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Zusammenfassung

Die mittlere meridionale Zirkulation iiber den Aquator wird durch die fla-
che interhemisphérische Zelle (Cross-Equatorial Cell, CEC) charakterisiert. Am
westlichen Rand transportiert der Somalistrom Sprungschichtwasser nordwiirts
iiber den Aquator, wo es aufsteigt. Das Auftriebswasser erwirmt sich und
wird durch den oberflichennahen Ekman- und Sverdrup-Transport nach Siiden
exportiert. Die CEC wird durch Subduktion in den siidéstlichen Subtropen ge-
schlossen. Sie beinhaltet zusédtzlich Wassermassenbeitrige aus dem Indonesischen
Durchstrom (ITF). Die interannuale bis dekadische Variabilitit der CEC und
die daraus resultierenden Wéirmebilanz-Schwankungen werden anhand zweier
Assimilationsmodelle, des 52-Jahreslaufes von SODA (CARTON ET AL., 2000a)
und des 10-Jahreslaufes von ECCO (STAMMER ET AL., 2002), untersucht.

Die mittlere Zirkulation des oberen Ozeans, sowie Struktur und Transport der
CEC zeigen in beiden Assimilationsmodellen fiir den Zeitraum von 1992-2001
eine gute Ubereinstimmung mit Beobachtungen. Aufgrund der verschiedenen
Assimilationsmethoden unterscheiden sich die Transport-Anomalien innerhalb der
CEC trotz der nahezu gleichen Datengrundlage beider Modelle erheblich: SODA
erzwingt die Angleichung der Modell-Ergebnisse an die Beobachtungen, wihrend
ECCO die atmosphirischen Fliisse, sowie die Anfangsbedingungen verdndert, um
die Beobachtungen zu reproduzieren.

Uber den Zeitraum von 1950-91 zeigt die CEC in SODA eine starke Reduzie-
rung, die aus dem Trend des #dquatorialen Sverdrup-Transportes resultiert. Die
Transport-Abnahme von 3.5 x 10°m—3s~! in 42 Jahren macht 50% der mittleren
Zirkulation aus. Die drastische Abnahme des Transportes vollzieht sich in allen
Pfaden innerhalb der CEC, sowie in den oberen Schichten des ITF. Mit der
CEC-Abschwichung reduziert sich die Zufuhr von kaltem Auftriebswasser vor
Somalia, und Oman und trigt zu einer Zunahme der SST und des Wirmeinhalts
im noérdlichen Indischen Ozean bei. Da der Wéarmefluss in SODA iiber die Jahre
1950-91 keinen Trend zeigt, spielt die Abnahme der CEC eine entscheidende Rolle
bei der Erwidrmung des noérdlichen Indischen Ozeans.

Der ITF ist eine Schliisselregion der Indischen Ozean Zirkulation, die durch
grofiskalige Variabilitdtsmuster beeinflusst wird. In dieser Arbeit wird die Be-
ziehung zwischen der ITF-Abnahme und der dekadischen Variabilitit von EI
Ninio/Southern Oscillation im Zusammenhang mit der klimatischen Verschiebung
in den Jahren 1976-77 diskutiert, sowie die Zunahme des Wérmeinhalts vor Su-
matra in Verbindung mit den Anderungen des Indian Ocean Dipole/Zonal Mode
(IODZM). In beiden Modellen zeigt sich die Entwicklung eines IODZM-Ereignisses
zuerst in einer anomal kalten SST im Ostbecken und einer anschliefenden Umkehr
der dquatorialen Winde. Diese wiederum fithrt zu verstirktem Auftrieb vor
Sumatra, der die SST-Anomalie aufrecht erhéilt.






Abstract

The mean meridional circulation across the equator in the Indian Ocean is
characterized by the shallow interhemispheric Cross-Equatorial Cell (CEC).
At the western boundary, the Somali Current transports thermocline water
northward across the equator, which is then upwelled. The upwelled waters
are taking up heat and then exported back southward by near-surface Ekman-
and Sverdrup transports. The CEC is closed by subduction in the southeastern
subtropics and includes contributions from the Indonesian Throughflow (ITF). To
study the interannual to decadal variations of the CEC and resulting heat balance
variations, the output of the 52-year run assimilation model of SODA (CARTON
ET AL., 2000a) and the 10-year run assimilation model of ECCO (STAMMER
ET AL., 2002) is used.

It is found that the mean circulation of the upper ocean, as well as the structure
and transports of the CEC, agree well with corresponding observational results
in both assimilation model output fields for the time period 1992-2001. In spite
of nearly the same databasis, transport anomalies of the CEC differ drastically
in both models due to different assimilation methods: Whereas SODA restores
the model output to observations, ECCO modifies atmospheric fluxes and initial
conditions to reproduce the observations.

During the time period 1950-91, the CEC in SODA demonstrates a substantial
slowdown due to the weakening of the cross-equatorial Sverdrup transport. The
estimated rate of the slowdown, 3.5 x 10m3s~! over the 42-year period, is 50%
of the mean strength of this circulation. The drastic transport decrease occurred
in all branches that participate in the CEC, as well as in the upper-layer ITF. As
the CEC weakens, the relatively cold upwelled waters off Somalia and Oman are
reduced, which contributes to the SST and upper-ocean heat content increase in
the northern Indian Ocean. As the heat flux shows no significant trend during
1950-91, the CEC slowdown points to an important role in the warming of the
northern Indian Ocean.

The ITF, a critical choke-point of the Indian Ocean circulation, shows an impact
of large-scale variation patterns. This study discusses the relation between the
ITF decrease and El Nifio/Southern Oscillation decadal change due to the climate
shift in 1976/77, and the heat content increase off Sumatra due to Indian Ocean
Dipole/Zonal Mode (IODZM) changes. The development of an IODZM starts
in both models with an anomalous SST cooling in the eastern equatorial Indian
Ocean. Due to the well-known Bjerknes effect, equatorial winds are reversed
leading to an increased upwelling off Sumatra maintaining the SST anomaly.
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Kapitel 1
Einleitung

Mehr als die Halfte der Weltbevolkerung lebt in einer Region, die direkt oder
indirekt von der Variabilitdt des Indischen Monsuns abhéngt. Die Trinkwasserver-
sorgung, sowie die wirtschaftliche und die landwirtschaftliche Entwicklung sind eng
mit Niederschlagsschwankungen gekoppelt, die durch die sowohl saisonale als auch
interannuale Variabilitit des Monsuns bestimmt werden (z.B. WEBSTER ET AL.,
1998). Eine besondere Bedeutung besitzt der Monsun in Bezug auf die Dynamik
der Oberflichenzirkulation, durch die der nérdliche und der dquatoriale Indische
Ozean die hichste saisonale Variabilitdt im Weltozean aufweisen.

Die Monsun-Variabilitét ist das wichtigste klimatische Element im Indischen Ozean
(ANNAMALAI UND MURTUGUDDE, 2004), das einen hohen Einfluss auf das Klima
groBer Teile der Erde hat (LAU, 1992). Der Beginn sowie die Entwicklungsstadien
des Monsuns hingen von verschiedenen Faktoren ab, zu denen in erster Linie die
Oberflichentemperatur von Land und Meer bzw. der thermale Gradient zwischen
den Landmassen des Asischen Kontinents und des tropischen Indischen Ozeans,
sowie Schneefall und Orografie gehoren (z.B. MEEHL, 1987; WEBSTER ET AL.,
1998; VECCHI UND HARRISON, 2004).

Von diesen Faktoren sind bereits geringe Verdnderungen der Meeresoberflichen-
temperatur (Sea Surface Temperature, SST) vor allem in den Tropen von grofier
Bedeutung fiir die Entwicklung des Monsuns und damit fiir die Klimavorhersagbar-
keit in den angrenzenden Landregionen. Mehrere Studien haben die enge Beziehung
zwischen der Monsun-Variabilitdt und der SST im Indischen Ozean untersucht: so
erkldren Modellergebnisse in einem Jahr die Niederschlagsvariabilitdt Ostafrikas
durch eine anomale Erwirmung der SST im westlichen Indischen Ozean (LATIF
ET AL., 1999). ARPE ET AL. (1998) konnten zeigen, dass die Variabilitit in der
Stérke des Indischen Monsuns auch durch SST Anomalien im Arabischen Meer
erzeugt werden konnen. Modellstudien erklirten auflerdem einen Zusammenhang
zwischen der Erwidrmung des siidwestlichen Indischen Ozeans und einer Verzoge-
rung des Sommermonsuns (ANNAMALAI ET AL., 2005b). Fiir Regionen, in denen
die Wechselwirkung zwischen Atmosphére und SST eine grofie Rolle spielt, ist ein
gekoppeltes Ozean-Atmosphire-Modell entscheidend bei der Vorhersagbarkeit der
monsunbedingten Niederschlagsvariabilitidt (WANG ET AL., 2005).
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Weiterhin zeigen Modelluntersuchungen eine enge Beziehung zwischen SST-
Schwankungen und der intrasaisonalen Variabilitdt (WALISER ET AL., 2000), die
die Niederschlagsvariabilitit iiber Indien wihrend des Sommermonsuns entschei-
dend kontrolliert: die aktiven regenreichen Perioden des Sommermonsuns werden
hiufig von Phasen unterbrochen, in denen der Niederschlag reduziert ist oder sogar
ausbleibt. Diese Unterbrechungen, die in der Literatur auch als Monsoon Breaks
bekannt sind, weisen eine Periode von 30-60 Tagen auf und kénnen mit der so-
genannten Madden-Julian Oszillation assoziiert werden (MADDEN UND JULIAN,
1972).

