
koppelten Gleichgewichts der Modellkomponenten, zu beispielsweise glazialen Rand- und

Anfangsbedingungen.
Was bedeutet dies fiir diese Arbeit?

Zwar werden hier zwei Modelle verwendet, die auf dem gleichen Rechengitter arbeiten, aber
eine Kopplung iiber Wirme- und Siifiwasserfliisse ist trotzdem nicht moglich, da weder das
Energiebilanzmodell noch das Atmosphirenmodell einen hydrologischen Kreislauf enthilt.
Es wird hier eine neue opplungsmethode verwendet, die den Methoden der festen und

gemischten Randbedingungen dhnelt, ohne deren wesentliche Nachteile zu haben.

Wahlweise werden Oberflichensalzgehalte oder aus Gleichgewichtszustidnden zu festen
Randbedingungen diagnostizierte Siifiwasserfliisse als feste Randbedingung wahrend eines
gekoppelten Experimentes vorgeschrieben. Die thermische Kopplung zwischen der un-
tersten Atmosphédren- und der obersten Ozeanschicht wird, wie bei fest vorgeschriebenen
Randbedingungen dblich, iber eine Relaxationsbedingung (Haney, 1971) realisiert, die
im folgenden Abschnitt dargestellt wird. Im Gegensatz zur konventionellen Formulierung
der festen Randbedingungen kann die Atmosphire aber durch regelmifige Neuberechnung

der Temperaturen auf Verdnderungen im Ozean reagieren.

4.2 Zur Problematik von gekoppelten Modellexperimen-

ten

In verschiedenen Arbeiten (MAIER-REIMER ET AL., 1991, 1993). (MAIER-REIMER & MI-
KOLAJEWICZ. [992).(AMIKOLAIEWICZ ET AL.. 1993) konnte gezeigt werden, dafl das hier
verwendete Ozeanmodell in einer bestimmten. noch zu diskutierenden Konfiguration unter
Vorgabe fester. realititsnaher Randbedingungen einen Gleichgewichtszustand der thermo-
halinen Zirkulation liefert. der sich in wichtigen Details mit der heutigen Zirkulation deckt.

Ob dies auch fiir einen Modellauf zutrifft. in demn das Ozeanmodell mit einer 2 — Schichten
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Atmosphire 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 am Oberrand des Ozeans
spezifiziert. Auf diese Vorgaben muf} sich das Ozeanmodell einstellen. Dies wird durch
die Einfiihrung eines Salzflusses ()5, der im folgenden niher betrachtet wird, bzw. eines

Wirmeflusses Q7 erreicht. Mit
H (s —s1)

Qs = s (4.1)
und I
Qr = —2P0x (7 _ 1) (4.2)
T

werden der Salzgehalt s; und die Temperatur 77 in der obersten Ozeanschicht auf die vor-
geschriebenen Werte der Randbedingungen s* und 7 mit einer Relaxationskonstanten 7
bzw. 77, in beiden Fillen zwei Monate, zuriickgestellt. Die Dicke H der obersten Ozean-
schicht betrédgt 50 m, die Gréflen po, (103%%—) und sp sind konstante Referenzwerte fiir die
Dichte und den Salzgehalt im Ozean. Die Wirmekapazitdt von Meerwasser c,, betrigt
4.2% 103ﬁ‘ Die Ozeanzirkulation stellt sich so ein, daf} sie den vorgegebenen Randbedin-
gungen gehorcht. Im Gleichgewichtszustand sollte das Integral dieses kiinstlichen Flusses
iiber die gesamte Ozeanoberfliche verschwinden. Lokal verschwindet dieser kiinstliche
Flufl auch im Gleichgewicht nicht. Diese einfache Parameterisierung der Flisse geht auf
eine Analayse der Warmebilanz an der Grenzfliche zwischen Ozean zur Atmosphire von
Hangy (1971) zurtick.

STOMMEL (1961) wies als erster auf die unterschiedliche Charakteristik der atmosphéri-
schen Reaktion auf Salz- bzw. Temperaturanomalien im Ozean hin. Wahrend eine Tempe-
raturverdnderung in der obersten Ozeanschicht molekulare und turbulente Austauschpro-
zesse in der Grenzfliche zwischen Atmosphire und Ozean verursacht, existiert in der Natur
kein Mechanismus, der atmosphérische Groflen aufgrund vom Variationen im Oberflé¢hen-
salzgehalt verandert. Verdunstung oder Niederschlag sind vom Oberflichensalzgehalt una-
babhingig. 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 iiber gemischte
Randbedingungen gekoppelten System kann die Wirme, die das Ozeanmodell abgeben
muf, um den Randbedingungen zu gehorchen, nicht von der Atmosphéire aufgenommen
werden. Auf diese Weise verschwindet Energie aus dem Gesamtsystem. Bel Energieerhal-

tung entspricht dieses Verhalten dem einer Atmosphdre mit unendlicher Warmekapazitét.

In einem System, das iber Warmefliisse gekoppelt ist, oder indem sich die Atmosphéiren-

temperatur in Abhingigkeit von den ozeanischen Verhéltnissen dndern kann, ist die Gréfle
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Kopplungsablauf zwischen Atmosphaeren-
und Ozeantemperatur

Atmosphaeren _ 6 Tage 6 Tage,—— 6 Tage
- ; }
modell N =, ;
. Y usw

Ozean : \\JT \’\1‘

zean-

mi1 m2 m3

modeli

Zoit
m = Monatszeitschritt des Ozeanmodaells
..--" =Uebergabe der Atmosphaerentemperatur ans Ozeanmodeli

- = Uebergabe der Ozeantemperatur ans Atmosphaserenmodsell

Abbildung 4.1: Die Abbildung zeigt den schematischen Ablauf der Kopplung von Ozean- und

Atmospharen-, bzw. Energiebilanzmodell.

T* in Gleichung (4.2) nicht mehr unverinderlich. Die Temperatur der obersten Ozean-
schicht 7 wird in der Berechnung der Atmosphirentemperatur beriicksichtigt. Uber Glei-
chung (4.2) kann es zu lokaler Erwirmung kommen, so daf} der Temperaturgradient, die
Ursache des Wirmeaustauschs, reduziert wird. Dieser riicktreibende Effekt ist eine wich-
tige natiirliche Wechselwirkung, die durch variable Atmosphirentemperaturen im Mo-
dellsystem dargestellt werden kann. Das Resultat des Einschwingvorgangs des Ozean- /
Energiebilanzmodells bzw. des Ozean / Atmosphirenmodells 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 Atmosphire und des
Ozeans Gleichgewichtszustande des gekoppelten Systems zu verschiedenen Klimabedin-
gungen ermittelt werden, so mufl ein Integrationszeitschritt gefunden werden, der einer-
seits die Rechenzeit in einem vertretbaren Rahmen hilt und andererseits die wesentlichen

klimarelevanten Prozesse erfassen und verniinftig auflésen kann.

In der Natur stellt sich die Atmosphére in weniger als einem Jahr auf Stérungen im Klima-
system ein. Die Zeit, die ein Ozean braucht, um zu fest vorgegebenen Randbedingungen
ein Gleichgewicht zu finden, ist an die Zeitskala des Férderbandes des ozeanischen Tie-
fenwassers, dem ,,conveyor belt” (GORDON, 1986; BROECKER, 1992) gebunden. Dieses
Forderband braucht ungefahr 3 000 bis 5 000 Jahre fiir einen Umlauf vom Absinken im
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Nordatlantik iiber das Aufsteigen im Nordpazifik und dem Riickfluf} an der Oberfliche

zum Nordatlantik. Der Ozean ist aber trotzdem in der Lage, auf diskrete Verdnderungen

in den Randbedingungen innerhalb wesentlich kiirzerer Zeit zu reagieren.

Das Ablaufschema des im folgenden verwendeten gekoppelten Atmosphire / Ozeanmodells
(A GCM) bzw. Energiebilanz / Ozeanmodells (E OGCM) ist in Abbildung (4.1) skizziert

und stellt sich folgendermaflen dar:

Initialisierung

Das Ozeanmodell startet ausgehend von einem beliebigen eingeschwungenen oder

homogenen Zustand (Tabelle (3.1)).

Das Atmosphirenmodell ist am Anfang jedes Aufrufs wahlweise neutral geschichtet
(die Windkomponenten sind gleich Null, die potentielle Temperatur in allen Schich-
ten betrigt 2.5°C) 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 Atmosphirenmodell ibergeben Jahresgang
der Temperatur an der Ozeanoberfliche und den fest vorgegebenen Randbedingun-
gen Windschubspannung, Nettoniederschlags- bzw. Oberflichensalzfeld sowie der
Land/See-Verteilung einen Ozeanzustand im Jahresgang. Nach 50 Jahren, d.h. 600
Zeitschritten liegen barotrope und barokline Geschwindigkeitsfelder, Salz- und Tem-

peraturverteilung sowie eine Oberflichenauslenkung vor.

Das Ozeanmodell iibergibt den resultierenden Jahresgang der Temperaturen der
obersten Ozeanschicht als feste untere Randbedingungen an das Atmosphirenmo-
dell. In Abschnitt (4.4) wird detailliert auf die Kopplung beider Komponenten ein-

gegangen.
Atmosphirenmodell bzw. Energiebilanzmodell errechnen aus

— der vorgegebenen Einstrahlungsrate des Monats am Atmosphérenoberrand,

der Oberflichentopographie,

der Albedo,
— der iibergebenen Meeresoberflichentemperatur (monatsweise) und

den Atmosphérentemperaturen des vorhergehenden Zeitschritts bzw. des vor-

!

hergehenden Monats
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einen neuen Atmosphédrenzustand, bzw. neue Oberflichentemperaturen die als
reprasentativ fiir den betreffenden Monat zu den vorgegebenen Randbedingungen
angesehen werden kénnen. Das Energiebilanz- und Atmosphirenmodell sind so kon-
zipiert, daf} ein zufriedenstellender Zustand fiir jeden Monat nach 20 Zeitschritten
von jeweils 6 Stunden Linge erreicht wird. Die so errechneten Bodentemperaturen
werden monatsweise an das Ozeanmodell als feste Randbedingung fiir die ndchsten

50 Modelljahre tibergeben.

e Dieser Vorgang wird wiederholt, bis sich das Ozean- und das Atmosphirenmodell

im Gleichgewicht befinden.

4.4 Die Kopplungsgréfien

4.4.1 Kopplung der Temperatur der untersten Atmosphérenschicht 7,

an die Deckschichttemperatur des Ozeans 1o,

Die folgenden Ausfithrungen gelten fiir eine Verwendung des Energiebilanzmodells genauso

wie fiir eine Verwendung des dynamischen Atmosphédrenmodells.

Die Atmosphére spiirt eine Temperatur der obersten Ozeanschicht (7o), als monatlich
varilerende, aber fiir jeden Monat fest vorgegebene, untere Randbedingung. Die Beeinflus-

sung der Atmosphérentemperatur Ty¢ durch Tp, ist iiber folgende Beziehung realisiert:

Ths" = T3 + dt - M_thc— 9z, (4.3)
pw

Hierbei wird
o ein Zeitschritt der Atmosphéire dt von 6 Stunden verwendet.

W] wird lokal fiir jeden Ort in der untersten Atmosphéren-

m

¢ Die Energiebilanz g4, in [

schicht ermittelt, wie im Abschnitt (3.1) erldutert.

o Der sich aus der Temperaturdifferenz zwischen T4; und T“lzt (der Temperatur der
obersten Ozeanschicht zum vorhergehenden Zeitschritt) ergebend Wiarmeflul Qr ist

in Gleichung (4.2) dargestellt.

o Mit ¢p, wird die Warmekapazitit der obersten Oberflachenschicht bezeichnet (siehe
auch Absclnitt (3.1.3}).

Um den Kopplungsuiechanismus zu verdeutlichen, wird eine Temperaturdifferenz zwischen
Meeresoberfliclie Tp. und Atmosphire T'4; von 1 K angenommen. g4 sel hier 0, aufgrund

der Energiebilanz. Nach Gleichung (4.2) resultiert ein Nettowdrmeflu vom Ozean in die
hi

m?

bedeutet dies nach Einsetzen der Werte in (4.3) eine Temperaturverdnderung von 0.08 KX

Atmosphére von Q7 = 40 Fiir die Temperatur in der untersten Atmosphé&renschicht
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pro Zeitschritt. Die Temperaturdifferenz, die zu diesem Wirmestrom gefithrt hat, wird
fiir jeden Zeitschritt neu bestimmt. Es kann davon ausgegangen werden, daB nach der
Berechnung von 20 Zeitschritten, die zur Ermittlung eines zuverlissigen Monatswertes

durchgefithrt werden, Atmosphiren- und Ozeantemperaturen stark angeglichen sind.

Die Temperatur der untersten Atmosphérenschicht wird aber nicht nur iiber Ozeanflichen
berechnet, sondern desgleichen iiber Inlandeisen und Kontinenten. Aus Abbildung (3.1)
und Abschnitt (3.1.3)) ist ersichtlich, wie sich in diesen Fillen die Oberflichentemperatu-

ren ergeben.

4.4.2 Kopplung der Deckschichttemperatur 7y, an die Temperatur der
untersten Atmosphéreschicht T'y;

Der im folgenden erlduterte Kopplungsmechnismus kommt in den gekoppelten Modelldufen
mit vollstindigem Atmosphérenmodell oder Energiebilanzmodell genauso zum Tragen, wie
bei der Verwendung von fest vorgegebenen Randbedingungen. Die Art der Ankniipfung
der Atmosphirenkomponente an das Ozeanmodell erlaubt es aber jederzeit, die Berech-
nung der Atmosphirentemperatur auszuschalten und die Antriebe wieder aus aus Mes-

sungen vorzugeben.

Alle Randbedingungen, somit auch die Temperaturen in der untersten Atmosphéren-
schicht, liegen zu Beginn jeden Monats fiir das Ozeanmodell vor. Die Temperaturwerte
werden entweder vom Atmosphiren- oder dem Emnergiebilanzmodell vorgegeben, oder sie
werden aus MefBdaten bzw. Modellresultaten vorgeschrieben. Uber den Relaxationskoef-
fizienten 77 (2 Monate) wird die Temperatur in der obersten Ozeanschicht (50 m) an die
Atmosphidrentemperatur herangefiilirt (vergl. Gleichung (4.2)). Die Wirkungsweise die-
ser sogenannten Newtonsche Kopplung wurde schon erlautert. Die Temperaturdifferenz
zwischen beiden Komponenten erzeugt einen Wérmefluf§, der die Ozeantemperatur an
die Atmosphirentemperatur heranfiithrt. Die Relaxationskonstante bestimmt, in welchem
Zeitraum eine Anpassung stattfinden soll. Die Ozeantemperatur mufl die Randbedingung
also nicht ganz exakt erfiillen. Der Ozean erhélt so mehr Freiheiten, sich selber zu ent-
wickeln, als in einem System, in dem Randbedingungen exakt erfiillt werden miissen. Je
kleiner die Relaxationskonstante ist, desto stirker ist die Ankopplung der obersten Ozean-

schicht an die Vorgaben von der Oberflache.

Wie in den Experimenten noch deutlich werden wird, hat eine grofler werdende Relaxati-
onskonstante den Vorteil, daff mogliche Fehler in den vorgegebenen Feldern eine geringere

Rolle spielen. Die internen Prozesse gewinnen dann eine immer stérkere Bedeutung,.



Kapitel 5

Experimente zu festen

Randbedingungen

In diesem Abschnitt sollen Modellexperimente beschreiben und diskutiert werden, bei
denen die Randbedingungen als unveridnderlich vorgegeben werden. Dies ist eine der
in Abschnitt (4.1) dargestellten verschiedenen Méglichkeiten, Informationen aus der At-
mosphére auf den Ozean zu iibertragen. Die Vor- und Nachteile werden im folgenden

diskutiert. Auflerdem soll gezeigt werden,

¢ dafl das Ozeanmodell auf Variationen der verschiedenen Abtriebe unterschiedlich
sensibel reagiert,
o dafl ein Antrieb unter Verwendung fester Randbedingungen eine befriedigende Si-

mulation des heutigen Klimazustandes liefern kann,

e daf unter Verwendung glazialer Randbedingungen bei gleicher Modellkonfiguration
die Darstellung des glazialen Klimas starke Probleme verursacht,

o dafl eine Abwandung der Modellkonfiguration nétig ist, wenn die Darstellung des

eiszeitlichen Klimas iiberhaupt moglich sein soll.

