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Abstract

Results from an ocean general circulation model of the South Atlantic are presented in
this study. The aim of the simulations was to determine the mean, three-dimensional
circulation and distribution of temperature and salinity in this part of the world ocean.
The model is based on the Primitive Equations and was used in a coarse resolution ver-
sion of 1.2° x 1° in zonal and meridional direction, respectively. The parameterization of
the open lateral boundaries was done by introducing sponge layers in which the model
estimates were restored to climatological values. In addition, barotropic in- and outflow
conditions were prescribed. Starting from an initial distribution of salinity and temper-
ature and zero velocities a spin up of the model extending over 25 years was performed
using climatological surface boundary conditions for tracers and momentum. The results
presented her stem from addidional 10-year simulations. The model climatology from
an undisturbed reference run is in a fairly good agreement with observations and other
model results on the basin scale. Descrepancies result from the numerics as well as from
the representation of bottom topography, and the boundary conditions applied at the sea

surface and to the adjacent oceans.

Sensitivity experiments have proven a great impact of bottom topography and thermo-
haline forcing on the course of the Antarctic Circumpolar Current and on the production

and spreading of bottom water masses.

The focus of attention of this thesis was the examination of the model reaction to
an observed mean velocity field which was imposed onto the velocity in a single near
surface model layer. The influence of the relaxation method, which was applied with a
short timescale, was mainly restricted to the upper ocean fields of tracers and momentum.
While the altered distribution of salinity and temperature was not consistently improved
when compared with oberseved data, a better representation of the near-surface flow field
was achieved on a regional scale, e.g. latitude of seperation of the Brazil Current from
the coast was shifted to the north at approximatly the correct latitude. Basinscale quan-
tities such as the meridional heat transport remained largely unbiased by the assimilation
procedure, indicating a strengthened circulation within the Subtropical Gyvre with little

change of netto transport across the gyre boundary as the main effect of the incorporation



of observed data.

This thesis consists of three parts. Firstly, some introductory remarks on the main
circulation characteristics in the South Atlantic are made. The numerical model and
the used data base are discussed. The model results are described in part 2, with the
emphasis layed on the discussion of the effects of a strong restoring of the velocity to an
observed mean velocity field. Finally, the model results are put in the context of other

model results and recent observations.
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Zusammenfassung

In dieser Arbeit werden Ergebnisse eines numerischen Modells der Zirkulation im Siidat-
lantik vorgstellt. Ziel der Rechnungen war es, ein Abbild der mittleren, dreidimensionalen
Zirkulation in diesem Meeresgebiet zu erhalten und Methoden zu testen, mit denen die
simulierten Verhiltnisse niher an beobachtete Verteilungen von Salz, Temperatur sowie
Geschwindigkeitsfeldern gebracht werden kénnen. Das Modell basiert auf den Primtiven
Gleichungen und wurde hier in einer nicht-wirbelauflésenden Version verwendet, mit ho-
rizontalen Gitterpunktabstdnden von 1.2° X 1° in zonaler bzw. meridionaler Richtung. Die
offenen Rinder des Modellgebietes wurden durch Anpassung der Salz- und Temperaturfel-
der an klimatologische Datensétze sowie durch vorgegebene barotrope Ein- und Ausstrom-
verhéltnisse parametrisiert. Ausgehend von einer klimatologischen Anfangsverteilung von
Temperatur und Salzgehalt wurde das Modell zunichst iiber 25 Jahre integriert. Die in der
Arbeit beschriebenen Ergebnisse stammen aus daran anschliessenden Rechnungen iiber
jeweils weitere 10 Jahre. Die resultierenden Felder aus dem Referenzexperiment zeigen
insgesamt eine gute qualitative Ubereinstimmung mit Beobachtungen und vergleichbaren
Modellen. Diskrepanzen sind auler auf die Numerik des Modells, auch auf die Darstellung
der Bodentopographie sowie auf die Randbedingungen an der Meeresoberfliche und an

den Ubergingen zu den benachbarten Ozeanen zuriickzufiihren.

Es wurden Sensitivitdtsstudien durchgefiihrt, in denen der Einfluf der Bodentopogra-
phie und des thermohalinen Antriebs auf den Verlauf des Antarktischen Zirkumpolar-

stroms und auf die Bildung und Ausbreitung von Wassermassen untersucht wurde.

Im Mittelpunkt steht jedoch ein Verfahren zur Kopplung des Geschwindigkeitsfeldes
in einer Modellschicht an ein beobachtetes Geschwindigkeitsfeld und die Reaktion des
Modells auf diese Anpassung. Es ergab sich, da auf regionaler Skala eine verbesserte
Darstellung der Stromungsverhéltnisse erreicht wird. So wird z.B. das Vordringen des
Malvinen Stromes nach Norden erreicht und entsprechend eine weiter nordlich begin-
nende Ablosung des Brasilstromes durch die Relaxation an beobachtete Daten ausgelost.
Wihrend die oberflichennahe Zirkulation im Subtropenwirbel insgesamt verstiarkt wird,
erfahren beckenweit integrierte Gré8en wie der meridionale Wiarmetransport sowie die

Zirkulation im tiefen Ozean durch die Anpassung an Beobachtungen nur geringe Modi-
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fikationen. Die Verteilung von Salz und Temperatur wird durch advektive und diffusive
Prozesse verandert. Dabei wird jedoch keine konsistente Angleichung der modellierten

Verteilungen an beobachtete Verhiltnisse erreicht.
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Teil 1

Einfiihrung und Modellgrundlagen



Kapitel 1

Einleitung

1.1 Zur Bedeutung des Siidatlantiks in der globa-

len Ozeanzirkulation

Der Ozean ist ein wichtiger Teil des Klimasystems der Erde. Er stellt ein Speicher-
medium fiir sogenannte Treibhausgase (z.B. CO,), fiir Wirme und Frischwasser dar.
Besondere Bedeutung erfihrt der Mechanismus der Tiefenwasserbildung, weil durch
diesen Prozefl der Atmosphire Treibhausgase fiir einen lingeren Zeitraum entzogen
werden konnen und die Konsequenzen eines erhohten Treibhausgaseintrags in die
Atmosphire gedimpft werden. Konvektive Bildung von Tiefenwasser tritt in der
Stidhemisphére in der Weddell See und in der Ross See am Antarktischen Kontinent
auf, wo ein direkter Zusammenhang besteht zwischen der winterlichen Meereisbil-

dung und dem Einsetzen von Konvektion. Hier entstehen die dichtesten Bodenwas-

sermassen! im offenen Ozean.

Bedeutender jedoch ist die lokal auf die Labrador See und die Gronland See be-
grenzte Tiefenwasserbildung im Nordatlantik, wo die Konvektionsereignisse auf rela-
tiv kurze Zeitrdume jeweils im Winter beschrinkt sind (siehe z.B. Schott et al., 1993
und 1994). Die Konvektion im Nordatlantik ist die Folge einer enormen Abkihlung

der relativ warmen, mit dem Golfstrom und dem Nordatlantischen Strom nach Nor-

'WSBW/WSDW = Weddell Sea Bottom Water/Weddell Sea Deep Water
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den transportierten Wassermassen durch Kontakt mit kalten Luftmassen arktischen
Ursprungs. Die hohe Wirmeabgabe vom Ozean an die Atmosphiire im Nordatlantik
hat einen nordwérts gerichteten ozeanischen Warmetransport im Atlantik zur Folge,
und zwar auch im Siidatlantik. Im Vergleich dazu ist der Warmetransport im Pazifik

siidlich wie nérdlich des Aquators polwiirts gerichtet.

Die Absinkbewegung im Norden ist der auslésende Vorgang fiir den unteren
Zweig einer globalen Umwilzbewegung?. Darin wird — stark schematisiert und
der Darstellung von Broecker(1991) folgend — das Nordatlantische Tiefenwasser
(NADW3), welches die durch konvektive Prozesse letztenendes entstehende Was-
sermasse ist, im Tiefen Westlichen Randstrom (DWBC*) nach Siiden bis in den
Antarktischen Wasserring und in diesem weiter ostwirts in den Indischen und Pazifi-
schen Ozean transportiert. Auf seinem Weg verliert der Tiefenwassertransport durch
Vermischungs- und Auftriebsprozesse allmihlich an Intensitdt und seine Tempera-
tur- und Spurenstoff-Charakteristiken. Der aus den anderen Ozeanen wieder in den
Nordatlantik zuriickfiihrende oberflichennahe Zweig beschreibt die zur Tiefenwas-

serbildung notwendige Kompensationsstrémung.

Dem Siidatlantik kommt bei der oberflichennahen Ausgleichsbewegung von war-
mem Wasser in den Nordatlantik eine Schliisselrolle zu, weil er das Bindeglied zwi-
schen Pazifik und Indik einerseits und dem Nordatlantik andererseits darstellt (siehe
Abbildung 1.1, in der auch die Bodentopographie des Beckens skizziert und geogra-
phische Bezeichnungen definiert sind). Es ist in der Wissenschaft umstritten, wel-
chem Weg die groBere Bedeutung fiir die horizontale Ausgleichsbewegung zukommt.
Es konkurriert die von Gordon (1986) (siehe auch Gordon et al., 1992) empirisch
ermittelte, sogenannte Warmwasser-Route vom Indischen Ozean iiber das Agulhas
Stromsystem mit dem von Rintoul (1991) per Inversmodell errechneten, Kaltwas-
serpfad genannten ProzeB , vom Pazifischen Ozean durch die Drake Passage in den
Sidatlantik. Gordon (1986) schliefit aus hydrographischen Daten, daf die Kom-

pensation des aus dem Atlantik ausstrémenden NADW iiber das warme, aus dem

2vielfach als conveyor belt bezeichnet
SNADW = North Atlantic Deep Water
1DWBC = Deep Western Boundary Current



Abbildung 1.1: Bodentopographie im Siidatlantik; aus Peterson und Stramma (1991)

wonnen wurden. Auch wenn der ACC nicht im Mittelpunkt dieser Arbeit steht,
so haben die Modellergebnisse doch gezeigt, daB der Stromverlauf sehr sensitiv auf

Anderungen der Bodentopographie und des thermohalinen Antriebs reagiert.

Das verwendete Modell und das Verfahren, das die beobachteten Geschwindig-
keitsdaten mit dem Modell verkniipft, schlieflen sich an, gefolgt von der Diskussion

der Datenbasis fiir das Modell.

In den Teilen 2 und 3 werden die Modellergebnisse diskutiert und anhand von
Beobachtungen - z.B. neueren WOCES-Schnitten — und anderen Modellergebnissen

gepriift.

8WOCE = World Ocean Circulation Experiment
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1.3 Mittlere Zirkulation und Variabilitat im Siid-
atlantik

1.3.1 Ein Uberblick

Abbildung 1.2: Schematische Darstellung der oberflichennahen Zirkulation im Siidatlan-

tik. Aus Peterson und Stramma (1991).

Reid (1989) beschiftigt sich mit der geostrophisch balancierten Zirkulation auch un-

terhalb der Thermokline und mit den Wassermassenverhiltnissen im Siidatlantik.
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Das AAIW und das Antarktische Bodenwasser (AABW?) bzw. das Untere Zirkum-
polare Tiefenwasser (LCDW!?) werden im Siidlichen Ozean gebildet und breiten
sich nach Norden bis in den Nordatlantik aus (Onken, 1995). Das LCDW ist dabei
die tiefste Wassermasse, die die Drake StraBe passiert. AABW wird in der Literatur
haufig als Oberbegriff fiir die Bodenwasser des Siidlichen Ozeans verwendet, stellt
aber eher ein Mischprodukt aus LCDW und dem Tiefenwasser der Weddell See dar
(Toggweiler und Samuels, 1995).

Von Peterson und Stramma (1991) wurde das Zirkulationsschema in Abbildung
1.2 ibernommen: Der siidatlantische Subtropenwirbel setzt sich — beginnend mit
dem westlichen Randstrom und der Strémung folgend — aus dem Brasilstrom (BC'?),
dem an die Subtropenfront gekoppelten Siidatlantischen Strom (SAC!?, siche Stram-
ma und Peterson (1990)), dem Benguela Strom (BEC!®) und dem Siiddquatorial-
strom (SEC!, siehe Stramma (1991)) zusammen. Letzterer speist auch das dqua-
toriale Stromsystem (SECC!®) sowie einen Teil des Nordbrasilstroms (NBC'¢), der
den Aquator in den Nordatlantik iiberquert. Das Agulhas Stromsystem (AC und
ARC!7) trégt vor allem durch Ringablosung Wasser aus dem Indischen Ozean in
den Siidatlantik ein. Im tropischen Siidostatlantik wird zwischen dem #quatorialen

Stromsystem im Norden und dem BEC/SEC das Angola Becken mit dem Angola

Dome eingegrenzt.

Der subpolare Siidatlantik wird vom ACC dominiert. Ein Zweig bildet nach
Passieren der Drake Strafle den Falkland/Malvinen Strom (MC!®), der am Argenti-
nischen Schelf nach Norden stromt und in der Malvinen-Brasilstrom Konfluenzzone
auf den siidwirtigen BC trifft. Der polare Ozean (nicht abgebildet) besteht aus der
Weddell See mit dem Weddell Wirbel (siehe Orsi et al., 1999) und dem Antarkti-

*AABW = Antarctic Bottom Watter
19(LYCDW = (Lower) Circumpolar Deep Water
1BC = Brazil Current
12GAC = South Atlantic Current
BBBEC = Benguela Current
HDEC = South Equatorial Current
I5SECC = South Equatorial Counter Current
16NBC = North Brazil Current
YARC = Agulhas Return Current
18\{C = Malvinas Current
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schen Schelf mit einer schmalen westwirtigen Schelfstromung.

1.3.2 Brasilstrom, Malvinen-/Falkland Strom und deren

Konfluenz

Der BC ist der westliche Randstrom des siidatlantischen Subtropenwirbels. Im Ver-
gleich zu anderen westlichen Randstrémen ist der BC schwach ausgeprigt. Bei 19°S
besteht er aus einem schmalen Band mit einem Volumentransport von ca. 9Sv!° .
Weiter nach Siiden intensiviert sich der BC, d.h. er wird tiefer und breiter, wobei sein
Volumentransport auf 20Sv zunimmt (Zangenberg, 1995). Zwischen 35°S und 38°S
lost sich der Strom von der Kiiste und trifft auf den nordwértigen MC, der die Ver-
bindung des in der Drake Passage einstromenden ACC mit der Konfluenzregion dar-
stellt. Die Konfluenzregion ist gekennzeichnet durch erhthte mesoskalige Variabilitat
und starke Fronten, durch die das subtropische Wasser des BC vom subpolaren des
ACC getrennt werden. Sowohl das Vordringen des BC nach Siiden wie die nordwirti-
ge Ausdehnung des MC sind zeitlichen Schwankungen unterworfen. Uberlagert von
Schwankungen im siidwértigen Vordringen des BC mit einer Periode von 1-2 Mona-
ten erreicht der Strom im (Siid-)Sommer seine siidlichste Position, im (Siid-)Winter
der MC seine nordlichste. Wihrend dieser Bewegung werden Wirbel gebildet, die in
der Regel in siidostlicher Richtung in subantarktisches Wasser driften, wenigstens
teilweise aber auch am Siidrand des Subtropenwirbels in den Gstlichen Siidatlantik
gelangen konnen (Smythe- Wright et al., 1996). Die Ursachen der Variabilitit in der
Lage der Konfluenzregion sind nicht eindeutig gekldrt. Eine enge Kopplung an die
atmosphérische Zirkulation wird jedoch iibereinstimmend von allen Autoren gefun-
den. Provost und Le Traon (1993) ermitteln aus Satellitendaten ein dominierendes
Signal mit halbjéhrlicher Frequenz, was mit einer atmosphérischen Welle mit gleicher
Frequenz assoziiert ist. Da dieses atmosphérische Signal lokal jedoch schwicher ist
als das Signal mit Jahresfrequenz, schlielen die Autoren eine lokale Ursache fiir die
Variabilitit in der Konfluenzregion aus. Demgegeniiber kommen Garzoli und Giulivi

(1994) durch Vergleich von ozeanischer Variabilitdt mit simultanen Windfeldern des

1¥1Sverdrup = 1.0 x 106—”;—3
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des afrikanischen Kontinents und seine Retroflexion. Diese verursacht einen Rezir-
kulationsstrom (ARC), der den groften Teil des im AC nach Westen stromenden
Wassers wieder in das Innere des Indischen Ozeans zuriickfiihrt, siche z.B. Read und

Pollard (1993).

Die Quellen des AC im Indischen Ozean sind wissenschaftlich noch nicht befrie-
digend bestimmt worden. Der entscheidende Beitrag zu dem Strom wird aus der
Region 6stlich von Madagaskar (Lutjeharms, 1981) erwartei:, wihrend ein stetiger
und nennenswerter Anteil aus dem Mocambique Kanal bezweifelt wird (Setre und
Da Silve, 1984; Grindlingh et al.,1 991). Allerdings kann nach Setre und Da Silva
(1984) und Griindlingh (1993) fiir die Wintermonate ein kontinuierlicher siidwérti-
ger Durchstrom des Kanals erwartet werden, der in den Agulhas Strom miindet.
Lutjeharms und Webb (1995) machen in Modellergebnissen (FRAM) eine Rezirku-
lationszelle im Gebiet des Crozet-Plateaus (bei 40°F) als Quellregion fiir den AC

aus, ohne jedoch weitere Indizien fiir diese These anzufiihren.

Der Kern des AC hat einen Abstand von ca. 50km zur Ostkiiste Siidafrikas.
Der Volumentransport des AC liegt 6stlich von Afrika bei 20 — 25Sv ( Griindlingh
et al.,1991, geostrophisch relativ zu 1000m Tiefe) und nimmt auf 70 — 95Sv in der
Retroflexionsregion zu (Gordon et al., 1987 , geostrophische Transporte relativ zu

1500 bzw. relativ zum Meeresboden).