Auf interannualer Zeitskala spielt El Nino/Southern Oszillation (ENSO) eine wich-
tige Rolle bei der Monsun-Variabilitit (SHUKLA UND PAOLINO, 1983; NICHOLLS,
1989; L1, 1990). Das Klimaphinomen ENSO beschreibt die klimarelevante Wech-
selwirkung des gekoppelten Ozean-Atmosphére-Systems, das durch die Luftdruck-
schaukel zwischen dem siidostasiatischen Tiefdruckgebiet und dem siidostpazifi-
schen Hochdruckgebiet sowie einer signifikanten SST-Anomalie des tropischen Pa-
zifiks gekennzeichnet ist (PHILANDER, 1989). Bereits um 1900 brachte Sir Gilbert
Walker den Southern Oszillation Index (SOI), ein Parameter fiir die Luftdruckdif-
ferenz zwischen Tahiti und Darwin, mit der Variabilitit des Indischen Sommer-
monsuns und den dadurch bedingten Niederschligen in Verbindung (WALKER,
1923).

ENSO beeinflusst den Monsun durch die Verschiebung der tropischen Warmequel-
len iiber dem Meer und durch die damit gekoppelte Verschiebung der Walkerzir-
kulation. Bei einem El Nino kommt es zu absinkenden Luftbewegungen iiber dem
westlichen Pazifik und dem indonesischen Insel-Archipel, wo normalerweise Kon-
vektion mit starken Niederschligen zu beobachten sind. Die genauen Mechanismen,
die diesen Vorgang mit einer Schwéchung des Monsuns koppeln, sind noch unklar
(WANG ET AL., 2003). Eine wichtige Rolle spielen die Ausbildung zweier Hoch-
druckzellen westlich von Australien und 6stlich der Philippinen und deren Interak-
tion mit lokalen Ozean-Atmosphéire-Wechselwirkungen. Auch ein direkter Einfluss
der absinkenden Luftmassen auf den siidasiatischen Monsun ist denkbar. Im bo-
realen Sommer wird der thermale Gradient zwischen Land und Meer durch die
Erwidrmung des westlichen Indischen Ozeans bei El-Nino-Ereignissen geschwicht
und damit die Stirke des Monsuns iiber dem Arabischen Meer verringert.

Neuere Erkenntnisse haben jedoch gezeigt, dass der Indische Monsun auch einen
Einfluss auf El Nifio besitzt (KIRTMAN UND SHUKLA, 2000; KIRTMAN ET AL.,
2004; ANNAMALAI ET AL., 2005a) und die Beziehung zwischen beiden Phinomenen
damit wechselseitig ist. In diesem Zusammenhang wird ein weiterer Einflussfaktor
diskutiert, der Indian Ocean Dipole/Zonal Mode (IODZM).

Als IODZM werden zwischenjihrliche Variabilitdtsmuster bezeichnet, die mit zeit-
licher Verschiebung im Osten vor Sumatra, sowie im westlichen Becken des tropi-
schen Indischen Ozeans auftreten kénnen und durch anomale SST charakterisiert
sind (REVERDIN ET AL., 1986; SAJI ET AL., 1999; WEBSTER ET AL., 1998). Gleich-
zeitig zeigen sich Anomalien in der Atmosphére in Form von abnehmenden und
in westwirtiger Richtung umkehrenden dquatorialen Winden, die auf einen gekop-
pelten Mode schliefien lassen (WEBSTER ET AL., 1999; MURTUGUDDE ET AL.,



2000). Im Zusammenhang mit diesen Ereignissen werden Anomalien in der Mee-
resoberflichenauslenkung (RAO ET AL., 2002) und im Niederschlag (SAJI UND YA-
MAGATA, 2003) beobachtet. Beobachtungen zeigen, dass die anomale Abkiihlung
im Ostbecken nicht immer von einer Erwdrmung im Westbecken begleitet wird
(FENG UND MEYERS, 2003). Da der IODZM-Index anhand der SST-Differenz
zwischen West- und Ostbecken definiert wird, werden auch Monopole als IODZM-
Jahre identifiziert. Daher ist die Bezeichnnung ’Dipol’ in diesem Zusammenhang
umstritten.

Diskussionen, ob die Dipol-Struktur auf ein eigenstindiges gekoppeltes Atmo-
sphire-Ozean-System im Indischen Ozean zuriickzufiihren ist und die Zirkulations-
verhéltnisse einer internen Dynamik folgen (SAJI ET AL., 1999; WEBSTER ET AL.,
1999) oder ob sie eng mit der ENSO Variabilitdt im tropischen Pazifik verkniipft
ist (BAQUERO-BERNAL ET AL., 2002; SHINODA ET AL., 2004), sind nach wie vor
aktuell. Der IODZM wird hiernach zwar einerseits durch ENSO moduliert, kann
aber andererseits deren Wirkung auf den Indischen Monsun verstirken oder ab-
schwiichen (SLINGO UND ANNAMALAI, 2000). Aufgrund der Anderungen in der
atmosphérischen Zirkulation, beeinflusst der IODZM das globale Klima (SAJI UND
YAMAGATA, 2003a). BEHERA UND YAMAGATA (2003) zeigten, dass der IODZM in
der Lage ist ENSO zu modulieren. Auflerdem beeinflusst der IODZM den Nieder-
schlag iiber Afrika (CLARK ET AL., 2003; BEHERA ET AL., 2005), sowie iiber Sri
Lanka (ZUBAIR ET AL., 2003).

In der Diskussion um die sensible Beziehung zwischen SST- und Monsun-
Variabilitdt auf dekadischen Zeitskalen kommt der Erwirmung des Indischen
Ozeans in den letzten 50 Jahren eine besondere Rolle zu (IPCC, 2001; LEVI-
TUS ET AL., 2005). Sowohl die Abschwichung der Monsunzirkulation (SPERBER
ET AL., 2000), als auch die Niederschlagsabnahme iiber Afrika innerhalb der letz-
ten Dekaden wird mit der Erwdrmung der SST in Beziehung gebracht (GIANNINI
ET AL., 2003).

Die Erwidrmung des Indischen Ozeans spiegelt sich im Wérmeinhalt vor allem in
den oberen 300 m der Wassersidule wider (LEVITUS ET AL., 2005). Eine mogli-
che Erklirung fiir die Erwidrmung liegt in der Zunahme von Treibhausgasen in
der Atmosphire (LEVITUS ET AL., 2001). Modellergebnisse zeigen, dass sich die
Erwidrmung der oberen Schichten im siidlichen Ozean durch anthropogene An-
triebsfaktoren erkldren ldsst (BARNETT ET AL., 2005). Die geringere Erwidrmung
des nordlichen Indischen Ozeans im Verhiltnis zum siidlichen Indischen Ozean
(LEVITUS ET AL., 2005) kann mit der unterschiedlichen Aerosolen-Konzentration
zwischen Nord- und Siidhalbkugel begriindet werden, da sich 90% der anthro-
pogenen Aerosole auf der Nordhalbkugel befinden (RAMANATHAN ET AL., 2001;
BARNETT ET AL., 2005). Aerosole reflektieren die solare Einstrahlung, erhéhen so
die planetare Albedo und haben dadurch einen negativen bzw. dimpfenden Effekt
auf die Erwdrmung durch die Treibhausgase.

Die Zunahme der Treibhausgase miisste sich ebenfalls im Wiarmefluss widerspie-
geln. Alle bekannten Klimatologien bzw. Reanalysen zeigen jedoch eine Abnahme
des Wirmeflusses von der Atmosphére in den Indischen Ozean. Dies deutet darauf
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Abbildung 1.1: Schematische Darstellung der interhemisphdrischen thermohalinen
Zirkulation, die die Subduktionsgebiete in der sidlichen Hemisphdre (blau) mit
Auftriebsgebieten im Norden (grin) verbindet. Den Auftriebsgebieten vor Somalia,
Oman und westlich von Indien entspringen die stidwdrtigen CEC-Zirkulationspfade
(magenta) aus modellierten Oberflichentrajektorien (MIYAMA ET AL., 2003); ITF
= Indonesischer Durchsrom, SEC = South Equatorial Current, NEMC = Nor-
theast Madagascar Current, EACC = East African Coast Current, SC = Somali
Current, GW = Great Whirl. (SCHOTT ET AL., 2004).

hin, dass die Ozeanzirkulation eine entscheidende Rolle bei der Erwédrmung des
Indischen Ozeans spielt.