5.1 Sensitivitatstests

5.1.1 Anmerkungen zur Wahl der betrachteten Grélen und zur Modell-
konfiguration

Das Ozeanmodell benétigt als Antrieb die Windschubspannung, die Lufttemperatur in 2 m

Hohe und den Salzgehalt an der Meeresoberfliche, um vom homogenen Zustand ausgehend

einen eindeutigen Gleichgewichtszustand zu finden. Durch Austausch der rezenten und

glazialen Antriebsfelder wird gezeigt, auf welche Groflen das Modell sensibel reagiert.

53
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Experiment | Temp. | Salzgeh. | Windschubsp. | Salzadap. | Advekt.
Ref(r) R R R 2 Monate ja
S1(r) R R G 2 Monate ja
S2 (1) 3 R R 2 Monate ja
S3 (r) R G R 2 Monate ja
54 (r) R R R 2 Monate | nein
S5 (1) R R R 6 Monate ja

Ref(LGM) 3 G G 2 Monate ja

S1 (LGM) G G R 2 Monate ja

52 (LGM) R G G 2 Monate ja

S3 (LGM) G R G 2 Monate ja

54 (LGM) G X G 2 Monate | nein

S5 (LGM) G G G 6 Monate ja

Tabelle 5.1: Ubersicht iiber die in dem Experimenten verwendeten Konfigurationen und Rand-
bedingungen. Temp= Temperaturfeld (R=COADS(Woodruff, 1987), G=CLIMAP (1982))
Salzgeh.= Oberflachensalzfeld (R= Levitus (1987), G=Duplessy (1991) im Nordatlantik,
sonst Levitus+1psu), Windschubsp.=Windschubspannungsfeld (R= Hellerman & Rosenstein
(1983), G=Lautenschlager & Herterich (1990)), Salzadap.= Relaxationskonstante fiir den
Oberflachensalzgehalt, Advekt.= Modifikation der Temperatur durch Advektion.

Zur Beurteilung des Ozeanzustandes bietet es sich an, den zonal integrierten Massen-
transport im Atlantik und die Gebiete eingehender zu betrachten, an denen Konvektion
stattfindet. Beides sind zwar keine direkt mefibaren GréBen und darum, selbst fiir heu-
tige Verhiltnisse, mit groflen Unsicherheiten behaftet, aber fiir Verdnderungen auf grofien
Skalen, die hier von Interesse sind, stellen sie gute Indikatoren fiir Verdnderungen in der

thermohalinen Zirkulation dar.

Als Vergleichsexperiment zu rezenten Klimabedingungen (Ref(r)) soll ein LSG OGCM
- Modellauf aus der Arbeit von MAIER-REIMER & MIKOLAJEWICZ (1993) dienen, der
hier in gleicher Konfiguration wiederholt worden ist. Fiir keines der folgenden Experi-
mente dieses Kapitels wurde diese Modellkonfiguration verdndert. Tabelle (3.1) fafit die
Anfangsbedingungen, die Zeilen 2 und 8 der Tabelle (5.1) die Randbedingungen fiir die
beiden Referenzexperimente Ref(r) und Ref(LGM) zusammen. Tabelle (3.2) gibt hieriiber
genauer Auskunft. Fir die Sensititvitdtsstests (Zeile 3 ~ 7 und Zeile 9 ~ 13, Tabelle (5.1))
wird jeweils eines der Antriebsfelder ausgetauscht. Zusétzlicher Unterschied zwischen gla-

zialen und rezenten Experimenten ist die Land/Ozeanverteilung.

Analog zu dem oben erwdhnten Modellexperiment von MAIER-REIMER und MIKOLAJE-
wicz (1993) schwingt das Ozeanmodell fiir alle folgenden Experimente vom homogenen

Zustand (Tabelle 3.1) ausgehend auf die entsprechenden Randbedingungen ein. In der
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oben erwihnten Arbeit wurden die Monatsmittel der Antriebstemperaturen durch eine
Temperaturadvektionen mit dem mittleren Wind variiert. In der Tabelle (5.1) Spalte 6
ist aufgefiihrt, in welchen Experimenten diese Art der Temperaturmodulation ebenfalls
angewendet wird. Diese zusitzliche Temperaturmodifikation wirkt sich an Orten mit star-
ken Temperaturgradienten aus und soll nach Ansicht der Autoren kurzzeitige Phdnomene
nachbilden, die ein Feld von Monatsmittelwerten nicht auflésen kann. Hier wird beson-
ders an die lokale Abkiithlung durch katabatische Kaltluftausbriiche vom grénldndischen
Inlandeis gedacht, die méglicherweise 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 auflosbar. Inwieweit diese Art der Parametrisierung

subskaliger Prozesse sinnvoll ist, bleibt zu diskutieren.

5.1.2 Referenzlaufe

Fiir den rezenten und glazialen Standardlauf Ref(r) und Ref(LGM) wurde das Ozeanmo-
dell zu den in den Tabellen (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 im Atlantik in [Sv] zu rezen-
ten (Abb.(5.1.A) bzw. zu glazialen Randbedingungen (Abb.(5.2.A). Die Darstellung der
Stromlinien endet bei 30°S, denn an dieser Stelle geht der Atlantik in den Stidlichen Ozean
iiber. Die Abbildungen (5.1.B) und (5.2.B) zeigen die Verlustraten potentieller Energie in

[7;;‘2‘,] und geben ‘so die Lage und Intensitdt von Konvektionsgebieten an. Je stirker die

Schwirzung ist, desto tiefer reicht die Konvektion.

Rezenter Standardlauf Ref(r)

Das Ergebnis des Modellaufs unter Verwendung heutiger Randbedingungen gibt im we-
sentlichen den atlantischen Ast des in Kapitel (2) vorgestellten Forderbandes wieder. Wie
Abbildung (5.1.B) zeigt, findet Konvektion in der Irmingersee, stidéstlich der Stidspitze
Gronlands und im Ostlichen Teil des europdischen Nordmeeres statt. Die maximale
Umwiélzrate der heutigen Tiefenzirkulation betrigt, wie in Abbildung (5.1.A) zu sehen,
22 5v (1 sv:mG%). Dieses Ergebnis liegt im Bereich von Abschatzungen, die auf Be-
obachtungen basieren (GORDON, 198G). Eine antarktische Bodenwasserzelle (AABW)
mit negativen Werten der Stromfunktion ist bis 30°N im Atlantik sichtbar. Dies ist in
Ubereinstimmung mit Ergebnissen von KELLOG (1987). Das siidliche Zentrum der Tie-
fenkonvektion (siidlich von Grénland) ist deutlich stérker ausgeprigt als jenes westlich
von Skandinavien. Beide Zentren sind auch in der Natur zu finden, jedoch geben die
Modellergebnisse nicht die tatsichliche Bedeutung der nordlichen Quelle wieder. Messun-
gen zufolge strémen zwar nur 3-8Sv des im Nordmeer gebildeten Tiefenwassers durch
die Danemarkstrafe und iiber den Island-Schottland-Riicken. Durch Vermischung werden
daraus jedoch 15 Sv nordatlantisches Tiefenwasser (KraUSS, 1995), (DicksoN & Brown,

1994). In Abbildung (5.1.B) ist sichtbar, daff Tiefenwasser zwar im europdischen Nord-
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meer gebildet wird, aber nach Abbildung (5.1.A) liefert es anscheinend keinen Beitrag zum
Tiefenwasser siidlich der Schwelle. Dies wird in Abschnitt (5.2.2) noch genauer betrachtet

werden.

Glazialer Standardlauf Ref(LGM)

Abbildung (5.2.A) zeigt die meridionale Umwalzrate im Atlantik zu glazialen Randbedin-
gungen. Im Gegensatz zum Ergebnis des rezenten Standardlaufes kann dieses Ergebunis
nicht befriedigen. Statt der erwarteten Abnahme der Tiefenzirkulation, wie in Abschnitt
(2) ausgefiihrt, ist eine maximale Umwdilzrate von 45 Sv im Nordatlantik und ein voélliges

Fehlen von antarktischem Bodenwasser das Ergebnis.

Ein Vergleich der Abbildungen (5.1.B) und (5.2.B) 148t vermuten, dafl im Bereich der Ant-
arktis im Experimenten Ref(LGM) eine grofiere Menge an Bodenwasser (AABW) gebildet
wird, als in Ref(r). Vermutlich hemmt die in Ref(LGM) verstirkte nordatlantische Tie-
fenwasserbildung den Fluff 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 aber dargestellt werden. Zum einen ist die n6rdlichere
der beiden rezent vorhandenen Tiefenwasserquellen in der Gronlandsee im Glazial weniger
aktiv, wie in Abbildung (5.2.B) zu erkennen. Dies deckt sich mit den Vorstellungen von
Kerroc (1987). Zum anderen ist das Zentrum der Zirkulationszelle um rund 20° nach
Stiden verschoben (Abb. (5.1.A)).

Das Fehlen der nérdlicheren Tiefenwasserquelle im Glazialexperiment geht einher mit dem
Auftreten einer Zirkulationszelle von rund 3 Sv unterhalb der Mischungsschicht nérdlich
von 60°N (Abb. (5.2.A)). In Experiment Ref(r), Abb. (5.1.A)), existiert diese Zelle nicht.
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25F 85F 145F 155w 95w 35w 25F

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 [-’—Z—L—K]
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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 o)
k3
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5.1.3 S1: Sensitivitét bzgl. Windschubspannungen

Die beiden folgenden Modellexperimente unterscheiden sich vom Referenzlauf dadurch,
daff in S1(LGM) die heutigen Windschubspannungen den Glaziallauf antreiben und die
glazialen Windschubspannungen den rezenten Modellauf (S1(r)), (Tabelle (5.1) Zeile 3 und
9). Die glazialen Inlandeisschilde Nordamerikas und Europas verursachen stirkere und hef-
tiger meandrierende Winde im Bereich des Atlantiks, die nun den Modellauf zu ansonsten
rezenten Randbedingungen antreiben. Umgekehrt wirken die méfigeren rezenten Winde
auf S1(LGM).

Auf méfige Storungen im Windschubspannungsfeld im Bereich von natiirlichen jahreszeit-
lichen Schwankungen reagiert das thermohaline System nur schwach. Fiir diesen Sensi-
tivitdtstest wird das Modell aber mit so stark unterschiedlichen Windschubspannungen

angetrieben, dafl von einer mafiigen Stérung 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 [’Z;V]
(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 S1 und ihren

jeweiligen Referenzexperimenten Ref(r) und Ref(LGM) herausgearbeitet werden.

o Die Meridionalzirkulation im Nordatlantik hat in den Sensitivititstests gegeniiber
den jeweiligen Referenzldufen zugenommen. Im Experiment SI(LGM) (Abb. (5.4.A)
liegt der maximale Wert um 2 Sv iiber der von Ref(LGM) (Abb. (5.2.A)),im Expe-
riment S1(r) liegt er sogar um 10 Sv hoher als in Ref(r), wie die Abbildungen (5.1.A)
und (5.3.A) zeigen.

e Da die Windschubspannungen besonders die Strémung an der Oberfliche und in
den obersten 100 m beeinflussen, dhnelt sich in diesen obersten Regionen die Ergeb-
nisse der Sensitivitdts- und Referenzldufen, die mit den gleichen Windschubdaten
angetrieben worden sind. Unterschiede im Windantrieb machen sich insbesondere
am Aquator bemerkbar. So sind in Si(r) und Ref(LGM) in der Aquatorregion zwei
flache. gegeneinander drehende Ekman - Zellen zu erkennen, von denen die nérdliche

in S1(LGM) und Ref(r) iberlagert ist.

e Relativ unbeeinflufit vom veranderten Windantrieb ist der Ort mit der maximalen
meridionalen Umwélzrate. Dieser hat sich in den rezenten und glazialen Léufen nicht
verlagert. In S1(r) und Ref(r) liegt er zwischen 40 — 50°/N, in den Experimenten
SI{LGM) und Ref(LGM) zwischen 20 — 30°/N .

e Das Auftreten von antarktischem Bodenwasser auf der Nordhalbkugel scheint
nicht von verschiedenen Windantrieben abzuhdngen. Weder in S1{LGM) noch in

Ref(LGM) ist es vorhanden, wohl aber in S1(r) und Ref(r).
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o Die Zirkulationszelle im europiischen Nordpolarmeer, die in Ref(LGM) zu erkennen
war, ist auch in SI(LGM) vorhanden, nicht aber in S1(r). Dies deutet darauf hin,
daf es sich hier um einen thermohalinen, nicht aber um einen impulsfluigetriebenen

Prozess handeln konnte.

Analyse

Das glaziale Windschubspannuhgsfeld ist im atlantischen Bereich stérker als das entspre-
chende rezente Feld. Daher wird im Sensitivititstest S1(r), also dem rezenten Lauf mit
glazialen Windschubspannungen, an der Ozeanoberfliche eine gréflere Menge warmen,
salzhaltigen Wassers in Gebiete gefiihrt, in denen Tiefenwasser gebildet wird, als dies
im rezenten Referenzlauf Ref(r) der Fall ist. Dies hat im Gleichgewichtszustand héhere
Temperaturen in tieferen Schichten zur Folge. Dies Antriebsfeld verdndert somit durch
seinen Einfluf auf die Advektion von Oberflichenwasser das Salz - und Temperaturfeld des
Ozeans. Da die Antriebstemperaturen selber in diesen Experimenten als unveranderlich
vorgeschrieben werden, kann keine Reaktion auf verdnderte Ozeantemperaturen erfolgen.
Ein riicktreibender oder dimpfender Effekt, wie er in der Natur einsetzen wiirde!, ist
nicht darstellbar. Hier deuten sich Fehlerquellen und Grenzen der Modellsimulation mit

fest vorgegebenen Randbedingungen schon an.

!Erhshung der Atmosphirentemperatur, Verringerung des Temperaturgradienten zwischen mittleren

und niedrigen Breiten und daraus folgend, die Verringerung des Windes, der die Temperaturanomalie

verursacht hat.
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5F 85€ 115F 95w 35w

Abbildung 5.3: Gleichgewichtsszenario von Si(r). Im Gegensatz zum Referenzexperiment
wurden glaziale Windschubspannungen verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridio-
nale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch

Konvektion in [Z%]
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Abbildung 5.4: Gleichgewichtsszenario von S1{LGM). Im 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 [2H]
m
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5.1.4 S2: Sensitivitdt bzgl. Oberflichentemperaturen

Fiir diese Sensitivitatsexperimente wurde im Unterschied zu den Referenzldufen Ref(r) und
Ref(LSG) die Oberflichentemperaturen ausgetauscht. Bei Lauf S2(r) muB sich zu heutigen
Salzgehalten und Windschubspannungen, aber glazialen Oberflichentemperaturen (CLI-
MAP, 1981) ein Gleichgewicht einstellen, bei Modellauf S2(LGM) werden die rezenten
COADS-Temperaturen als thermischer Antrieb verwendet. Im Globalmittel kann fiir das
Glazial von einer 4 °C tieferen Mitteltemperatur ausgegangen werden. Besonders durch die
ausgedehnten Meereisflichen konnen regionale Unterschiede aber wesentlich stérker sein.
Der glaziale Temperaturdatensatz ist das Ergebnis eines ECHAM-Modellexperimentes zu
Randbedingungen, die den CLIMAP-Karten entnommen wurden (LAUTENSCHLAGER &
HerTERICH, 1990). Daher ist es moglich, einen Jahresgang der 2 m — Temperatur zur
Verfiigung zu haben, obwohl CLIMAP nur Aussagen tiber die August bzw. Februar-

Temperatur macht.