Der Prozel der Retroflexion und die damit verbundene Wirbelbildung ist ein
hoch variabler Vorgang. Die Ringe werden durch eine Mischform von barokliner und
barotroper Instabilitit gebildet (Schmitz, 1996). Die Abschniirung von Agulhasrin-
gen und deren Bewegung nach Westen ist von besonderem Interesse, weil dies der
wichtigste Mechanismus ist, mit dem Wassermassen aus dem Indischen Ozean in den
Atlantik eingetragen werden. Die Bedeutung der Filamente und des schmalen und
flachen Agulhas Schelfrandstromes ist dagegen geringer ( Garzoli und Gordon, 1996).
Es bilden sich jahrlich 5 - 9 Ringe, die jedoch nicht notwendigerweise den Siidatlantik
erreichen, sondern teilweise vom AC re-absorbiert werden. Gordon und Hazby (1990)
identifizieren in ihrer Untersuchung fiinf Agulhasringe pro Jahr, die in den Siidat-

lantik eindringen, van Ballegooyen et al., (1994) berechnen den Eintrag von Wasser
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aus dem Indischen Ozean iiber Agulhasringe zu 6.3 — 7.35v bei durchschnittlich
sechs gebildeten Ringen jihrlich. Ob sich Ringe bilden, ist abhingig von der Stirke
des AC und der damit verbundenen geographischen Lage der Retroflexionsregion.
Zudem scheint eine Korrelation zwischen dem Auslsen einzelner Stromméander in
der Bucht von Natal, den sogenannten “Natal Pulses”, und nachfolgenden Ringbil-
dungsprozessen zu bestehen (van Leeuwen und De Ruijter, 1996, Lutjeharms und

Roberts, 1988 ).

Matano (1996) findet eine Abhingigkeit der Ringablosung von der Darstellung
der Bodentopographie in einem numerischen Modell. Er weist in seinen prozefori-
entierten Untersuchungen mit einem o-Koordinaten Modell auf die Bedeutung der
Bodentopographie fiir das Retroflexionsverhalten des AC hin und identifiziert mit
dem Agulhas-Plateau und dem Agulhas-Riicken in Ubereinstimmung mit Beobach-
tungen (z.B. Lutjeharms und van Ballegooyen, 1988 und Snaith und Robinson, 1996)

zwei Regionen, in denen Retroflexion und Ringbildung vorzugsweise stattfinden.

Das FRAM reproduziert das Agulhas Stromsystem inklusive der Retroflexion
und Ringbildung. Allerdings retroflektiert der Strom im Modell &stlich von 30°F,
wihrend dies in der Regel westlich von 20°E beobachtet wird ( Lutjeharms und Webb,
1995). In seiner Analyse von Geosat-Daten und FRAM-Feldern findet Feron (1995)
im Modell eine strenge Periodizitit in der Bildung von Agulhasringen, wihrend er
in Satellitendaten unterschiedlich starke Ringbildungsprozesse auf unterschiedlichen

Zeitskalen feststellt.

In einer Serie von Experimenten mit barotropen bzw. (quasi-) isopyknischen Mo-
dellen (siehe De Ruijter und Boudra, 1985; Boudra und De Ruijter, 1986; Boudra
und Chassignet, 1988; Chassignet und Boudra, 1988; Boudra et al., 1989) wurden
die Ursachen fiir die Retroflexion des AC in der Vorticitybalance ermittelt: Ent-
lang der Siidafrikanischen Ostkiiste wird der Eintrag an planetarer Vorticity durch
die Reibung am (Modell-)Rand kompensiert. Nach Ablosung des Stroms vom Kon-
tinent erfordert die Erhaltung der potentiellen Vorticity dann eine Drehung des
Stromes nach Osten. Zusitzlich zur planetaren Vorticity wird dem Strom durch

Vortex-stretching Vorticity zugefiihrt, was das Abdrehen des Stromes unterstiitzt.



Ob der ARC saisonaler Variabilitit unterliegt, ist unklar. Geosat-Altimeterdaten
geben zwar Hinweise darauf, Quartly und Srokosz (1993) schrinken aber ein, daf
die Satellitendaten den saisonalen Zyklus nur begrenzt aufiésen (5 - 6 Uberfliige pro
Quartal in einem Zeitraum von 2 Jahren) und im FRAM kein saisonales Signal im

ARC gefunden wird.

1.3.6 Der Antarktische Zirkumpolarstrom

Die einzige erdumspannende Meeresstromung ist der ACC. Er kann in zonal ver-
laufende Strombinder unterteilt werden, die an die Lage vén ozeanischen Fronten
gekoppelt sind und die wiederum die Lage von relativen Strom-Maxima innerhalb
des ACC bestimmen (siche Peterson und Stramma, 1991, und Nowlin und Klinck,
1986). Fiir den mittleren Volumentransport wird hiufig ein Wert um 130Sv ( Whit-
worth et al., 1982) angenommen. Es werden jedoch Transportschwankungen von
20% berichtet. Die barotrope Komponente im ACC iiberwiegt die barokline, soda8
trotz der hohen Transporte die Stromgeschwindigkeiten relativ gering sind (in der
Drake Passage z.B. in der GroSenordnung von 10cm/s, sieche Nowlin und Klinck,
1986). In den globalen bzw. hemisphirischen Modellen (z.B. FRAM, Semtner und
Chervin, 1992, und England und Gargon) wird der barotrope Transport des ACC
um bis zu 50% gegeniiber Beobachtungen iiberschitzt. Grose et al. (1995) fiihren
dies auf die Darstellung der Bodentopographie zuriick, die im Falle von FRAM auf
einem groberen Gitter geglédttet vorliegt als das numerische Gitter. Dariiber hinaus
deuten diese Unterschiede auch darauf hin, daf§ die Dynamik des ACC noch nicht
vollstindig verstanden ist bzw. von Modellen nicht richtig reproduziert wird, siehe

unten.

Neuere Arbeiten von beobachtender Seite beschiftigen sich u.a. mit der Varia-
bilitdt des ACC unter Ausnutzung von Satelliten Altimeterdaten. Woodworth et al.
{1996) belegen in ihrer Studie die Moglichkeit, mit der TOPEX/POSEIDON- Missi-
on Transportschwankungen in der Drake Passage auf saisonaler und zwischenjahrli-
cher Zeitskala zu beobachten. Sie schrianken aber ein, da8 vor allem am Sidrand der

Drake Passage die Altimetrie zusammen mit in situ Messungen und Modelldaten
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genutzt werden missen, um die baroklinen Effekte, Bodendruckschwankungen und

Gezeiten genauer in die Analyse einbringen zu kénnen.

Gille (1994) und Gille und Kelly (1996) untersuchen die riumliche und zeitli-
che Variabilitit des ACC. Sie weisen darauf hin, da erhohte Variabilitit mit grofien
Anderungen der Bodentopographie im Verlauf des ACC verbunden ist. Ihre Analyse
von Geosat Altimeterdaten ergibt, da8 die Variabilitit der Meeresoberflichenauslen-
kung an Wirbelprozesse gekniipft ist mit Zeitskalen von etwas mehr als einem Monat
und Lingenskalen unter 1000km. Dem Wirbelfeld des ACC kommt eine hohe Be-
deutung zu, weil es den dominierenden Anteil zum meridionalen Wirmetransport
im Siidlichen Ozean darstellt (de Szoeke und Levine, 1981). Aufgrund ihrer Unter-
suchungen kommen Gille und Kelly (1996) auSerdem zu dem SchluB, da Ande-
rungen im Windfeld keinen beschleunigenden (oder bremsenden) Einfluf auf den
ACC haben, sondern daf Fluktuationen im Windfeld lokal auf Skalen unter 1000km

dissipiert werden.

Dynamik des ACC

Wie bereits im vorhergehenden Abschnitt angedeutet, kommt der Bodentopogra-
phie fiir die Dynamik des ACC eine besondere Bedeutung zu. Der ACC gilt als in
erster Linie windgetrieben. In friihen Modellen (Munk und Palmén, 1951) balancie-
ren sich in einem Ozean mit flachem Boden laterale Reibung und der windbedingte
Impulseintrag an der Oberfliche. Um jedoch realistische Werte fiir den Transport
des ACC zu erzielen, ist die Wahl von unrealistisch hohen Austauschkoeffizienten
notwendig. Munk und Palmén (1951) schlossen daraus, dafl der ACC eine starke, bis
zum Boden reichende Komponente haben mufl, wo der ACC durch Wechselwirkung
mit der Topographie gebremst wird. Realistische Werte fiir die Breite des ACC, den
Vermischungskoeffizienten und den Windstress fiihrten dagegen zu unrealistischen
Transporten in der Gréfienordnung von 1000Sv (Hidaka und Tsuchiya, 1953)** .
Spitere Experimente mit Beriicksichtigung von Bodentopographie bestitigten die

Sensitivitit des ACC-Transportes, ohne dafl der ACC aber korrekt dargestellt wer-

24Djese Modelleigenschaft wird in der Literatur auch als “Hidaka's Dilemma” bezeichnet.
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den konnte. Ein realistischer ACC mit realistischer Bodentopographie konnte erst
bei Mitberiicksichtigung einer Dichteschichtung simuliert werden (Coz, 1975). Dies
weist auf die Bedeutung der Wechselwirkung zwischen Schichtung und Bodentopo-

graphie hin?.

Die Bodentopographie wirkt durch zwei Haupteffekte: Zum einen beschrankt sie
die Strémung in der Tiefe, zum anderen kann sich iiber die Topographie in Strom-
richtung ein Bodendruckgradient aufbauen, der einen Form-Stress?® verursacht und
der einen Impulsiibertrag vom Ozean in den Meeresboden bewirkt. Das heift, die
Stréomung erzeugt einen Druckgradienten iiber einen meridionalen Tiefseeriicken mit
hoherem Druck auf der Westseite und geringerem Druck auf der Ostseite der To-
pographie. Notwendige Bedingung fiir das Wirken von Form-Stress ist das Vorhan-
densein von mesoskaligen Wirbeln, die den an der Meeresoberfliche eingebrachten
Impuls in die Tiefe transferieren konnen, siche z.B. Marshall et al. (1998) und Wolff
und Olbers (1989).

Die Anpalyse globaler bzw. hemisphirischer, z.T. hochauflésender Modelle, die
den gesamten Verlauf des ACC abdecken, haben das Verstindnis der Dynamik des
ACC und der Bedeutung der Bodentopographie im Besonderen weiter verbessert.
Cai und Baines (1996) weisen darauf hin, dal durch thermohalinen Antrieb allein
bereits starke thermohaline Fronten gebildet werden, die wiederum einen stark aus-
gepragten ACC in einem grobauflésenden Modell erzeugen. Auch Form-Stress kann
wirken, da durch die topographisch gefiihrten tiefen Strémungen und die konvekti-
ve Produktion dichten Wassers ein Druckgradient iiber topographische Hindernisse
aufgebaut wird (siehe auch England, 1993). Der korrekte Transport des ACC ergibt
sich in ihrem Modell jedoch nicht aus der einfachen Superposition von thermoha-
linem und windgetriebenem Anteil, sondern ist das Resultat der Wechselwirkung

beider Anteile.

In den wirbelauflésenden Modellen wurden die Regionen identifiziert, in denen
der Form-Stress besondere Bedeutung gewinnt . Die grofite Bedeutung kommt hier

dem Bereich der Drake Passage und der angrenzenden Scotia See zu. Die Vorticityba-

25 wird mit JEBAR = Joint Effect of Baroclinicity and Topography bezeichnet
% gebrauchlich sind die englischen Ausdriicke bottom form drag und form stress
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lance in FRAM ergibt, daff zwischen 40°W und 70°W (in ostwirtiger Richtung) ein
siildwartiger Sverdrup-Transport iiber 55°S stattfindet, der nach Passieren der Drake
Passage durch den nordwirtigen westlichen Randstrom (Malvinen Strom) ausgegli-
chen wird (Wells und de Cuevas, 1995). Hughes und Killworth (1995) identifizieren
mit dem Siidamerikanischen Schelf und dem Pazifisch-Antarktischen Riicken zwei
Gebiete, die die Hauptsenken fiir den Impulseintrag in den ACC des FRAM dar-
stellen. Sie unterteilen den Strom in drei Régime: Regionen, in denen er bis zum
Meereshoden topographisch abgelenkt wird, tiefe Becken mit barotroper aber sehr
geringer Geschwindigkeit am Boden sowie lokale Gebiete, die die ersten zwei Re-
gionen miteinander verbinden und in denen starke Bodendruckgradienten iiber die

ausgeprigte Topographie aufgebaut werden und der Form-Stress wirken kann.

Analysen des Semtner-Chervin-Modells (Semtner und Chervin, 1992) und von
Satellitendaten (Gille, 1995; Gille, 1997) ergeben, daB sich die Wirkung des Form-
Stress fast ausschlieflich auf die topographischen Hindernisse der Drake Passage,
des Kerguelen-Plateaus (60°E), des Campbell-Plateaus (170°E) und in etwas gerin-
gerem Mafe auf zwei weitere topographische Charakteristiken im Indik bzw. Pazifik
begrenzen 148t. Der mit der Topographie assoziierte westliche Randstrom tritt aufier
ostlich der Drake Passage auch (schwicher ausgeprigt) beim Campbell-Plateau auf.
Gille (1995, 1997) bestitigt frithere Untersuchungen, nach denen die Topographie
eine kritische Hohe iibersteigen muf , um als eine effektive Impulssenke zu wir-
ken. Weiterhin weist sie ebenso wie Killworth (1992) auf die ausgeprigte vertikale
Kohdrenz des ACC hin, der zwar einer vertikalen Geschwindigkeitsscherung unter-

liegt, in dem aber Fluktuationen z.B. des Windfeldes barotrop abgebildet werden.

Die Modellergebnisse werden dadurch eingeschrankt, da die Modelle im Siidli-
chen Ogzean nur marginal wirbelauflosend sind. Die Impulsbilanz im Modell von
Semtner ynd Chervin (1992) ergibt, da dem biharmonischen Reibungsterm in der
Balancierung des Windeffektes eine groBere Bedeutung zukommt als den im Modell
vorhandepen Wirbeln, was Gille (1997) zu dem Schlu8 fiihrt, da88 kleinere Prozesse,
als sie mit der vorhandenen Gitterweite (0.5°) aufgelost werden konnen, fiir die Im-
pulsbilanz des ACC wichtig sind. Weiterhin stellt sie fest, da} die Impulsbilanz des

ACC zu ynterschiedlichen Gewichtungen der einzelnen Terme fiihrt, je nachdem ob
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die Analyse in zonal verlaufenden Koordinaten oder in dem Strom folgenden Koor-
dinaten durchgefiihrt wurde. Diese Unterschiede wurden auch in FRAM gefunden
(Ivchenko et al., 1996).
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Kapitel 2

Das Modell und die Kopplung des
Modells mit Daten

2.1 Das numerische Modell

Das fiir diese Arbeit benutzte Modell wird in der Literatur meist als Bryan—Cox Mo-
dell oder auch GFDL-Modell! bezeichnet. Es beruht auf den sogenannten Primitiven
Gleichungen, die durch geeignete Approximationen aus den Erhaltungsgleichungen
der Thermo- und Hydrodynamik abgeleitet werden (Miiller und Willebrand, 1989).
Die auf ein Arakawa-B-Gitter (Mesinger und Arakawa, 1976) diskretisierten Glei-
chungen wurden numerisch fiir die prognostischen Variablen Temperatur, Salzgehalt
und barokline Geschwindigkeiten gelost. Der weiten Verbreitung dieses Modelltyps
entsprechend ist die Anzahl der Verdffentlichungen zur Physik und zur Numerik des
Modells gro8. Es kann daher an dieser Stelle auf eine detaillierte Modellbeschreibung
verzichtet werden. Stattdessen sei auf die Arbeiten von Bryar; (1969) und Coz(1984)
sowie Pacanowski et al. (1991,1995) verwiesen. Letztere beschreiben ausfiihrlich die
hier verwendete Modellversion MOM? 1 (bzw. die Nachfolgeversion MOM 2). Im fol-
genden sollen jedoch spezielle Modelleigenschaften und Parametrisierungen fiir die

durchgefiihrten Experimente beschrieben werden. Das Modellgebiet erstreckt sich

1GFDL: Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
2Modular Ocean Model
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von T4°W bis 46°E sowie von 79°S bis 12°N bei einer Auflésung von 1° in meridio-
naler und 1.2° in zonaler Richtung. Die Vertikale ist in 30 Schichten aufgeteilt, deren
Dicke von der Oberfliche zum Boden hin zunimmt (siehe Tabelle A.2). Die horizon-
tale und vertikale Auflésung entspricht damit der des 1-Grad-Nordatlantikmodells
wie es z.B. von Ddéscher (1994) verwendet wurde. Beide Modelle iiberlappen sich im

dquatorialen Atlantik zwischen 15°S und 12°N.

Die Darstellung der Bodentopographie ist realistisch im Rahmen der horizontalen
Auflésung®. Fiir die .meisten Versuche wurde jedoch durch eine zuséitzliche Glattung
sichergestellt, daB an jedem Modellgitterpunkt advektive Fliisse moglich sind. Die
Bodentopographie des Modells ist in Abbildung 2.1 gezeigt.

LATITUDE

80°W 40°W 20°W 0t 20°E 40°E
LONGITUDE

Abbildung 2.1: Wassertiefe in m (Bodentopographie) im Modell des Siidatlantiks.