Das Jahresmittel des Netto-Oberflichenwéirmeflusses im tropischen Indischen
Ozean ist positiv (OBERHUBER, 1988). Die iiberschiissige Wérme wird primér
durch eine flache meridional-vertikale Umwalzzirkulation in den oberen 500 m
in den siidlichen subtropischen Indischen Ozean transportiert (WACONGNE UND
PAcANOWSKI, 1996; GARTERNICHT UND SCHOTT, 1997; LEE UND MAROTZKE,
1998; MIYAMA ET AL., 2003). Diese subtropische Zirkulation, die fiir eine Balance
des Wiarmebudgets sorgt, wird durch zwei Zellen getragen, der flachen interhe-
misphirischen Zelle, die in der Literatur hiufig als Cross-Equatorial Cell (CEC)
zu finden ist (Abb. 1.1; SCHOTT ET AL., 2002; MIYAMA ET AL., 2003) und der
Subtropischen Zelle, auch Subtropical Cell (STC) genannt (LEE, 2004; MIYAMA
ET AL., 2003; SCHOTT ET AL., 2004).

Diese flachen meridionalen Zellen im Indischen Ozean unterscheiden sich grund-
legend von denen im Atlantik und Pazifik. Im Atlantik und Pazifik verbinden die
flachen subtropischen Zellen beider Hemisphéren die subtropischen Subduktions-
gebiete mit den Auftriebsgebieten am Aquator. Dies geschieht im Inneren iiber eine



dquatorwirtige Rezirkulation in der Sprungschicht und iiber Unterstréme am west-
lichen Rand. Die meridionalen hemisphérischen Zellen werden durch polwértige
Ekman-Transporte geschlossen (MCCREARY UND LU, 1994; MALANOTTE-RI1ZZOLI
ET AL., 2000), so dass sich auf beiden Seiten des Aquators eine flache tropisch-
subtropische Meridionalzirkulation einstellt.

Im Indischen Ozean verhilt sich die Situation anders: aufgrund des mittleren zo-
nalen Windfeldes am Aquator findet dort kein Auftrieb statt. Die Auftriebsge-
biete im Indischen Ozean befinden sich stattdessen in der Nordhemisphére vor
Somalia, Oman und Indien wihrend des Sommermonsuns (Abb. 1.1) (SCHOTT
ET AL., 2002; MIYAMA ET AL., 2003). Subduktion findet in den 6stlichen Subtro-
pen der Siidhemisphire statt, wo abgekiihlte Wassermassen aus der Deckschicht in
die Sprungschicht eingetragen werden (ZHANG UND TALLEY, 1998; KARSTENSEN
UND QUADFASEL, 2002). Das Resultat im Indischen Ozean ist eine flache interhe-
misphérische Zelle, die CEC.

Der nordwirtige Zirkulationspfad der CEC, der Auftriebs- und Subduktionsregio-
nen verbindet, beginnt mit dem Siiddquatorialstrom (South Equatorial Current,
SEC) (Abb. 1.1), der das subduzierte Wasser zum westlichen Rand transportiert.
Innerhalb des SECs befinden sich Wassermassenanteile des Indonesischen Durch-
stroms (Indonesian Throughflow, ITF) (Abb. 1.1), die zusétzlich einen Beitrag zur
CEC-Zirkulation liefern (MIYAMA ET AL., 2003). Am westlichen Rand setzt der
SEC in den Nordostmadagaskarstrom (Northeast Madagascar Current, NEMC),
der sich an der Nordspitze von Madagaskar aufteilt: ein Teil stromt siidwérts
durch den Mosambik-Kanal und verldsst den Indischen Ozean, der andere Teil
setzt in den Ostafrikanischen Kiistenstrom (East African Coast Current, EACC)
(SWALLOW ET AL., 1991). Der EACC geht in den Somalistrom (Somali Current,
SC) iiber (SWALLOW ET AL., 1983), der den Aquator iiberquert (Abb. 1.1).

Wiéhrend des Sommermonsuns entwickeln sich zwei antizyklonale Wirbel im SC,
an deren Flanken der Auftrieb kalter Wassermassen stattfindet (SCHOTT ET AL.,
2002). Weiterhin findet Kiistenauftrieb vor Oman, sowie Auftrieb westlich und
ostlich vor der Siidspitze Sri Lankas statt, der aus einer zyklonalen Windstressro-
tation und der daraus folgenden Ekman-Divergenz resultiert. Der Auftrieb vor
Sri Lanka ist aus Modellergebnissen bekannt (VINAYACHANDRAN UND YAMAGA-
TA, 1998; MIYAMA ET AL., 2003) und konnte bislang nicht durch Beobachtungen
verifiziert werden.

Nach einem ostwirtigen Transport der Auftriebswassermassen in das Arabische
Meer, wird die Meridionalzirkulation durch einen oberflichennahen siidwirtigen
Transport im Inneren iiber den Aquator geschlossen (Abb. 1.1) (SCHOTT ET AL.,
2002). GODFREY ET AL. (2001) und MIYAMA ET AL. (2003) zeigten, dass dieser
oberflichennahe Transport iiber den Aquator innerhalb der flachen subtropischen
Zelle durch die Windrotation angetrieben wird. Im jahrlichen Mittel ist die zonale
Windstress-Komponente 7, nordlich des Aquators ostwiirts und siidlich des Aqua-
tors westwérts gerichtet und ist anndhernd proportional zur Breite. Die daraus re-
sultierende negative Rotation des Windstress (Abb. 3.3 b) treibt einen siidwértigen
Sverdrup-Transport iiber den Aquator an. Nimmt 7, linear mit der geographischen
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Abbildung 1.2: Schematische Darstellung der interhemisphdrischen thermohalinen
Zelle (CEC) und der Subtropischen Zelle (STC) (nach LEE, 2004).

Breite iiber den Aquator hinweg zu, dann ist die Ekman pumping Geschwindigkeit
gleich Null. Damit kann keine geostrophische Geschwindigkeit existieren, so dass
Sverdrup und Ekman Transport in dieser Region identisch sind (MIYAMA ET AL.,
2003).

Zusédtzlich zur CEC existiert eine zweite flache meridionale Zelle im Indischen
Ozean, die auf die Stidhemisphire begrenzt ist (Abb. 1.2). Die STC wurde anhand
von Modellergebnissen zum ersten Mal von MCCREARY ET AL. (1993) beschrie-
ben. Die Rotation des Windfeldes zwischen dem bis 5°S begrenzten Siidostpassat
und den Westwinden auf dem Aquator liefert die Ausgangssituation fiir Ekman-
Divergenz, die in dieser Zone ganzjihrig zu beobachten ist und wihrend des Som-
mermonsuns ihr Maximum erreicht. Aus der Divergenz resultiert ein starker Auf-
trieb zwischen 2-12°S norddstlich von Madagaskar, der auf Satellitenbildern an-
hand der Chlorophyll-Konzentration zu identifizieren ist und der den Antrieb der
STC bildet (MURTUGUDDE UND BUSALACCHI, 1999; WEBSTER ET AL., 1999).
Ahnlich der CEC wird das Auftriebswasser in den oberflichennahen Schichten
durch Ekman-Transport nach Siiden, sowie kaltes Sprungschichtwasser nach Nor-
den transportiert (Abb. 1.2, LEE, 2004). Die Zelle wird siidlich von 10°S durch
Abtrieb geschlossen, der hauptséichlich durch Subduktion von Oberldchenwasser
in die Spungschicht in den &stlichen Subtropen der Stidhemisphére getragen wird
(ZHANG UND TALLEY, 1998; KARSTENSEN UND QUADFASEL, 2002).

Die flachen tropisch-subtropischen Zellen im Indischen Ozean wurden von WA-
CONGNE UND PACANOWSKI (1996), GARTERNICHT UND SCHOTT (1997) und LEE
UND MAROTZKE (1998) hinsichtlich ihrer Dynamik und saisonalen Variabilitit im
Zusammenhang mit dem Monsun untersucht. Im jihrlichen Mittel iiberwiegen der
Auftrieb in der nérdlichen Hemisphére und der siidwirtige Ekman- bzw. Sverdrup-
Transport iiber den Aquator, die beide wihrend des Sommermonsuns stattfinden.
Die Sommermonsun-Situation dominiert iiber den Wintermonsun und stellt den
Hauptantrieb der flachen interhemisphérischen Zelle dar.

Interannuale Schwankungen treten bei beiden Zellen, der CEC und der STC,



auf. Im Zusammenhang mit dem #quatorialen Transport und der Advektion
des Wiarmeiiberschusses innerhalb der CEC wird die klimarelevante Beziehung
mit dem Auftrieb in der Nordhemisphéire diskutiert. LOSCHNIGG UND WEB-
STER (2000) stellten die Hypothese auf, dass ein anomal starker Monsun einen
starkeren Auftrieb vor Somalia und einen erh6hten siildwirtigen Ekman- /Sverdrup-
Transport zur Folge haben. Der resultierende hohere dquatoriale Wiarmetransport
erzeugt eine Abnahme des meridionalen SST-Gradienten. Dies bewirkt den Auto-
ren zufolge eine Abschwichung des Monsuns im darauf folgenden Jahr.