Die Abbildungen (5.5) und (5.6) zeigen die beckenintegrierte meridionale Umwélzrate in
[Sv] (A) und die Verluste an potentieller Energie durch Konvektion in ["7;—12/] (B). Die
Unterschiede zwischen Ref(r) und S2(r) und die zwischen Ref(LGM) und S2(LGM) sind
drastisch, dafiir dhneln sich aber die Modelliufe, die mit den gleichen Temperaturen an-
getrieben wurden. Die Abbildungen (5.5) und (5.6) werden mit den Abbildungen (5.1)
und (5.2) verglichen, Gemeinsamkeiten und Unterschiede zwischen den Experimenten sind

nachfolgend zusammengestellt.

e In beiden Modelliufen mit COADS-Oberflichentemperaturen als Antrieb, Ref(r)
und S2(LGM) (Abb. (5.1.A) und (5.6.A)) ist eine antarktische Bodenwasserzunge
vorhanden und in beiden Experimenten liegt das Maximum der meridionalen Zir-
kulation zwischen 50 und G0°N. Ebenfalls in beiden Experimenten findet Konvek-
tion nérdlich der Grénland - Island - Schottland Schwelle statt (Abb. (5.1.B) und
(5.6.B)).

o Beide Modelliufe mit glazialen Oberflichentemperaturen 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
und 30°N. Die maximale Transportrate betragt in beiden Fillen 48 Sv. In beiden
Experimenten ist die nérdliche Tiefenwasserquelle ausgeschaltet (Abb. (5.2.B) und
(5.5.B)).

o Die einzige Gemeinsamkeit zwischen den jeweils rezenten (S2(r) und Ref(r)) bzw.
glazialen (S2(LGM) und Ref(LGM)) Modellergebnissen sind die oberfiichennahen.

windgetriebenen Zirkulationsmuster.
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Analyse

An diesen Sensitivitdtsexperimenten wird der Einflul von nordatlantischem Tiefenwasser
auf das antarktische Bodenwasser im Atlantik deutlich. Eine relativ schwach ausgeprigte
Tiefenkonvektion im Nordatlantik, wie in den Experimenten Ref(r) und S2(LGM) daz-
gestellt, erlaubt dem antarktische Bodenwasser weit nach Norden vordringen, eine starke
thermohaline Zirkulation im Nordatlantik, wie in den Experimenten Ref(LGM) und S2(r)

unterbindet dies.

Wihrend die maximalen Umwélzraten von Ref(LGM) und S‘2(r) gut ibereinstimmen,
ist die von S2(LGM) gegentiber dem Experiment Ref(r) reduziert. Da der Salzgehalt
des DurLEssY-Datensatzes im Nordatlantik, wo Tiefenwasserbildung stattfindet niedriger
ist, als der des LEvVITUs-Datensatzes, fithrt die Kombination von siifieren Oberflichen-
salzgehalten und den héheren COADS-Temperaturen im Experiment S2(LGM) zu einer
Abnalime der Oberflichendichte und somit zu geringerer Tiefenkonvektion im Vergleich

zu Ref(r) und natiirlich auch zu Ref(LGM).

Durch die héheren COADS-Temperaturen kommt es in den Experimenten S2(LGM) und
Ref(r) in einer Zunge zwischen Island und Norwegen zu einer nicht ganzjihrig geschlos-
senen Meereisdecke. Gefrieren im Winter verursacht hier einen Salzeintrag, es kommt
zu den Konvektionen, die in den Abbildungen (5.1.B) und (5.6.B)) zu sehen sind. Bei
den kélteren CLIMAP-Temperaturen ist ein Tauen des Meereises nicht mehr méglich. Es

kommt im Norden nicht mehr zu einem jahreszeitlichen Signal im Oberflichensalzgehalt.

An diesem Experiment mit vertauschten Oberflichentemperaturen wird deutlich, wie wich-
tig eine moglichst genaue und fehlerfreie Vorgabe von Temperaturen ist. Schon geringe
Fehler in den iibergebenen thermischen Antrieben kénnen Zirkulationsmuster produzieren,

die mit den Vorstellungen und Mefidaten nicht iibereinstimmen.



KAPITEL 5. EXPERIMENTE ZU FESTEN RANDBEDINGUNGEN 65

vt

DEPTH [KM]

100

i
Sk

N L

Abbildung 5.5: Gleichgewichtsszenario von S2(r). Im Unterschied zu Ref(r) wurden glaziale
Atmospharentemperaturen verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Strom-

funktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion
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Abbildung 5.6: Gleichgewichtsszenario von S2(LGM). Im Unterschied zu Ref(LGM) wurden
rezente Atmospharentemperaturen verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale

Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Kon-
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5.1.5 S3: Sensitivitdt bzgl. Oberflichensalzgehalten

Im Unterschied zu den Referenzexperimenten Ref(r) und Ref(LGM) wurden fiir die Sensi-
tivitdtsliufe S3(r) und S3(LGM) die Salzgehalte ausgetauscht. Der mittlere Salzgehalt im
glazialen Ozean lag ca. 1 psu iber dem.heutigen Mittel. In Nordatlantik waren aber die
Werte an der Oberfliche den Daten zufolge bis zu 0.5 psu niedriger. Daraus folgt, dafl die
meridionale Umwélzrate im Atlantik in S3(r) gegeniiber Ref(r) bei gleichem thermischen
Antrieb leicht abnehmen konnte (Abb.(5.7.A)). In Experiment S3(r) wird eine maximale
Transportrate von 20 Sv erreicht, daf} ist eine Reduktion um 2 Sv gegeniiber Ref(r). In bei-
den Experimenten ist eine antarktische Bodenwasserzunge sichtbar, im Experiment S3(r)

ist sie rund 4 Sv stirker.

Die meridionale Umwélzrate des Experiment S3(LGM) (Abb.(5.8.A)) ist gegeniiber dem
Referenzlauf zu glazialen Antrieben Ref(LGM) um 12 Sv erhdht und genauso wie in
Ref(L.GM) fehlt in S3(LGM) die antarktische Bodenwasserzunge. Der hohere Salzgehalt
der LEviTUs-Daten im Nordatlantik bewirkt dichteres Oberflichenwasser als in Ref(LGM)
und somit eine Zunahme der Konvektionsereignisse, wie die Abbildungen (5.8.B) und
(5.2.B) im Vergleich zeigen. Eine verstdrkte Tiefenkonvektion siidlich von Grénland setzt
eine Ausgleichsstrémung von Siiden in Gang, die wiederum salziges Wasser in die Kon-

vektionsgebiete transportiert.

Analyse

Ein vergleichsweise geringerer Oberflichensalzgehalt im Nordatlantik schwicht die Tiefen-
konvektion ab, ein héherer verstdrkt sie. Dies ist nach den Ergebnissen der Abschnitte
(5.1.4) und (5.1.3) nicht verwunderlich. Méfige Variationen in der Temperaturverteilung
in hohen Breiten kénnen dies unterstiitzen oder hemmen, aber schwerlich unterbinden.
Um den Effekt von 1 psu Zunahme im Oberflichensalzfeld auf das Dichtefeld zu kom-
pensieren, muf} die Temperatur um 4 °C zunehmen. Diese Abschitzung ist fiir einen

Temperaturbereich zwischen 7 und 0°C giiltig (DIETRICH ET AL., 1975).
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Abbildung 5.7: Gleichgewichtsszenario von S3(r). Im Unterschied zu Ref(r) wurden glaziale
Oberflachensalzgehalte verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Stromfunktion

des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [Z]
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Abbildung 5.8: Gleichgewichtsszenario von S3(LGM). Im Unterschied zu Ref(LGM) wurden
rezente Oberflachensalzgehalte verwendet. (A): die zonal beckenintegrierte meridionale Strom-
funktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion

n (1
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5.1.6 S4: Experimente ohne zusitzliche Temperaturadvektion

In den vorhergehenden Experimenten wurden die von MAIER-REIMER & MIKOLAIEWICZ
(1993) entwickelte Modellkonfiguration unverindert verwendet. In diesen Sensitivititsex-
perimenten S4(r) und S4(LGM) wird hingegen auf die Verinderung von Monatsmitteltem-
peraturen durch eine Temperaturadvektion mit dem mittleren Wind verzichtet. Die resul-
tierenden Gleichgewichtszustande von S4(r) und S4(LGM) unterscheiden sich augenfillig
in der Stérke der meridionalen Zirkulation von ihren jeweiligen Referenzldufen Ref(r) und

Ref(LGM) mit der Advektion.

Diese Temperaturadvektion erniedigt die Temperaturen kiistennah in hohen und erhéht
sie in niedrigen Breiten. Ein Abschalten verringert demnach den Temperaturgradienten
zwischen Aquator und Pol und fithrt 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-
experimenten und deu entsprechenden Sensitivitatstests ist zwar unverdndert (bzgl. dem
antarktischem Bodenwasser und der Lage des Zentrums der Meridionalzirkulation), aber
der Nord-Siid Schnitt des Laufes S4(r) (Abb. (5.9.A) entspricht sowohl in der Stirke als
auch im Muster in etwa demjenigen, den SARNTHEIN ET AL.(1994) fiir die atlantische

Zirkulation zu Glazialzeiten aus Tiefseesedimenten ableiten konute.

Anlayse

Die gemessene COADS-Klimatologie gibt die rezenten Temperaturverhiltnisse an der
Meeresoberfliche wieder. (ber Ozeanflichen kénnen sich Atmosphiren- und Ozeano-
berflichentemperatur nicht stark unterscheiden, da turbulente Austauschprozesse die Tem-
peraturgradienten abbauen. Es scheint aber so, als ob das Ozeanmodell nicht in der Lage
ist. ohne Modifikation der Monatsmitteltemperaturen Tiefenwasser in den beobachteten
Raten zu bilden. Die zusdtzliche Beriicksichtigung einer Temperaturadvektion mit dem
mittleren Wind erzwingt eine Abkiihlung und somit eine Zunahme der Tiefenwasserpro-
duktion im Nordatlantik (MATER-REIMER ET AL., 1993). Diese Advektionen variieren das
Monatsmittel einer Zeit von 2 Tagen entsprechend und werden als kurzskalige Phdnomene,
wie z.B. Kaltluftausbriiche vom gronldndischen Inlandeis, interpretiert. Da der mittlere
Wind nichit variabel ist. bewirkt dieser Mechanismus nur eine lokal feste Temperaturreduk-
tion. Uber dije Dauer der ..Advektion” kann die Produktion von Tiefenwasser so eingestellt
werden. dafl sie mit gemessenen Raten iibereinstimmt. Aufgrund der zeitlichen Auflésung
des Modells mit einem Zeitschritt von einem Monat ist natiirlich nicht zu erwarten, dafl
solche Kaltluftausbriiche simuliert werden konnen. Da Messungen aber bestétigen, dafl
hierdurch ein Teil der Tiefenwasserproduktion ausgelost werden kann. ist eine Parametri-
sierung fiir heutige Verdltnisse notwendig und auf die oben beschriebene Weise legitim.
Ob sie fiir die Simulation der glazialen Verhiltnisse 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
Temperaturveranderungen mit dem mittleren Wind beriicksichtigt, (A): die zonal beckeninte-
grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von potentieller

Energie durch Konvektion in {mm_X;V]
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Abbildung 5.10: Gleichgewichtsszenario von S4(LGM). Im Unterschied zu Ref(LGM) wur-
den keine Temperaturverdnderungen mit dem mittleren Wind beriicksichtigt. (A): die zonal

beckenintegrierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv], (B), die Verlustraten von
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5.2 Konsequenzen aus den Sensitivititstests

5.2.1 Konsequenzen bzgl. der Antriebsfelder (S5)

Die Ergebnisse der vorangegangenen Abschnitte zeigen, daf cine verniinftige Modelliorung
eines Klimazustandes nicht ohne ausrcichend gute Kenntnis der Oberflichenantriehsfeldor
méglich ist. Dennoch sind hier unterschiedliche Anforderung an die Genauigkeit der Da-
ten zu stellen: die Oberflichentemperatur und der Salzgehalt scheinen besonders kritische
Variablen zu sein, wenn man dic Produktion von Tiefenwasser im Nordatlantik darstel-
len will. Schon geringe Variationen im Oberflichensalzgehalt in bestimmten kritischen

Regionen konnen eine Produktion von Tiefenwasser anregen oder anch verhindern.

Fiir die heutigen Verhdltnisse haben die Daten der beiden kritischen GroBen cine ausrei
chende Genauigkeit, aber fir das Glazial existieren nur wenige Daten und die wiederam
sind mit groffen Fehlern behaftet. Allgemein wird angenommen, dal der Salzgehalt aus
§180-Analysen nicht besser als mit ciner Genauigkeit von 0.5 psu abzuleiten ist (D kssy
ET AL,, 1991; LABEYRIE ET AL., 1992). Wie schon in Kapitel (2) ausgefiihrt, handelt os
sich auflerdem bei dem hier benutzten Oberflichensalzgehaltsfeld von Dupnissy win ein
Antriebsfeld, das in erster Line die Sommerverhiiltnisse wiocderspiogell. Aulprond dieser
Unsicherheiten scheint es sinnvoll, die Riickstellkonstante fiir den Oberflichensalzgelialt
abweichend von der Modellkonstellation nach MAIER-REiMEr & MikoLarewicy (1993)
von 2 auf 6 Monate anzuheben. Diese Abschwichung der Kopplung des Salzgelialtes in
der obersten Ozeanschicht an den Antrieb erlaubt cinen stiirkeren Finfluli von advektiven
Prozesse auf die Wassermassencharakteristiken. Dies bedeutet aber anch, dalh oin Ozean
zustand mit héheren Umwilzraten, wie er sich beispielsweise zu glazialen Randbedingun
gen eingestelll hagt.: starker beeinflufit werden wird, als Experimente it der peringere

thermohaliner Zirkulation.

Da das glaziale Oberflichensalzfeld mit Ausnahme des Nordatlantiks einen hoheren Salz
gehalt hat als das rezente Antriebsfeld, verursacht die starke Konvektion im Norden cine
Advektion von salzigem Wasser aus dem Siiden. Das Dichtefeld wird jetzt hierdnrl
starker beeinfluBt, als bei Verwendung der stirkeren Kopplung der Iall wiire. .. it
daher nicht verwunderlich, dafi die meridionalen Transporte im Experimente S5 (LM
gegeniiber Ref(LGM) leicht zunehmen (Abbildung (5.11.B).

Die Abschwéichung der Kopplung mag daher anf den ersten Blick nicht dazu dienen, die
nordatlantische Zirkulation des letzten Hochglazials, wie sic Messungen zufolge vorgelegen
haben soll, zu modellieren. Sie birgt aber den Vorteil, daB der Ozean weniger stark
an moglicherweise fehlerhafte Antrichsdaten herangezwungen wird. Durch die lingere
Riickstellkonstante wird dem Ozean stérker erlanbt, cinen cigenen Jahresgang 2.8, durch

Salzadvektion oder Aufbau und Schmelzen von Meereis zu entwickeln?,

“Da hier ein rein thermodynamisches Meercismodedl verwendet wird | wird dies im Vergleich zur Salz
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Das Ergebnis des rezenten und des glazialen Laufes mit der reduzierten Riickstellkon-
stanten 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 Oberflichensalzgehalt fiir glaziale Bedin-

gungen kann hierdurch besser Rechnung getragen werden.

advektion nur einen sekundiren Beitrag zum Jahresgang leisten.
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Abbildung 5.11: Die beckenintegrierte meridionale Zirkulation im Atlantik in [Sv] fir die
Gleichgewichtsszenarien von 55(r) (A) und S5(LGM) (B) mit einer Relaxationskonstante fiir

den Oberflachensalzgehalt 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
Oberflachensalzgehalt wurde im europiischen Nordmeer im Unterschied zu den LEvVITUS-

Daten um 0.5 psu reduziert,

Wenn die prinzipiellen Eigenschaften der heutigen globalen Ozcanzirkulation vom Mo-
dell zufriedenstellend wiedergegeben werden kénnen, sind auch Ergebnisse glaubhalt, die
ein Modellsystem unter Verwendung génzlich anderer Randbedingungen darstellt. Nach
den Resultaten der Sensitivitdtsexperimente mufl von diesem Grundsatz aber abgeriickt
werden, denn es scheint so, als ob die Modellkonfiguration, wie sie von MAIER-REIMER
& MiIkoLAJEWICZ (1993) eingefithrt wurde, nicht dazu geeignet ist, glaziale Verhiltnisse
darzustellen. Die wichtigsten Punkte der Argumentationskette sind hier noch einmal zu-

sammengetragen.

In der Natur entsteht durch Entrainment aus dem im curopdischen Nordmeer gebildeten
Tiefenwasser beim Uberstrémen der Grénland - Island - Schottland - Schwelle (3 - 5 Sv)
ein erheblicher Anteil des nordatlantischen Tiefen- und Zwischenwassers von ca. 15 Sv
(Krauss, 1995). Im Modell dagegen ist ein Uberstrémen dieser Schwelle nur unvollkom-
men dargestellt. Diese Modellschwiache tritt bei den meisten Ozeanmodellen mit geringer

Auftésung auf (GERDES, 1993). Die Tiefenwasserquellen im curopiischen Nordineer sind
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in allen Experimenten existent, die mit den Oberflichensalzgehalten von LEVITUS ange-
trieben wurden. Aber Abschnitt (5.1.6) zeigte, dafl das Modell oline eine zusétzliche lokale
Abkiihlung des Temperaturfeldes im Monatsmittel unter heutigen Randbedingungen ein
Zirkulationsmuster im Atlantik darstellt, das verglichen mit Messungen viel zu schwach

ist.