3 ol »
Mit Ausnahme der Scotia See: Dort ist fiir die beiden hauptséchlich beschriebenen Experimente
ein Kanal ohne Tiefeninderung in zonaler Richtung vorgegeben. Auf diese Weise wird sicherge-

stellt, daB der ACC im Nordteil der Drake Passage konzentriert bleibt und keine topographische
Ablenkung in den Siidteil der Meeresstrafie erfihrt.
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2.1.1 Vermischungsansitze und Randbedingungen

Die Vermischung von Temperatur und Salz geschieht hauptsichlich entlang von
Isopyknen (Redi, 1982), in Abhingigkeit von deren Neigung. Ab einer kritischen
Neigung findet auch diapyknische Vermischung statt. Fiir den Impuls wurde La-
place’scher Austausch gewihlt. Die “rigid lid” Approximation fiir die Meeresober-
fliche filtert Oberflichenschwerewellen heraus (w = 0 bei 2 = 0) und erlaubt so
einen groBeren Zeitschritt fiir die Integration. An den seitlichen Ubergingen von
Meer zu Land/Topographie gelten die “no slip~” und die “no flux-" Bedingungen
(v = 0,v = 0,7, = 0) wobei T, den Flu8 von Temperatur und Salz normal zur
Berandung bezeichnet. Die Bodenreibung wird durch ein quadratisches Reibungs-
gesetz mit dem Koeffizienten cp = 1.3 x 10~? dargestellt. An der Meeresoberfliche
wird der Windantrieb berticksichtigt, indem eine vertikale Geschwindigkeitsscherung

zwischen der Atmosphére und der obersten Modellschicht aufrecht erhalten wird:

Ou T2 ov a4
% Amy 02 Ay 21

Fiir die Komponenten des Windstress’ 7*, 7 wurden die Monatsmittelwerte aus der
Klimatologie von Hellermann und Rosenstein (1983) genutzt. Der thermohaline An-
trieb des Modells erfolgt iiber Newton-Relaxationen der obersten Modellschicht an
klimatologische Jahresmittel fiir den Oberflachensalzgehalt und an klimatologische
Monatsmittelwerte einer scheinbaren Atmosphérentemperatur, in die der Einfluf der
Einstrahlung auf die Warmebilanz fiir die Meeresoberfliche eingeht { Qort und Von
der Haar (1981)). Fiir den Salzgehalt erfolgt die Kopplung an ein klimatologisches
Jahresmittel (Levitus, 1982 und Olbers et al., 1992, deren Datensatz den Siidlichen
Ozean bis 30°S umfa8it). Mit einer Kombination dieser dreidimensionalen Klimato-
logien wurden die entsprechenden Modellfelder initialisiert. In Tabelle 2.1 sind die

Parameter-Einstellungen des Modells zusammengefa8t.
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Modellparameter

dx 1.2° zonale Auflésung
dy 1.0° meridionale Auflosung
Nz 30 Anzahl Schichten
dt 1h Zeitschritt
et Hellerman & Rosenstein
mittlere monatliche Winde
Tof 30d restoring an S;—q, TLyf:
Tvel 6h restoring in Schicht k = 3 = 90m
Austausch-/Diffusionskoeffizienten in cm?/s
App | 1.0 x 108 horizontaler Austausch
Agy | 5.0 x 108 horizontale Diffusion
Aiso | 1.0 x 107 isopyknische Vermischung
Apy 10.0 vertikaler Austausch
Apnv 0.3 vertikale Diffusion
Prognostische Variablen
u Zonalgeschwindigkeit
v Meridionalgeschwindigkeit
T pot. Temperatur
S Salzgehalt
Diagnostische Variablen
w Vertikalgeschwindigkeit
P Barotrope Stromfunktion
Tabelle

2.1: Tabelle des Modellaufbaus und der Modellparameter

2.1.2 Seitliche Randbedingungen

Eine spezielle Randbedingung mu8 gewihlt werden, um die Wechselwirkungen mit
den benachbarten Ozeanen (

des

liebig aufwendig betrieben werden, indem aktive offene Randbedingungen verwendet
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Nordatlantik, Pazifik und Indik) iiber die Berandungen

Modells zu parametrisieren. Diese Parametrisierung kann mehr oder weniger be-



werden. Deren grundsitzliche Problematik wird z.B. von Rged und Cooper (1986)
diskutiert. In FRAM wurde eine modifizierte Sommerfeld’sche Abstrahlungsbedin-
gung fiir Temperatur, Salzgehalt und barokline Geschwindigkeiten implementiert,
die von Stevens (1990, 1991) fiir den Bryan-Cox Modelltyp entwickelt wurde. Diese
Randbedingung erlaubt es Phinomenen, das Modellgebiet iiber die offenen Rinder
zu verlassen und dabei Storungen der Modell6sung im Inneren durch Reflexionen am
Rand zu minimieren. Bei Einstromsituationen von aufen ins Modell hinein erfolgt

bei vielen offenen Randbedingungen eine Anpassung an klimatologische Daten.

In den Rechnungen fiir diese Arbeit wurde ein anderer Weg beschritten. Statt
einer aktiven Randbedingung werden die Randwerte fiir Temperatur und Salzge-
halt auf klimatologischen Werten festgehalten und die Geschwindigkeitskomponen-
ten entsprechend aus der Klimatologie berechnet. Wahrend dies in der Drake Passage
eine Randbedingung darstellt, die sich aufgrﬁnd der dort vorherrschenden Einstrom-
situation in ihrer Auswirkung auf das Modellinnere nicht grundsétzlich von einer
aufwindigeren aktiven Randbedingung unterscheidet, ist die Lage am Ostrand an-
ders: Dort sind sowohl Einstrom (AC) wie auch Ausstrom (ARC und ACC) zu
parametrisieren. Daher wurde eine Reibungszone definiert, in der die Vermischungs-
koeffizienten fiir Impuls und Tracer exponentiell zum Ostrand hin auf den letzten
fiinf Gitterpunkten ansteigen. Dies entspricht dann einer Dampfungszone, in der
vom Rand reflektierte Wellen zuriickgehalten werden und nicht ins Modellinnere
vordringen konnen. Kontrollexperimente, in denen die Trajektorien von Partikeln
verfolgt wurden, zeigen, daB diese Methode erfolgreich die Abschirmung des Mo-
dellinneren gegen unerwiinschte Randeffekte bewirkt. Daher. wurde in der Folgezeit

darauf verzichtet, aktive offene Randbedingungen zu implementieren.

Zusitzlich wurden Randwerte fiir die barotrope Stromfunktion vorgeschrieben.
Im siidlichen Ozean wird ein ACC in der Drake Passage von 130Sv vorgegeben.
Der barotrope Einstrom des ACC ist asymmetrisch, das heifit er ist in der noérdli-
chen Drake Passage konzentriert und schwicher im Siidteil der Meeresstrafie. Sowohl
der vorgeschriebene Volumentransport wie auch seine Biindelung im nérdlichen Teil
der Drake Passage sind eine Naherung an die beobachteten Verhiltnisse, siehe z.B.

Peterson und Stramma (1991) und Whitworth et al., (1982) .
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dann deshalb, weil es sich wie oben angedeutet bei den Assimilationsmethoden um
Techniken zu einer schwachen, d.h. die Modellphysik nicht dominierenden, Kopplung
eines Modells an eine beobachtete zeitliche Entwicklung handelt, wihrend hier der
Grenzfall einer Assimilation mit einer starken, d.h. die ageostrophischen Terme der
Bewegungsgleichungen beherrschenden Anpassung an einen beobachteten mittleren
Zustand erfolgt. Zusétzlich wird durch die direkte Verdnderung der Modellgeschwin-
digkeit in die geostrophische Balance eingegriffen, ohne da der zusitzliche Term die
GroéBenordnung der Druck- oder Coriolisterme erreicht. In das Modell wird also ein

riickstellender ProzeB eingefiihrt, der im folgenden auch als solcher benannt wird.

Das restoring wurde auf die Impulserhaltungsgleichungen der dritten Modell-
schicht ausgeiibt, deren Mittelpunkt etwa in 90m Tiefe liegt. Die Gleichung fiir die

zeitliche Anderung der Zonalgeschwindigkeit u lautet dann:

1
U =—pz+ fotLu+ A+ F+ —— X (Uobs — Umod) (2.2)

Tvel

Dabei ist u, die lokale zeitliche Anderung von u, —p, der Druckgradientterm, fv
der Coriolisterm. Lu beinhaltet die nichtlinearen Terme, A und F die horizontalen
und vertikalen Parametrisierungen des Impulsaustausches. Der letzte Term auf der
rechten Seite ist die Differenz zwischen der Beobachtungsgeschwindigkeit ug,, und
der Modellgeschwindigkeit u,,,, gewichtet mit der Zeitskala r,,;. Diese wiire eine
Funktion der Zeit bei dem oben erwihnten “nudging”-Verfahren, um die zeitliche
Abfolge von Beobachtungsdaten darzustellen. Hier ist 7,4 unabhanglg von der Zeit,
d.h. zu jedem Zeitschritt wird das Modell mit einer konsta.nten Gewichtung gegen
ein Beobachtungsfeld gezwungen. Die Stirke des restoring dndert sich nur durch
die zeitliche Entwicklung der Differenz von Beobachtungsfeld zu Modelifeld. Die

aktuelle GroBe des Parameters Tvel Destimmt in Gleichung 2.2 die Bedeutung des

restoring-Terms im Verhaltnis zu den physikalischen Termen.



Kapitel 3

Der Driftdatensatz

Zur Verfiigung stand der WOCE-Driftdatensatz des IfM Kiel, der aus den Posi-
tionsmeldungen von mehr als 240 Driftbojén gewonnen wurde, die zwischen 1990
und 1995 als Teil des WOCE-Messprogramms im Stidatlantik und im siidwestlichen
Indik ausgelegt worden sind. Alle Bojen waren mit einem Segel in 100m Tiefe aus-
gestattet, was den EinfluB des Windes auf das Driftverhalten minimiert und den
Driftern ein Folgen der geostrophischen Stromung erlaubt. Soweit die Bojen mit ei-
nem Segelabrifi-Sensor ausgestattet waren, wurden jene Daten eliminiert, die nach
dem wahrscheinlichen Abrifi des Segels noch aufgezeichnet wurden. In Zweifelsfillen
wurden die Daten nach dem von Brigge und Dengg (1991) beschriebenen Verfahren
aus dem Datensatz entfernt. Schdfer und Krauf (1995) haben den bis 1994 vorhan-

denen Datensatz beschrieben und im Hinblick auf die Wirbelstatistik ausgewertet.

Der resultierende Datensatz ist in Abbildung 3.1 in Form einer Trajektorien-
darstellung gezeigt. Zunichst zu erkennen sind die Regionen, in denen die Bojen
hauptsichlich ausgelegt wurden. Dadurch ist in der Agulhas Retroflexionsregion,
dem Bereich des Westlichen Randstromes vor der brasilianischen Kiiste und der
Konfluenzregion eine relativ hohe Datendichte vorhanden und kleinskalige Phéno-
mene (Wirbel) werden aufgelost. Der Zirkumpolarstrom wird ostlich von 35°W im
wesentlichen durch ein Stromband zwischen 45°S und 50°S beschrieben. Eine lo-
kal hohe Datenabdeckung ist auch im nérdlichen Teil des SEC, im Angola Becken

und verstirkt in der Scotia See Ostlich der Drake Passage zu beobachten. “Weifle
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Abbildung 3.1: Trajektorien- bzw. Punktdarstellung der mittleren tiglichen Positionen

aller Drifter im Siidatlantik nach Bereinigung der Daten

Flecken”, also Regionen, die nicht von Driftern erreicht wurden, gibt es vor allem

im zentralen Subtropenwirbel und im siddstlichen Atlantik westlich der Retroflexi-
onsregion und des BEC.

Zwei Auffilligkeiten sind im Datensatz zu beobachten: Zum einen die Retrofle-

xion des NBC bei etwa 7°N , die nur durch zwei Trajektorien dokumentiert wird.
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Dies liefert einen weiteren Hinweis auf die zeitliche und riumliche Variabilitit der

Retroflexion, wie sie auch in anderen Arbeiten beschrieben wird.

Als zweites fillt die fehlende direkte Verbindung zwischen ACC und MC auf.
Alle Drifter in der Nihe der Drake Passage verbleiben innerhalb der Scotia See in
Prozessen mit kleiner Skala bzw. bewegen sich iiber den Nord-Scotia-Riicken in das
Georgia Becken und von dort ostwiirts. Da es sich bei den Driftdaten um momentane
Beobachtungen handelt, die nicht unbedingt einen mittleren Zustand beschreiben,
ist die fehlende Verbindung vom ACC zu MC auf fluktuierende Wirbelprozesse in

dem Beobachtungszeitraum zuriickzufiihren.

Ein Vergleich der Trajektorienverldufe mit dem FGGE!-Driftdatensatz ( Patter-
son, 1985; Hofmann, 1985) ist insofern schwierig, als da die Bedeckung des Siidat-
lantiks mit Daten geringer ist als im hier vorliegenden Datensatz und zudem die
Bojen gar nicht oder in den oberen 30 Metern mit einem Segel ausgestattet waren,
sodaf ihr Verhalten vom Einflul des Windes wesentlich stirker beeinflufit wurde,
als es bei den hier verwendeten Daten der Fall war. Die fehlende direkte Verbin-
dung zwischen ACC und MC ist auch im FGGE-Driftdatensatz zu beobachten, wo-
raus jedoch aufgrund der diinneren Datenabdeckung keine Schliisse auf das mittlere

Stromsystem gezogen werden kdnnen.

3.1 Datenvorbereitung fiir die Modellierung

Zunichst wurden fiir die einzelnen Trajektorien Tagesmittelwerte und daraus Quasi-

Euler’sche Geschwindigkeiten fiir jede Boje berechnet.

Fiir die Nutzung in der Modellierung ist es nun wiinschenswert, einen méglichst
umfassenden und statistisch wie physikalisch zuverldssigen mittleren Geschwindig-
keitsdatensatz zu erhalten, da ein unzusammenhingendes Datenfeld mit nur lokalen
Informationen bei einem relativ diffusen Modell diesem keinen erheblichen Infor-

mationsgewinn bringen wiirde. Hier wurde ein Mittelungsverfahren benutzt. in dem

IFGGE = First GARP (Global Atmospheric Research Program) Global Experiment; es wurden
im Rahmen des FGGE mehr als 300 Bojen im gesamten Siidlichen Ozean ausgelegt
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Abbildung 3.2: Mittleres Geschwindigkeitsfeld (in cm/s) aus Driftdaten nach Mittelung
bei Beriicksichtigung aller Mittelungsboxen mit mehr als drej Datenpunkten pro Box
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die auf den geographischen Positionen der einzelnen Driftertrajektorien vorliegenden
Geschwindigkeitsdaten auf die Geschwindigkeitspunkte des Modellgitters gemittelt
wurden. Zur Berechnung des Geschwindigkeitswertes an einem Gitterpunkt wurden
alle Daten herangezogen, die innerhalb einer 3° x 3.6° ~Mittelungsbox (d.h. 3x3 Mo-
dellgitterpunkte) mit Zentrum auf diesem einen Geschwindigkeitsgitterpunkt lagen,
wobei der Abstand der Datenpunkte vom Boxmittelpunkt eine (lineare) Gewichtung
erhielt. Soweit Beobachtungsdaten vorhanden waren, wurde durch schrittweises Ver-
schieben der Mittelungsbox um 1° in meridionaler und 1.2° in zonaler Richtung das

gesamte Modellgitter mit mittleren Geschwindigkeiten besetzt.

Fiir dieses Mittelungsverfahren gibt es verschiedene Parameter, die bei Abwigen
der Datenqualitdt zur Datenabdeckung des Modellgebietes unterschiedlich gewihlt
werden konnen. Einer ist die Gré8e der Mittelungsbox, die groer oder kleiner hitte
gewidhlt werden konnen. Eine kleinere Box Hﬁtte die fiir eine einzelne Interpolation
vorhandene Datenanzahl verringert, was die Zuverlissigkeit des Gesamtergebnisses
mindert. Andererseits wird diese zumindest statistisch erhoht, wenn eine grofiere
Box gewihlt wird. Die Folge ist dann aber, dafl vor allem in den schmalen Rand-

strombereichen diese zu breit werden, als da8 dies physikalisch begriindbar wire.

Als weiteres ist die Unabhingigkeit der einzelnen Drifterdaten zu bedenken. Die-
se wurde berticksichtigt, indem eine integrale Zeitskala von zwei Tagen angenommen
wurde. Ein Vergleich mit der Datenauswertung von Schéfer und Krauf (1995) zeigt,
daB diese Wahl nur in den Randstrombereichen und im ACC eine noch akzeptable
Annahme darstellt, wihrend in Regionen mit schwicherer Dynamik (z.B. Angola
Becken oder der zentrale Teil des Subtropenwirbels) die tatsichliche Zeitskala er-
heblich unterschitzt wird. Es wurde trotzdem keine lingere Zeitskala angenommen,
weil gerade die Prozesse im Innern des Subtropenwirbels eine Skala von sechs bis
sieben Tagen erfordert hitten, was wiederum den Driftdatensatz erheblich redu-
ziert und die statistische Zuverlissigkeit des resultierenden Geschwindigkeitsfeldes

beeintrachtigt hitte.

Die Anzahl der Daten, die in eine individuelle Mittelung eingehen, hat sich in

Vergleichsrechnungen als der das Schitzergebnis dominierende Parameter heraus-
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gestellt, sowohl was die statistische Genauigkeit betrifft wie auch die physikalische
Konsistenz mit anderen Beobachtungen im Siidatlantik. Durch die Festlegung der
minimalen Datenanzahl pro Box auf 100 wird die statistische Zuverladssigkeit deut-

lich verbessert.

Da8 die Festsetzung der minimalen Datenanzahl auf 100 pro Box angemessen ist,
zeigen auch die Analysen von Briigge (1994) und Schifer und Krauf (1995): Auf-
grund der vorhergehenden Mittelung der Trajektorien von 3-Stunden-Werten auf
Tageswerte und der Beriicksichtigung einer Lagrange’schen Zeitskala von 2 Tagen
beinhalten 100 Werte tatsichlich Daten von 200 Bojentagen bzw. 1600 Positionen
im Abstand von jeweils 3 Stunden. Damit ist das von Briigge (1994) fiir 2° x 3°
Boxen im Nordatlantik formulierte Kriterium fiir die minimale Datenzahl zum Er-
reichen eines stabilen Mittelwertes als Funktion der kinetischen Energie innerhalb

der betrachteten Box fiir nahezu alle Mittelw;verte im Stdatlantik erfiillt.

Schifer und Krauf (1995) definieren die GréBe der Mittelungsboxen iiber die
Stabilitdt des Mittelwertes, die wiederum aufler von der Datenzahl auch von dem
Stromungsfeld abhéingig ist. Ihr Stabilititskriterium (2.5% relativer Fehler) wird
durch 68 bis 2517 Daten (Bojentage) pro Box erreicht. Da ihre Boxen im Gegen-
satz zu den von Briigge (1994) verwendeten 2° x 3° Intervallen eine grofere und
unregelmai8ige horizontale Ausdehnung besitzen, deuten die in den beiden Arbeiten
verschiedenen minimalen Datenzahlen pro Box auf eine Abhéngigkeit der Stabilitat
des Mittelwertes von der Boxgrafle hin. Dieser Zusammenhang geht im hier verwen-

deten Verfahren durch die Wahl von BoxgréBe und minimaler Datenzahl pro Box
mit ein.

Um die Bedeutung der minimalen Datenzahl pro Mittelungsbox zu veranschau-

lichen, sind in den Abbildungen 3.2 und 3.3 zwei mittlere Geschwindigkeitsfelder

abgebildet, deren Berechnung sich nur durch diesen einen Parameter unterschei-

det. In Abb. 3.2 zeichnen sich die dquatorialen Stromungen sowie der ACC, der

AC und der ARC durch hohe Geschwindigkeiten aus. Der BC ist angedeutet, der
BEC als deutliches, zonal relativ ausgedehntes Signal zu erkennen. Es ist fast der

gesamte Siidatlantik zwischen dem Aquator und dem ACC mit Daten abgedeckt;
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Jjedoch sind lokale Strom-Maxima vorhanden, die aus sehr wenigen Driftbeobachtun-
gen stammen. Weiterhin treten starke Divergenzen und Konvergenzen der Strémung
auf, die aus der unzureichenden statistischen Absicherung der Mittelung resultieren.
Diese werden grofitenteils vermieden, wenn eine héhere minimale Datenanzahl pro
Box gefordert wird. In Abb. 3.3 sind nur die Boxen mit wenigstens 100 individuellen
Geschwindigkeitsbeobachtungen beriicksichtigt. Das Resultat ist eine relativ glatte,

nicht komplett zusammenhéingende Zirkulation.