Schwankungen der STC bzw. des Auftriebs norddstlich von Madagaskar in der
Siidhemisphire werden mit dem IODZM assoziiert, der eine Variabilitdt der SST
und der Deckschichttiefe in den 6stlichen Tropen hervorruft (SAJI ET AL., 1999).
Die Deckschichtanomalie wird durch Rossby-Wellen westwérts propagiert (XIE
ET AL., 2002; FENG UND MEYERS, 2003). Mit den Schwankungen der STC geht
eine SST-Anomalie einher, die wiederum wie bereits erwihnt signifikanten Einfluss
auf die Niederschlagsvariabilitit iiber Ostfafrika hat (LATIF ET AL., 1999; XIE
ET AL., 2002).

Dekadische Anderungen in der Ozeanzirkulation, die méglicherweise die Variabi-
litit des Wéarmeinhalts im Indischen Ozean beeinflussen konnen, wurden bisher
kaum untersucht. Die Stérke der beiden Zellen, CEC und STC, resultiert aus dem
Windfeld. Der Stidwestmonsun im borealen Sommer bzw. der Sverdrup-Transport
bestimmen den Antrieb der CEC, der Siidwestpassat den der STC.

Auf dekadischen Zeitskalen erkannte LEE (2004) eine Abnahme der Zirkulation in-
nerhalb der STC in den 90er Jahren. Der dekadische Trend der STC stellt ein mogli-
cher ozeanischer Mechanismus bei der Erwérmung des Indischen Ozeans siidlich des
Aquators dar (LEE, 2004). Die Variabilitit der STC variiert den Wirmetransport
iiber 10°S und in Folge dessen den Wirmeinhalt des SIO (LEE, 2004). Die dekadi-
sche Variabilitdt der STC konnte sich weiterhin auf dekadische Klimaschwankun-
gen auswirken, da durch die Anomalien der Ekman-Divergenz und des Auftriebs
in den Tropen der Stidhemisphére die SST betroffen wire (LEE, 2004). Weiterhin
wiirden Anderungen der SST in dieser Region die Wechselwirkung zwischen Ozean
und Atmosphére beeinflussen (XIE ET AL., 2002).

Die ersten Untersuchungen zur interannualen Variabilitit der CEC wurden von
Hu ET AL. (2005) unternommen, die herausfanden, dass die SST-Fluktuation in
enger Verbindung mit der meridionalen Zirkulation der CEC steht. Damit kann
die im nordlichen Indischen Ozean (NIO) gemittelte SST als Index fiir die inter-
annuale Variabilitdt der interhemisphéirischen Transportpfade gelten. Auflerdem
weist die SST eine geringere Amplitude als die des Oberflichenwéirmeflusses auf,
woraus GODFREY ET AL. (2001) folgerten, dass der meridionale Warmetransport
eine wichtige Rolle in der Kompensation der Wiarmebilanz spielt, sowie einen be-
deutenden Einfluss auf die SST im NIO besitzt. Es stellt sich daher die Frage,
welchen Schwankungen die CEC unterliegt und inwiefern die CEC-Variabilitét
mit klimatischen Schwankungen gekoppelt ist.

Eine weitere Schliisselposition innerhalb der Variabilitit der flachen meridionalen
Zellen nimmt der ITF ein, der die einzige Verbindung zweier Ozeane in den Tropen



darstellt. Die Zirkulationspfade der flachen subtropischen Zellen stehen iiber den
SEC in Wechselwirkung mit dem ITF (GANACHAUD ET AL., 2000; SLOYAN ET AL.,
2003). Modelle zeigen die Ausbreitung von Auftriebswasser aus dem nérdlichen
Indischen Ozean bis hin zu den Indonesischen Passagen und dem westlichen Pazifik
(MIYAMA ET AL., 2003). Die Variabilitit des ITF-Transportes zeigt eine starke
horizontale Abhéngigkeit, wobei Schwankungen des ITF-Transportes sowohl mit
ENSO (W1JFFELS UND MEYERS, 2004; MCCLEAN ET AL., 2005) als auch mit dem
IODZM (WUFFELS UND MEYERS, 2004; L1U ET AL., 2005) gekoppelt sein kénnen.

Das Ziel dieser Arbeit ist es, die Rolle der CEC in der klimarelevanten Varia-
bilitdt des Indischen Ozeans sowohl auf interannualen als auch auf dekadischen
Zeitskalen zu erforschen. Da die Anzahl der im Indischen Ozean erhobenen hy-
drographischen Daten im Vergleich zum Pazifik und Atlantik sehr gering ist, wird
die langskalige meridionale Zirkulation auf der Basis zweier verschiedener Assi-
milationsmodelle untersucht. Durch die Kombination von Messdaten mit der in
Ozeanmodellen reprisentierten theoretischen Kenntnis der Ozeanzirkulation, ver-
sprechen Assimilationsmodelle eine bestmdégliche Beschreibung des Ozeans. Bei
den Modellen handelt es sich um das Simple Ocean Data Assimilation (SODA)
Modell (CARTON ET AL., 2000) und das Estimating the Circulation and Climate
of the Ocean (ECCO) Modell (STAMMER ET AL., 2002).

Die speziellen Fragestellungen lauten:

1. Wie gut werden Beobachtungen durch die Assimilationsmodelle wiederge-
geben? Welches sind die Unterschiede zwischen den Modellen SODA und
ECCO und worauf sind sie zuriickzufithren?

2. Wie gut werden die Transportpfade innerhalb der CEC durch die Assimila-
tionsmodelle simuliert? Wie eng sind die meridionalen Transportpfade iiber
den Aquator mit den vertikalen Transporten der CEC (Auftrieb, Subduktion)
untereinander gekoppelt? Auf welchen Zeitskalen vollziehen sich Schwankun-
gen innerhalb der CEC?

3. Welche Faktoren beeinflussen die ITF-Variabilitdt auf interannualer und de-
kadischer Zeitskala?

4. Welchen Schwankungen unterliegt die Warmebilanz (Wérmetransport, Ober-
flaichenwirmefluss und Wéarmespeicherung) in SODA und ECCO? Welche
Rolle spielt die CEC-Variabilitit bei der Erwdrmung des nordlichen Indi-
schen Ozean?

Die Assimilationsmodelle SODA und ECCO werden in Kapitel zwei detailliert be-
schrieben. Kapitel drei befasst sich mit der mittleren und saisonalen Zirkulation im
Indischen Ozean in den Assimilationsmodellen. Die Modellergebnisse werden unter-
einander verglichen und anhand weiterer Modellergebnisse und Beobachtungsdaten
validiert. Kapitel vier befasst sich mit der interannualen Variabilitit der Schliissel-
regionen innerhalb der CEC, zu denen die Auf- und Abtriebsgebiete in der Nord-



bzw. Sitidhemisphére, die interhemisphérischen meridionalen Pfade der CEC, so-
wie der Sverdrup-Transport gehoren. Ferner wird die ITF-Variabilitidt in Relation
zum IODZM und zu ENSO, sowie auf ihren Einfluss auf die CEC-Variabilitit un-
tersucht. In Kapitel fiinf wird die Wéarmebilanz im noérdlichen Indischen Ozean
behandelt.



Kapitel 2

Modellbeschreibung

In der vorliegenden Arbeit werden zwei globale Zirkulationsmodelle verschiedener
Assimilationsinitiativen untersucht: das Simple O cean Data A ssimilation (SODA)
Modell (CARTON ET AL., 2000) und das Estimating the Circulation and Climate of
the Ocean (ECCO) Modell (STAMMER ET AL., 2002). Bei beiden Modellen handelt
es sich um Assimilationsmodelle, in denen Beobachtungsdaten, im wesentlichen
Altimeterdaten, angeglichen werden.

Die hier untersuchten Modelle unterscheiden sich grundlegend in ihren Assimila-
tionsmethoden. Das SODA-Modell benutzt den constraint Algorithmus, der auf
der sogenannten optimal interpolation data assimilation basiert. Diese Technik
nimmt eine statistische Fehlerabschétzung der durch ein numerisches Vorhersa-
gemodell simulierten Zustandsgréfien vor und erlaubt eine Korrektur anhand der
Beobachtungsdaten unter der Bedingung, dass die endgiiltigen Modellfelder na-
he an den geostrophischen Bewegungsgleichungen bleiben. Dies bedeutet, dass in
die Erhaltungsgleichungen fiir Temperatur und Salzgehalt unphysikalische Quellen
und Senken eingesetzt werden, um eine Anpassung des Modells an die Daten zu
erzwingen.