Um zu untermauern, daf die Uberstrémung der Grénland - Island - Schottland Schwelle
und die damit verbundene Vermischung des dichtesten Wassers mit Wassermassen siidlich
der Schwelle nicht genauso effektiv wie in der Natur stattfindet, wurde ein letztes Sen-
sitivitdtsexperiment durchgefiilhrt. Der Oberflichensalzgehalt im europiischen Nordmeer
wurde pauschal um 0.5 psu gegeniiber dén LeviTus-Daten reduziert. Hierdurch wurde
ein Abschalten der Tiefenwasserquelle nordwestlich von Norwegen erreicht. Die Abbildung
(5.12) zeigt die meridionale Zirkulation im Atlantik. Ein Vergleich mit der Abb. (5.1.A)
macht deutlich, dafl das Ozeanmodell auf diese Abschaltung nicht mit der zu erwartenden
starken Reduktion der Tiefenwasserproduktion um bis zu 15 Sv reagiert. Der maximale

Betrag der Zirkulation nimmt nur um 1 Sv ab.

Schliisse

Der Einflufl der im européischen Nordmeer gebildeten dichten Wassermassen auf das nord-
atlantische Tiefenwasser kann im Modell nicht realistisch dargestellt werden. Ob eine
Uberstromung aufgrund der groben vertikalen Aufldsung nicht méglich ist, oder ob ein zu
diffusives Advektionsschema dies verursacht, ist fraglich. Das Resultat von S4(r) legt zu-
dem nahe, daf die Modellierung der gemessenen Gesamtsuimme des nach Siiden abfliefilen-
dem Tiefenwassers fiir heutige Verhdltnisse alleine mit klimatologischen Oberflichentem-
peraturen und Salzgehalten nicht darstellbar ist. Eine zusatzlich eingefiihrte Abkiihlung
der Temperaturen ist nétig, um zu erreichen, dafl das gesamte Tiefenwasser, das in der
Realitdt aus zwel Quellen stammt, in der siidlicheren Quelle alleine gebildet wird. Die
gemessene Gesamtsumine des Meridionaltransportes kann so zwar reproduziert werden,

allerdings auf Kosten einer korrekten Gewichtung der verschiedenen Produktionsorte.

Fiir das letzte glaziale Maximum bedeutet diese Modellkonfiguration, daf, obwohl ein
Abschalten der nérdlichen Quelle dargestellt werden kann, eine Auswirkung auf den at-
lantischen Transport im Modell nicht zu erwarten ist. Auf der anderen Seite wird die
Quelle siidlich der Schwelle weiterhin dberschdtzt. Eine den Vorstellungen entsprechende
Darstellung des Ozcanzustandes zu Glazialzeiten wire daher mit dieser Modellkonfigura-
tion auch nicht moglich, wenn alle Antriebsfelder vollkommen bekannt wéren. Es besteht
fiir die folgenden Glazialliufe keine Notwendigkeit, durch Temperaturmodifikation die Mo-

dellseliwiiche hei der Uberstromung von Schwellen zu kompensieren.



Kapitel 6

Experimente mit dem E-OGCM

~ .

In den Experimenten des vorhergehenden Kapitels (5) wurde gezeigt, wie das Ozeanino-
dell auf vorgegebene Randbedingungen reagiert. Fiir die glazialen Verhéltnisse diente der
CLIMAP-Temperaturdatensatz als Antrieb, der im Vergleich zu heutigen Temperatur-
werten vor allem in mittleren und hohen Breiten geringere Werte aufweist. Diese tieferen
Temperaturen fiihrten einerseits zu stirkerer Meereisausdehnung und damit einhergehend,
zu Salzzutrag in die oberste Ozeanschicht. Andererseits verringern tiefe Atmosphéren-
temperaturen auch die Ozeanoberflichenwerte. Beide Effekte haben einen verstérkenden
Einfluf auf die thermohaline Zirkulation im Nordatlantik. Dies wiederum verursacht in
der Natur einen Ausgleichsstrom von warmem Oberflichenwasser aus dem Siiden, der
in der Folge die Ozean- und Atmosphirentemperaturen erhoht. Dadurch wird die Akti-
vitit der thermohalinen Zirkulation verringert. Dieser negative Riickkopplungseffekt, der
in den Fxperimenten des Kapitels (5) durch die feste Vorgabe der Antriebstemperatur

ausgeschlossen wurde, kann in den folgenden Modelldufen wirksam werden.

Bei den in diesem Kapitel beschriebenen Experimenten geht es nicht in erster Line darum,
cinen glazialen Ozeanzustand nachzubilden, der mit Bohrkerndaten iibereinstimmt. Viel-
melir sollen die Méglichkeiten und Schwichen des Energiebilanzmodelles dargestellt und
die Reaktion des gekoppelten Systems im Gegensatz zu Systemen, die mit festen Randbe-

dingungen arbeiten, untersucht werden.

In diesem Kapitel werden Gleichgewichtszustinde des gekoppelten Systems von Ozean-
und Energiebilanzmodell vorgestellt. Im Energiebilanzmodell werden die Temperaturen
am Erdboden, bzw. iiber der Wasseroberfliche in Abhingigkeit von den jeweiligen ozea-
nischen Gegebenheiten und der Strahlungsbilanz zu jedem Zeitschritt neu berechnet. Das
verwendete Ionergiebilanzmodell wurde in Abschnitt (3.1) vorgestellt, Tabelle (6.1) gibt

cine Ubersicht iiber die unterschiedlichen Antriebe bzw. Konfigurationen.

Iiir die lixperimente wurden die Anfangsbedingungen aus Tabelle (3.1) und die Rand-

bedingungen aus Tabelle (32) bzw. Tabelle (6.1) verwendet. Als Konsequenz aus den

78
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Experiment | Vorschrift fiir Meereis Antrieb

Nordhem. | Stidhem. | haliner Antrieb | Beschreibung

ERef(r) Eis (r) Eis (1) R Abschnitt 6.1
ERef(g) Eis (g) Eis (g) G Abschnitt 6.1
Alb(r) Albedo Albedo R Abschnitt 6.2.1
Kv(r) keine V. keine V. R Abschnitt 6.2.1
Alb(g) Albedo Albedo G Abschnitt 6.2.2
Kv(g) keine V. | keine V. G Abschnitt 6.2.2
MEns(g) Albedo Eis (g) G Abschnitt 6.2.3
Salz(g) Albedo Eis (g) G+ AS Abschnitt 6.3
Swfl-5 Albedo Eis (g) diag. SWF Abschnitt 6.4.1

Tabelle 6.1: Ubersicht iiber Randbedingungen der Experimente dieses Kapitels. Eis = Meereis-
ausdehnung im Jahresgang wird vorgeschrieben. Albedo = Meereisalbedo wird vorgeschrieben.
keine V. = Meereismodell arbeitet ohne Einschrankung. haliner Antrieb: R = Salzfeld nach
Levitus (1982), G = Salzfeld nach Duplessy et al. (1991) im Nordatlantik, sonst Levitus
(1982) + 1psu. G + AS= variierter, glazialer Datensatz, diag. SWF = aus verschiedenen

Experimenten diagnostizierte SiiBwasserfliisse werden vorgeschrieben.

Ergebnissen des vorhergehenden Kapitels wurde die Modellkonfiguration in zwei Punkten

verandert:

o die Zeitkonstante fiir die Anpassung des Salzgehaltsfeldes in der obersten Ozean-
schicht an das vorgeschriebene Oberflichensalzgehaltsfeld wurde von 2 auf 6 Monate

heraufgesetzt,

e eine kiinstliche Anderung derjenigen Temperatur, die das Energiebilanzmodell er-
rechnet, durch advektive Prozesse mit dem mittleren Wind wurde nicht durch-

gefihrt.

In Abschnitt (6.1) wird das gekoppelte Gleichgewicht fiir rezente bzw. glaziale Randbedin-
gungen vorgestellt und beurteilt (Experimente ERef(r) und ERef(g)). AnschlieBend wird
in Abschnitt (6.2) die Sensitivitit des Systems auf die Meereisbildung untersucht (Experi-
mente Alb(r) und Alb(g). Kv(r) und Kv(g)) und in Abschnitt (6.3) wird Auskunft iiber die
Empfindlichkeit des gekoppelten Systems gegeniiber einer Variation des Oberflichensalz-
gehaltes gegeben (Experiment Salz(g)). Den Abschufl des Kaptitels bilden die Abschnitte
(6.3) und (6.4.1). in denen die unterschiedliche Empfindlichkeit des Ozeanmodells bzgl.
Salzantriebe bzw. Siifiwasserzutrige benutzt wird. um Oberflichensalzgehalte abzuleiten.

die eine Darstellung der glazialen Zirkulation im Atlantik erlauben (Experimente Swf 1 -

5).
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6.1 Die Referenzzustinde (ERef)

Aus den Referenzldufen Ref(g) und Ref(LGM) zu festen glazialen bzw. rezenten Rand-
bedingungen, wie sie in Abschnitt (5.1.2) vorgestellt wurden, sind die Jahresginge des
Meereises entnommen worden. Diese werden dem Modell wilrend der Referenzexperi-
mente ERef(g) und ERef(r) dieses Abschnittes vorgeschrieben.

Diese Mafinahme bedarf einer Erlduterung. Die Bildung und das Abschmelzen des Mee-
reises ist filr eine realitdtsnahe Simulation der Ozeanzirkulation von entscheidender Be-
deutung. Da dieses Ozeanmodell nur ein thermodynamisches Meeraisimodell enthilt (Ab-
schnitt (3.3.3)), ist es nicht mdoglich, einen korrekten vertikalen Siifiwasserflufl oder eine
realistische Darstellung der Verdriftung des Eises durch den Wind darzustellen. Fehler
in der Meereisverteilung fithren zu lokal stark fehlerhaften Albedowerten, die wiederum
groflen Einflufl auf die Strahlungsbilanz am betrachteten Ort haben. Fehler in der Verdrif-
tung des Meereises fiihren zu Fehlern im Oberflichensalzgehalt. Durch das Vorschreiben
einer Meereisverteilung, die das Resultat von Experimenten mit festen Randbedingungen
darstellten, soll diese Fehlerquelle wahrend der Referenzexperimente mdéglichst klein ge-
halten werden, um so einen Vergleich der resultierenden Temperaturverteilungen mit den
Daten von COADS bzw. CLIMAP sinnvoll zu machen.

Da der Antrieb eines Energiebilanzmodells, die solare Einstrahlung, nur meridional vari-
iert, ist es sinnvoll, nur Zonalmitteltemperaturen aus dem Energichilanzmodell und den
Mefidaten miteinander zu vergleichen. Die Temperaturen, die man aus dem Energiebilanz-
modell erhilt, unterscheiden sich in zonaler Richtung aufgrund des Energicaustausches mit
der obersten Untergrundschicht und dessen unterschiedlichen Riickstreueigenschalten. Die
Albedo von Ozeanflichen wird mit 0.08, die von Inlandeisfiichen mit 0.8 angesetzt. Der

mittlere Albedowert von Landoberflichen liegt bei 0.2.

6.1.1 Das Gleichgewicht zu rezenten Randbedingungen

Dem Ozeanmodell wurde der Jahresgang des Meereises, wie cr sich aus dem Referenzex-
periment (5.1) ergab, als unverdndertich vorgeschrieben. Abbildung (6.3.B) zeigt hier das

Jahresmittel.

Die Abbildung (6,1.A) zeigt einen Meridionalschnitt der vom Energiebilanzmodell berech-
neten zonalgemittelten Oberflichentemperaturen im Jahresmittel (- - -) und vergleicht ihn

mit einem Meridionalschnitt, wie er sich aus der Mittelung der COADS-Daten (Abbildung
(2.3)) ergibt (—).

Die Zonalmittel der berechneten Temperaturen unterscheiden sich von den gemessenen
COADS-Daten (WOODRUFF ET AL.,1987) auf den ersten Blick nicht erheblich. Die ge-
messenen Werte sind, mit Ausnahme der Polarregionen und dem Gebiet zwischen 40 und
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Abbildung 6.1: (A): die Abbildung zeigt das Jahresmittel der Temperatur, zonal gemittelt, (-
- -), wie es das Energiebilanzmodell berechnet und das der COADS-Daten (—) im Vergleich

mW
m2

ERef(r) (jan.ebm, april.ebm) fuer den Bereich zwischen 90°N und 40°N mit dem Ergebnis des
Modellaufes aus Abschnitt (5.1.6)(jan.frb, april.frb)

dazu, (B) vergleicht die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in |

] ven

60°N, befriedigend getroffen. Uber Eisflichen unterscheiden sich Modell und Messung
zwar stark (bis zu 10°C), aber die Schnittpunkte beider Temperaturkurven mit der 0°C
- Isolinie stimmen gut iiberein. Es ist daher nicht damit zu rechnen, daf es bei einer
spateren Ankopplung eines Inlandeismodells oder beim Betrieb eines Meereismodells zu
grofien Unterschieden in der Berechnung der Jahresschneebilanz oder der Eisausdehnung

kommen wird.

Ein zweiter Bereich mit schlechter Ubereinstimmung ist dagegen kritischer zu betrachten.
Heute wird zwischen 60°N und 40°N im Nordatlantik das Tiefenwasser gebildet. Wie schon
in den Polargebieten liegen auch hier die vom Modell errechneten Temperaturen iiber den
Werten der COADS-Daten. Da die iibrigen Werte im Zonalmittel befriedigend dargestellt
werden kénnen, liegt es nahe, die Ursache der Abweichung in der Wechselwirkung zwischen
Ozean und Atmosphére zu suchen, die in den Experimenten mit fest vorgeschriebenen

Randbedingungen ausgespart war.

In der Natur setzt die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik eine Ausgleichsstrémung von
Stiden mit warmem Oberflichenwasser in Gang. Dies wiederum verursacht eine verstirkte
Abgabe von latenter und sensibler Wirme an die Atmosphire und eine Abkiihlung der zu-
flieflenden Wassermassen. Bei Verwendung fester Randbedingungen kann der Ozean zwar
Wirme abgegeben, aber die Atmosphérentemperatur kann daraufhin nicht zunehmen. Im
gekoppelten Modell ist dies anders. Ein sensibler Wirmeflu aus dem Ozean erméglicht

eine Erhohung der Atmosphirentemperatur.
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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 {%V—] stattfindet.

An dieser Stelle mufi auf einen Modellartefakt hingewiesen werden, der fiir die Ergeb-
nisse von grofier Bedeutung ist. In der Einleitung zu diesen Experimenten wurde darauf
hingewiesen, dafBl in den gekoppelten Modelliufen auf eine Abkiihlung der Atmosphéren-
temperatur durch zusitzliche Advektion mit dem mittleren Wind verzichtet wurde. Dieser
Verzicht hatte im Experiment S4 des Abschnittes (5.1.6) zu einem starken Abnehmen der
thermohalinen Zirkulation im Nordatlantik gefiihrt. Obwohl in diesem und den folgen-
den Experimenten diese Temperaturvariation mit dem mittleren Wind ausgespart wurde,
liegt dic Umwilzrate der thermohalinen Zirkulation von ERef(r) sogar noch iiber der des
Experimentes Ref(r). Der Grund ist im iiberschitzten Jahresgang der Temperatur iiber
Fis - und Landflachen im Energiebilanzmodell zu suchen. Im Gegensatz zu Ozeanflichen
kann in diesen (Gebieten nahezu keine Energie iiber lingere Zeiten gespeichert werden,
um sie der Atmosphire im Winter als latente und sensible Wirme wieder zuzufiihren.
Dies verursacht einen unterschiedlich starken Jahresgang der Temperatur iiber Ozean-,
Eis- und Landflichen. In der Natur bewirken advektive Prozesse eine Verringerung des
Jalhresganges iiber Eis- und Landflichen und eine Zunahme des selben iiber dem Meer.
Dies kann das Energiebilanzmodell nur unvollkommen nachbilden. Der Jahresgang der
Temperatur iiber Land- bzw. Eisflichen wird daher im Modell stirker ausfallen, als es in
der Natur der Fall ist.
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Abbildung 6.3: (A) zeigt die resultierende Meridionalzirkulation im Atlantik im Gleichgewicht
zu rezenten Bedingungen. In (B) ist das Jahresmittel der vorgeschriebenen Meereisverteilung

abgebildet.
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In kiistennahen Regionen ist der Einflufl des Eises daher deutlich spiirbar und als Folge
daraus findet hier ein grofiler Teil der Produktion des Tiefenwassers statt. ITm Bereich
der Irmingersee und der Antarktis schmiegt sich eine Zone mit Konvektionsereignissen
an die Kiiste an, wie in Abbildung (6.2) sichtbar. Abbildung (6.1.B) zeigt dies mnoch
deutlicher: der Verlust an potentieller Energie durch Konvektionsereignisse in den Expe-
rimenten mit festen Randbedingungen (jan.frb, april.frb) aus Abschnitt (5.1.6) und im
‘gekoppelten Fall (jan.ebm, april.ebm) sind hier fiir die Monate Januar und April einander
gegeniiber gestellt. In beiden Experimenten findet Konvektion in erster Line im Friihjahr
und Winter statt, wenn die ozeanische Schichtung durch Abkiihlung instabil ist. ITm Ener-
giebilanzmodell ist es zu diesen Zeiten iiber den Landflichen aber zu kalt, d.h hier wird
das Wasser in Landnihe und in teilweise eingeschlossenen Gebieten wie der Labradorsee
und dem Weddellmeer zu stark abgekiihlt. Die Maxima der Konvektion sind im Januar
bei 63°N in beiden Experimenten gleich stark, in den kiistenfernen Gebieten kommt es
im gekoppelten Experiment jedoch nur zu einer geringeren Konvektionsrate (Abbildung
(6.2)). Im Experiment zu festen Randbedingungen ist ein zweites, stirkeres Maximum bei
57°N erkennbar, das auch in Abbildung (5.11.C) identifiziert werden kann. In der Kurve
(jan.ebm) fehlt dieses zweite Maximum ginelich. Wie in Abbildung (6.1.B) zu sehen, ist
die Konvektion im gekoppelten Experiment im Friihjahr (april.ebm) aktiver als die im
ungekoppelten Experiment (april.frb). Durch den stirkeren atmosphéarischen Jahresgang
im Energiebilanzmodell iiber dem grénlindischen Inlandeis scheint es linger zu dauern,

bis die ozeanische Schichtung stabilisiert ist und somit Konvektion reduziert werden kann.