Da das Modell keine mesoskaligen Strukturen, d.h. keine Prozesse auf Skalen des
baroklinen Rossby-Radius’ und darunter ( Houry et al., 1987) auflost, wurde die
Nutzung der Objektiven Analyse (Hiller und Kase, 1983) verworfen, da sie ihren
grofiten Nutzen auf der Mesoskala hat. Tests haben gezeigt, dafl in der Tat Analyse-
Ergebnisse auf der beckenweiten Skala des Siidatlantiks wohl einen Subtropenwirbel
mit statistisch guter Genauigkeit zeigen, jedoch in Randstrombereichen sowie in den
Ubergangsbereichen zu Regionen mit statistisch schlechter abgesicherten Ergebnis-
sen Strukturen entstehen konnen, die physikalisch nicht begriindbar sind. Hinzu
kommt, daB die Objektive Analyse ein Geschwindigkeits-Schitzfeld iiber die Kon-
struktion eines Stromfunktionsfeldes produziert, dafi per definitionem divergenzfrei
ist. Auch wenn die geostrophische Stromung die Bewegung der Drifter dominiert,
so ist doch eine kleine ageostrophische und damit divergente Komponente in den
Daten enthalten (Briigge, 1994 ). Zudem sei auf die Problematik hingewiesen, die
aus der Invertierung groBer Matrizen entsteht, deren numerische Genauigkeit mit

dem Umfang des Eingangsdatensatzes abnimmt.
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Abbildung 3.3: Mittleres Geschwindigkeitsfeld aus Driftdaten nach Mittelung bei Beriick-
sichtigung aller Mittelungsboxen mit mindestens 100 Datenpunkten pro Box
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BC von der Kiiste deutet sich bereits bei 40°S an und wird verursacht durch einen
schwachen Keil subpolaren Wassers aus der Drake Passage, der auf dem Siidameri-
kanischen Schelf nach Norden vordringt. Bei 45°S ist das Zusammentreffen vom BC
mit dem nordwirtigen MC zu beobachten, woraus der ostwirtige SAC hervorgeht
und der ACC sich fortsetzt. Das weitere Vordringen des MC nach Norden und die
damit verbundene Abl6sung des BC werden mit der groben horizontalen Auflosung

des Modells nicht reproduziert.

Der Einstrom aus dem Siidindischen Ozean aufgrund der unvollstindigen Re-
troflexion des AC fiihrt ca.15Sv an Wasser in den Siidatlantik. Dies liegt in der
gleichen Groflenordnung wie der beobachtete kombinierte Effekt von Agulhasringen,
Filamenten und direktem Schelfrandstrom. Im Modell wird der Einstrom ausgegli-
chen durch einen Arm des SAC, der subtropisches siidatlantisches Wasser in den

Indischen Ozean transportiert.

o
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Abbildung 4.2: Geschwindigkeits- und Temperaturfeld in 100m Tiefe aus Experiment
D37. Isolinienabstand 2°C
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Zirkulation in verschiedenen Tiefen
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Abbildung 4.3: Geschwindigkeits- und Temperaturfeld in 230m Tiefe aus Experiment
D37. Isolinienabstand 2°C

Die oberflichennahen Zirkulationsmuster sind in den Abbildungen 4.2 und 4.3 dar-
gestellt. Korrespondierend zur Stromfunktion bilden der ACC/SAC, der BC und
der BEC/SEC die auffilligsten Strukturen. Der SEC trifft zwischen 10°S und 20°S
auf den siidamerikanischen Kontinent und miindet nordwirts in das Aquatoriale
Stromsystem. In 230m (Abb.4.3)Tiefe gelangt ein bei 30°S zonal verlaufender Arm
des SEC in den BC, der ansonsten zum grofien Teil (in 100m Tiefe vollstindig) von

Norden her gespeist wird.

Dagegen ist im Tiefenhorizont des AAIW (Abb.4.4), das sowohl mit dem ACC
als auch mit dem AC in den Sidatlantik stromt, der zonal verlaufende SEC die
einzige Quelle des BC. Das mit dem SEC westwirts transportierte AAIW trifft
zwischen 25°S und 37°S auf den Kontinentalschelf. Der Weg des AAIW spaltet sich

bei ca.28°$ in einen nach Norden gerichteten und einen sidwértigen Zweig.
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Abbildung 4.4: Geschwindigkeits- und Temperaturfeld in 900m Tiefe aus Experiment
D37. Isolinienabstand 1°C

Im Tiefen Westlichen Randstrom? wird das NADW bis ins Argentinische Becken
und von dort aus mit dem ACC nach Osten transportiert (Abb.4.5). Uber das Falk-
land Plateau stromt CDW ins Argentinische Becken und trifft dort auf das NADW.

Die modellierte mittlere Zirkulation ist vergleichbar mit den Ergebnissen, die

England und Gargon (1994) in einem globalen Modell hnlicher horizontaler Aufld-
sung errechneten.

4.2 Darstellung der Wassermassen

Die Hauptwassermassen im Sidatlantik, d.h. von der Oberfliche zum Meeresbo-
den das Warmwasser oberhalb der Thermokline, das AAIW, das NADW und das

AABW werden vom Modell simuliert und sind beispielhaft entlang eines meridiona-

2DWBC = Deep Western Boundary Current
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Abbildung 4.5: Geschwindigkeits- und Temperaturfeld in 2250m Tiefe aus Experiment
D37. Isolinienabstand 0.5°C

len Schnittes von der Antarktis bis 10°N (Abb.4.6) zu erkennen: Das Warmwasser
mit Temperaturen iiber 9°C ist nérdlich von 42°S vorhanden und hat seine maxima-
le vertikale Ausdehnung iiber die oberen 500m im zentralen Subtropenwirbel. Der
Kern des AAIW in ¢ca.900m Tiefe ist bis in den Nordatlantik zu verfolgen. In seinem
nordwirtigen Verlauf verliert es allmahlich sein ausgeprégtes Salzgehaltsminimum.
Unterhalb des AAIW nimmt das NADW den meisten Raum im Sidatlantik ein.
Gekennzeichnet ist das NADW durch das Salzgehaltsmaximum im tiefen Ozean.
Es dehnt sich nach Siiden bis 50°S aus. Sein Zentrum sinkt von 2000m am Aqua-
tor auf unter 3000m bei 40°S ab. Am Meeresboden findet sich AABW, das durch

Temperaturen < 2°C und Salzgehalte oberhalb von 34.6 charakterisiert wird.
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Kapitel 5

Sensitivitatsuntersuchungen

5.1 Thermohaliner Antrieb im polaren Siidatlan-

tik

Wenn ein numerisches Ozeanmodell in polaren Breiten nicht an ein Eismodell gekop-
pelt ist, muB der Effekt der Eisbildung und der Eisschmelze auf die Eigenschaften von
Wassermassen entsprechend parametrisiert werden. Geschieht dies durch die Rela-
xation an klimatologische Oberflichensalzgehalte, wird eine winterliche Konvektion
in der Regel nicht erreicht, da in diesen Datensétzen die Mittelwerte hauptsichlich
durch Sommerwerte bestimmt werden und das Modell nicht in die Lage versetzen,
AABW mit Salzgehalten um 34.66psu zu produzieren. Winterliche Datensitze sind
aufgrund widriger Witterung schwer zu gewinnen und klimatologische Werte daher

wegen der sehr geringen Datendichte mit groBer Unsicherheit behaftet.

In der Modellierung wird daher ein anderer Weg beschritten, indem wihrend
der Wintermonate ein kiinstlicher, von der Modellkonfiguration und der gewidhlten
Anpassungszeitskala abhéngiger, hoherer Salzgehalt fiir das Oberflachen-restoring
gewihlt wird. Dadurch soll der Erhéhung des Salzgehaltes in Folge der Meereisbil-
dung Rechnung getragen werden. Togqwedler und Samuels (1993) diskutieren ver-

schiedene Ansitze in unterschiedlichen Modellen (siehe z.B. England 1992, 1993 und

Coz (1989)). In dem Standardexperiment D37 wurde eine Relaxation des Ober-
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flichensalzgehaltes gegen den Salzgehalt aus der Modellschicht 9 ~ 500m Tiefe
vorgenommen. Bis zu dieser Tiefe findet im Winter (Juni bis August) Konvekti-
on am Antarktischen Schelf statt ( Toggweiler und Samuels (1993)). Die Relaxation
war am stirksten in den Schelfgebieten der Weddell See und wurde nach Norden
hin abgeschwicht, um einen glatten Ubergang zu den Gebieten zu schaffen, in denen
gegen den klimatologischen Salzgehalt relaxiert wurde. Das bedeutet, dafi die Regi-
on, in der effektiv Bodenwasser gebildet werden konnte, klein und auf den flachen
Schelfbereich begrenzt war. Der auf diese Weise gebildete Betrag an Bodenwasser
reicht damit nicht aus, um innerhalb der 10-jihrigen Integrationszeit einen stirkeren

nordwirtigen Transport von AABW zu verursachen.

Wird dagegen iiber eine groBere Region oder durch einen hoheren vorgegebe-
nen Oberflichensalzgehalt eine stirkere Wassermassenbildung erzwungen, kdnnen
sich im Ubergangsbereich zur “normalen” Réla.xation weiter im Norden horizontale
Dichtegradienten aufbauen, die den Kurs des ACC massiv beeinflussen konnen. Dies
ist in Abbildung 5.1 gezeigt. Im Experiment ¢s wird mit einer Zeitskala von 20 Tagen
ein Salzgehalt von 35.11psu siidlich von 75°S und durch Interpolation mit klimatolo-
gischen Daten abgeschwicht bis 65°S vorgegeben. Dadurch wird auch der Salzgehalt
im tiefen Ozean erh6ht. Dies geschieht auf Kosten eines starken horizontalen Dich-
tegradienten im Ubergangsbereich vom manipulierten Oberflichensalzgehalt nach
Norden hin zum klimatologischen Antrieb. Als Folge verlid8t ein Arm des ACC die

Scotia See direkt in ostwirtiger Richtung und schwicht den nordwiirts verlaufenden
MC.

5.2 Verbindung zwischen Argentinischem- und
Brasilianischem Becken: Darstellung der Bo-
dentopographie

Auf die Bedeutung der Auflssung von schmalen, tiefreichenden Kanilen fiir die Zir-

kulation nahe dem Meeresboden und ihren Einflu8 auf die grofiskalige Zirkulation
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Abbildung 5.1: Salzgehalt (in psu) und Geschwindigkeitsfeld (in em/s) in 370m Tiefe.
Oben: Experiment ts; unten: Experiment D37
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bbildung 5.2: Temperatur (Isolinienabstand 0.1°C ) und Stromungsfeld in 3875m Tiefe

chicht 24) aus den Modelliufen D37 (unten ) und D39 (oben), in dem eine meridionale

sfe Verbindung vom Argentinischen Becken ins Brasilianische Becken geschaffen wurde.



weisen z.B. Redler und Béning (1997) im Zusammenhang mit dem Uberstrémen
des Island-Schottland-Riickens im Nordatlantik sowie im Siidatlantik Wadley und
Bigg (1996) fiir die AABW Kommunikation zwischen Argentinischem- und Brasi-
lianischem Becken hin. Die in vielen Modellen fehlende korrekte Darstellung des
AABW geht sowohl auf die unzureichende Parametrisierung und Modellierung der
Bildung dieser Wassermasse als auch auf die nicht richtige Simulation seiner Ausbrei-
tung nach Norden zuriick. Diese kann durch topographische Hindernisse blockiert
sein. Beobachtungen (Speer und Zenk, 1993) zeigen, dal vom Argentinischen Becken
das AABW zum gr68ten Teil durch den schmalen aber 4000m — 4500m tiefen Ve-
ma Kanal westlich des Rio Grande Rise iiber 30°S in das Brasilianische Becken
stromt. Durch diesen Spalt werden ca.4Sv AABW nordwirts transportiert, wohin-
gegen im westlichen Randstrom und &stlich des Rio Grande Rise zusammen 2Sv
dieser Wassermasse 30°S iiberqueren. Die Experimente, die im Mittelpunkt dieser
Arbeit stehen D387, D38, l6sen den Vema Kanal nicht auf. Folglich ist der nordwartige
Transport von AABW in diesen Modelldufen blockiert. In einem weiteren Modellex-
periment (D39) wurde daher die Topographie westlich des Rio Grande Rise so weit
abgeindert, daB ein Durchstrom des Kanals fir AABW moglich wurde. Aufgrund
der groben Auflosung des Modells ist der Durchlafl breiter als in Realitét, erreicht
aber nicht dessen maximale Tiefe. In Abbildung 5.2 ist zu erkennen, da nach Offnen
des Kanals tatsichlich ein nordwirtiger Transport in dieser Tiefenschicht stattfin-
det, und zwar iiberraschenderweise auch ostlich des Rio Grande Rise. Dort ist ein
kontinuierlicher nordwirtiger Strom vorhanden, wihrend durch den Vema Kanal
vergleichsweise weniger Wasser stromt. Aufgrund der kurzen Integrationszeit des
Experimentes D39, stellt das Beschriebene jedoch keinen stationdren Zustand dar.
Zur Klirung des Effektes auf die grofiskalige Zirkulation wie auch zur Herstellung

einer stationdren Tiefenwasserzirkulation im Bereich des Rio Grande Rise miissen
lingerfristige Modellrechnungen durchgefihrt werden.
Dennoch unterstiitzen die bisherigen Resultate die Vermutungen von Wadley und

Bigg (1996), daB in FRAM ebenfalls die fehlende Auflésung schmaler. tiefreichender

Kanile eine realistische Simulation der Bodenwasserzirkulation verhindert.




5.3 Test der Methode zur Relaxation gegen be-

obachtete Geschwindigkeiten

Durch die starke Relaxation des Modells gegen die beobachteten Geschwindigkei-
ten werden dem Modell divergente Strémungen aufgezwungen. Diese sind einerseits
innerhalb des Datenfeldes vorhanden und wurden schon zuvor diskutiert. Anderer-
seits entstehen Divergenzen durch die unvollstindige Bedeckung des Siidatlantiks
mit Beobachtungsdaten. Der Ubergang von einem Bereich mit Beobachtungsdaten
zu einem, in dem sich das Modell frei von der direkten Beeinflussung entwickeln
kann, ist Quelle fiir erhohte Divergenz, die in diesen Regionen pragnanter sein kann
als innerhalb des Beobachtungsfeldes selbst. Um die Beeinflussung der modellierten
Felder durch eine starke Divergenz des Strdrﬁungsfeldes in einer Schicht zu untersu-
chen, wurde in Experiment D4/ das Relaxationsverfahren fiir einen einzelnen Punkt
verwendet und die zeitliche Entwicklung des Modells an benachbarten Punkten un-
tersucht. Dieser einzelne Gitterpunkt (bei 30°W, 40°S und z ~ 100m im Bereich
des SAC) zeichnet sich im ungestorten Modell durch eine ostwirtige Strémung mit
sehr kleiner meridionaler Komponente aus. Dieser Punkt wurde gegen eine stérkere

nordwestwirtige Strémung mit kurzer Zeitskala relaxiert.

Anhand der in Abbildungen 5.3 und 5.4 aufgetragenen zeitlichen Entwicklung

iiber ein Jahr des Salzgehaltes, der Meridional- und der Vertikalgeschwindigkeit

wird deutlich, daB die erzeugte Divergenz vorwiegend die Geschwindigkeitskompo-

nenten andert und die Salzgehalts-

MaBe

und Temperaturverteilungen nur in geringerem
beeinfluBt. Dargestellt sind fiir das Experiment D44 und ein Kontrollexperi-
ment zunachst die zeitliche Entwicklung des Salzgehaltes bei 40°S zwischen 48°W
und 131 in 100m Tiefe (Abbildung 5.3 oben)
Experime

Sal

. Die Unterschiede zwischen beiden

nten sind marginal und lassen keinen grofien Effekt des restoring auf den

zgehalt erkennen. Dies gilt in dhnlicher Weise fiir das Temperaturfeld.

Das horizontale Geschwindigkeitsfeld unterhalb des gestorten Punktes wird ober-

halb der Thermokline verstarkt (Abbildung 5.3 unten). Die Anpassung des Ge-

schwindigkeitsfeldes in der Vertikalen an dje Storung in Oberflichennihe geschieht
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relativ schnell innerhalb der ersten Monate nach dem Beginn der Relaxation. Da-
nach folgt die Entwicklung der des ungestérten Referenzlaufes, wobei die zeitliche
Variabilitidt durch den stindigen Zwang an die zeitlich konstante Stérung in der

dritten Modellschicht gedampft wird.

In Bild 5.4 ist die Zeitreihe der Vertikalgeschwindigkeit in 100m Tiefe bei 30°W
zwischen 50°S und 25°S dargestellt. Der gestorte Gitterpunkt ist durch den ho-
hen Betrag der Vertikalgeschwindigkeiten mit Absinkbewegung nérdlich und Auf-
triebserscheinungen siidlich des gestérten Punktes ausgezeichnet. Zu erkennen ist
aber auch, daf§ an den meisten benachbarten Gitterpunkten sich das gestérte Mo-
dell ahnlich wie das Referenzexperiment entwickelt und die Stérung nur auf die

direkt benachbarten Gitterpunkte einwirkt.
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Abbildung 5.3: Zeitliche Entwicklung von Salzgehalt (oben) und Meridionalgeschwin-
digkeit (unten). Rechts aus Experiment D44, links ungestérter Referenzlauf, Ordina-
te ist Zeitachse iiber ejpn Jahr mit monatlichen Markierungen. Abszisse ist Ortsach-
se (in Gittelpunkten) Jeweils durch den gestérten Modellgitterpunkt bej 30°W, 40°S
und z = 100m; oben: zonal (A = 4EW.13W), unten: vertika] (in Gitterpunkten,

k=1.30= 0...53500m).
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Abbildung 5.4: Zeitliche Entwicklung der Vertikalgeschwindigkeit, rechts aus Experiment
D44, links ungestérter Referenzlauf. Ordinate ist Zeitachse iiber ein Jahr mit monatlichen

Markierungen. Abszisse ist die meridionale Ortsachse durch den gestérten Modellgitter-

punkt bei 30°W und z ~ 100m von ¢ = 55°S...25°5.
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Kapitel 6

Auswirkungen von schwachem und
starkem Zwang an

Beobachtungsdaten

In den Experimenten D36 und D38 sind mit unterschiedlicher Stirke die im er-
sten Teil dieser Arbeit diskutierten Geschwindigkeitsdaten (Abb.3.3) dem Modell
aufgezwungen worden. Der Effekt dieses Zwanges der Modellgeschwindigkeiten an

Beobachtungen wird in diesem Kapitel zunichst qualitativ beschrieben .