Im Gegensatz zu SODA hilt das ECCO-Modell die korrekten Erhaltungsglei-
chungen von Temperatur und Salzgehalt ein und minimiert die Abweichungen
des Modells von den Beobachtungen iiber eine Modifizierung der Kontrollparame-
ter Windstress, Wirme- und Frischwasserfluss mittels der adjungierten Methode
(KOEHL ET AL., 2003). Das Modell nimmt weiterhin an, dass die Anfangsbedingun-
gen ebenfalls fehlerhaft sind und zu Abweichungen zwischen Modell und Beobach-
tungen fithren. Aus diesem Grund werden die Startbedingungen fiir Temperatur
und Salzgehalt ebenfalls angepasst.

Die Philosophie beider Modelle unterscheidet sich grundlegend: das ECCO-Modell
nimmt die korrekten Erhaltungsgleichungen als Basis an und korrigiert den Fehler
fiir die Abweichungen zwischen Modell und Beobachtungen iiber den Antrieb, so-
wie iiber die Anfangsbedingungen. In SODA dagegen werden die Zustandsgrofien
Temperatur und Salzgehalt wihrend der Integration an die Beobachtungen ge-
zwungen, wihrend der Antrieb unverdndert bleibt. Die Ergebnisse dieser komple-
mentéirer Ansétze werden durch den Vergleich mit unabhéingigen Beobachtungen
analysiert.
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2.1 Simple Ocean Data Assimilation (SODA)

Die Modellversion SODA beta-7 basiert auf der numerischen Darstellung des Geo-
physical Fluid Dynamics Laboratory Modular Ocean Model 2.b (GFDL MOM?2).
Das SODA-Modell reicht in der Breite von 62°S bis 62°N. Die horizontale
Auflésung des Modells betrdgt 1.0°x 1.0° in den mittleren Breiten und erhoht
sich in den Tropen in der meridionalen Auflésung auf 0.43°. In der Vertikalen
besteht das Modell aus 20 Schichten mit einer Auflésung von 15 m in den ober-
flichennahen Schichten. Das Modell ist fiir die Physik in den oberen Schichten des
Ozeans optimiert, da sich 14 der 20 Schichten in den oberen 500 m der Wassersiule
befinden (Tab. 2.1).

Das SODA-Modell assimiliert im wesentlichen Altimeterdaten von GEOSAT, ERS-
1/2 und dem Ocean Topography Ezperiment (TOPEX)/Poseidon (AVISO, 1998)
und in situ SST (REYNOLDS UND SMITH, 1994). Zusétzlich stiitzt sich das Modell
auf hydrographische Daten aus dem World Ocean Atlas 1994 (WOA-94, LEVI-
TUS UND BOYER, 1994) sowie auf CTD- und XBT-Messungen aus dem Global
Temperature Salinity Profile Program (GTSPP). Eine genaue Beschreibung der
Datensitze ist in CARTON ET AL., (2000a, 2000b) zu finden. Fiir die Periode 1950-
1992 wird ein Windantrieb aus der Analyse des COADS Datensatzes von DA SILVA
ET AL. (1994) benutzt. Um die Modell-Analyse von 1992 auf 2001 zu erweitern,
wurden die NCEP/NCAR Reanalyse-Winde von 1992 bis 2001 genommen. Ober-
flichenwirmefliisse werden iiber die oben genannten SST Beobachtungsdaten mit-
tels einer Bulk-Parametrisierung bestimmt. Das Modell beinhaltet horizontale Rei-
bung und Diffusion mit einem konstanten Wert von 6 x 107 cm? s. Zur Verfiigung
stehen Monatsmittel von Temperatur, Salzgehalt, horizontaler Geschwindigkeit,
Windschub, SSH, Tiefe der 20°C-Isotherme (Z20) und Wirmeinhalt (0-125 m,
0-500 m) fiir die Zeitspanne von 1950 bis 2001.

Die Menge der fiir die Assimilation verfiigbaren Daten nimmt Mitte der 80er Jahre
aufgrund der Satelliten- Altimetrie drastisch zu. Fiir die Jahre von 1950 bis 1985 be-
steht der Hauptteil der assimilierten Daten aus Profilmessungen von MBTs, XBT's
und CTDs, sowie aus Stationsmessungen. Hierbei bestimmen die Temperatur-
Profil-Messungen aus MBTs den Datensatz im Oberflichenbereich bis in die spéten
60er Jahre. Salzgehalts- und Temperaturdaten unterhalb von 200 m Wassertiefe
stammen vor allem aus Stationsmessungen. Aufgrund des Einsatzes von XBTs an-
stelle von MBTs wird ab dem Jahr 1968 eine Zunahme der Datenmenge zwischen
200 bis 450 m Tiefe erreicht. Seit 1986 bestimmt die Satelliten-Altimetrie einen
Grofiteil der Datenmenge, die das SODA-Modell assimiliert.

2.2 Estimating the Circulation and Climate of the
Ocean (ECCO)

Bei den Betreibern des globalen Zirkulationsmodells ECCO handelt es sich um
eine Arbeitsgruppe, die aus dem Massachusetts Institute of Technology (MIT),



dem Scripps Institution of Oceanography (SCIO) und dem Jet Propulsion Labora-
tory (JPL) besteht. Das ECCO-Modell basiert auf dem General Circulation Model
(GCM) des MIT. Bei der hier untersuchten Version des ECCO-Modells (KOEHL
ET AL., 2003) handelt es sich um den erweiterten Lauf des adjungierten ECCO 1
SCIO Modells (STAMMER ET AL., 2002). Dieses Modell reicht in der Breite von
80°S bis 80°N und wurde mit einer horizontalen Auflésung von 1° konfiguriert.
In der Vertikalen besteht das Modell aus 23 Schichten mit einer oberflichennahen
Auflésung von 10 m.

In diesem Modell werden SSH aus TOPEX/Poseidon und ERS-1/2, SST aus
REYNOLDS UND SMITH (1994) und zweitigige NCEP/NCAR Reanalysedaten von
Windschub, Wirme- und Frischwasserfliissen assimiliert (Tab. 2.1). Zur Verfiigung
stehen Monatsmittel von Temperatur, Salzgehalt, horizontaler und vertikaler Ge-
schwindigkeit, Windschub, SSH, Wirme- und Salzfluss fiir die Zeitspanne von 1992
bis 2002. Die Modellergebnisse aus SODA und ECCO koénnen zu diesem Zeit-
punkt nur fiir eine Dekade untereinander verglichen werden. Derzeit arbeitet die
ECCO-Modellgruppe an einem Modelllauf iiber 50 Jahre. Eine vorlidufige Version
des ECCO-Modells iiber 50 Jahre konnte mit dem SODA-Modell auf dekadischer
Zeitskala verglichen werden. Eine vollstdndige Interpretation kann jedoch nur mit
dem endgiiltigen Modellauf gegeben werden.

| | SODA beta-7 | ECCO

Numerik MOM-2 GFDL MIT GCM

Domain global (62°S-62°N) global (80°S-80°N)

Auflosung -0.5/1°x 1° Tropen/mittlere Breiten | 1°x 1°
-20 Schichten, -23 Schichten,

15 m nahe der Oberfliche 10 m nahe der Oberfliche
-monatliche Werte (1950-2001) -monatliche Werte (1992-2002)

Antrieb -COADS (1950-1992) -NCEP/NCAR
-NCEP/NCAR (1992-2001)

Assimilation | -’optimum Interpolation’ -’adjungiertes Modell’
-kiinstliche Quellen und Senken -Anpassung von Oberflichenfliissen
in den Erhaltungsgleichungen und Anfangsbedingungen um

Beobachtungswerte zu erhalten

Tabelle 2.1: Beschreibung der Modelle SODA beta-7 und ECCO. Details s. Text




Kapitel 3

Mittlere Zirkulation im
Indischen Ozean

Der Indische Ozean unterscheidet sich vom Atlantik und Pazifik durch seine nérd-
liche Begrenzung in den Subtropen. Diese geographische Besonderheit wirkt sich
auf das Windsystem aus, das seinerseits die ozeanischen Prozesse beeinflusst. Auf-
grund der unterschiedlichen thermischen Eigenschaften von Kontinent und Meer
verlagert sich die Intertropische Konvergenzzone saisonal in meridionaler Richtung
und bewirkt in der Nordhemisphire eine Umkehr der atmosphérischen Zirkulati-
on. Durch den Einfluss dieser halbjihrlich umkehrenden, als Monsun bekannten
Winde auf die Oberflichenzirkulation, weist der noérdliche und dquatoriale Indische
Ozean die hochste saisonale Variabilitdt im Weltozean auf. In der Stidhemisphére
wird die atmosphéirische, wie auch die ozeanische Zirkulation zum Teil ebenfalls
vom Monsun gepragt, weist jedoch eine bedeutend geringere saisonale Variabilitat
auf.

3.1 Atmosphirische Zirkulation

Saisonale {iiber die Jahre 1990-1999 gemittelte Windstress-Karten aus
NCEP/NCAR zeigen die drastischen Anderungen des Monsuns besonders
im nordlichen Indischen Ozean. Im borealen Winter, von Dezember bis Mirz,
herrscht iiber dem Arabischen Meer und dem Golf von Bengalen der Nordost-
monsun vor (Abb. 3.1a). Der in der Siidhemisphire ganzjihrig vorherrschende
Siidostpassat erstreckt sich im Winter bis 10°S. Im Bereich zwischen dem Aquator
und dem Siidostpassat sind ostwirtige Winde zu beobachten. Durch die daraus
resultierende Ekman-Divergenz an der nérdlichen Grenze des Siidostpassats findet
eine Aufwo6lbung der Sprungschicht statt (Abb. 3.2a).