6.1.2 Das Gleichgewicht zu glazialen Randbedingungen

Abbildung (6.6.B) zeigt das Jahresmittel der Meercisverteiling, wie sie dem Ozean in
diesem Experiment vorgeschrieben wurde. Sic entstamnmt dem Experiment Rel(g) des

Abschnitts (5.2) zu glazialen, fest vorgeschriebenen Randbedingungen.

In Abbildung (6.4.A) kénnen die zonalgemittelten Oberflichentemperaturen imn Jahresmit-
tel dieses gekoppelten Experimentes (—) mit den Zonalmittelwerten der CLIMAD-Daten
(- - -) verglichen werden. Modellierte Temperaturen und geologische Daten édlineln hzw.

unterscheiden sich wie Modell und Messung im vorhergehenden Abschnitt. Dies mag aul
den ersten Blick verwundern, denn eingangs wurde schon erwahnt, daB die CLIMAL
Temperaturen heutigen Vorstellungen zufolge in den Polargebieten zu tiel sind. Tempera-
turen des Energiebilanzmodells, die oberhalb der CLIMAP Werte gelegen hitten, liditten
diese These stiitzen kénnen. Die Meereisverteilungen, die diesem Experiment vorgegeben
wurden, orientieren sich jedoch an der Temperaturverteitung der CLIMAP-Daten. Daher
ist es auch dem Emnergiebilanzmodell aufgrund der durch die Eisverteilungen vorgegebe-
nen Albedo nicht mboglich, {iber diesen Eisflichen und in deren Nihe Temperaturen zu

modellieren, die sich von den CLIMAP-Daten fundamental unterscheiden.

Fiir die Region zwischen 40°N und 60°N, die zu einem groflen 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

W] yon

dazu, (B) vergleicht die Verlustraten von potentieller Energie durch Konvektion in [Z

ERef(g) (jan.ebm, april.ebm) fuer den Bereich zwischen 90°N und 40°N mit dem Ergebnis des
Modellaufes aus Abschnitt (5.1.6)(jan.frb, april.frb)

es daher nicht verwundern, daf die Temperaturen in bemerkenswerter Weise iibereinstim-
mern, wahrend zwischen 10°N und 40 °AN leichte Anomalien auftreten. In den glazialen
Experimenten liegen die Zonen, in denen Tiefenwasserbilduug stattfindet weiter siidlich
als heute und dalier ist auch an diesen Orten eine warme Ausgleichsstrémung an der

Oberfliche zu erwarten.

In Abbildung (6.6.A) ist die zonalintegrierte Meridionalzirkulation im Atlantik dargestellt.
Der maximale Wert liegt mit 58 Sv etwas hoher als bei den Referenzexperimenten zu festen
Randbedingungen. Wie schon in allen vorhergehenden Glazialexperimenten fehlt auch hier

das antarktische Bodenwasser.

Abbildung (6.4.B) zcigt. dafi die Intensitdt der Konvektion auf der Nordhalbkugel im
Winter in beiden Lidufen Rel{LGM) und ERef(g) mehr als doppelt so grof ist, wie in den
Experimenten zu rezenten Bedingungen (Ref(r) und ERef(r)). Wihrend die Konvektion
sich im Winter iim Iixperiment zu festen Randbedingungen (jan.frb) iber 30° erstreckt,
beschrinkt sie sich im gekoppelten Lauf (jan.ebm) auf 20°. Wie schon im vorhergehenden
Abschuitt liegt das Maximum der Konvektion in den gekoppelten Experimenten bei 63°N,
d.ho 107 weiter nordlich, als im Experiment zu glazialen festen Randbedingungen. Noch
im - Irithjahre findet im gekoppelten Lauf (april.ebm) die Konvektion mit gleicher Rate
statl. wie im Winter, wahrend im Experiment mit festen Randbedingungen (april.frh) die

Schichtung 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 [";:2/] stattfindet.

6.1.3 Fazit

Mit dem gekoppelten System aus Ozean- und Energiebilanzmodell und vorgeschriebener
Meereisverteilung konnten die Ergebnisse der Experimente des Abschnittes (5) in den
wichtigsten Punkten reproduziert werden. Fir die Modelldufe unter rezenten Verhalinis-
sen ist dies erfreulich, fir die unter glazialen Verhaltnissen dagegen enttduschend. Durch
die Linbezichung eciner negativen Riickkopplung zwischen verstiarkter Konvektionen und
an der Oberlliche in die Konvektionsgebiete einstromendem warmem Wasser, das die At-
mospharentemperatur erhdht, sollte die Konvektion wieder reduziert werden konnen. Je-
doch kann diese negative Riickkopplung aus drei Griinden nicht in dem Mafle dargestellt

werden, wie notig:

o das Vorschreiben der Meereisausdehnung vermindert den Austausch von latenter
und sensibler Wirme, da das Eis isolierend wirkt. Der riickwirkende Effekt, der in

der Natur die verstirkte thermohaline Zirkulation ddmpft, wird hier unterbunden.
e Schmelzen von Meereis kann in diesem Experiment nicht stattfinden.

o Die Wassertemperatur unter dem Meereis betrigt definitionsgemaf immer —1.9°C.

Durch dieses zwangsweise Abkiihlen des Wassers wird verstarkt Tiefenwasserbildung

angeregt.
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Abbildung 6.6: (A) zeigt die resultierende Meridionalzirkulation im Atlantik im Gleichgewicht
zu glazialen Bedingungen. In (B) ist das Jahresmittel der vorgeschriebenen Meereisverteilung

abgebildet.
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Dieses Ergebnis legt den Schlufi nahe, daf zu glazialen Randbedingungen an Orten Meereis
vorgeschrieben wird, an denen im Modell normalerweise ein starker ozeanischen Wirme-
transport in die Atmosphére stattfinden wiirde. Dies kann auf den ersten Blick als starke
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 im Experiment zu
glazialen Randbedingungen, hatten zum Teil ihre Ursache in einer [est vorgegebenen Mee-
reisverteilung. Im folgenden soll diese feste Vorschrift in einem ersten Sensitivitdtstest

gelockert und anschlieflend ganz aufgegeben werden.

Ozeanoberflichen reflektieren weniger als 10% der einfalleuden solaren Einstrahlung. So-
bald aber eine Ozeanfliche mit Meereis bedeckt ist, werden bis zu 0% der kurzwelligen
Strahlung zuriickgestreut, je nach Eischarakteristik, -alter und -versehmutzung. Dies hat
eine weitere Abkiihlung zur Folge und verstirkt weitere Eishildung. Das Iehlen dieser
Eis-Albedo Riickkopplung kann lokal zu stark fehlerhaften Temperaturen fithren, Um
es dem Ozeanmodell zu erleichtern, dennoch Meereis zu bilden, wo dessen INxistenz im
Jahresmittel unbestritten ist, wird im ersten Sensitivititstest dort die Meercisalbedo vor-

geschrieben.

Fir heutige Bedingungen bedeutet dies, daf§ an allen Ozeangitterpunkten nirdlich von
70°N und siidlich 70°S Meereisalbedo vorgeschrieben wird. Im glazialen xperiment er-
halten alle Ozeanpunkte nérdlich von 65% N und siidlich von 60°S Meereisalbedowerte, Aul
der Nord - und Siidhalbkugel werden-unterschiedliche Albedowerte gewahlt, nm den ver-
schiedenen Meereischarakteristiken Rechnung zu tragen (SHINE & HENDERSON-SELLERS,
1985). Im Norden existiert Packeis, das von Wasserrinnen durchbrochen ist und auf dem
im Sommer Schmelztiimpel existieren. Durch die Rinnen findet ein Grofiteil des Austau-
sches von sensibler und latenter Wirme zwischen Ozean und Atmosphire statt. Bei ciner
mittleren Gitterauflésung in polaren Regionen von 100 * 200 km tragt die relativ niedrige
Albedo von 0.45 einer mittleren Lisschollengrofle Rechnung. Im Siiden ist in erster Line

flaches aber dickes Eis zu finden, dem e¢ine hohere Albedo von 0.7 angemessen ist.

Die Albedo beeinflufit auschliefilich die kurzwellige Finstrahliung in der Energiebilanz.
Nérdlich und siidlich der Wendekreise ist dic Albedo in den Wintermonaten ohne jeden
FinfluBDas Vorschreiben der Albedo stellt einen Mitielweg zwischen der fosten Meereis-
vorschrift des vorhergehenden Abschnittes und dem Gegenteil, dem Freilassen des Mee-

reismodelles ohne jede Einschrankung dar.
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6.2.1 Experimente zu rezenten Randbedingungen (Alb(r), Kv(r))
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Abbildung 6.7: Abbildung (A) zeigt einen Vergleich der Zonalmittel der Temperatur in der
untersten Atmospharenschicht wie sie das Energiebilanzmodell im Experiment mit (- - -) und
ohne (.....) Albedovorschrift darstellt im Vergleich zu den COADS-Daten (~—). Abbildung

mW
m?

im Experiment mit (alb) und ohne (nix) Albedovorschrift im Vergleich.

(B) zeigt den Verlust an potentieller Energie durch Konvektion in [225-] fiir Januar und April

Die Abbildungen (6.8.A) und (6.9.A) zeigen die zonal integrierte Meridionalzirkulation im
Atlantik in [Sv] des gekoppelten Systems aus Ozean- und Energiebilanzmodell zu rezenten
Randbedingungen. In Abb. (6.8.A) ist das Experiment Kv(r) vorgestellt, hier entwickelt
sich das Meercis ohne Hilfestellung. In Abb. (6.9.A) ist das Experiment Alb(r) zu sehen, in
dem Meercizalbedo auf einer Mindestfliche auf der Nord- und Siidhalbkugel vorgeschrieben
wirde. Im Vergleich zu Abbildung (6.3.A), die die Umwilzrate des gekoppelten Modells
mit. Meereisvorsehrift darstellt, unterscheiden sich die Resultate weder in den Mustern

noch in den Betrigen stark voneinander.

Vergleicht man aber die Mecreisausdehnung der Abbildungen (6.3.B) mit (6.8.B) und
(6.9.3), so sind dic Unterschiede, vor allem im Siiden augenfillig. Unterbleibt ein striktes
Vorschreiben der Eisausdehnung, so gelingt es dem Energiebilanzmodell weder im Falle
ciner vorgeschrichenen Eisalbedo noch im Falle ohne jede Vorschrift, im Bereich der Ant-
arktiz so tele Temperaturen zu generieren, dal Meereis im Jahresmittel erhalten werden
kann. Iine einfache Abschidtzung, in Tabelle (6.2) dargestellt, soll hierzu Erlduterungen

geben.

Im Bereich von 70°$ betrigt das Jahresmittel der solaren Einstrahlung 196 —:}2—2 Gibt

man CGleichgewichtstemperaturen von —1.5°C und 2.5°C? in Ozean und Atmosphire vor,

'2.57C" ist. die Temperatur, die zu Modcllbeginn im gesamten Ozean herrscht
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Untergrundtemperatur | Strahlungsbilanz | Temperaturinderung
in ¢C in % in i
+2.5 +9.7 -58.1 +0.25 -1.5
-1.5 +16.7 -51.1 +0.44 -1.3

Tabelle 6.2: Die Tabelle zeigt die sich aus dem Jahresmittel der Einstrahlung (196 %) bei
70°9 ergebende Temperaturdnderung (Spalte 4 und 5) innerhalb eines Monats unter Verwen-
dung verschiedener Albedowerte. In der 1. Spalte sind die vorgeschriebenen Untergrundtem-
peraturen aufgefithrt. [n der 2. Spalte ist die resultierende Strahlungsbilanz bei Ozeanflachen
(Albedo: 0.08), in der 3. Spalte bei Eisflichen (Albedo: 0.7)aufgetragen.

so ergeben sich aus der Strahlungsbilanz, die in Abschnitt (3.1) vorgestellt wurde, Tem-
peraturdnderungen in der Atmosphdre 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 Temperaturdnderung bei einer Albedo von 0.08 und in der 3. Spalte bei Mee-
reisalbedo (0.7). In diesen Abschdtzungen sind weder sensible noch latente Warmefliisse

oder Advektion und Energieaustausch zwischen Ozean und Atmosphére berticksichtigt.

Wiirden die oben gemachten Vereinfachungen gelten, wiirde die Lufttemperatur iiber ei-
nem Ozeanpunkt ausgehen stetig zunehmen, die Strahlungsbilanz ist bei einer Ozeantem-
peratur von 2.5°C und bei -1.5°C leichit positiv (Spalte 3). Analog wire eine kontinuierli-
che Temperaturabnahme zu erwarten, wenn ein Punkt mit Meereis bedeckt ist, oder wenn
Meereisalbedo vorgeschrieben wird (Spalten 3 und 5). Jedoch verliert der Ozean zwischen
5095 und 7095 im Jahresmittel eine Fnergiemenge von rund 150 % an die Atmosphire.
Dies st ein wesentlich groflerer Betrag, als der negative Beitrag aus der Strahlungsbilanz
in Tabelle (6.2). ks ist also nicht ausreichend, dafl die Meereisalbedo vorgeschrieben wird,
die Oberflichentemperatur kann nur negativ werden, wenn Meereis tatsidchlich existiert.
Denn durch den geringen Wirmedurchgangskoeffizienten von Eis wird der Wérmeaus-
tausch zwischen Ozean und Atmosphére reduziert. Ab einer Eisdicke von 0.5 m sind beide

Systeme im wesentlichen vonecinander thermisch isoliert.

An diesem Punkt wird deutlich, daf ein einfaches, thermodynamisches Meereismodell
cinige physikalische Abldufe nicht nachbilden kann. Zwar kann Meereis in einigen Regionen
vom Modell tatsidchlich thermodynamisch gebildet werden, aber statt es, wie in der Natur
dann mit dem Antarktischen Zirkumpolarstrom vom Entstehungsort wegzutransportieren
und an anderer Stelle zu schmelzen, schmilzt das Eis am Entstehungsort. Ein wichtiger
Mechanismus, der die Bildung des antarktischen Bodenwassers beeinflufit kann somit nicht
dargestellt werden. Durch den Transport von Meereis konnen zudem lokal Temperaturen
verdndert werden, was wiederum Einfluf auf die Meereisbildung in der ndheren Umgebung

hraben kann.
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Abbildung 6.9: Gleichgewichtsszenario von Experiment Alb(r). (A): die zonal beckeninte-
grierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resultierenden globalen

Meereisbedeckungen in [m]
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Eine Schwiche des Ozeanmodells ist zudem die fehlerhafte Darstellung des Weddellwir-
bels, der in der Natur durch seine niedrigen Temperaturen entscheidenden Einflufl auf
die Bildung von Meereis hat. Im Modell kann nur eine zonale west-stliche Strémung
dargestellt werden, dessen Temperaturen keine Bildung von Meereis erlauben. Somit ist
es letztlich unméglich, wie auch in Abbildung (6.7.A) zu erkennen, im Siiden gemessenen
Temperaturwerte zu reproduzieren, solange eine realititsnahe Modellierung der Meereis-

verteilungen nicht moglich ist.