6.1 Schwaches restoring — Experiment D36

Ein Blick auf die Stromfunktion aus Experiment D26 (Abb.6.1) zeigt, da8 im ba-

rotropen Geschwindigkeitssignal nur geringe Abweichungen zum Referenzzustand

(Abb.4.1) auftreten. Diese duBern sich in einer leichten Abschwiichung des Subtro-

penwirbels stlich des MAR und in der geringeren Ausdehnung der Rezirkulations-

zelle des BC. Wie ays Tabelle 6.1 ersichtlich ist, wird durch ein schwaches restoring

die Abweifh‘mg des modellierten Geschwindigkeitsfeldes zu den beobachteten Ge-

schwindigkeiten kaum verringert.

Die schwachen Differenzen zwischen Referenzlauf D37und Lauf D36 hinsichtlich
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Abbildung 6.1: Barotrope Stromfunktion (in Sv) aus Experiment D36.
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Abbildung 6.2: Dichtefeld (c¢ — 1000, in kg/m3) aus Experiment D36 in 100m Tiefe.

der Reaktion des Geschwindigkeitsfeldes auf die Relaxation zu Geschwindigkeitsda-
ten haben zur Folge, daB8 auch das Dichtefeld in beiden Experimenten sehr dhnlich
strukturiert ist. Ein Vergleich der Abbildungen 6.2 und 6.3 zeigt zwar keine Identitat

zwischen den Dichteverteilungen, die auftretenden Unterschiede sind jedoch klein.
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6.2 Starkes restoring — Experiment D38
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Abbildung 6.3: Dichtefeld (og — 1000, in kg/m®) aus dem Referenzexperiment D37 in
100m Tiefe.
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Abbildung 6.4: Dichtefeld (o5 — 1000, in kg/m®) aus Experiment D38 in 100m Tiefe.

Deutlich erkennbare Verinderungen im Dichtefeld (Abb.6.4) bewirkt die starke Re-
laxation des Modells. Im Sidostatlantik dehnt sich die mit dem BEC und dem
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Abbildung 6.5: Barotrope Stromfunktion (in Sv) aus Experiment D38.

kiistennahen Auftrieb verbundene Struktur westwirts aus. Der Subtropenwirbel
wird dadurch in siidostlicher Richtung verschoben. Das tropische Dichteminimum

bei 5°S vor der brasilianischen Kiiste verstiirkt sich. Die Struktur der Fronten in der

Konfluenzregion von BC und MC wird ebenfalls intensiviert.

Das Geschwindigkeitsfeld der gestorten Modellschicht (Abb.6.6) weist erhebliche
Diskrepanzen zum Referenzzustand auf und spiegelt die Skalen des aufgezwunge-
nen Datensatzes wider. Das im Kontrollzustand relativ glatte und grofirdumige Bild
der Zirkulation wird im Falle starker Relaxation iiberlagert von Strukturen geringe-
rer Ausdehnung wie Méandern und Strombéndern. Vor allem wird die Zirkulation
im Subtropenwirbel modifiziert und im allgemeinen verstirkt. So ist der BEC als
ausgepriagter ostlicher Randstrom im Kap Becken zu identifizieren. Als dessen Fort-

setzung bilden sich zwei Arme des SEC. die zunichst parallel den MAR westwirts

iiberqueren und sich dann in einen Zweig mit nordwirtiger Komponente und einen

weiter westwirts vordringenden Arm spalten. Der nordwirtige Ast geht {iber in das
dquatoriale Stromsystem. Die Zirkulation im tropischen Sidatlantik und im Angola

Becken weist in diesem Experiment keine klare groBskalige Struktur mehr auf und

ist mit kleinrdumigeren Zirkulationsmustern durchsetzt.
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Der westwirtige Arm des SEC trifft bei 20°S auf den siidamerikanischen Kon-
tinent bzw. den Vitdria Trinidade Riicken und geht dort zum Teil siidwérts in den
BC tber. Im Unterschied zum Kontrollexperiment erzeugt das restoring von Drift-
geschwindigkeiten also eine direkte Verbindung vom SEC in den BC bereits in den

oberen hundert Metern des Ozeans.
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Abbildung 6.6: Geschwindigkeitsfeld aus Experiment D38 in 100m Tiefe.

Ein Vergleich der im Bild 6.7 gezeigten rms! Geschwindigkeitsdifferenzen, jeweils
zwischen einem Modellauf und dem Beobachtungsfeld der Driftgeschwindigkéiten,
laBt erkennen, da8 das Relaxationsverfahren die Abweichung vom Beobachtungs-
feld insgesamt erwartungsgemaf verringert, jedoch insbesondere in den Bereichen
des ACC und des BC ein relativ hohes Fehlerniveau erhalten bleibt. Die globalen

rms-Differenzen zwischen den Modelldufen und dem Datenfeld sind in Tabelle 6.1

angegeben.

Auswirkungen der Beriicksichtigung von Driftdaten auf die barotrope Zirkulation
{Abb.6.5) sind sowohl im Subtropenwirbel erkennbar (VergroBerung der Rezirkula-

tionszelle des BC) wie auch im tropischen Siidatlantik (Ausdehnung der stidédquato-

rialen Zelle im Brasilianischen Becken tiber den Aquator nach Norden).

‘rms = root mean square
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Experiment
D56 | D37 | D38
rms (u),[em/s] | 4.047 | 4.243 | 2.097
rms (v), [em/s] | 2.607 | 2.706 | 1.771

Tabelle 6.1: Tabelle der globalen rms Geschwindigkeitsdifferenzen jeweils zwischen den

Experimenten D36, D87, D38 und dem Beobachtungsfeld

Durch die Anpassung der Modellgeschwindigkeiten im Modellauf D88 an Beob-
achtungen wird die Divergenz des horizontalen Geschwindigkeitsfeldes verstérkt. In
Abbildung 6.8 ist die horizontale Geschwindigkeitsdivergenz in 100m Tiefe aus dem
Referenzlauf der des Laufes D38 gegeniibergestellt. Wahrend der Subtropenwirbel in
der Kontrollsimulation fast divergenzfrei ist, wird in den Bereichen, in denen Beob-
achtungsdaten vorlagen, diese Divergenz erzeugt. Dagegen sind kaum Unterschiede
in den Gebieten festzustellen, wo keine Daten zur Relaxation vorhanden waren. Der
Wirkungsbereich des restoring an Driftgeschwindigkeiten bleibt lokal auf die Regio-

nen um die direkt beeinfluBten Gitterpunkte herum beschréankt.
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Abbildung 6.7: Betrag der Abweichung der zonalen Geschwindigkeitskomponenten aus
den Experimenten D38 (oben) und D37 ( unten) von der

des Beobachtungsdatensatzes
(rms-Geschwindigkeit, in cm/s).
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Abbildung 6.8: Divergenz (in s—!) des horizontalen Geschwindigkeitsfeldes in 100m Tiefe
aus den Experimenten D37 (oben) und D38 (unten, zusammen mit dem aus den Driftdaten

abgeleiteten Geschwindigkeitsvektoren)

63



Teil 111

Diskussion der Modellresultate im
Vergleich mit Beobachtungen und

anderen Modellen

65



Kapitel 7

Qualitative Modellvergleiche

7.1 Beckenweite Simulation mit SPEM

In diesem Abschnitt wird auf die Arbeit von Marchesiello (1995) Bezug genommen.
Er verwendete mit SPEM" einen anderen Modelltyp fiir die Modellierung der Zirku-
lation im Siidatlantik. Wahrend die horizontale Auflésung seines Modells (1.375° in
zonaler Richtung) der des in dieser Arbeit ausgewerteten Modells sehr nahe kommt,
bestehen Unterschiede vor allem in der jeweiligen vertikalen Diskretisierung, der Dar-
stellung der Bodentopographie und in einigen Experimenten im Windantrieb, der
dann - wie auch die Oberflichenfliisse von Wirme und Siiwasser — bei Marchesiello

aus einer ECMWEF Modellklimatologie stammt.

Die Vertikale ist bei Marchesiello in 20 Niveaus aufgeldst. Da diese in SPEM der
stiarker geglitteten Bodentopographie folgen, wird die Vertikale bei einer Gesamt-
wassertiefe von iiber 3000m unterhalb von ca. 1500m grober, in Oberflichennihe

dagegen generell hoher aufgelost als in der hier verwendeten Version eines z-Koor-

dinatenmodells.

Ein weiterer Unterschied zwischen den beiden Modellen besteht darin, daf§ Mar-

rhesiello ein einfaches Eismodell mit dem Ozeanmodell gekoppelt hat, das zur Tie-

fenwasserbildung im polaren Siidatlantik beitrigt.

'SPEM = Semi Spectral Primitive Equation Model. siche Haidvogel et al., 1991
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Abbildung 7.1: Barotrope Stromfunktion (in Sv) aus einem diagnostischen Experiment
von Marchesiello (1995).

Barotrope Zirkulation

In Abbildung 7.1 ist das Jahresmittel der barotropen Stromfunktion fiir ein Expe-
riment von Marchesiello (1995) mit Windantrieb von Hellermann und Rosenstein
(1983) dargestellt. Der grofite Unterschied zwischen dieser Simulation und den Ex-
perimenten D37 und D38 (siehe Abbildungen 4.1 und 6.5) besteht im stidwestlichen
Siidatlantik, wo im Modell von Marchesiello (1995) die Konfluenz von BC und MC
mit dem nordwirtigen Vordringen des MC auf dem Patagonischen Schelf aufgelost

werden kann und eine Ablésung des BC vom Kontinent bei 38°S bewirkt wird.

Die Subtropenzirkulation ist in beiden Bildern sehr dhnlich. Die Stédrke des Sub-
tropenwirbels ist vergleichbar, auch wenn es in seiner meridionalen und zonalen

Ausdehnung Unterschiede gibt und im Modell von Marchesiello (1995) die geschlos-

sene Rezirkulationszelle des BC nicht fehlt.

Im Siidlichen Ozean miandriert der ACC in den Ergebnissen von Marchesiello
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Lo g i i

(1995) stirker, und es bilden sich kleinskaligere Strukturen zwischen dem ACC und
dem langgestreckten Weddell Wirbel aus. Letzterer ist in Experiment D38 so nicht

dargestellt und auch die Variabilitit nérdlich davon ist deutlich geringer ausgepragt.
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Abbildung 7.2: Geschwindigkeit in ca.100m Tiefe aus einem Experiment von Marchesiello
(1995).

Die Strémungen in ca.100m Tiefe aus einem Experiment von Marchesiello (1995)
ist in Bild 7.2 gezeigt. Wieder sind beim Vergleich mit den Abbildungen 4.2 und 6.6
die Unterschiede in der Konfluenz von MC und BC besonders auffillig. In beiden
Modellen ist eine Rezirkulation des BC zu erkennen. Das Stromband in siidostlicher

Richtung zwischen 40°W und 10°W wird nur im mit SPEM betriebenen Modell
erzeugt.

Keine groBeren strukturellen Unterschiede fallen im zentralen und ostlichen Sub-

tropenwirbel beim Vergleich mit dem Experiment D37 auf. Durch die Relaxation
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an Beobachtungsdaten in Experiment D38 wird in diesen stlichen Bereichen eine
erhohte Variabilitét erreicht. Diese unterscheidet sich jedoch von der im Modell von
Marchesiello (1995) nicht nur durch den verursachenden Prozef , sondern auch in
ihrer Struktur. So ist in Experiment D38 der SEC zwischen 25°S und 15°S stark zo-
nal ausgerichtet, wihrend er bei Marchesiello eine nordwirtige Komponente besitzt.
Dagegen besteht in der deutlichen Darstellung des BEC eine gute Ubereinstimmung

mit dem Relaxationsexperiment D3$8.

Zirkulation in 900m Tiefe

Die Stromungsverhéltnisse im Tiefenhorizont des AAIW koénnen in den Abbildungen
7.3 und 4.4 verglichen werden. Uber die bei Marchesiello (1995) vorhandene Konflu-
enzzone hinaus, sind weitere Unterschiede in der Darstellung des ACC zu erkennen,
der im o-Koordinaten Modell nach Osten hin eine stirkere Biindelung erfihrt, so-
wie vor der siidamerikanischen Kiiste, wo sich der SEC in nord- bzw. siidwértige
Komponenten aufspaltet. Bei Marchesiello (1995) dominiert der nordwirtige Zweig
wihrend in den Experimenten D87 und D38 der siidwértige Arm stérker ausgeprégt

ist.

7.2 Vergleich mit Nordatlantikmodell

Die am IfM Kiel betriebene 1°-Version eines Nordatlantikmodells (Ddscher, 1994
und Déscher und Redler, 1997) und das hier vorgestellte Stidatlantikmodell iber-
lappen sich zwischen 15°S und 10°N. Beide Modelle sind nurmerisch identisch konfi-
guriert. Unterschiede bestehen jedoch in der Darstellung der Bodentopographie und
in der experimentellen Strategie beim Betrieb der Modelle. Die hier gezeigten Bil-
der aus dem Nordatlantikmodell sind das Resultat eines zehnjihrigen Laufes mit
offenen Randbedingungen im Siiden, der einem spin up bei geschlossenen Réndern
liber fiinfzig Jahre folgte. Das Siidatlantikmodell wurde dagegen bei geschlossenen
Rindern zunichst iiber fiinfundzwanzig Jahre integriert mit nachfolgenden Experi-

menten iiber zehn Jahre. Weiterhin bestehen Diskrepanzen im Antrieb der beiden
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Abbildung 7.3: Geschwindigkeitsfeld in 900m Tiefe aus Experiment EC6 von Marchesiello
(1995).

Modelle sowie in der Wahl der horizontalen Diffusionskoeflizienten, die im Sidat-

lantikmodell hoher gewihlt sind.

Wie in den folgenden Abbildungen gezeigt wird, sind die Simulation der tro-
pischen atlantischen Zirkulation in beiden Modellen sehr #hnlich was die Ausbil-
dung der grofiskaligen Zirkulation betrifft. Die verschiedenen Randbedingungen und
voneinander abweichenden Parametereinstellungen fiihren jedoch zu Differenzen vor
allem in der Verteilung von Temperatur und Salzgehalt. Dargestellt sind in den Bil-
dern 7.4, 7.5 und 7.6 Salzgehaltsschnitte von Siid nach Nord nahe des Greenwich-
Meridians aus dem dem 1° Nordatlantikmodell sowie den beiden Siidatlantikex-
perimenten D37und DJ8. Der Schnitt wird im Norden durch den afrikanischen Kon-
tinent begrenzt, so dafl direkte Einfliisse der jeweiligen Modellrinder auszuschlieBen
sind.In Abbildung 7.7 sind zusitzlich entlang des gleichen Schnittes Beobachtungs-

daten aus dem South Atlantic Ventilation Ezperiment (SAVE) gezeigt, die von Suga
und Talley (1995) ausgewertet wurden.
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Abbildung 7.4: Meridionalschnitte des Salzgehaltes (in psu) bei 0°W von 15°S nordwirts
in oberen 1500m aus CME-Nordatlantikmodell
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Abbildung 7.5: Meridionalschnitte des Salzgehaltes (in psu) bei 0°W von 15°S nordwarts
in oberen 1500m aus Experiment D37

Beide Modelle weisen nordlich von 2°S die hiochsten Salzgehalte in den oberen
300m auf. Der Oberflichensalzgehalt im Siidatlantikmodell liegt niedriger als im

Nordatlantikmodell.
71



o == ——-
100 ———__\
it _\ 35 60 —
300 —\\ 35 4(,&‘___—
38 2o—~::~—
400 — ;220..
Eooodl o . =
é 700 —
w800 _\\ k-
o \ 34 60 b
900 F=—  —————uis
1000 —
1100 — o
1900 oot tmpaissasire ST
1300 — 34 80
I I i I T I I | T I
14°S 12°s 10°S 8°s 6°S 4°S S 0° 2°N 4°N
LATITUDE

Abbildung 7.6: Meridionalschnitte des Salzgehaltes (in psu) bei 0°W von 15°S nordwiirts
in oberen 1500m aus Experiment D38

Weitere Unterschiede bestehen in der Darstellung des AAIW. Die minimalen
Salzgehalte wie sie im Siidatlantikmodell zu finden sind, werden im Nordatlantik-
modell nicht erreicht. Dort bleibt die Ausbreitung von AATW mit Salzgehalten unter
34.6psu auf die Regionen siidlich von 8°S beschrinkt, wohingegen es im Siidatlantik-
modell (Experiment D37) iiber den Aquator nach Norden vordringt. Die Griinde fiir
die Abweichungen sind in der Randbedingung fiir das Nordatlantikmodell zu suchen,
die den Einstrom von AAIW in den tropischen Atlantik nicht so parametrisieren,

wie sie im Siidatlantikmodell aus der Modelldynamik hervorgehen.

Ahnliches gilt im umgekehrten Fall fiir den Nordrand des Siidatlantikmodells,
der nicht durch eine aktive offene Randbedingung dargestellt wird, sondern durch
eine Dampfungszone, durch die die Modellfelder zum Rand hin zunehmend stirker

an klimatologische Daten angepaBt werden. Dies hat dann Auswirkungen auf die
Jjeweilige Darstellung des NADW.

Im Vergleich zu der beobachteten Salzgehaltsverteilung weisen beide Modellzufe
Diskrepanzen auf. Wie bei grob auflésenden Simulationen zu erwarten ist, konnen
weder das Nordatlantik- noch das Siidatlantikmodell die beobachteten Salzgehalts-
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Abbildung 7.7: Meridionalschnitt des Salzgehaltes (psu) bei 0°W von 30°S nordwirts in
den oberen 1500m. Die durchbrochene Linie beschreibt die Tiefe der o9 = 27.3 Isopykne.

Ubernommen aus der Arbeit von Suga und Talley (1995).

verteilungen korrekt reproduzieren. Die diffusiven Parametrisierungen in den Model-
len fiihren dazu, da8 die beobachteten relativen Maxima und Minima der Salzgehalte
im Siidatlantik nicht erreicht werden. Dies gilt in diesem hydrographischen Schnitt

vor allem fiir das Zwischenwasser, das mit erkennbar geringeren Salzgehalten iiber

den Aquator reicht als in den Modellen.