Die westwirtige Windstress-Komponente nordlich des Aquators und die ostwirtige
Komponente siidlich des Aquators bis 10°S (Abb. 3.1a) bewirken einen nordwirti-
gen Ekman-Transport auf beiden Seiten des Aquators (Abb. 3.2a). Meridionale
Winde direkt auf dem Aquator sind siidwiirts gerichtet und stehen damit in ent-
gegengesetzter Richtung zum Ekman-Transport.
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Abbildung 3.1: Saisonaler Windstress [Nm 2] aus NCEP/NCAR (1990-1999) fiir
a) Januar, b) April, ¢) Juli und d) Oktober (nach SCHOTT ET AL., 2002).

Wihrend sich die Windverhéltnisse in der Zeit des Wintermonsuns nur geringfiigig
von denen in den anderen Ozeanen unterscheiden, kehren sie sich im Sommer um.
Der Siidostpassat erreicht sein saisonales Maximum und seine stirkste nordliche
Ausdehnung bis 5°S im borealen Sommer (Abb. 3.1c).

In der Nordhemisphire prigt der Siidwestmonsun in der Zeit von Juni bis Ok-
tober das Klima. Im westlichen Becken iiberqueren die Winde in nordwirtiger
Richtung den Aquator und formen im Arabischen Meer den sogenannten Find-
later Jet (FINDLATER, 1971). Im Arabischen Meer findet Ekman-Konvergenz
und eine Vertiefung der Sprungschicht statt (Abb. 3.2c). Nordwestlich davon ist
Ekman-Divergenz und eine Erhéhung der Sprungschicht vor der Kiiste zu beob-
achten. Wihrend dieser Sommermonsunphase bewirken die ostwirtige Windstress-
Komponente nérdlich des Aquators sowie die vom Passat dominierte westwiirti-
ge Komponente siidlich des Aquators (Abb. 3.1c) einen siidwirtigen Ekman-
Transport auf beiden Seiten des Aquators (Abb. 3.2c). Gleichzeitig sind die Win-
de direkt auf dem Aquator nordwiirts entgegen dem Ekman-Transport gerichtet
(Abb. 3.1c) mit einer stirkeren meridionalen Komponente im Westen. Das jahr-
liche Mittel des Windstress zeigt eine klare Dominanz des Sommermonsuns mit
antizyklonalem Windstress iiber dem Arabischen Meer (Abb. 3.3a).



a) Ekman-Transport und Tiefe auf oe=25.0, Januar b) Ekman-Transport und Tiefe auf 09=25.0, April
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Abbildung 3.2: Saisonaler Ekman-Transport [Sv] aus NCEP/NCAR (1990-1999)
fiir a) Januar, b) April, ¢) Juli und d) Oktober. Farbig unterlegt ist die Tiefe der
Isopykne a9=25.0 kgm™3 aus der Levitus Klimatologie (LEVITUS UND BOYER,
1994a; LEVITUS UND BOYER, 1994b) (nach SCHOTT ET AL., 2002).

In den Zwischenmonsunphasen (April-Mai bzw. November) werden ostwéirtige
Winde entlang des Aquators beobachtet (Abb. 3.1b,d), die einen dquatorwirtigen
Transport zur Folge haben. Die sich daraus ergebende Konvergenz von Wassermas-
sen am Aquator steht im Gegensatz zur dquatorialen Zirkulation in den anderen
Ozeanen, in denen die Oberflichenwassermassen am Aquator auseinander stromen.

3.2 Ogzeanische Zirkulation

Im Vergleich zum Atlantik und Pazifik wurden im Indischen Ozean bisher nur
wenige hydrographische Messungen durchgefithrt. Die Kenntnis der hier skizzier-
ten grofriumigen Oberflichenzirkulation stammt aus Schiffsdriftdaten (DEFANT,
1961; CUTLER UND SWALLOW, 1984; NIILER ET AL., 2003), Driftern (MOLINARI



a) Mittlerer Windstress b) Mittlere Windstress—Rotation
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c) Mittlerer Sverdrup—Transport

Abbildung 3.3: Mittlerer Windstress [Nm~2] (a), Windstress-Rotation [10~7 Nm=3]
(b) und Sverdrup-Transport [Sv] (c) aus NCEP/NCAR (1990-1999) (nach
ScHOTT UND J. MCCREARY, 2001).

ET AL., 1990; SHENOI ET AL., 1999) und Altimeter-Daten (z. Bsp. FU UND CHE-
NEY, 1995). Weiterhin wurden in den letzten Jahren im Rahmen von WOCE
(World Ocean Circulation Ezperiment) und ARGO (Array of Realtime Geostrophic
Oceanograhy, ARGO-SCIENCE-TEAM, 1998) frei profilierende Floats sowohl fiir die
oberen Schichten als auch fiir die Tiefe (DAvIs, 2005) eingesetzt.

Stidhemisphére: Der weitaus grofite Teil des Indischen Ozeans befindet sich in der
Siidhemisphére und ist im Vergleich zum NIO wesentlich weniger befahren, so dass
relativ wenig hydrographische Daten vorliegen. Die Zirkulation der Siidhemisphére
folgt grundsatzlich der Sverdrup-Balance (Abb. 3.3c) und unterliegt einer gerin-
gen saisonalen Variabilitit. Die Zirkulation wird durch den antizyklonalen Subtro-
penwirbel und den zyklonalen Tropenwirbel bestimmt, dessen nérdlicher Ast der
Siiddquatoriale Gegenstrom (South Equatorial Countercurrent, SECC) darstellt
(Abb. 3.4b), der ostwiirts zwischen 10°S und dem Aquator setzt und nur wihrend
des Wintermonsuns existiert (SWALLOW ET AL., 1983).

Beide Wirbel werden durch den Siiddquatorialstrom (South Equatorial Current,
SEC) unterteilt (Abb. 3.4), der durch den Siidostpassat (Abb. 3.1) angetrieben
wird und westwirts im Bereich zwischen 10°-20°S stromt. Mit dem SEC wird
Wasser aus der Region des ITF in einem zonalen Band nach Westen transportiert
(GORDON ET AL., 1997). Der SEC spaltet sich bei ca. 17°S in einen nérdlichen und
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Abbildung 3.4: Schematische Darstellung der Oberflichenzirkulation wdhrend
des Sommermonsuns (a) und des Wintermonsuns (b). Stdhemisphdre: SEC-
Sidéiquatorialstrom, SECC-Siddquatorialer Gegenstrom, SEMC (NEMC)-Sidost-
(Nordost-) Madagaskarstrom, EACC-Ostafrikanischer Kistenstrom, SJC-Sid-
Javastrom, LC-Leeuwinstrom; EGC-Eastern Gyral Current; Nordhemisphdre: SC-
Somalistrom, SG-Southern Gyre, GW-Great Whirl, SMC-Stidwest-Monsunstrom,
NMC-Nordost-Monsunstrom (nach SCHOTT UND J. MCCREARY, 2001).

einen siidlichen Stromungszweig auf (SWALLOW ET AL., 1988; Abb. 3.4). Der siidli-
che Zweigt verlauft als westlicher Randstrom 6stlich von Madagaskar und ist als
Siidost-Madagaskarstrom (South East Madagascar Current, SEMC) bekannt (Abb.
3.4). Siidlich von Madagaskar retroflektiert ein Teil des Siidost-Madagaskarstroms
in den Subtropenwirbel, ein anderer Teil setzt sich fort in den Agulhasstrom (Agul-
has Current, AC). Der nordliche Zweig, Nordost-Madagaskarstrom (North East



Madagascar Current, NEMC) genannt, passiert die Nordspitze von Madagaskar
bei Kap Amber (Abb. 3.4). Der Hauptanteil des Nordost-Madagaskarstroms ver-
sorgt den Ostafrikanischer Kiistenstrom (FEast African Coastal Current, EACC;
Abb. 3.4), wihrend ein siidwértiger Zweig durch den Mosambik-Kanal verlduft.
Aufgrund seiner Lage siidlich des Monsun-Gebietes ist der SEC keiner starken
saisonalen Variabilitidt unterworfen, wie anhand von Beobachtungsdaten gezeigt
werden konnte (z.B. SWALLOW ET AL., 1988).

Auf der Ostseite des Beckens tritt der Siid-Java Strom (South Java Current, SJC)
vor der Kiiste Javas auf (Abb. 3.4). Er resultiert aus dem Wechsel in den Monsun-
winden, sowie aus dem Anstieg der Niederschlagsrate zum Aquator (QUADFASEL
UND CRESSWELL, 1992). Der Strom transportiert im Wechsel dquatoriales Was-
ser siidostlich entlang der Kiiste wihrend des Wintermonsuns und Wasser aus der
Einstromregion nordwestlich im Sommermonsun.