Die Einstrahlungsraten auf der Nord- und Siidhalbkugel unterscheiden sich nicht wesent-
lich, trotzdem hneln die fiir den Norden simulierten Meereisverteilungen in dieser Sensiti-
vitatsexperimente den Ergebnissen mit Meereisvorschrift starker. Der Siidrand der model-
lierten Meereisverteilungen liegt bei 66.25°N bzw. bei 71.25°N. Die Ursache dafiir ist zum
kleineren Teil in den weniger zonalen Windverhaltnissen im Norden zu suchen. Wichtiger
ist aber, daf die Gebiete mit Tiefenwasserbildung siidlich der Grénland — Island — Schott-
land Schwelle liegen. Der hierdurch verursachte Nachfluf vom warmem Oberflichenwasser
erwarmt zwar die Atmosphire siidlich der Schwelle, jenseits hiervon ist der Einfluff auf die

Temperaturen jedoch so gering, dafi nur wenig Schmelzen stattfindet.

6.2.2 Experimente zu glazialen Randbedingungen (Alb(g), Kv(g))

T

P

r &
i B
; 10 .

L Y

L 7 L

:

- el

[ g 05+

L g M

-/ 2

! &

L L | S WU S VR S VLY N YOS S S S | oL B
90 -60 -30 0 30 60 90 80 60

S GeographischeBreite,[Grad) N Geographische Breite|Grad],

Abbildung 6.10: Abbildung (A) zeigt einen Vergleich der Zonalmittel der Temperatur in der
untersten Atmospharenschicht wie sie das Energiebilanzmodell im Experiment mit (- - -) und
ohne (.....) Albedovorschrift darstellt im Vergleich zu den CLIMAP-Daten (—). Abbildung
(B) zeigt den Verlust an potentieller Energie durch Konvektion in [1’:;‘2”—] fur Januar und April

im Experiment mit (alb) und ohne (nix) Albedovorschrift im Vergleich.
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Die beckenintegrierte Umwdlzraten der hier durchgefiihrten Experimente zeigen, wie schon
zu rezenten Randbedingungen, ein dhnliches 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 Albedovorschrift liegt das
erste, stirkere Maximum der Umwilzrate im Atlantik zwischen 45 und 50°N mit einem
Betrag von rund 60 Sv. Das zweite Zentrum liegt mit 54 Sv zwischen 30 und 15 ° N. Im
zweiten Experiment sind die Maxima zwar an gleicher Stelle zu finden, aber die Umwiilz-

raten sind sogar um die Hélfte hoher.

Auch hier ist das Fehlen des Meereises (Abb. (6.11.B) und (6.12.B)) auf der Siidhalbku-
gel besonders auffillig. Zu Glazialzeiten war die Einstrahlung auf beiden Halbkugeln im
Sommer geringer und im Winter nahezu unveridndert, wie Abbildung (2.1.D) zeigt. Dies
deutet auf einen schwichereren Jahresgang hin. Ublicherweise kann dadurch die Mee-
reisbildung verstarkt werden, da im Winter gebildetes Meereis im Sommer nur zégernd
schmelzen kann. Im Norden, nérdlich der Gronland - Island — Schottland Schwelle, ist
tatsichlich eine Zunahme der Ausdehnung erkennbar, aber im Siiden reicht die Anoma-
lie in der Einstrahlung, wie schon in den Experimenten zu rezenten Randbedingungen
offensichtlich nicht aus, das Oberflichenwasser genug abzukiihlen, um thermodynamisch

grofere Meereisflichen zu bilden.

Wie Abbildung (6.10.A) zeigt, schneiden die Kurven der zonalgemittelten Oberflachen-
temperatur die 0°C- Isolinie, statt wie in den CLIMAP-Daten, bei 50°S, erst bei 65°S
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 iberraschen, dafl die Schnittpunkte in den
glazialen Experimenten an dhnlicher Position liegen, wie bei den Experimenten zu rezenten

Bedingungen.
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Abbildung 6.11: Gleichgewichtsszenario von Experiment Kv(g). (A): die zonal beckepinte-

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 Atmosphérentemperaturen im Siiden durch das Fehlen von Meereis stark
verdndert. Da trotzdem die Zirkulationsmuster im Atlantik nahezu unverdndert geblie-
ben sind, kann dies als Hinweis darauf gewertet werden, dafl der Salzantrieb einen nicht
zu unterschitzenden Einflufl auf die atlantische Zirkulation ausiibt und gegeniiber den

Auswirkungen einer fehlerhaften Oberflichentemperatur im Siiden dominiert.

Ob eine sinnvolle Meereisverteilung im Siiden 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 unverdnderter Konfiguration ins
Gleichgewicht gerechnet werden. Auf der Stidhalbkugel wird der Jahresgang des Meereises
vorgeschrieben, auf der Nordhalbkugel werden in den bekannten Gebieten Meereisalbedo-
werte vorgegeben. Abbildung (6.13.A) zeigt wieder die beckenintegrierte Umwélzrate im
Gleichgewicht und Abbildung (6.13.B) die resultierende Meereisverteilung.

Das Maximum der Meridionalzirkulation liegt nur noch bei 35 Sv, statt 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 verdndert wurde, miissen die Un-
terschiede mit dem Einfufl der Siidhemisphére auf die Atlantische Zirkulation erkliart wer-

den.

Es stellt sich nun die Frage, warum das Ergebnis eines Experimentes mit Meereisvor-
gabe im Siiden und Albedovorschrift im Norden ein vollig anderes Aussehen hat, als das

Ergebnis eines Experimentes, in dem beide Hemisphéren gleich behandelt werden.

Im Siiden ist es dem Modell aufgrund der Einstrahlungsrate schwer moglich, Meereis in
den beobachteten Raten zu bilden. Wird es aber als unverdnderlich vorgeschrieben, muf
sich der Ozean darauf genauso einstellen, wie auf jede andere fest vorgegebene Rand-
bedingung. Unter dem Meereis hat das Ozeanwasser definitionsgemaf eine Temperatur
von —1.9°C', unabhéngig 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 dndert sich die Temperatur des
advehierten Wassers, kann die thermohaline Zirkulation bei gleichbleibendem Salzantrieb
abnehmen bzw. zunehmen. Bei einer Temperaturerhdhung im Nordatlantik fithrt 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 Stirke der thermohalinen Zirkulation und im folgenden die Menge des nachflie3enden,
warmen Oberflichenwassers. Diese Beruhigung im Oberflichengeschwindigkeitsfeld fiihrt
durch die Abnahme der Atmosphirentemperatur 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
Wirmetransporten zu glazialen Randbedingungen im Norden. Durch eine Verringerung
der oberflichennahen Transporte in den Norden wird zudem der Einfluf} des stifleren Sal-

zantriebsfeldes auf den Salzgehalt der obersten Ozeanschicht verstarkt.

Bei Experimenten, in denen beide Hemisphiren im Bezug auf die Meereisdarstellung gleich
behandelt werden, kann dieser beschriebene Mechanismus nicht zur Wirkung kommen,
denn die im Norden bzw. Siiden antreibenden Krifte, mogen sie auch unphysikalisch sein,
unterscheiden sich nicht. In Experiment ERef(g) wird ein Vordringen von antarktischem
Bodenwasser dadurch verhindert, dafl die Temperaturen der im Norden und Siiden 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
Abkiihlungsvorginge auf beiden Hemisphéren, auch hier fehlt der klare Dichteunterschied.
Die Konvektionszelle im Norden ist bei fehlendem Meereis im Siiden kréftiger ausgeprigt
und wird im Laufe der Integration nicht schwicher. Dies ist hingegen in dem Experiment

mit Meereisvorschrift im Siiden und Albedovorschrift im Norden der Fall.

Auch wenn das hier verwendete Verfahren einen ebenso schwerwiegenden Fingriff in die
Modellphysik darstellt, wie die Variation der Oberflichentemperaturen mit den mittleren
Winden (Abschnitt (5.1.6), so mag es auch ein ebenso angemessenes Hilfmittel sein, eine
Modellschwiche zu kompensieren. Sollte es mit diesem Hilfsmittel moglich sein, entschei-
dend realistischere glaziale Zustinde dazustellen, so ist dadurch zumindest nachgewiesen,
daf} eine korrekte Darstellung der Meereisverteilung einen bestimmenden Einflufl auf die
globale Zirkulation hat. Da nicht erwartet werden kann, dafl das hier verwendete Meereis-
modell die siidhemisphérische Eisverteilung darstellen kann, stellt die Meereisvorschrift
im Siiden eine Méglichkeit dar, diese Fehlerquelle auszuschalten und den Einflufl 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 beckenin-

tegrierte meridionale Stromfunktion des Atlantiks in [Sv] und (B), die resuitierenden globalen
Meereisbedeckungen in [m]
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6.3 Das Salzproblem (Salz(g))

Wie gezeigt wurde, ist es sowohl dem gekoppelten System aus Ozean- und Energiebilanz-
modell als auch dem Ozeanmodell bei vorgegebenen Randbedingungen moglich, zu rezen-
ten Antrieben Ergebnisse zu liefern, die gemessenen Mustern dhneln. Trotzdem scheiterte
die Modellierung der glazialen Zirkulation in beiden Féllen weitgehend. Dies gibt einer-
seits Vertrauen in das Energiebilanzmodell, andererseits legt es Zweifel an dem glazialen
Salzfeld nahe.

In Abschnitt (3.5.2) wurde schon angesprochen, daf das bisher verwendete Oberfldchen-
salzfeld von DUuPLESSY ET AL. (1991) mit starken Unsicherheiten behaftet ist. Neben
der relativ geringen Ierndichte trigt auch die Kernverteilung zu den Unsicherheiten bei.
Wie in Abbildung (2.4) gezeigt, wurden Gebiete zwischen 70°N und 40° N mit einem
Schwerpunkt in der Mitte des Atlantiks zwischen 50°N und 55°N beprobt. Vor der ameri-
kanischen Kiiste, von der ein Grofiteil der nachflieflenden warmen Wassermassen stammen
wiirde, wurden hierbei keine Kerne gezogen. Die von DUPLESSY ET AL. (1991) verwen-
dete Analysemethode hat zudem den Nachteil, dal die untersuchten Foraminiferen nur
im Sommer in grofler Zahl sedimentieren. Die abgeleiteten Salzgehalte miissen also als
Sommerwerte interpretiert werden.

Ein weiteres Argument, den Oberflichensalzgehalten kritisch gegeniiberzustehen, ist die
Verwendung der CLIMAP-Temperaturen, mit deren Hilfe der Salzgehalt aus den §'%0-
Werten abgeleitet wurde. Die Unsicherheit pro 1°C falsch gewihlter Temperatur kann,

nach Abschnitt (2.2.2), bis zu 0.5 psu betragen.

Variation des Oberflichensalzgehaltes

Abbildung (6.15.A) zeigt den Oberflichensalzgehalt im Atlantik, der in diesem Sensiti-
vitadtstest als Antrieb dient. Zwischen 70°N und 40°N wurde der urspriingliche, glaziale Da-
tensatz (Tabelle(3.2)) um Werte zwischen 0.6 psu (40°N) und 2 psu (bei 60°N) gegeniiber
den DupLEssy-Werten reduziert (Abbildung(6.15.B)). Dies scheint viel, schliefilich betragt
die hierdurch dem Ozean entzogene Salzmenge innerhalb der obersten Ozeanschicht? 3.5
* 10 kg. andererseits ist der Effekt auf den Oberflichensalzgehalt nur viermal so grofi |
wie die Auswirkung der sogenannten ,.groflen Salzgehaltsanomalie” (GSA} auf den Nord-

atlantik (DICKSON ET AL., 1988).

Die Modellkonfiguration wurde im Vergleich zum vorhergehenden Kapitel nicht verdndert.
Auf der Siidhalbkugel wird weiterhin der Jahresgang der Meereisverteilung vorgeschrieben,
wie er sich aus dem Standardexperiment Ref(LGM) in Abschnitt (5.1.2) ergeben hatte.
Auf der Nordhalbkugel wird ein Albedowert von Meereis (0.45) an allen Gitterpunkten

nordlich von 65°N vorgeschrieben.

?3.518  10**m” Salzwasser verlieren lg Salz pro Liter
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Abbildung 6.14: (A) zeigt die resultierende Meridionalzirkulation im Atlantik im Gleichgewicht

zu rezenten Bedingungen. In (B) ist das Jahresmittel der vorgeschriebenen Meereisverteilung
abgebildet.
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Abbildung 7.15: A: der veranderte Oberflachensalzgehalt in [psu] im Atlantik, des Experimen-
tes (Salz(g), B: der Unterschied gegeniiber dem bisher verwendeten, glazialen Salzdatensatz

in [psu], die in (7.3) siiBeren Flachen sind gestreift dargestellt.

Beurteilung des Ergebnisses

In Abbildung (7.14.B) ist die resultierende atlantische Umwdlzrate dargestellt. Wie zu
erwarten war, ist die thermohaline Zirkulation in diesem Experiment gegeniiber dem vor-
hergehenden Lauf stark reduziert. Die Umwiélzrate ist von 33 Sv auf 20 Sv zuriickgegangen.
Eine Abnahme der Eindringtiefe des nordatlantischen Tiefenwassers begiinstigt ein Vor-
dringen des antarktischen Bodenwassers bis weit in den Norden. Dies konnte aus dem
Verhalten des Ozeans in Kapitel (6) geschlossen werden und deckt sich mit Folgerungen

von LABEYRIE ET AL. (1992) zur glazialen Zirkulation.

In Abbildung (7.14.A) ist die resultierende Verteilung des Meereises zu sehen. Die Ab-
nahme der Intensitdt der thermohalinen Zirkulation hat den advektiven Transport von
warmem, salzhaltigem Oberflichenwasser nochmals gegeniiber den vorangegangenen Ex-
perimenten reduziert, Aus dem Ozean wird weniger sensible Warme an die Atmosphire

abgegeben. Daher ist es moglich geworden, die Meereisausdehnung zu vergrofiern.

Wollte man eine glaziale Zirkulation mit einer Umwalzrate von 10 Sv im Nordatlantik und
einer Eindringtiefe von 2 km, durch die Variation des Salzantriebes erzeugen, miifite der
Oberflichensalzgehalt noch weiter reduziert werden, als es in diesem Experiment geschehen

ist.

Durch das Vorschreiben der Oberflichensalzgehalte konnen die Auswirkungen der natiirli-

chen Prozesse im Klimasystem zwar nachgebildet werden, aber die tatséchlichen Abliufe
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finden keine Entsprechnung. In der Natur reguliert Niederschlag und Verdunstung, Mee-
reisbildung, Konvektion und Advektion von Wassermassen den Salzgehalt. ,,Manuelle” Va-
riationen im Salzgehaltsfeldes implizieren, dafl einer oder mehrere dieser Prozesse Verdande-
rungen erfahren haben. Der verdndernde Prozess selber mufl im Modell jedoch nicht
wirken. Auf der anderen Seite werden im Modell stattfindende Einfliisse auf das Salzge-
haltsfeldes ignoriert oder gedimpft. Um eine realistischere Nachbildung der Abliufe zu
erhalten, soll im nachfolgenden Abschnitt das Modellsystem statt mit einem Oberflichen-
salzfeld, mit einem diagnostizierten Siiflwasserfluff angetrieben werden. Ein weiterer Vor-
teil hierbei ist, da die Unsicherheit in der Wahl des Relaxationsparameter rg (Gleichung
(4.1)) entfillt.

6.4 Antrieb mit einem diagnostizierten Siuiflwasserflufl
(Swfl-5)

Es ist schon schwierig, fiir das heutige Klima flichendeckende Datensitze von gemessenen
Nettoniederschliagen zu erhalten, fiir Glazialzeiten ist dies nahezu aussichtslos. Es ist aber
moglich, aus allen Gleichgewichtszustdnden der vorher diskutierten Modelldufe Stifiwas-
serfliifle zu diagnostizieren. Dies ist sogar die iibliche Methode Antriebsdaten fiir solche
Experimente zu gewinnen, die nicht Oberflichensalzgehalten als Randbedingung gehor-
chen sollen (Brvyan,1986). Wie bisher, berechnet das gekoppelte System dann zu den

neuen Antrieben von homogenen Verhidltnissen ausgehend einen Gleichgewichtszustand.