Unterschiede in den Randbedingungen verursachen auch unterschiedliche Struk-
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Abbildung 7.8: Temperatur (in °C) und Geschwindigkeit (in cm/s) in 90m Tiefe aus den
Modellen des Nordatlantiks (oben) und des Siidatlantiks (unten) im tropischen Atlantik
zwischen 15°S und 10°N.

turen in den horizontalen Verteilungen von Temperatur und Geschwindigkeit. So
bildet sich im Siidatlantikmodell im westlichen Teil des tropischen nordiquatorialen
Atlantiks, wo die Verbindung zum subtropischen Nordatlantik, wie sie im Nordat-

lantikmodell vorhanden ist, nicht simuliert werden kann, eine stirkere Rezirkulation
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bzw. Retroflexion des NBC aus (Abbildung 7.8). Ebenfalls im Bild 7.8 dargestellt ist
die Temperaturverteilung in der jeweils dritten Modellschicht. Auffillig ist dabei, da
sich das Nordatlantikmodell grundsétzlich durch hohere Temperaturen auszeichnet,
was besonders vor der siidamerikanischen Kiiste auffillt. Dort ist der Bereich mit
Temperaturen iiber 24°C ausgedehnter und enthélt héhere Maxima als das Siidat-
lantikmodell, in dem diese hohen Temperaturen vollstindig auf den Bereich nérdlich

des Aquators beschrinkt bleiben.
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Abbildung 7.9: Barotrope Stromfunktion in Sv aus den Modellen des Nordatlantiks

(oben) und des Siidatlantiks (Experiment D37, unten) im tropischen Atlantik zwischen

15°S und 10°N.

Die Auswirkungen der unterschiedlichen Randbedingungen in beiden Modellen
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lassen sich gut anhand der barotropen Stromfunktion beobachten (Abb.7.9). Beide
Modelle zeigen in den jeweiligen Randzonen voneinander abweichende Strukturen.
So dringt der Nordrand des Subtropenwirbels im Nordatlantikmodell weiter nach
Norden, wihrend im Siidatlantikmodell die tropische Zirkulationszelle fast den ge-
samten gezeigten Ausschnitt des Siidatlantiks bedeckt. Fiir die Stromfunktion gelten
in den Modellen zeitlich unverinderliche Randbedingungen. Dabei wird im Siidat-
lantikmodell die Stromfunktion auf Null gezwungen, wihrend fiir den Siidrand des
Nordatlantikmodells die Werte aus der Sverdrup-Relation gewonnen werden. Beide
Approximationen zeigen, daf sie die durch die jeweils anderen Modelle beschriebene
Physik nicht reproduzieren kénnen. Abweichungen zwischen den Modellen sind auch
in der zonal und vertikal integrierten Stromfunktion, also der meridionalen Umwélz-
bewegung, zu erkennen (Abb.7.10). So fillt der nordwirtige Transport von AABW
im Siidatlantikmodell erheblich schwiicher aus als im Nordatlantikmodell (< 1Sv
vs. 3Sv bei 4°S). Andererseits ist der norwértige Transport von AAIW im Modell
des Siidatlantiks gegeniiber dem des Nordatlantiks um 4Suv erhoht. Die siidwartige
Zirkulation von NADW ist in beiden Modellen von dhnlicher Stirke mit 11Sv bzw.
135v im Modell des Nord- bzw. Siidatlantiks.
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Abbildung 7.10: Meridionale Umwaélzbewegung in Sv (zonal und vertikal integrierte
Stromfunktion) aus den Modellen des Nordatlantiks (oben) und des Sidatlantiks (Ex-

periment D37, unten) im tropischen Atlantik zwischen 15°S und 10°N.
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Kapitel 8

Transporte und Hydrographie im
Siidatlantik in Beobachtungen und

Modellen

8.1 Transporte von Volumen, Wirme und Salz

8.1.1 Volumentransporte

Um den Anteil der einzelnen Wassermassen am Gesamteinstrom in den Atlantik aus
dem Pazifik und am Gesamtausstrom in den Indik sowie am Transfer von Wasser
aus den benachbarten Ozeanen in den Atlantik nach Norden abzuschitzen, werden
die Transporte in bestimmten Temperatur- und Tiefenhorizonten berechnet. Fiir
die Experimente D37 und D38 wurde eine grobe Unterteilung der Wassermasssen
wie bei Gordon et al. (1992) und England und Gargon (1994) vorgenommen: Als

Warmwasserkérper wird der Bereich des Ozeans in den oberen 1500m mit Tempe-

raturen von mindestens 9°C bezeichnet. Das Zwischenwasser ist definiert fiir die

oberen 1500m bei Temperaturen von weniger als 9°C. Das unterhalb von 1500m

zirkulierende Wasser wird als Tiefenwasser verstanden.

Die zonal integrierten meridionalen Volumentransporte innerhalb der Warmwas-
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Abbildung 8.1: Zonal integrierter meridionaler Volumentransport in Sv von Wasser mit
T > 9°C (schwarz) und von Wasser in den oberen 1500m mit T < 9°C (blau) fiir Experi-
ment D37 (diinne Linien) und D38 (dicke Linien).

ser- und der Zwischenwasserschicht sind fiir die Experimente D37 und D38 in Abbil-
dung 8.1 aufgetragen. Beiden Modellsufen ist eigen, daB sich meridionale Transport-
variationen innerhalb einer Schicht durch entsprechende entgegengesetzte Anderun-
gen in der anderen Schicht weitgehend ausgleichen. Die Schwankung des Gesamt-
transportes in den oberen 1500m zwischen den beiden Simulationen ist gering, so-
daB der EinfluB auf den Tiefenwassertransport als Folge der Anpassung an Daten in

Oberflichennihe klein ist.

Das restoring gegen die Driftdaten fiihrt durch die Intensivierung der Stromung
im oberen Ozean zu einer Zunahme des nordwartigen Transportes innerhalb der
Warmwasserschicht um bis zu 3Sv ~ 60% im Subtropenwirbel und maximal 0.55v~
5% im tropischen Atlantik. Dies wird zum grofBten Teil durch eine Abschwichung
der nordwartigen Zwischenwasserzirkulation, zum kleineren Teil durch Intensivie-

rung des siidwértigen Tiefenwassertransportes (jeweils gegeniiber dem Referenzex-
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periment) balanciert.

In Tabelle 8.1 sind aus verschiedenen Arbeiten die Volumentransporte iiber die
Referenzschnitte entlang des 30. Breitengrades zwischen Siidafrika und Brasilien, in
der Drake Passage und zwischen Siidafrika und der Antarktis bei 20° E zusammenge-
tragen. Andere Kriterien zur Abgrenzung von Wassermassen sind von den Autoren
der im unteren Teil der Tabelle zitierten Arbeiten gewihlt worden. Rintoul (1991 )
nutzte Dichtekriterien, Saunders und Thompson (1993) wihlten eine feste Einteilung
der Schichtdicken, und in den anderen beiden Arbeiten fand eine Kombination aus
einem Dichtekriterium fiir den oberflichennahen Ozean und einem Tiefenkriterium

fir den tiefen Ozean Verwendung.

Die Ergebnisse aller Arbeiten stimmen darin iiberein, daf im Atlantik bei 30°S
nordwértige Transporte von Oberflichen- und Zwischenwasser auftreten, die durch
einen entsprechend hohen sidwirtigen Beitrag des tiefen Ozeans ausgeglichen wer-
den. Die genauen Zahlen weichen zwischen den Arbeiten zum Teil deutlich von-
einander ab. Je nach Referenz werden 6 — 13Sy und 2 — 7Sv oberhalb bzw. im
Zwischenwasser iiber 30°S nordwirts transportiert und durch einen siidwirtigen
Export von Tiefenwasser von 8 — 19S5y balanciert. Die Unterschiede sind durch die

verschiedenen verwendeten Modelltypen und raumlichen Auflssungen zu erkliren.

So ist im hochauflésenden FRAM (Saunders und Thompson, 1993) der Transport

des Oberflichenwassers und der ausgleichende des Tiefenwassers deutlich héher als

in den Vergleichsmodellen.

Die Abweichungen von den Ergebnissen von Rintoul (1991) und Matano und

Philander (1993) deuten darauf hin, daB die jeweiligen Resultate abhingig sind von

der gewshlten Methode zur Berechnung von "Transporten — hier Inversmodell und
prognostisches numerisches Modell. So sind die Resultate von numerischen Modellen

von den Parametrisierungen kleinskaliger Prozesse ebenso abhéngig wie von den
Antriebsfeldern und Randbedingungen.

An den Ubergingen vom Atlantik zy den benachbarten Ozeanen werden von
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Ouelle V iiber | V iiber | V iiber
30°/32°S | 20°E | 68°W
WW 9 -2.5 0
England und Gargon (1994) W 8 95.5 110
DW -17 70 53
WW 6 -2 0
Exp. D37 W 9 98 102
DW -16 34 28
Ww 9 -2 0
Exp. D38 W 7 95 104
DW -16 37 26
SW 6 3 1
Marchesiello (1995) W| 5 96 107
DW -1 30 22
SW 7 3 2
Matano und Philander (1993) W 2 59 67
DW -8 98 o1
SwW 8 3 3
Rintoul, (1991) IW 5 71 83
DW -13 55 43
SW 13 k.A. k.A.
Saunders und Thompson (1993) IW 6 k.A. k.A.
DW -19 k.A. k.A.

Tabelle 8.1: Tabelle der Volumentransporte in Sv, innerhalb der Warmwassersphire
(WW), des oberflichennahen Ozeans, wenn kein Temperaturkriterium genutzt wurde
(SW), des Zwischenwassers (IW) und des Tiefenwassers (DW) wie im Text definiert. An-
gaben sind in der Regel gerundet auf nichsten ganzzahligen Wert und positiv nach Osten
bzw. Norden. Die Angaben stammen aus Zirkulations- und Inversmodellen. Die Resultate

im unteren Teil der Tabelle wurden mit anderen Definitionen der Grenzen von Wasser-

massen errechnet. k.A. = keine Angabe
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England und Gargon (1994), Marchesiello (1995) und in den Experimenten D37/38
etwa die gleichen Transporte fiir das Zwischenwasser errechnet. Die Modelle unter-
scheiden sich hauptsichlich durch den Transport von Tiefenwasser, das bei England
und Gargon (1994) als Folge des hoheren Nettotransportes durch die Drake Passa-
ge einen hoheren Anteil am Gesamttransport liber die meridionalen Schnitte hat.
Der um 33Sv hohere Volumentransport des ACC bewirkt bei ihnen hauptsichlich
einen héheren Transport von CDW sowohl im Einstrom durch die Drake Passage
wie auch im Ausstrom in den Indischen Ozean. Da8§ trotz der Differenz im Netto-
transport im Vergleich mit den Experimenten D37 und D38 etwa die gleiche Menge
an Zwischenwasser in den Atlantik gelangt, ist fiir das Siidatlantikmodell auf die ge-
ringere Querschnittsfliche im westlichen Einstrom zuriickzufiihren: Die kiinstliche
Verbreiterung des Schelfes am Siidrand der Drake Passage nach Norden und die im

Mittel geringere Tiefe der Meeresstrae bewirken einen verringerten Einstrom von
CDw.

Die Zirkulation des Warmwasserkorpers wird in den beiden Liufen des Siidat-
lantikmodells unterschiedlich dargestellt. Dies wird in Abbildung 8.2 anhand der
Volumentransporte innerhalb der Warmwasserschicht gezeigt. Das Relaxationsver-
fahren, mit dem Driftdaten im Experiment D38 mit dem Modell verkniipft wurden,
bewirkt neben einer allgemeinen Verstirkung des Transportes auch ein verindertes
Ausbreitungsverhalten. Dieses ist am besten im Siidostatlantik und im Verlauf des
SEC zu beobachten. Der Beitrag aus dem System des AC ist in beiden Modelldufen
etwa gleich gro8 , soda8 die Verstarkung des Transportes im ostlichen Siidatlantik
im Relaxationsexperiment ihre Ursache auch im Atlantik haben muB . In Verbin-
dung mit der in Abbildung 8.3 dargestellten Tiefe der Warmwasserschicht 18t sich
der Schluf ziehen, da8 die Relaxation an Driftdaten in Experiment D38 die Zirkula-
tion des Subtropenwirbels verstirkt und in den ostlichen Siidatlantik ausdehnt. Als

Folge vertieft sich dort die Schicht warmen Wassers um bis zu 100m gegeniiber dem
Referenzlauf.
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Abbildung 8.3: Tiefe des Wasserkérpers mit Temperaturen iiber 9°
D38, unten Kontrollauf D37

C. Oben Experiment
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8.1.2 Wairmetransporte

Der meridionale Warmetransport ist im Siidatlantik nordwirts gerichtet und sorgt
fiir die Wéarmezufuhr in die Nordhemisphire, wo im Zuge der Tiefenwasserbildung
Wirme an die Atmosphére verloren geht. Er berechnet sich im Modell aus den

vertikal und zonal integrierten advektiven und diffusiven Anteilen:

0 A1
o /H gy, (00— V) dodz (8.1)
3 2

Der Wirmetransport in den Experimenten D37 und D38 ist in Abbildung 8.4 ge-
zeigt. Zwischen 30°S und 11°S nimmt der Transport sehr langsam zu, um dann
im tropischen Atlantik stark auf ein Maximum von mehr als 0.95PW nérdlich des

Aquators anzusteigen.
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Abbildung 8.4: Meridionaler Wérmetransport in 10'5W aus den Experimenten D37 (rot,
und D38 (schwarz) zwischen 30°S und 10°N

Als Folge der Relaxation gegen Driftdaten im Experiment D38 wird im tropischen
Atlantik ein hoherer nordwartiger Wérmetransport angeregt als im ungestorten Re-
ferenzlauf. Wie in vorangehenden Abschnitten gezeigt wurde, ist mit der Relaxati-
on einer Modellschicht gegen Geschwindigkeitsdaten aus Beobachtungen zum einen
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ein Eintrag von kinetischer Energie verbunden, der zu vergleichsweise héheren Ge-
schwindigkeiten fiihrt; zum anderen wird aber auch die Zirkulation selbst durch
das Aufzwingen kleinerer Skalen und Anderungen der Stromrichtung modifiziert.
Beide Effekte iiberlagern sich und bewirken im tropischen Atlantik einen erh6hten
nordwirtigen Wirmetransport von bis zu 0.05PW im Vergleich zum ungestorten
Experiment D87, wihrend siidlich von 23°S kein systematischer Unterschied zwi-
schen den beiden Modellversionen hinsichtlich des Warmetransportes festzustellen
ist. Die von der Relaxation bewirkten Anderungen sind jedoch geringer als die je-

weiligen Schwankungen im Jahresgang der Warmetransporte.

Ein Vergleich mit anderen Modellergebnissen und Beobachtungen (Tabelle 8.2)
zeigt, dafl der Schwankungsbereich des meridionalen Wirmetransportes sehr grof§
ist, je nach verwendetem Modell - bzw. bei den hydrographischen Beobachtungen
je nach Wahl von Referenzniveau und Berechnungsmethode. Die Werte aus den hier
diskutierten Modelldufen passen in diesen Rahmen und beststigen die Zuverlissig-
keit der Modellergebnisse. Die Resultate liegen bei 30°S im unteren Teil des vorge-
gebenen Rahmens wohingegen den Aquator mehr Warme nordwiirts iberquert als

dies z.B. im globalen Modell von Semtner und Chervin (1992) der Fall ist.
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Quelle Q tiber 30°/32°S
Hastenrath, 1982 0.69
Holfort, 1994 0.25 — 0.88
Matano und Philander, 1993 0.19
Marchesiello, 1995 <0.29
Rintoul, 1991 0.25
Saunders und Thompson, 1993 0.65
Semtner und Chervin, 1992 0.62
Siefridt, 1994 0.54
Stevens und Thompson, 1994 0.56
Exp. D37, D38 0.44
Quelle Q iiber 27°S
Macdonald und Wunsch, 1996  0.49 + 0.25
Exp. D37, D38 0.40
Quelle Q iiber 11°/10°S
Crosnier und Wacongne, 1996 1.23 — 1.47
Holfort, 1994 0.49 — 0.81
Macdonald und Wunsch, 1996 0.89 £ 0.25
Semtner und Chervin, 1992 0.51
Exp. D37 0.44
Exp. D38 0.47
Quelle Q iiber 0°S
Semtner und Chervin, 1992 0.75
Exp. D37 0.81
Exp. D38 0.84

Tabelle 8.2: Tabelle der nordwértigen Warmetransporte Q in PW = 101°W diagnostiziert

aus numerischen Modellen und Inversrechnungen (Rintoul, 1991, Macdonald und Wunsch

(1996)). Der Verweis auf die Arbeit von Holfort (1994) bezieht sich auf dessen Aufstellung

verschiedener Wirmetransportberechnungen aus Modellen und Beobachtungen. Crosnier

und Wacongne (1996) berechnen fiir verschiedene klimatologische Datensatze die geostro-

phischen Wirmetransporte ohne Beriicksichtigung des Ekman-Anteils.
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8.1.3 Wairmebilanz fiir den siidlichen Siidatlantik

Aus Tabelle 8.3 ist im Verhiltnis zu den anderen aufgefiihrten Ergebnissen ein re-
lativ hoher Wirmeiibergang von der Atmosphire zum Ozean in den Experimenten
D37und D38 festzustellen. Wird der Wirmetransport nach Norden iiber 30°S als in
etwa iibereinstimmend zwischen FRAM und den Experimenten D37 und D38 ange-
sehen, so liegt die Ursache fiir den hoheren Wérmetransfer von der Atmosphire in
den Ozean im Wirme-Export in den Indischen Ozean. Das Verhéltnis von Wérme-
abgabe an den Indischen Ozean zum Import von Wirme durch die Drake Passage
in den Siidatlantikexperimenten ist grofer als in FRAM: Dort liegt dieser Anteil
bei 0.6 wohingegen im Siidatlantikmodell der Anteil zwischen 0.8 und 0.9 schwankt.
Die Abschwichung des Flusses von der Atmosphire in Experiment D38 ist auf die
Modifizierung der Strémungsverhiltnisse im Subtropenwirbel zuriickzufiihren. Die
Verstdrkung der Zirkulation und Erwirmung im 6stlichen Siidatlantik zeigt an, da
mehr subtropisches Wasser im Siidatlantik verbleibt und weniger Wasser vom SAC

in die Agulhas Rezirkulation einfliefit.