Die Westseite von Australien wird vom Leeuwinstrom (Leeuwin Current, LC) ge-
prigt (Abb. 3.4), der eine besondere Rolle in der Oberflichenzirkulation spielt,
da er entgegen der vorherrschenden dquatorwirtigen Winde polwérts entlang der
australischen Kiiste stromt und kein Auftrieb an der Kiiste existiert (CRESSWELL
UND GOLDING, 1980). Demnach wird der LC nicht durch den Wind angetrieben,
sondern reagiert lediglich auf die Dynamik des Windes, indem die Stromung dann
am stirksten (schwichsten) ist, wenn der Wind am schwéchsten (stérksten) ist
(ScroTT UND J. MCCREARY, 2001).

Der LC wird durch einen siiddwértigen Druckgradienten entlang der Westkiiste von
Australien angetrieben, der aufgrund des Einstroms durch die Indonesischen Pas-
sagen entsteht (SMITH ET AL., 1991). Der Druckgradient zwischen dem warmen
und salzarmen Wasser nordwestlich und dem kélteren und salzreicheren Wasser
siidwestlich von Australien resultiert ganzjihrig in einer warmen Strémung in Rich-
tung des Druckgefilles, die entgegen den Wind setzt (GODFREY UND RIDGEWAY,
1985; SMITH ET AL., 1991). Die sterische Hohendifferenz entlang der Westkiiste
wird durch den hohen Wirmeverlust des Ozeans an die Atmosphiére siidwestlich
von Australien aufrecht erhalten (GODFREY UND WEAVER, 1991). Weiterhin ver-
hindert der warme siidwirtige Strom vor Australien eine Abkiihlung der Was-
sermassen, die normalerweise in den Ostlichen Randstromgebieten der Subtropen
aufgrund des Auftriebs durch kiistenparallele Winde zu beobachten ist (GORDON,
2005).

Der Eastern Gyral Current (EGC) stromt in der Region zwischen Australien und
Indonesien ostwérts (Abb. 3.4). Der Strom wurde von MEYERS ET AL. (1995) zum
ersten Mal untersucht. Seine Dynamik ist nicht vollstindig geklirt. Da der Strom
nicht windgetrieben ist, wird angenommen, dass sein Antrieb thermodynamisch
iiber die Oberflichenfliisse erfolgt. Weiterhin wird vermutet, dass er einen Teil des
ITF rezirkuliert und in den SEC bzw. L.C einspeist.

Nordhemisphére: In der Nordhemisphire reagiert die Oberflichenzirkulation auf
die saisonalen Richtungswechsel der Monsunwinde (Abb. 3.1a,c). Im westlichen
Becken ist entlang der Kiiste Somalias kaltes Auftriebswasser als Folge des ablan-
digen Ekman-Transportes zu beobachten, der aus dem kiistenparallelen Siidwest-



monsun resultiert (SCHOTT, 1983). Wihrend des Sommermonsuns (Mai bis Sep-
tember) versorgt der EACC den Somalistrom (Somali Current, SC; SWALLOW
ET AL., 1983), der wihrend des Sommermonsuns nordwiirtig iiber den Aquator
setzt (Abb. 3.4a).

Wiéhrend des Sommermonsuns bilden sich zwei antizyklonale Wirbel vor der Kiiste
Somalias, deren Zentren sich zwischen 3°-5°N (Southern Gyre, SG) bzw. zwischen
8°-10°N (Great Whirl, GW; FINDLAY, 1866) befinden (Abb. 3.4a). Die Entwick-
lung beider Wirbel ist eng mit dem zeitlichen Verlauf und der Stérke des ein-
setzenden Monsuns verbunden (SCHOTT ET AL., 1990). An den nérdlichen Flan-
ken beider Wirbel wird kaltes Auftriebswasser an die Oberfliche gebracht (Abb.
3.4a), das als SST-Anomalie auf Satellitenbildern zu identifizieren ist (EVANS UND
BROWN, 1981). Das Auftriebswasser des SG strémt nérdlich des Aquators ostwirts
ins Innere des Arabischen Meeres und versorgt den siidwértigen Ekman-Transport
itber den Aquator (SCHOTT UND J. MCCREARY, 2001; Abb. 3.4a). Ein anderer
Teil der SG-Ablosung rezirkuliert siidwiirts iiber den Aquator (SCHOTT ET AL.,
1990), so dass nur ein sehr geringer Wassermassenaustausch zwischen dem SG und
dem GW besteht (SCHOTT ET AL., 1997). Bedingt durch die nahezu geschlos-
sene Zirkulation des vollstindig entwickelten GWs ist ein ostwértiger Ausstrom
von GW-Auftriebswasser in das Arabische Meer sehr gering oder findet erst nach
seiner Erwdrmung wihrend der GW-Zirkulation statt (SCHOTT ET AL., 2002). Vor-
wiegend erfolgt der Wassermassenaustausch durch die Sokotra-Passage (SCHOTT
ET AL., 1997).

Entsprechend den treibenden Windsystemen gleicht das Stromsystem des Indi-
schen Ozeans wihrend des Wintermonsuns dem der anderen Ozeane. Es existiert
aber nur ein siiddquatorialer Gegenstrom. Im westlichen Becken bewirkt der Win-
termonsun eine Umkehrung des SC (DUING UND SCHOTT, 1978; CoX, 1976; JEN-
SEN, 1991; Abb. 3.4b). Der SEC versorgt weiterhin den Nordost-Madagaskarstrom
und den EACC, auf den der nun siidwiérts strémende SC bei ca. 2°S trifft. Der
EACC und der SC versorgen in dieser Phase den Siiddquatorialen Gegenstrom. Der
Stidwest-Monsunstrom (Southwest Monsoon Current, SMC) siidlich von Sri Lanka
(Abb. 3.4a) kehrt sich um und stromt jetzt als Nordost-Monsunstrom (Northeast
Monsoon Current, NMC) zwischen dem Aquator und 10°N westwirts (Abb. 3.4b).

In den halbjéhrlichen Ubergangsphasen zwischen Nordost- und Siidwestmonsun
stromt ein ostwirtiger Oberflichenjet mit hoher Geschwindigkeit entlang des
Aquators, der zuerst von WYRTKI (1973) beschrieben wurde. Der Wyrtki-Jet (W.J)
wird durch starke Westwinde angetrieben und erreicht maximale Geschwindigkei-
ten im Mai und Oktober. Der WJ wird mit einer Vertiefung der 20°C-Isotherme
im Ostbecken und einer Abflachung im Westbecken in Zusammenhang gebracht.

3.3 Vergleich von Modell und Beobachtung

Zur Validierung der Modelle wird zunéchst die mittlere saisonale Zirkulation an-
hand verschiedener Schnitte untereinander, sowie mit fritheren Ergebnissen aus Be-
obachtungen und Modellen verglichen. Im Hinblick auf spitere Untersuchungen der



CEC-Variabilitét liegt die Konzentration hauptséichlich auf der dquatorialen Zir-
kulation. Weitere Schliisselstellen sind die Indonesischen Passagen und die Region
um den Mosambik-Kanal. Uber den ITF findet ein GroBteil des Wassermassenaus-
tausches zwischen dem Indischen Ozean und dem Pazifik statt (GODFREY, 1996).
Der Mosambik-Kanal spielt eine groBe Rolle im Zirkulationssystem des Indiks,
da er eine Verbindung beschreibt iiber den der SEC den Agulhasstrom versorgt
(GORDON, 1986).

3.3.1 Aquator

Die interhemisphérische CEC im Indischen Ozean verbindet Subduktionszonen
im Siiden und Auftriebsgebiete im Norden iiber einen nordwértigen Transport
im westlichen Randstrom und wird durch einen oberflichennahen siidwartigen
Ekman-/Sverdrup-Transport iiber den Aquator hinweg im Inneren geschlossen
(SCHOTT ET AL., 2002).

Abbildung 3.5 zeigt die meridionale Geschwindigkeit am Aquator fiir die Monats-
mittel Juli und Januar (1992-2001) sowie im Jahresmittel fiir die Modelle SODA
und ECCO. Beide Modelle zeigen den halbjihrlich mit dem Monsun umkehrenden
SC in den oberen 100 m westlich von 46°0 (Abb. 3.5, a-d) in guter Ubereinstim-
mung mit Verankerungsmessungen (SCHOTT ET AL., 1990; Abb. 3.6a, b): sowohl
die Assimilationsmodelle SODA und ECCO als auch die Beobachtungsdaten be-
schreiben im Juli einen nordwartigen Randstrom mit maximalen Geschwindigkei-
ten von iiber 100 cm s~ und Transporten von 17,6 Sv (SODA), 23,9 (ECCO) und
21 Sv (Beobachtung) in den oberen 500 m Tiefe.