Es ist nicht selbstverstandlich, dafl das resultierende Ergebnis dem Zustand der vorher-
gehenden Experimente auch nur dhnlich ist, denn wéhrend sich bei der Verwendung von
Salzantrieben der Ozean iber die Relaxationskonstante von 6 Monaten an die Vorga-
ben anpasst, werden bei einer Kopplung iiber StiRwasserfliisse die Betrige direkt zum
Wasservolumen der obersten Schicht addiert. Bei der Kopplung iiber Salzgehalte verliert
das advehierte Oberflichenwasser seine Eigenschaft durch zwangsweise Anpassung an die
Oberflichenrandbedingungen. Je stdrker sich der Saizgellalt des advehierten Wassers von
der Randbedingung unterscheidet, desto stirker wird der zugefiihrte SalzfluBAuf diese
Weise werden Variabilitdten reduziert. Bei Kopplung iiber Sifiwasserfliifie wird zum Salz-
gehalt eine konstante Wassermenge addiert, unabhingig von den transportierten Eigen-
schaften. Der Oberflichensalzgehalt im Gleichgewicht, und damit auch die resultierende

thermohaline Zirkulation, kann in beiden Fillen sehr unterschiedlich aussehen.

Diese unterschiedlich empfindliche Reaktion des Ozeanmodells auf Unterschiede im Salz-
bzw. Sifwasserantrieb soll hier genutzt werden. Aus den vorher diskutierten glazialen
Experimenten zu vorgegebenen Salzantrieben werden Siifiwasserantriebe diagnostiziert, zu
denen das Ozeanmodell dann ein Gleichgewicht finden mufBin verschiedenen Arbeiten (z.B.
MAIER-REIMER & MIKOLAJEWICZ, 1994; RAHMSTORF, 1995) konnte dargestellt werden,
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dafy schon gering unterschiedliche Siiflwasserfliisse ausreichen kdnnen, um vollstindig un-
terschiedliche Zirkulationsmuster zu erhalten. Aus diesen Experimenten ist im Gleichge-
wicht wiederum ein Salzgehalt in der obersten Schicht diagnostizierbar, der eine Basis fiir

Diskussionen darstellen kann.

6.4.1 Die Siiiwasserantriebe

Exp. diag. aus | Sifiw.zutr.[Sv] | Salzgeh.[psu] | Max. Stirke der
Kenn. Exp.: im Nordatlantik. | im Nordatl. | thermoh. Zirk. {Sv]

Swi | ERef(g) 0.172 35.7 48

Swi 2 S5(LGM) 0.228 33.6/35.7 16/42

Swf 3 MEns(g) 0.249 33.0 10

Swi -4 nn 0.251 33.0 10

Swf5 | Sala(g) 0.261 33.1 10
Eref(g) 35.8 58
Alb(g) 35.8 54

Kv(g) 35.8 86
MEuns(g) 35.5 35
Salz(g) 34.8 20

Tabelle 6.3: Neben den Experimenten aus den vorhergehenden Abschnitten (6.2), (5) und (6.3)
werden auch Antriebe aus Modellaufen zu glazialen Randbedingungen verwendet, die in dieser
Arbeit nicht detailliert beschrieben wurden. Swf 4 entstammt Experimenten mit verringertem
Oberflachensalzgehalt im Nordatlantik, analog zu Salz(g). Spalte 3 fithrt die Zutragsraten von
SiiBwasser im Nordatlantik auf. Den resultierenden Salzgehalt in der obersten Ozeanschicht im
Nordatlanik zwischen 40°N und 60°N zeigt Spalte 4. Spalte 5 zeigt die Werte der resuitierenden

maximalen Umwalzrate.

Um ein geschlossenes Bild von der Empfindlichkeit der Ozeanzirkulation gegeniiber
Stiflwasserantrieben zu erhalten, ist es wiinschenswert, die Zutragsraten im Nordatlan-
tik moglichst kontinuierlich zu varijeren. Aus Griinden der begrenzten Computerzeit mufl
nian entweder darauf verzichten. Gleichgewichte zu betrachten und wéhrend eines Expe-
rimentes die Zutragsraten variieren (RAHMSTORF, 1995) oder man rechnet nur eine be-
schrankte Anzahl an Experimenten bis ins Gleichgewicht und variiert den entscheidenden

Parameter in diskreten Schritten. Hier wurde die 2. Variante verwendet.

Aus allen Experimenten zu glazialen Randbedingungen wurden die Siifiwasserfliisse dia-
gnostiziert. Um sicherzustellen. daff sich die Antriebe nur im Nordatlantik unterscheiden.
wurden nur die Felder als Antrieb ausgewihlt, deren Unterschiede im zentralen Atlantik

zwischen 407N und 10°N hochstens 0.001 Sv betragen.

Spalte 3 der Tabelle (6.3) gibt einen Uberblick iiber die Siifiwasserzutriage im Nordatlantik
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zwisclien 60°N und 40°N derjenigen Felder, die das oben genannte Kriterium erfiillen. Die

Zutréage liegen alle im Bereich von 0.216 4 0.045 Sv.

6.4.2 Ergebnisse

Wie Spalte 4 der Tabelle (6.3) zeigt, liegen die Salzgehalte der obersten Ozeanschicht?
des Nordatlantiks im Gleichgewicht zwischen 35.7 und 33.0. Ersteren mittleren Salzwert
findet man auch bei den Experimenten Eref(g), Alb(g) und Kv(g) zwischen 40°N und

60°N, die aber mit Oberflaichensalzgehalten angetrieben wurden.

Die maximale Umwilzrate im Atlantik wurde als Index fiir die Aktivitdt der thermohalinen
Zirkulation in Spalte 5 angegeben. Es wird deutlich, dafl 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, demgegeniiber sind hohe Salzgehalte um 35.7 psu das
Resultat von Experimenten, die eine hohe Umwélzrate modelliert haben. Auch das Ex-
periment Salz(g) des vorhergehenden Abschnittes (6.3) ordnet sich mit seinem Salzgehalt

von 34.5 psu und einem reduzierten Massentransport in dieses Bild ein.

Stellvertretend fir die Experimente, die dieses Regime als Losung 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-
lantik aufgetragen. Das Maximum der Umwaélzrate liegt nur wenig unterhalb der Meeres-
oberfliche und betrigt 10 Sv. Die Eindringtiefe der Zelle liegt bei 2 km. Dies deckt sich
bemerkenswert gut mit den Wassermassenverteilungen in Abbildung (6.17), die DUPLEssY
ET AL. (1988) aus Foraminiferenanalysen abgeleitet haben.

Durch die Abnahme der Konvektion im Nordatlantik ist auch die warme Ausgleichs-
strémung aus dem Siiden nahezu eingestellt. Meereis kann sich daher bis zu 50 °N ausbrei-
ten, wie Abbildung (6.16.B). Im Vergleich zu den CLIMAP-Daten ist dies eine zu starke

Ausdehnung, denn als Jahresmittel wurde hier eine Meereisgrenze bei 60 °N angegeben.

Insgesamt befinden sich die diagnostizierten Zutragsraten des Siifiwassers von Swf 1 - Swf
5 in einem sehr sensitiven Bereich, in dem schon geringe Unterschiede ausreichen um die

ozeanische Zirkulation in den einen oder in den anderen Zustand zu iiberfithren.

®Dies ist nicht zu verwechseln mit dem Oberflichensalzantrieb der vorhergehenden Experimente. Hier

ist der Wert der Mischungsschicht bezeichnet.



KAPITEL 6. EXPERIMENTE MIT DEM E-OGCM 106

14SF 155w 95w 35w 75F

Abbildung 6.16: (A) zeigt die resultierende Meridionalzirkulation im Atlantik in [Sy] des

Experimentes Swf 5. In (B) ist das dazugehérende Jahresmittel der Meereisverteilung in [m]
abgebildet.



KAPITEL 6. EXPERIMENTE MIT DEM E-OGCM 107

sud Hor¢l
0 45 30 15 Eq 15 30 45 60

080 00 030 080, 1 1)
2 -

05 % 15 Eq 15 30 45 )
Sud Nord

Abbildung 7.17: Wassermassenverteilung rekonstruiert aus Foraminiferen. GNAIW = glazia-
les nordatlantisches Zwischenwasser, NAW = Nordatlantikwasser, SOW = Wasser aus dem
siidlichen Ozean (nach DUPLESSY ET AL., 1988)
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Abbildung 7.18: Die Abbildung zeigt die zeitliche Entwicklung der Transportrate bei 30°S
der Experimente Swf 1, Swf 2 und Swf 5, vom Start bei homogenen Anfangsbedingungen

bis zum Gleichgewicht. Der Index ,,0" beschreibt den iiber die obersten 2 km integrierten

Massentransport, der Index ,,u” den der verbleibenden Distanz bis zum Boden.
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Abbildung 6.19: Die Meridionalzirkulation im Atlantik in [Sv] des Experimentes Swf 2: (A)
1300 Jahren nach Modellstart und (B) nach 2000 Jahren im Gleichgewicht.
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Experiment Swf 2 scheint eine Moglichkeit zu geben, das Verhalten der atlantischen Zirku-
lation wihrend dieses Ubergangs zu beobachten. In Abbildung (6.18) ist die Entwicklung
des meridionalen Massentransportes bei 30°S fiir Experiment Swf 2 abgebildet. Die Zeit-
reihe beginnt im Augenblick des Modellstarts, bei homogenen Anfangsbedingungen. Die
Kurve mit dem Index ,,0” zeigt die Verdnderung im Massentransport in den obersten 2
km, der Index ,,u” steht fiir die Transporte in der verbleibenden Distanz bis zum Boden.
Zum Vergleich sind hier auch die Zeitserien fiir die Experimente Swf 1 (Regime 1) und
Swi 5 (stellvertretend fiir die Experimente des Regimes 2) aufgetragen. Wahrend des Ein-
schwingvorganges des Experimentes Swf 2 &hneln die Trausportraten im oberen (o) und
unteren (u) Ozeanabschnitt den des Experimentes Swf 5. Wéhrend sich die Raten von Swf
1 und Swif 5 aber schon wenigen 100 Jahre nach dem Modellstart nicht mehr verdndern,
springen die Werte von Swf 2 plétzlich nach 1450 Jahren von niedrigen Transportraten um
0 Sv (Regime 2) zu hohen Raten (Regime 1). Abbildung (6.19.A) zeigt die Umwalzrate,
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 Umwaélzrate in Abbildung
(6.16.A) und derjenigen in Abbildung (6.6.A) zeigt, daf die Zirkulation bis zum Jahre
1400 nach dem Modellstart Ahnlichkeit mit der Situation des Regimes mit reduzierter
Tiefenkonvektion hat und hinterher dem Muster mit starker Konvektion &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
SiiBwassereintrigen und glazialen Randbedingungen ins Gleichgewicht gerechnet. In
RAHMSTORF (1995) werden dagegen rezente Verhiltnisse betrachtet. Seine Arbeit unter-
streicht noch einmal, dafl die thermohaline Zirkulation auf Anomalien im Siilwasserzutrag
heftig reagiert. Wird dem heutigen Gleichgewichtszustand des Ozeans im Nordatlantik
Siifiwasser zugefiigt, kommt es nach einer bestimmten Zutragsrate zu einem Zusammen-
bruch der Tiefenwasserproduktion. Wird diesem Zustand wieder Siflwasser entnomimen,
wird die thermohaline Zirkulation bei einer anderen Zutragsrate, als die, die zur Abschal-
tung fiihrte, wieder aktiv. Die in dieser Arbeit durchgefithrten Experimente reproduzieren
diese Ergebnisse, jedoch kommt es vergleichsweise schneller zu einem Wechsel des Regimes.
Zudem weitet sie die Giiltigkeit von RAHMSTORFs Ergebnissen fiir Experimente mit gla-
zialen Randbedingungen aus. Auf zwei prinzipielle Unterschiede in der Modellkonzeption

muf} jedoch hingewiesen werden:

e In RAHMSTORFs Arbeit wurde ein anfinglicher Gleichgewichtszustand durch kon-
tinuierliche Zu- oder Abnahme der vorher diagnostizierten Sifiwasserzutrige vom
einen Zirkulationszustand in den anderen iiberfithrt. Es handelt sich also um transi-

ente Modelldufe, die nicht zwangsliufig zu jedem Zeitpunkt exakt im Gleichgewicht
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zu den Randbedingungen sind. Die Resultate, die in dieser Arbeit vorgestellt wer-
den, sind dagegen Ergebnisse von Experimenten, die vom homogenen Zustand aus ins
Gleichgewicht gerechnet wurden. Da die Computerzeit aber beschrankt ist, konnten
nur wenige Experimente durchgefiihrt werden, die den entscheidenden Parameter,

den Siiflwasserzutrag, variieren.

e Um die globale Siifiwasserbilanz nicht zu stéren, mufite RAHMSTORF in seinen Expe-
rimenten den Zutrag an Sifiwasser fiir den Atlantik dem Pazifikbecken entnehmen.
Dies stort den Gleichgewichtszustand, aus dem der Siifiwasserflufl urspriinglich dia-
gnostiziert wurde. In dieser Arbeit sind die Fliifie aus Gleichgewichten fritherer

Experimente gewonnen, ein ,,manueller” Ausgleich entfallt daler.

Der Siiwassereintrag im Nordatlantik, der in diesen Experimenten zugefiigt wird, ist in
guter Ubereinstimmung mit den Zutragsraten der Arbeit von RAHMSTORF, der fiir heutige
Verhiltnisse 0.28 Sv diagnostiziert 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
im Siifwasserantrieb unterstreichen nochmals die Bedeutung einer genauen Kenntnis des
Antriebsfeldes. Aus den Ergebnissen von Abschnitt (6.3} und (6.4) kann gefolgert wer-
den, daf schon Salzanomalien im Bereich der Messgenauigkeit erheblichen Einflufl auf die
thermolaline Zirkulation im Nordatlantik haben konnen. Das gekoppelte System reagiert

auf geringste Storungen im Sifwasserfluf} .



Kapitel 7

Experimente mit dem A-OGCM

In diesem Kapitel modifiziert nicht linger das Energiebilanzmodell die Oberflichentempe-
raturen, sondern das in Abschnitt (3.2) vorgestellte 2 — Schichten — Atmosphirenmodell.
Hier koénnen die Temperaturen im Atmosphirenmodell mit dem berechneten mittleren
Wind advektiert werden und miissen nicht linger entlang des Gradienten diffusiv angegli-
chen werden. Da das Modell keinen hydrologischen Kreislauf enthilt, kénnen die Vorteile
eines Atmosphdrenmodells gegeniiber eines Energiebilanzmodells nicht voll zum Tragen
kommen: die thermisch getriebenen Windsysteme, die das Modell generiert, sind noch zu

fehlerhaft, um dem Ozeanmodell als Randbedingung dienen zu kénnen.

Aus diesemn Grunde kann es nur Ziel dieses Kapitels sein, zu zeigen, daf} die Ergebnisse
mit diesem Atmosphéarenmodell sich von den vorher gezeigten Ergebnissen nicht prinzipiell

unterscheiden.

Die Modellkonfiguration des Ozeans und die Kopplungsstrategie ist gegeniiber den Refe-

renzexperimenten der vorhergehenden Abschuitte nicht verdndert worden.

7.1 Referenzexperimente

Abbildung (7.1) zeigt die Ergebnisse des gekoppelten Atmosphiren-Ozeanmodells zu re-
zenten Antrieben, d.h. den Oberflichensalzgehalten nach LEvITUS (1982) und den Wind-
schubspannungen nach HELLERMAN & ROSENSTEIN (1983). In Abbildung (7.2) sind
die Resultate des Experimentes zu glazialen Antrieben zu sehen. Als Randbedingungen
wirken hier der durch DupLESsY (1991) modifizierte LEviTUS-Salzgehalt +1psu und die
Windschubspannungen nach LAUTENSCHLAGER & HERTERICH (1990). Die Relaxations-
konstante g, die den Sa.lzgelrlalt der obersten Ozeanschicht an die Antriebdaten koppelt.
betrdgt 6 Monate und ebenfalls wie in den Experimenten des Abschnittes (6) wurde eine
zusdtzliche Modifikation der berechneten Temperaturantriebe durch den mittleren Wind

nicht zugelassen.