Q tber | Q iber | Q iber | Bilanz der
Quelle o :

30°/32°S | 20°E | 68°W | Spalten 1-3
Exp. D37 0.43 1.16 1.26 0.37
Exp. D38 0.45 1.06 1.27 0.27
Marchesiello (1995) 0.10 145 1.36 0.19
Saunders und Thompson (1993) 0.56 0.99 1.71 -0.16
Stevens und Thompson (1994) 0.65 1.20 1.97 0.12

Tabelle 8.3: Wirmebilanz des Siidatlantiks siidlich von 30°S. Angaben in PW . Die Sum-
me der ozeanischen Fliisse ergibt den atmosphirischen Anteil an der Bilanz. Positives
Vorzeichen bezeichnet dabei den Flu8 von der Atmosphire zum Ozean. Die Werte von
Saunders und Thompson (1993) und Stevens und Thompson (1994) entstammen verschie-

denen Simulationen mit diagnostischen bzw. prognostischen Liufen von FRAM
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In der Bilanz von Marchesiello (1995) wird mehr Warme in den Indik uber-
tragen als durch die Drake Passage dem Siidatlantik zugefiihrt wird. Bei ihm wird
der Ausgleich durch einen verringerten nordwirtigen Warmetransport iber 30°S

geschaffen.

8.1.4 Lokale Anderungen im Wirmetransport

Wie bisher gezeigt wurde, reagiert der beckenweit zonal integrierte meridionale
Wirmetransport nur wenig auf die Modifizierung des Geschwindigkeitsfeldes in ei-
ner Modellschicht. Dagegen treten lokal erhebliche Unterschiede zwischen den Mo-
delliufen auf. Dies soll am Beispiel des in Bild 8.5 dargestellten Bereiches im siidostli-
chen Atlantik (Kap Becken) gezeigt werden. In Tabelle 8.4 sind die Warmetrans-
porte iiber die Grenzen des Bereiches hinweg fiir die Experimente D37 und D38
tropenwirbels im Falle der Relaxation

aufgelistet. Durch die Ausweitung des Sub

an Driftdaten nach Siidosten wird mehr warmes Wasser in diese Region gefiihrt,

was die Wirmebilanz dieses Gebietes sndert. Insbesondere wird iiber die westliche

Exp. D37 Exp. D38 ]

Q tber... WW | IW | DW | WW | IW DW

10°W -0.03 | -0.38 | -0.06 | 0.21 -0.20 | -0.03

15°E -0.37 | -0.24 | -0.04 | -0.46 -0.24 | -0.04

40°S 0.16 | 0.13 | -0.01} 0.09 0.04 | -0.04

25°S 0.52 LO'OES -0.03| 0.78 | 0.08 i(E_

Summe aus

WW, IW, DW 0.09 0.03

Tabelle 8.4: Wairmebilanz fiir das Kap Becken. Angaben in PW positiv nach Norden

bzw. Osten. Die Summe der ozeanischen Fliisse ergibt den atmosphirischen Anteil an der

ives Vorzeichen bezeichnet dann den Fluf von der Atmosphire zum Ozean.

Schichteinteilung wie zuvor in Warmwasserschicht (WW), Zwischenwasser (IW) und Tie-

Bilanz. Posit

fenwasser (DW)
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Berandung warmes Wasser in die Region eingetragen, wéhrend im Referenzexpe-
riment iiber diesen Rand nur Warme exportiert wird. Ausgleichend verlédft mehr
Wirme das Kap Becken iiber dessen noérdlichen Rand im Falle der Relaxation an

Geschwindigkeitsdaten als im Referenzlauf.

I | | | 1 |
16°S
20°Ss —
24%S L S e et S e
& 28°s —
=
.: —
< 32°5 -
36°S —
40°S —
44°S —
I I | 1 I I | |
10°wW 0°E 10°E 20°E
LONGITUDE

Abbildung 8.5: Barotrope Stromfunktion (in Sv) und Geschwindigkeitsfeld in Modell-

schicht 3 aus Lauf D37 im Kap Becken zur Berechnung einer regionalen Wirmebilanz.
Geschwindigkeit in cm/s

Die lokalen Abweichungen zwischen den Experimenten sind auch Ausdruck der
durch die Relaxation bewirkten Anderung der barotropen Zirkulation. Eine weitere
Abhéngigkeit der lokalen Warmebilanz von der barotropen Stromung besteht durch
die Vorgabe der barotropen Ein- und Ausstromverhiltnisse am Ostrand des Modells.

In den zu Beginn der Arbeit zitierten Artikeln zur Modellierung des AC stellte sich

die Stérke des AC als ein Faktor heraus, der das Retroflexionsverhalten des Stromes

bestimmt. Danach neigt ein starker AC mit hohem Volumentransport und hohen
Stromgeschwindigkeiten dazu, éstlich von 30°E zu retroflektieren und den Transport

von Wasser in den Atlantik zu minimijeren_ Dagegen wird der Transport erhht und
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im Extremfall die Retroflexion ganzlich verhindert, wenn der AC als Randstrom mit
geringen Werten fiir Geschwindigkeit und Volumentransport definiert wird. Bestitigt
wird dieses Verhalten in einem weiteren, hier nicht niher diskutierten Experiment,
in dem die Halbierung des Einstroms des AC am Ostrand des Modells auf 30Sv
eine Erhdhung des westwirtigen Transportes iiber 20°F in den Atlantik um ca.
8Sv =~ 50% bewirkt.

8.1.5 Salztransporte

In beiden Liufen des Siidatlantikmodells erfolgt der Salztransport iiber die aus-
gewéhlten zonalen Schnitte in die gleiche Richtung wie in den Vergleichsdaten, sie-
he Tabelle 8.5. Sowoh! die Simulationen D27 und D38 als auch das globale Modell
von Semtner und Chervin (1992) bilden schwiichere Salztransporte aus, als dies in
den Inversberechnungen von Holfort (1994) geschieht. Die Abweichungen zwischen
dem globalen und dem Siidatlantikexperiment D37 unterscheiden sich in geringerem
MaBe. Im tropischen Bereich ist der Salztransport im Siidatlantikmodell geringer.
Ab 23°S siidwirts findet der Salztransport allerdings in den beiden Modellen in

verschiedene Richtungen statt.

F iiber | F iiber | F iiber | F iiber
el 30°S | 2%°s | 10°8 | 11°S
Exp. D37 -0.11 -0.14 2.74 3.47
Exp. D38 0.60 -0.87 1.57 3.55
Holfort (1994) -6.0 -4.0 3.0 8.5
| Seminer und Chervin (1992) | 0.1 1.0 1.3 6.7

Tabelle 8.5: Meridionaler Salztransport F in 10°g/s. Holfort (1994) gibt seine invers
berechneten Werte mit einem Schwankungsbereich von jeweils £5 X 10%g/s an

Der meridionale Salztransport ist in Abbildung 8.6 als Funktion der geogra-
phischen Breite aufgetragen. In beiden dargestellten Simulationsergebnissen (D37
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und D38) zeigt sich ein nordwirtiger Transport im tropischen Atlantik nordlich von
23°S. Die Beeinflussung des Geschwindigkeitsfeldes in Experiment D38 bewirkt im
Subtropenbereich einen hheren und positiven Salztransport. Nordlich von 25°S ist
der Salztransport tendenziell geringer als im Kontrollauf bei gleichen Vorzeichen.
Das generelle Anwachsen des nordwértigen Transportes mit abnehmender geogra-
phischer Breite stimmt iiberein mit anderen Arbeiten (z.B. Semtner und Chervin,

1992).

8.2 Qualitativer Vergleich des Modells mit hydro-
graphischen Schnitten

Bei allen Vergleichen mit hydrographischen Schnitten mu8 bedacht werden, dafi Mo-
dell und Daten in der Regel nicht iibereinstimmen werden. Neben der horizontal wie
vertikal groben Auflosung des Modells, die kleinrdumige Strukturen, wie sie in beob-

achteten Datensitzen zu erkennen sind, im Modell nicht reproduzierbar macht, ist zu
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Abbildung 8.6: Meridionaler Salztransport in 10°

9/s aus den Experimenten D37 (rot)
und D38 (schwarz) zwischen 30°S und 0°N
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beachten, dafi es sich bei den Modelldaten um langzeitliche Mittel mit klimatologi-
schen Randbedingungen handelt. Hydrographische Schnitte hingegen reprisentieren
momentane Aufnahmen der Verteilungen von Temperatur, Salzgehalt und anderen
Spurenstoffen. Diese Beobachtungen unterliegen kleinskaligen dynamischen Prozes-

sen (Wirbel) sowie lokalen und jahreszeitlichen Randbedingungen.

R P
'~ e heaer . S i st e

Abbildung 8.7: Salzgehaltsschnitt von 54°S bis 1°N entlang 25°W . Aus Tsuchiya et al.
(1994).

8.2.1 Meridionalschnitt bei 25°W

Der in Figur 8.7 abbgebildete Salzgehaltsschnitt wurde im Frithjahr 1989 zwischen
54°S und 1°N westlich des MAR aufgezeichnet und von Tsuchiya et al. (1994)
ausgewertet. Dem wird in Bild 8.8 die Salzgehaltsverteilung aus Experiment D37

gegeniibergestellt.

Die beherrschende Wassermasse im oberen Ozean ist das AAIW, das sich durch
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Abbildung 8.8: Salzgehaltsschnitt aus Experiment D37 von 54°S bis 1°N entlang 25°W.

ein absolutes Salzgehaltsminimum auszeichnet und siidlich von 42°S in Kontakt
mit der Atmosphire tritt (Abb.8.7). In dem hydrographischen Schnitt erreicht diese
Wassermasse eine maximale Dicke (ca.1200m) in der Breite der Konfluenzzone von
MC und BC. Das Zentrum mit minimalem Salzgehalt liegt hier in 900m Tiefe und
wird nordwiirts auf etwa 700m angehoben. Die Dicke der Schicht (definiert fiir S <

34.6) nimmt am Aquator auf unter 500m ab.

Der Kern des NADW (definiert als das intermediére Salzgehaltsmaximum) sinkt
in den Beobachtungen von 1800m Tiefe im fiquatorialen Atlantik auf ca.2900m bei
30°S ab. Das mit dem NADW verbundene Salzgehaltsmaximum nimmt nordlich
von 30°S Werte oberhalb von 34.9 an. Siidlich davon ist das Signal des NADW bis
42°S weiter zu verfolgen. Weiter im Siiden wird es durch kleinskaligere Prozesse
im ACC iiberlagert. Wird als untere Grenze des NADW ein Salzgehalt von 34.8

angenommen, so erstreckt sich diese Wassermasse nordlich von 40°S maximal bis
etwa 4000m Wassertiefe.

Die groben Strukturen der Wassermassenverteilung sind im Modell wiedergege-
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ben. Der AAIW-Wasserkérper erlangt seine maximale Dicke bei 40°S mit ca.1000m
und minimalen Salzgehalten unter 34.4. Der Kern des AAIW steigt auf 900m am
Aquator an. Dort hat es jedoch nur noch einen minimalen Salzgehalt von 34.55 —
34.6 bei einer geringeren vertikalen Ausdehnung. Insgesamt unterschitzt das Modell
also das Volumen des AAIW, wenn dies nach einem Salzgehaltskriterium definiert
wird. Im Vergleich zum hydrographischen Schnitt wird der Salzgehalt dieser Was-

sermasse eher iiberschitzt.

Das NADW ist im Modell offenbar recht gut représentiert. Zwar liegt sein Zen-
trum am Aquator etwas tiefer als in den Beobachtungen und weist einen etwas
geringeren Salzgehalt auf. Sowohl das Absinken seines Kerns im weiteren siidwérti-
gen Verlauf als auch die allméhliche Salzgehaltsabnahme entwickeln sich im Modell
parallel zu den Beobachtungen. Der generelle Trend zu niedrigereren Salzgehalten
unterhalb des NADW bis zum Boden ist im Modell ebenso wiederzufinden wie der
tiefe relativ salzarme Wasserkérper siidlich von 40°S. Fiir die Darstellung des AABW
bedeutet dies, da diese Wassermasse im Modell in dem Mafle vorhanden ist, wie
sie im Anfangsfeld vorgegeben ist. Bedingt durch die relativ kurze Integrationszeit,
die zu geringe Neubildung von AABW und den blockierten nordwértigen Trans-
port bleiben die Wassermasseneigenschaften von NADW und AABW in den tiefen

Becken relativ dicht am klimatologischen Anfangszustand.

8.2.2 Zonalschnitte bei 30°S und 19°S

Die hydrographischen WOCE-Schnitte A9 und A10 wurden 1991 bzw. 1992/1993
entlang 19°S und 30°S von Bord des FS Meteor gewonnen. Fiir die folgenden Ver-
gleiche zwischen Modell und den Daten wurden letztere auf das Modellgitter in-
terpoliert. Die Daten erfuhren eine zusétzliche Glattung, um die im interpolierten

Datensatz noch vorhandenen kleinskaligen Strukturen zu minimieren.

Fiir den Zonalschnitt entlang 30°S sind die Modell- und Beobachtungsdaten
der Temperatur im oberen Ozean in den Abbildungen 8.9 und 8.10 dargestellt.

Bei allgemein iibereinstimmenden Schichtungsverhiltnissen (d.h. Ansteigen der Iso-
thermen von West nach Ost) ergeben sich Unterschiede im Detail. Die Dicke des

95



DEPTH (m)

200

600
1000
1400
1800
40°wW 30°w 20°wW 10°w 0°E 10°F
LONGITUDE

Abbildung 8.9: Zonaler Temperaturschnitt entlang 30°S aus Modellexperiment D37

Warmwasserkorpers verringert sich im hydrographischen Schnitt von rund 600m am
Westrand auf ca.300m am Ostrand. Im Modell wird am Westrand eine um 100m
flachere Warmwasserschicht ausgebildet. Die Neigung der Isothermen ist im Modell
vor allem 8stlich des Greenwich-Meridians schwiicher ausgeprégt, so daB am Ostrand
die Dicke der Warmwasserschicht nahezu mit den Beobachtungen iibereinstimmt.
Zusétzlich unterschitzt das Modell die Oberflichentemperaturen um bis zu 3°C , S0
daB der Warmeinhalt des oberen Ozeans geringer ist als in der Beobachtung. Dieser
Einwand wird mit Verweis auf die Einschrankungen zu Beginn des Kapitels inso-
fern relativiert, als da8 die hydrographischen Daten im Siidsommer aufgenommen
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Abbildung 8.10: Zonaler Temperaturschnitt bei 30°S aus CTD-Messungen wihrend
Meteor-Expedition M22/5, WOCE-Schnitt A10

wurden und hier mit einem langjahrigen Mittel verglichen werden.

Ahnliche Beobachtungen gelten fiir den Schnitt bei 19°S (Abb.8.11 und 8.12).
Die Abfolge der Wassermassen stimmt iiberein mit maximalen Salzgehalten an der
Meeresoberfliche im Westen und dem durch das AAIW verursachte Salzgehaltsmi-
nimum mit Zentrum in 900m Tiefe. Auch in diesem Falle bestehen Unterschiede
vor allem in der absoluten Grofle der Maxima und Minima, die jeweils vom Mo-

dell nicht erreicht werden. Daraus folgt, da8 der vertikale Gradient vom Modell nur
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Abbildung 8.11: Zonaler Salzgehaltsschnitt entlang 19°S aus Modellexperiment D37

abgeschwiicht wiedergegeben wird.

Der Zwang zu beobachteten Geschwindigkeiten in Experiment D38 hat fiir die
Felder von Salzgehalt und Temperatur keine eindeutige Konsequenz. Das heift, daf
durch die Manipulation des Geschwindigkeitsfeldes Salzgehalt und Temperatur keine
konsistente Verbesserung in dem Sinne erfahren, da8 sich die Differenz zwischen
den modellierten Daten und den aktuellen MeBdaten tendentiell verringern wiirde.
So wird fiir den Schnitt lings des 19. siidlichen Breitengrades die Daten-Modell-
Differenz in Lauf D38 gegeniiber Simulation D37 vermindert. Im Gegensatz dazu
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Abbildung 8.12: Zonaler Salzgehaltsschnitt entlang 19°S aus CTD-Messungen wihrend
Meteor-Expedition M15/3 WOCE-Schnitt A9

erhoht sie sich jedoch fiir den Schnitt entlang 30°S.

Referenzniveaus fiir geostrophische Berechnungen

Mit den Daten aus einem numerischen Modell ist es méoglich, relative Geschwindig-
keiten bezogen auf ein beliebiges Referenzniveau zu berechnen, da an jedem Punkt
innerhalb des Modellgebietes eine Referenzgeschwindigkeit (level of known motion)
angegeben werden kann. Dies ist bei hydrographischen Daten in der Regel nicht
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Abbildung 8.13: Meridionalkomponenten v der baroklinen Geschwindigkeit iiber 19°S
aus Experiment D37 in em/s, positiv nach Norden, relativ zu Modellgeschwindigkeiten
in verschiedenen Referenztiefen. Schwarz: v wie vom Modell berechnet; rot: v relativ zur
Geschwindigkeit in 1500m Tiefe; griin: v relativ zu 2000m; blau: v relativ zu 3000m

der Fall: Unter der Annahme einer bewegungslosen Referenzfliiche werden geostro-
phische Geschwindigkeiten aus Dichtegradienten ermittelt. Fiir dieses level of no

motion werden z.B. die Grenzen von Wassermassen angenommen, wenn diese sich
in unterschiedlicher Richtung ausbreiten.

In Bild 8.13 sind auf der Breite des WOCE-Schnittes A9 bei 19°S die meridiona-
len Komponenten der modellierten baroklinen Geschwindigkeiten in 100m Tiefe re-
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lativ zu Geschwindigkeiten in verschiedenen Referenztiefen gezeigt. Es ist daraus zu
erkennen, dafl die Wahl eines einheitlichen Referenzniveaus iiber einen beckenweiten
Schnitt zu Abweichungen von bis zu 20% vom tatséchlichen baroklinen Geschwin-
digkeitswert fithren kann. Da jedoch die Modellgeschwindigkeiten die tatsichlichen
Geschwindigkeiten vor allem im oberen Ozean eher unterschitzen und damit auch
der vertikale Geschwindigkeitsgradient schwiicher ausgeprigt ist als in Beobachtun-
gen, ist der angegebene Fehler eine obere Grenze. Interessant ist jedoch der zonale
Verlauf des Fehlers bei diesem speziellen Schnitt. Er ist hoch im Brasilianischen
Becken und iiber dem MAR, wihrend 6stlich davon die relativen Geschwindigkeiten
sehr dicht am tatsichlichen Wert liegen. Die Lage der maximalen Abweichungen
der einzelnen Geschwindigkeiten féllt zusammen mit der Position des MAR. Die
Abweichungen sind noch stirker in den kiistennahen Schelfregionen (nicht abge-
bildet). Topographische Charakteristiken konnen also die Wahl eines einheitlichen
tiefen Referenzniveaus zur Berechnung geostrophischer Geschwindigkeiten auf die
Tiefseebecken beschrinken. Diese Beobachtungen decken sich mit den Analysen von
Zangenberg (1995), der aus hydrographischen Daten ableitet, daf fiir zuverldssige
geostrophische Berechnungen im Brasilianischen Becken ein anderes Referenzniveau

zu wihlen ist als im Angola Becken und der Einflufl der Bodentopographie auf die

geostrophische Stromung beachtet werden muf .
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Kapitel 9

Zusammenfassende Diskussion der

Modellergebnisse

In dieser Arbeit wurden die Ergebnisse von Experimenten mit einem Zirkulations-
modell des Siidatlantiks vorgestellt. Da das Modell keine mesoskaligen Strukturen
auflosen kann und mit klimatologischen Antriebsfeldern gerechnet wurde, beschrinkt
sich die Diskussion der Resultate auf die Darstellung der mittleren Zirkulation. Die-
se wird von dem Modell insgesamt in guter Ubereinstimmung mit anderen Modellen
und Beobachtungen simuliert. Wassermasseneigenschaften, Zirkulationsmuster und
Transporte konnten reproduziert werden. Speziell der meridionale Wirmetransport
liegt in dem - aufgrund der Datenunsicherheit zum Teil sehr weiten — Rahmen des-
sen. was aus anderen Modellen und Beobachtungen hervorgeht. Auftretende Defizite
zwischen Modell und Referenzen kénnen auf die Numerik und die Parametrisierung
nicht aufgeldster Prozesse im Modell zuriickgefiithrt werden. Ob diese Defizite durch
andere Parametrisierungen oder Beeinflussung der Modellphysik reduziert werden

kénnen. ist eine der Fragen. die in dieser Arbeit behandelt wurden.

Im Mittelpunkt stand dabei. ob eine starke Relaxation der Geschwindigkeiten
in einer Modellschicht gegen ein aus Driftertrajektorien gewonnenes, beobachtetes
Geschwindigkeitsfeld zu einer verbesserten Simulation der dreidimensionalen Zirku-
lation und Temperatur-/Salzgehaltscharakteristik fiihrt. Es wurde gezeigt, daf§ die

Manipulation der Modellgeschwindigkeiten in einer Schicht technisch moglich ist.
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Die Modellphysik wird durch dieses Verfahren gestort, da der Relaxationsterm
in den Bewegungsgleichungen die ageostrophischen Terme dominiert. Zudem wer-
den Divergenzen des Geschwindigkeitsfeldes erzeugt. Dies trifft vor allem im Uber-
gangsbereich von Regionen zu, in denen Beobachtungen zur Relaxation vorlagen
zu solchen, wo dies nicht der Fall war. Um zu priifen, in welcher Weise und in
welchem Abstand vom Ort der Storung eine kiinstlich erzeugte, starke Divergenz
des Geschwindigkeitsfeldes das Modellergebnis modifiziert, wurde ein Experiment
mit einem einzigen gestorten Modeligitterpunkt durchgefiihrt. Es zeigte sich, daf§
in erster Linie die Geschwindigkeitskomponenten von der Stérung betroffen sind,
wihrend die Verteilung von Temperatur und Salz im untersuchten Zeitraum nur
geringe Modifikationen erfahren. Die Einwirkung auf das Geschwindigkeitsfeld ist

lokal auf wenige Gitterpunkte nahe der Storungsquelle begrenzt.

Innerhalb des Beobachtungsdatensatzes, 'der den Siidatlantik nicht vollstindig
liberdeckt, treten ebenfalls Divergenzen auf. Diese sind jedoch weniger ausgeprigt
als die zuvor beschriebenen. Da der Datensatz physikalisch wie statistisch relativ gut
abgesichert ist, werden diese Divergenzen jedoch als Teil des Datensatzes angesehen

und nicht als Fehler der Beobachtungen interpretiert.

Die Anpassung der Geschwindigkeiten in einer Modellschicht an Beobachtungen
bewirkt vor allem eine Verstirkung der Zirkulation innerhalb des Subtropenwirbels,
der sich weiter nach Siidosten ausdehnt und dessen nérdliche, durch den SEC defi-
nierte Grenze, sich siidwirts verlagert. Die Thermokline vertieft sich gegeniiber dem
Kontrollexperiment im zentralen und dstlichen Subtropenwirbel. Die Beobachtungs-
daten decken im subtropischen Ostatlantik hauptséchlich die Bereiche des BEC/SEC
ab. Wird deren vorwiegend nérdliche (BEC) bzw. westliche (SEC) Stromkomponen-
te als zusitzlicher Antrieb einer Modellschicht ghnlich dem Wirken des Windes an
der Meeresoberfliche verstanden, so ist zu erwarten, daff die Modellgeschwindigkei-
ten im EinfluBbereich des Antriebs sich diesem auf gleiche Weise anpassen, wie dies
an der Meeresoberfliche geschieht. Dies hat dann zur Folge, daf die Strémungen im
Wirkungsradius der zusétzlichen Kraft eine Ablenkung nach Westen {(BEC) bzw.
Siiden (SEC) erfahren. Der gleiche Effekt tritt im westlichen Siidatlantik auf, wobei

er hier von anderen Prozessen und kiirzeren Skalen im Antriebsfeld geddmpft wird.
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Als Folge des zusitzlichen Impulseintrags wird die Zirkulation im Subtropenwir-
bel verstirkt und wird der Warmwasserkorper durch die Konvergenz innerhalb des

Subtropenwirbels vertieft.

Anderungen der Stromungen oder der Spurenstoffverteilung im tiefen Ozean als
Folge der Relaxation nahe der Meeresoberfliche sind kaum zu beobachten. Dies liegt
an der effektiven Abschirmung des tiefen Ozeans von Prozessen im oberen Ozean

durch die Thermokline.

Durch das Aufpriagen von Strukturen kleinerer Lingenskala wird das Zirkulati-
onsmuster regional gegeniiber einem Vergleichslauf verindert. Es bilden sich Struk-
turen auf kleinerer Skala aus, die im tropischen Atlantik z.B. zur Auflosung des im

Referenzexperiment durchgehenden SECC fiihren.

Die Einwirkung des restoring auf die barotrope Zirkulation ist gering, da der
durch die Driftdaten zusitzlich eingebrachte, nicht baroklin balancierte Anteil der
Stromung in den meisten Gebieten maximal die Groflenordnung von 1Sv erreicht.
In der Regel wird dieser Wert aber nicht erreicht, da ein Teil des aufgezwungenen
Signals in den oberen 1500m ausgeglichen wird. Nur loka] — z.B. im westlichen Rand-
strom — kann die Beeinflussung des barotropen Modes prignanter sein. Dies trifft
vor allem fiir die Konfluenz von MC und BC zu, die von diesem Modell nicht richtig
dargestellt werden kann (siehe Marchesiello, 1995) und entsprechende Diskrepanzen

zum Beobachtungsfeld, in dem diese Zone aufgeldst ist, aufweist.

Der EinfluB der Relaxation auf beckenweit zonal und vertikal integrierte Gréfien
wie die meridionale Umwélzbewegung oder den meridionalen Wirmetransport ist
(entsprechend der geringen Modifikation der barotropen Zirkulation durch die Drift-
daten) relativ gering im Verhiltnis zu den regional auftretenden Schwankungen
der Transporte und Warmebilanzen. Auch ist das saisonale Signal im meridiona-

len Warmetransport stirker als der Effekt der Relaxation.

Die hier getestete Methode der Anpassung des Modells an Beobachtungsdaten
kann die Darstellung der subtropischen Zirkulation im Sidatlantik regional verbes-
sern. Beispiele sind die realistischere Darstellung des BEC als einen gebiindelten

Gstlichen Randstrom und die modifizierten Strdmungsverhiltnisse in der Konflu-
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enzzone von BC und MC. Dort bewirken die aufgezwungenen Geschwindigkeiten
eine nach Norden verschobene Ablosung des BC von der Kiiste: In Experiment D38

beginnt der AblosungsprozeB in ca.230m Tiefe bei 38°S.

Die iiber kurze Zeitrdume integrierten Sensitivititsexperimente zur Bedeutung
der Topographie und des thermohalinen Antriebs fiir die Ausbreitung und Bildung
von AABW zeigen. dafl auf beckenweiter Skala die Darstellung von tiefen Kanilen
in topographischen Hindernissen oder das Erzwingen der AABW-Bildung in der
Weddell See die grofiskalige, beckenweite Zirkulation im Siidatlantik starker modifi-

zieren konnen als die Anpassung des Geschwindigkeitsfeldes in einer Modellschicht

im oberflaichennahen Ozean.

Der Wert der Driftdaten fiir die Modellierung liegt zukiinftig in der Kombination
mit Satellitenaltimeterdaten, um das zeitlich und rdumlich hochauflésende Signal der
Variabilitit der Meeresoberfliche um eine absolute Geschwindigkeitskomponente in
100m Tiefe zu erginzen. Erste Experimente wurden in dieser Richtung mit stark
vereinfachten Modellen und idealisierten Beobachtungsdaten durchgefiihrt (/shikawa

et al., 1996). Die Ubertragbarkeit von deren Ergebnissen auf realistischere Modelle

mit realistischen Daten bleibt zu priifen.
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Anhang A

A.1 Verzeichnis der verwendeten Abkiirzungen

e MAR = Mittel-Atlantischer Riicken
¢ ECMWTF = European Center for Medium Range Weather Forecast

e FGGE = First GARP (Global Atmospheric Research Program) Global Expe-

riment
o FRAM = Fine Resolution Antarctic Model
e GFDL = General Fluid Dynamics Laboratory
e MOM = Modular Ocean Model

e SPEM = Semi Spectral Primitive Equation Model
Stromungen:

e ACC = Antarctic Circumpolar Current
o AC = Agulhas Current

e ARC = Agalhas Return Current

e BEC = Benguela Current

o BC = Brazil Current
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o DWBC = Deep Western Boundary Current
e MC = Malvinas/Falkland Current

¢ NBC = North Brazil Current

e SAC = South Atlantic Current
e SEC = South Equatorial Current
Wassermassen:

e AABW = Antarctic Bottom Water

e AAIW = Antarctic Intermediate Water
e (L/U)CDW = (Lower/Upper) Circumpolar Deep Water
e NADW = North Atlantic Deep Water

o WW = Warm Water
e W = Intermediate Water

DW = Deep Water
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A.2 Tabellen

Experiment Beschreibung
D36 Relaxationsexperiment mit 7, = 20d,d = Tage
D37 Referenzexperiment
D38 Relaxationsexperiment mit 7,,; = 6h, h = Stunden
D39 Wie Referenzexperiment, aber mit aufgelostem Vema Kanal
D44 Ein-Punkt-Relaxationsexperiment, Sensitivitdtsuntersuchung
ts Wie Referenzexperiment, aber mit
anderem thermohalinem Antrieb im polaren Ozean
und realistischer Topographie in der Scotia See

Tabelle A.1: Tabelle der Modellexperimente
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Index k | Dicke der Schicht in m | Tiefe des Bodens der Schicht in m
1 35 35
2 37 72
3 39 111
4 44 155
5 49 204
6 53 261
7 68 329
8 82 411
9 103 514
10 127 641
11 161 802
12 198 1000
13 - 30 250 1250 - 5500

Tabelle A.2: Tabelle der vertikalen Struktur des Modells
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A.3 List of Figures

1.1: Bottom topography of the South Atlantic Ocean: from Peterson and
Stramma (1991)

1.2: Schematic picture of the near-surface circulation of the South Atlantic

Ocean; from Peterson and Stramma (1991 )

2.1: Bottom topography of the Sout Atlantic Ocean as used in the numerical

model

3.1: Trajectories of all surface drifters deployed by the IfM Kiel in the South
Atlantic between 1990 and 1995. Unrealiable data have been omitted.

3.2: Mean velocity field as deduced from the drift data when priority is given

to a maximum data coverage.

3.3: Mean velocity field as deduced from the drift data when priority is given

to statistically reliable mean values.

4.1: Barotropic streamfunction from reference experiment D37 in Sv. This and

all following figures show annual mean states if not stated otherwise.

1.2: Velocity field from experiment D37 in 100m depth. Isolines represent tem-

perature distribution.

14.3: Velocity field from experiment D37 in 230m depth. Isolines represent tem-

perature distribution.

1.4 Velocity field from experiment D37 in 900m depth. Isolines represent tem-

perature distribution.

4.5 Velocity field from experiment D37 in 2250m depth. Isolines represent

temperature distribution.

+.6: Meridional sections of temperature (upper panel) and salinity (lower pa-

nel} along 20°11" hetween Antarctica and 10°
D37,

V. From reference experiment
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5.1: Velocity field over the distribution of salinity in the southern South Atlan-
tic in 370 depth. Lower panel as computed by the reference model D37, upper

panel as deduced from an experiment with a forced deep water production in

the Weddell Sea.

5.2: Temperature and velocity field in 3875m depth. Lower panel from the
reference run D37, upper panel from experiment D$9 that includes a crude
representation of the narrow but deep Vema Channel west of the Rio Grande

Rise.

5.3: Time-space evolution of salinity (above) and meridional velocity (below).
The y-axis represents the time extending from ¢ = 0 at the bottom to t = 1yr
at the top of each figure. Orientation of the x-axis is in longitudinal direction
between 48°W and 13°W at ¢ = 40°S and z = 100m for salinity and in vertical
levels (1...30 = 0...5500m) at 40°S and A = 30°W for meridional velocity. The
figures on the left hand side stem from an undisturbed reference run while on
the right hand side results from experiment D44 are depicted. In the latter

model run a perturbation of the velocity field is introduced at one single grid
point located at ¢ = 40°S , A = 30°W ,z = 100m.

5.4: As in figure 5.3, but now the behaviour of the vertical velocity component
in the time-¢-plane is shown. The x-axis extends from 55°S to 25°5 at A =

30°W and z = 100m.

6.1: Barotropic streamfunction in Sv from the weak-restoring experiment D3¢

6.2: Potential density (o3—1000, in kg/ m?) from the weak-restoring experiment
D36 in 100m depth.
6.3: Potential density (cg — 1000, in kg/ m?) from the reference experiment
D387 in 100m depth.
6.4: Potential density (og — 1000, in kg/m?) from the strong-restoring experi-

ment D38 in 100m depth.

6.5: Barotropic streamfunction in Sv from the strong-restoring experiment D38
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e 6.6: Velocity field from experiment D38 in 100 depth.

e 6.7: Amount of the difference between the observed velocity field (fig.3.3) and
the modeled velocity in 100m depth from the reference experiment (lower

panel) and the strong-restoring run (upper panel) in em/s.

e 6.8: Divergence of the velocity field at 100m depth (in s~') as deduced from
the reference run (upper panel) and experiment D$8. The latter one shows

also the observed velocity field.

e 7.1: Barotropic streamfunction in Sv from a o-coordinate model of the South

Atlantic Ocean. Adapted from Marchesiello (1995).
e 7.2: Velocity in 100m depth from Marchesiello (1995).
e 7.3: Velocity in 900m depth from Marchesiello (1995).

e 7.4: Meridional section of salinity in the upper 1500m between 15°S and 5°V
along the Greenwich meridian from the 1°-CME-North Atlantic Model.

e 7.5: Asin fig.7.4, but from reference run D37 of the South Atlantic model.

e 7.6: As in fig.7.4, but from strong-restoring run D38 of the South Atlantic

model.

e 7.7: Meridional section of salinity in the upper 1500m between 30°S and 6°N

along the Greenwich meridian from Suga and Talley (1995). The broken line
indicates the depth of the oy = 27.3 isopycnal. |

e 7.8: Temperature and velocity fields at 90m depth in the overlapping parts of

the 1°-CME-North Atlantic Model (above) and the South Atlantic reference
experiment D37 (below).

7.9: Barotropic streamfunction in the overlapping parts of the 1°~-CME-North

Atlantic Model (above) and the South Atlantic reference experiment D37 (be-
low).
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¢ 7.10: Meridional overturning streamfunction in the overlapping parts of the
1°-CME-North Atlantic Model (above) and the South Atlantic reference ex.
periment D87 (below).

® 8.1: Meridional volume transport (Sv) in the South Atlantic above 1500m of
water with T > 9°C (black) and T < 9°C (blue) in experiments D37 (thin
line) and D38 (thick lines).

e 8.2: Transport of water with T' > 9°C' in Sv from experiments D38 and D37

in the upper and lower panels, respectivly.

e 8.3: Depth of the warm water sphere (T > 9°C) in experiments D38 and D37

in the upper and lower panels, respectivly.

e 8.4: Meridional heat transport in 10**W from model runs D37 (red) and D38
(black).

e 8.5: Barotropic streamfunction (in Sv) and velocity field in 100m depth from
model run D37 The area covers approximatly the Cape Basin that is chosen
for a computation of a regional heat budget.

e 8.6: Meridional transport of salt (in 10°kg/s) from experiments D387 (red) and

D38 (black)

8.7: Meridional section of salinity from 54°S to 1°N along 25°W. From Tsu-

chiya et al. (1994).
e 8.8: As in fig. 8.7 but annual mean data from model run D37.
8.9: Zonal section of temperature across the South Atlantic at 30°S in the
upper 1500m from experiment D37

8.10: Zonal section of temperature across the South Atlantic at 30°S in the up-

per 1500m obtained from CTD-measurements during FS Meteor cruise M22/5
(WOCE section A10).

8.11: Zonal section of salinity across the South Atlantic at 19°S in the upper
1500m from experiment D37.
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e 8.12: Zonal section of salinity across the South Atlantic at 19°S in the upper

15007 obtained from CTD-measurements during FS Meteor cruise M15/3
(WOCE section A9).

e 8.13: Northward component of the baroclinic velocity across 19°S from expe-

riment D37 relative to the velocities at different reference depths. Black: v as
computed by the model; red: reference depth 1500m; green: reference depth
2000m; blue: reference depth 3000m

A.4 List of Tables

e 2.1: Model structure and parameters

6.1: Horizontal mean rms-velocity differences between experiments D36 (weak
restoring to observed velocity data), D87 (no restoring), and D88 (strong re-

storing).

8.1: Volume transports in Sv split up into Surface Water (SW) or Warm Water
(WW, water with T > 9°C), Intermediate Water (IW, water with T < 9°C in
the upper ocean (z < 1500m)), and Deep Water (DW, below 1500m depth).
SW is defined by a density criterion.

8.2: Mean northward heat transport in PW = 10%W at different latitudes

from numerical models, inverse calculations, and climatological data sets.

8.3: Heat balance for the southern South Atlantic in PW . Positive sign in the

last column indicates the flux from the ocean to the atmosphere.

8.4: Heat balance for an area covering approximately the Cape Basin. The
transport in the experiments D87 and D38 is divided into Warm Water (WW),
Intermediate Water (IW), and Deep Water (DW) as before.

8.5: Mean meridional salt transports in 10%g/s at different latitudes.
A.2: Description of model experiments.
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e A.3: Structure of the vertical model axis.
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