111



KAPITEL 7. EXPERIMENTE MIT DEM A-OGCM 112

o

A

ag L
by r T

-5t 55t 145€ 155w 254 35w 5€
Abbildung 8.1: Die obere Abbildung zeigt die meridionale Umwilzrate im 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 Umwiilzrate im Atlantik in [Sv], die
sich als Resultat aus dem A—OGCM-Experiment zu glazialen Randbedingungen ergibt. In der
unteren Abbildung ist die Meereisverteilung im 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 Meereisverteiluﬁgen in der Sidhemisphére die gleichen Schwichen
wie in den Experimenten ERef(r) und ERef(g) aus Abschnitt (6.1).

7.2 Analyse der Experimente

Es ist ein befriedigendes Ergebnis, daff 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 kénnen. Dies kann als weiteres
Indiz fiir die Vermutung gewertet werden, dafl weniger die Art und Weise der Tempera-
turermittlung die Ursache fiir eine fehlerhafte Darstellung der glazialen Zirkulation ist als
Unsicherheiten im Oberflichensalzfeld. Schliefilich konnte das Ozeanmodell die rezente
Zirkulation immer Zhnlich darstellen, unabhingig davon, ob das Modell Messwerte als
Antrieb verwendet hat, oder eines der beiden Modelle. Hier ist es ein Vorteil, daf} die

Temperaturen durch zwei voneinander unabhingige Modelle ermittelt wurden.

Da im Atmosphirenmodell keine wesentlich vollstdndigere Physik implementiert ist als
im Energiebilanzmodell, konnte nicht erwartet werden, dafl hier zusétzliche Prozesse dar-
gestellt werden konnen. Weil aber das Atmosphirenmodell die 10 fache Rechenzeit im
Vergleich zum Energiebilanzmodell benétigt, kann die Benutzung des Modelles erst ver-
treten werden, wenn damit zu rechnen ist, dafl das Ergebnis bestimmte physikalische
Abliufe realistischer darstellen kann. So wird diskutiert, inwieweit die Verlagerung von
Siifiwasserquellen im globalen System ein sehr wichtiger, oder sogar treibender Mechanis-
mus fiir langzeitliche Klimaschwankungen ist. Wenn das Atmosphdrenmodell Hinweise
zur Beantwortung der Frage geben konnte, wire der Rechenzeitaufwand fiir den Betrieb

auf jeden Fall gerechtfertigt.



Kapitel 8
Diskussion der Ergebnisse

Das Ziel dieser Arbeit war es, eine Zirkulation im Atlantik zu modellieren, die mit aus
Sedimentdaten abgeleiteten Vorstellungen moglichst gut iibereinstimmt. Hierzu wurde ein
komplexes, 3-dimensionales Ozeanmodell verwendet, mit dem in verschiedenen Arbeiten
(z.B. MAIER-REIMER ET AL., 1993; MIKOLAJEWICZ & MAIER-REIMER, 1994) gezeigt
wurde, daf} es den rezenten Ozeanzustand reproduzieren kann. Auch Ozeanzustinde, die
sich vom heutigen Bild unterscheiden, konnten mit diesem Modell schon dargestellt werden
(z.B. MIKOLAIEWICZ ET AL. 1993; MAIER-REIMER ET AL., 1991). Diese Arbeit zeigte
jedoch, daf die urspriingliche Konfiguration, wie sie beispielsweise in den Arbeiten von
MAIER-REIMER ET AL. (1992) benutzt wird, abgewandelt werden muf, soll die Zirkulation

des letzten glazialen Maximums vor 21000 Jahren modelliert werden.

Zur Rekonstruktion des rezenten Ozeanzustandes ist die urspriingliche Modellkonfigura-
tion geeeignet, wenn es auch so scheint, als ob die Entwicklung mit dem Ziel betrie-
ben wurde, den heutigen Zustand zu reproduzieren. Neuere Arbeiten (GERDES, 1993),
(D6scHER & REDLER, 1995) weisen darauf hin, dafl andere Ozeanmodelle mit &hnlicher
Auflésung bei der Verwendung der z-Koordinaten in der Vertikalen iiblicherweise Pro-
bleme mit Darstellungen von Uberstrémungen an Schwellen haben. Die Experimente des
Ozeanmodells mit festen Randbedingungen legen nahe, daf diese Modellschwéiche auch auf
dieses Ozeanmodell zutrifft. Messungen zufolge strémen nur 3 - 5 Sv des kalten, salzigen,
nordlich der Gronland - Island — Schottland Schwelle gebildeten Wassers wieder in den
Nordatlantik zuriick. Dieses Wasser vermischt sich jedoch beim Uberstrémen der Schwelle
und bildet einen erheblichen Anteil des nordatlantischen Tiefenwassers (KrRAUSS, 1995).
Dieser Prozess kann im Modell nicht ablaufen. Um die Auswirkung dieser Schwiche auf
die Zirkulation zu kompensieren. wurden in der urspriinglichen Modellkonfiguration eine
Temperaturverinderung durch Advektion mit dem mittleren Wind eingefiihrt. In erster
Line beeinflufit dies die Oberflichentemperatur im Windschatten von Grénland. Die Folge
ist. dafB3 der bei weitem grofite Anteil des nordatlantischen Tiefenwassers im Modell aus der
Irmingersee stammt uud nicht aus dem Gebiet nérdlich der Grénland — Island ~ Schott-

land — Schwelle. Diese Uiberschitzung der siidlicheren der beiden existierenden Quellen
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erlaubt es fiir heutige Randbedingungen, eine Umwélzrate im Atlantik von der Starke zu
modellieren, die mit Messungen {ibereinstimmt, obwohl das Wasser aus dem europiischen

Nordmeer die Region nicht verlassen kann.

Dieser Eingriff in die Modellphysik ist vertretbar, sollen die rezenten Verhiltnisse darge-
stellt werden. Die Darstellung der thermohalinen Zirkulation des letzten glazialen Ma-
ximums verhindert es aber. Die nérdlichere der beiden Quellen war in der Natur durch
eine Erniedrigung des Oberflichensalzgehaltes vermutlich ausgeschaltet. Eine fehlende
Uberstromung der Schwelle muf fiir glaziale Bedingungen somit nicht kompensiert wer-
den. Wird die Tiefenkonvektion in der Irmingersee auch fiir glaziale Experimente weiter

iberschitzt, hat dies viel zu hohe nordatlantische Umwélzraten zur Folge.

Wird das Ozeanmodell mit vorgegebenen Randbedingungen betrieben, kénnen wichtige
Riickkopplungen zwischen dem Ozean und der Atmosphdre nicht dargestellt werden. So
verursacht starke Konvektion im Nordatlantik einen Nachflufl von warmem Oberflichen-
wasser aus siidlicheren Regionen. Die daraus folgende Erwarmung der Atmosphérentempe-
ratur, die Reduktion der Oberflichendichte, moglicherweise auch Schmelzen von Meereis
und damit einhergehend Siifiwasserzutrag in die oberste Schicht des Konvektionsgebie-
tes kann nicht dargestellt werden. Berechnet hingegen ein Energiebilanzmodell oder ein
atmosphdrisches Zirkulationsmodell die Antriebstemperatur, sollten diese Prozesse darge-

stellt werden konnen.

Trotz der oben dargestellten Modifikation der Modellkonfiguration und der Berechnung
der Temperatur durch eine Atmosphirenkomponente kam es zu keiner Reduktion der
thermohalinen Zirkulation im Nordatlantik. Ein Grund hierfiir ist die Verwendung eines
einfachen, thermodynamischen Meereismodelles. Bei der Verwendung fest vorgegebener
Randbedingungen fillt es nicht ins Gewicht, daf} eine Verdriftung von Meereis nicht dar-
gestellt werden kann. Die Meereisgrenze hingt in diesemn Falle in erster Line von der
vorgegebenen Atmospérentemperatur ab. Ist die modellierte Ozeantemperatur hoher als
die antreibende Atmosphirentemperatur, setzt ein sensibler Wirmeflu} aus dem Ozean
ein. der aber nirgendwo wieder aufgenommen wird. Die ,,Atmosphire” reagiert hier, als
hitte sie eine unendliche Warmekapazitat. In einem gekoppelten Systemen ist dies anders.
Hier kann die Atmosphirenkomponente, ob es sich nun um ein Energiebilanzmodell oder
ein komplexeres Atmosphidrenmodell handelt, auf verdnderte Ozeanzustdnde reagieren.
Jetzt ist es wichtig, ein komplexeres Meereismodell zur Verfiigung zu haben, um korrekte
Fisverteilungen zu ermitteln. Die Verdriftung von gebildetem Meereis mit dem mittleren
Wind und der Ozeanstrémung spielt bei der Darstellung der Meereisgrenze und somit der

Ozean- und Atmosphirentemperatur eine wesentliche Rolle.

Weder zu rezenten noch zu glazialen Randbedingungen ist es dem E-OGCM oder dem

A-OGCM gelungen, eine befriedigende Meereisverteilung auf der Siidhalbkugel zu model-
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lieren. Wird in der Siidhemisphédre jedoch ein Jahresgang der Meereisverteilung vorge-
schrieben, kommt es zu einer Reduktion der glazialen Zirkulation im Atlantik. Durch die
zwangsweise Anregung der Tiefenwasserbildung im Bereich des antarktischen Zirkumpo-
larstroms wird Bodenwasser mit den gesuchten Temperaturen und Salzgehalten gehildet.
Diese Wassermassen dringen bis weit in den Nordatlantik vor und verhindern, da Nord-

atlantisches Tiefenwasser bis in Tiefen unterhalb von 2 km transportiert wird.

Diese Zwangsbedingung mag einen ebenso massiven Eingriff in die Modellphysik darstellen,
wie die oben diskutierte Modifikation der Oberfichentemperaturen durch den mittleren
Wind, aber es mag auch ein ebenso angemessenes Hilfsmittel sein, eine Modellschwiche zu
kompensieren. Solange eine korrekte Modellierung der Meereisverteilung nicht geschehen
kann, stellt diese Zwangsbedingung eine Moglichkeit dar, eine Fehlerquelle auszuschalten
und im weiteren den Einfluff anderer Parameter auf die thermohaline Zirkulation des

Nordatlantiks zu untersuchen.

Die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik reagiert sehr sensitiv auf Anderungen in der
Oberflachentemperatur und im Salzgehalt. Wahrend der thermische Antrieb fir das
Ozeanmodell in dieser Arbeit aus drei verschiedenen Quellen stammt (aus Messungen vor-
geschrieben, berechnet einerseits durch ein Energiebilanzmodell und andererseits durch
ein atmosphérisches Zirkulationsmodell), fufit der vorgeschriebene Oberflachensalzgehalt
fiir die Experimente zu glazialen Randbedingungen auf wenigen Daten und simplen An-
nahmen. Ob beispielsweise die Salzgehaltserhohung im Glazial, die mit der Entnahme des
Siifwassers fiir den Aufbau der Inlandeisschilder in Europa und Nordamerika einherging,
iiberall im Ozean gleichmifig stattgefunden hat, ist fraglich. Ebenso hingt die Ableitung
von Oberflichensalzgehalten aus Tiefseesedimenten stark von vorher abgeleiteten oder aus-
gewidhlten Temperaturen ab. Der Einflufl einer um 1°C falsch vorgegebenen Temperatur

auf den resultierenden Salzgehalt kann bis zu 0.5 psu betragen.

Aufgrund dieser Unsicherheit ist Vorsicht bei der Wahl der Relaxationskonstante 75 ange-
bracht, die den Einflufl des vorgegebenen Referenzsalzgehaltes auf die Deckschicht festlegt.
Fiir rezente Zustdnde sind die Salzgehalte gut bekannt und einer starke Kopplung scheint
nichts im Wege zu stehen. Man muf} sich dennoch bewuflt sein, dafi wichtige Riickkopp-
lungsprozesse vernachldfigt 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 Einflufl der Advektion von Eigenschaften gegeniiber dem der Oberflichenrand-

bedingung auf die Wassermassencharakteristiken verstirkt.

Fir ein Sensitivitdtsexperiment wurde der Salzantrieb im Nordatlantik verringert. Zwi-
schen 70°N und 40°N wurde der Oberflichensalzgehalt zwischen 0.6 psu und 2 psu (an der

Siidspitze Gronlands) reduziert. Die entnommene Salzmenge ist ca. 4 mal so grofi, wie
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die sogenannte ,,groflen Salzgehaltsanomalie” (GSA) (DICKSON ET AL., 1988). Die ther-
mohaline Zirkulation konnte mit diesen Salzantrieben entscheidend abgeschwicht werden.
Die verringerte Rate nachflieBenden, warmen Oberflichenwassers erlaubt eine verstirkte

Ausdehnung des Meereises im Nordatlantik.

Wiéhrend bei einer Kopplung des Ozeans an ein vorgegebenes Salzfeld der resultierende
Salzfluff vom Gradienten zwischen Oberflichensalzgehalt und Salzgehalt in der obersten
Ozeanschicht abhdngt, wird bel Verwendung von Siifiwasserantrieben eine konstante Zu-
tragsrate addiert. Das Signal der internen Prozesse, die im Ozean den Salzgehalt bestim-
men, bleiben auf diese Weise stirker erhalten. Da es Probleme bereitet, globale Felder des
Stiflwasserflusses mit der notwendigen Genauigkeit zu erhalten, werden iblicherweise fiir
Modellexperimente aus Gleichgewichtszustdnden die Siiflwasserfliisse diagnostiziert und

als Antriebe verwendet.

Die FErgebnisse des Abschnitts (6.3) zeigten, dafl schon mit gering unterschiedli-
chen Sifiwasserantriebsfeldern mindestens zwei stark unterschiedliche Zirkulationsmuster
vertréglich sein konnen. Das erste Muster zeigt einen starken, meridionalen Massentrans-
port im Atlantik und kein Antarktisches Bodenwasser, wihrend das zweite Muster eine
extrem schwache Zirkulation in Oberflichenndlie und eine starke 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 RAEMSTORF (1995) und MIKOLA-
1EWICZ & MAIER-REIMER (1994), die bei Verwendung rezenter Rand- und Anfangsbe-
dingungen ebenfalls stark unterschiedliche Zirkulationsmuster zu gering unterschiedlichen
SiiBwasserantrieben fanden. Hier wird noch einmal deutlich, wie genau ein Oberflichen-
salzfeld bestimmt werden mufl, soll es als Antriebsfeld fiir die Simulation von Ozean-

zustdnden verwendet werden.

8.1 Anusblick

Erst wenn es moglich ist, die glaziale Zirkulation durch das Ozeanmodell, méglichst ohne
Vorgabe von fehlerbehafteten Randbedingungen befriedigend darzustellen, kann begonnen
werden, andere Zeitpunkte zu rekonstruieren; denn diese anderen Zeitpunkte haben den
Nachteil, dal meist noch weniger Daten zum Antrieb der Modelle und zur Validierung der

Ergebnisse vorliegen.

In konsequenter Fortfiihrung der Arbeit sollten daher die bisher fest vorgeschriebe-
nen Antriebe von den jeweiligen klimatologischen und ozeanographischen Gegebenheiten
abhingen und somit variabel gestaltet sein. Hier bietet es sich erstens an, den Oberflichen-
salzgehalt oder den SiiBwasserflufl in das Ozeanmodell durch Niederschlag und Verdun-

stung zu variieren. Dies macht die Einbeziehung eines hydrologischen Kreislaufes in das
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Energiebilanz- und spéiter in das Atmosphédrenmodell wiinschenswert. Erst dann wird es
moglich, den Einfluff abzuschitzen, den der SiiBwassertransport durch die Atmosphire
zwischen den einzelnen Ozeanbecken ausmacht. Eine Verringerung des Oberflichensalzge-
haltes im ersten Becken kann eine Erhéhung des Salzgehaltes im zweiten Becken zur TFolge
haben. Die Auswirkungen auf das ozeanische Férderband, eine Analyse von abschwichen-

den oder verstirkenden Mechanismen kénnten vorgenommen werden.

Schon eine einfache Erweiterung des Meereismodelles durch die rheologische Formulierung
nach Fraro & Hisuer III (1992) kdnnte eine entscheidende Verbesserung in der Mee-
reisverteilung zur Folge haben. Dann ist es eventuell moglich, auch die Zwangsbedingung

der Meereisvorschrift im Siiden fallenzulassen.

Ein Fernziel der Modellierung mit dem gekoppelten System ist letztendlich die Zusam-
menfiihrung des E-OGCM oder A-OGCM mit einem einfachen Inlandeismodell, wie es
in F1eG (1992) vorgestellt wurde. Dann kann es moglich werden, einen Glazialzyklus
mit Eisauf- und -abbau, sowie den Riickkopplungen des Eises auf das Atmosphéren- und
Ozeansystem und den Auswirkungen der einzelnen Komponenten aufeinander zu betrach-

ten chne Randbedingungen vorgeben zu miissen.
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