Im Wintermonsun kehrt sich der SC an der Oberfliche um (Abb. 3.5¢,d). Aus Ver-
ankerungsmessungen ist der nordwirtige Unterstrom bekannt (SCHOTT ET AL.,
1990), der ganzjihrig in einer Tiefe von 100-400 m Tiefe existiert (Abb. 3.6).
In beiden Modellen wird der Unterstrom ganzjihrig représentiert (Abb. 3.5a-
f). Der oberflichennahe Randstrom wird von den stirkeren Stromungsverhéltnis-
sen wihrend des Sommermonsuns dominiert, so dass der Strom im Jahresmittel
nordwértig verlduft. Im Mittel liegt der Transport des SC in den oberen 500 m
der Wassersiule mit 8,1 (SODA) bzw. 9,6 Sv (ECCO) knapp unter dem Beobach-
tungswert von 10 Sv (Abb. 3.6¢).

Der Transport im Inneren des Indischen Ozeans innerhalb der CEC wird am
Aquator durch eine vertikal-meridionale Umwilzzelle und ihre saisonalen Rich-
tungswechsel bestimmt, die in der Literatur als dquatoriale Zelle (Equatorial
Roll) bekannt ist (WACONGNE UND PACANOWSKI, 1996). Die dquatoriale Zelle
ist auf die oberen 100 m Tiefe und zwischen 2°S-2°N begrenzt und resultiert aus
einem siidwirtigen (nordwirtigen) Ekman-Transport iiber den Aquator hinweg
und gleichzeitig auftretenden nordwirtigen (siidwértigen) Winden direkt auf dem
Aquator wihrend des Sommermonsuns (Wintermonsuns), die einen nordwértigen
(stidwértigen) Strom an der Oberfliche antreiben (WACONGNE UND PACANOWSKI,
1996; MIYAMA ET AL., 2003).

Entsprechend zeigt die dquatoriale meridionale Zirkulation im borealen Som-
mer aus den Modellen ECCO und SODA die flache dquatoriale Zelle mit einem
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Abbildung 3.5: Meridionale Geschwindigkeit [cm s 1] in den oberen 500 m iiber
den Aquator aus SODA (linke Spalte) und ECCO (rechte Spalte). Gezeigt sind
Monatsmittel fir Juli (a, b) und Januar (c, d) sowie Jahresmittel (e, f) (1992-
2001). Positiv und blau ist nordwdrts. Eingezeichnet sind Randstromtransporte
[Sv] fiir verschiedene Tiefen sowie der sidwdrtige, der nordwdirtige und der Netto-
Transport im Inneren oberhalb von 100 m.
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Abbildung 3.6: Meridionale Geschwindigkeit [cm s~'] in den oberen 1000 m iiber
den Aquator aus Verankerungsmessungen fiir a) Juli, b) Januar und c) Jahresmit-
tel. Positiv und weif8 ist nordwdrts. (Aus: SCHOTT ET AL., 1990).

siidwirtigen Netto-Transport in den oberen 100 m von —32,7 Sv (SODA) und
—37,8 Sv (ECCO) (Abb. 3.5a, b). Wihrend des Sommermonsuns ist die dqua-
toriale Zelle wesentlich stirker auf der Westseite des Schnittes entwickelt, unter
der Achse des Findlater Jets zwischen 50°und 60°O. Beobachtungen zeigen im
westlichen Becken einen Unterstrom von iiber 20 cm s~ (SCHOTT ET AL., 2002).
Die umgekehrte Situation ergibt sich im Wintermonsun (Abb. 3.5¢,d) mit einem
nordwirtigen Netto-Transport von 12,7 Sv (SODA) und 21,3 Sv (ECCO). Im jahr-
lichen Mittel wirkt sich die Dominanz der Sommermonsun-Situation auf die dqua-
toriale Zelle aus (Abb.3.5e,f). Nordwirtige Oberflichenstromung und siidwirtige
Unterstrémung bis in 100 m Tiefe, die ihr Maximum in der Region des Findla-
ter Jets besitzt, erzeugen einen siidwirtigen Netto-Transport von —8,4/ — 8,9 Sv
(SODA/ECCO) in den oberen 100 m. Die éiquatoriale Zelle ist auf die Deckschicht
begrenzt (SCHOTT ET AL., 2002), so dass innerhalb der dquatorialen Zelle nur
geringe diapyknische Vermischung stattfindet. Damit hat sie keinen signifikanten
Einfluss auf den dquatorialen Wirmetransport (WACONGNE UND PACANOWSKI,
1996).

Die Jahresmittelwerte fiir den Randstrom in den oberen 500 m und den Transport
im Inneren, die die meridionalen Pfade der CEC darstellen, kompensieren sich in-
nerhalb beider Modellen gut. Allerdings zeigen die Monatsmittel der meridionalen
Geschwindigkeit im Juli und Januar im Inneren grofie Unterschiede: zum einen ist
die dquatoriale Zelle entlang des gezeigten dquatorialen Schnittes in ECCO weniger
intensiv ausgebildet als in SODA. Aulerdem weist der Netto-Transport im Inneren
in ECCO wesentlich héhere Werte auf als in SODA. Da der Sverdrup-Transport
eine entscheidende Rolle in der siidwirtigen Rezirkulation iiber den Aquator in-
nerhalb der CEC spielt, werden zunichst die Modell-Windfelder aus SODA und
ECCO validiert.

Ein Vergleich des mittleren Jahresganges des Sverdrup-Transportes (Abb. 3.7) fiir
die Periode 1992-2001 aus verschiedenen Windstress-Feldern zeigt eine gute Uber-
einstimmung der Ergebnisse aus SODA, NCEP und ERS 1/2. Dagegen beschreibt
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Abbildung 3.7: Mittlerer Jahresgang des dquatorialen Sverdrup-Transportes [Su]
aus SODA (schwarz), ECCO (rot), NCEP (blau) und ERS 1/2 (grin). Einge-
zeichnet sind Mittel und Standard-Abweichung des Sverdrup- Transportes.

der Sverdrup-Transport aus ECCO wéhrend der Monsunphasen dramatisch héhe-
re Werte. Die hohen saisonalen Unterschiede zwischen den Modellen SODA und
ECCO fiir den inneren Transport itber den Aquator sind daher auf die zum Teil
doppelt so groflen Sverdrup-Transporte aus ECCO im Januar und Juli zuriick-
zufithren. Diese hohen Sverdrup-Transport-Raten aus dem ECCO-Modell resul-
tieren aus einer unrealistischen Modifizierung des Windstresses, die vorgenommen
wird, um Unterschiede zwischen den Zustandsgréfien im Modell und den Beobach-
tungsdaten zu verringern. Ignoriert man die unrealistisch hohen Amplituden des
Sverdrup-Transportes aus ECCO, zeigen die iibrigen Zeitreihen im 10-Jahresmittel
einen siidwirtigen Sverdrup-Transport am Aquator zwischen —6,9 Sv (NCEP)
und —7,4 Sv (ERS 1/2) mit Standardabweichungen zwischen +0,9 Sv (NCEP)
bis £1,9 Sv (SODA), die in der Groflenordnung mit dem Transport im Inneren
(Abb. 3.5) iibereinstimmen.

Ein weiterer Vergleich der entlang des Aquators gemittelten Windstress-Anomalien
aus SODA und ECCO zeigt eine sehr gute Ubereinstimmung der zonalen
Windstress-Komponente (Abb. 3.8a). In den Jahren 1994 und 1997 sind in beiden
Modellen hohe negative Anomalien zu beobachten, die die anomalen Ostwinde ent-
lang des Aquators widerspiegeln, die wihrend eines Indian Ocean Dipole/Zonale
Mode-Jahres (IODZM) stattfinden. Der Jahresgang des zonalen Windstresses
(Abb. 3.8b) zeigt sowohl in SODA als auch in ECCO maximale Westwinde
wihrend der halbjihrlichen Ubergangsphasen zwischen Nordost- und Siidwest-
monsun. Wihrend des Wintermonsuns zeigt der zonale Windstress in ECCO eine
wesentlich stirkere westwértige Komponente.

In den Anomalien der meridionalen Windstress-Komponente sind grofie Unter-
schiede zwischen SODA und ECCO zu erkennen, die vor allem in den Jahren
1996 bis 1998 durch eine wesentlich hthere Variabilitit in SODA deutlich werden
(Abb. 3.8c). Die Unterschiede zwischen beiden Assimilationsmodellen spiegeln sich
ebenfalls im Jahresgang der meridionalen Windstress-Komponente wider (Abb.
3.8d). Die geringere Amplitude des Windstresses am Aquator in ECCO kénnte ein
Grund dafiir sein, dass die nordwirtige (siidwértige) Oberflichenstromung iiber
den Aquator im Juli (Januar) in ECCO wesentlich schwicher ist als in SODA.
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(b) Jahresgang der zonalen Windstress-Komponente und (c) Anomalien und (d)
Jahresgang der meridionalen Windstress-Komponente.

3.3.2 Zirkulation im Subtropenwirbel

Mosambik-Kanal: Die Wassermassen verlassen den Indischen Ozean iiber die
Subtropen nach Siiden und tragen zu seiner Ankopplung an das Weltmeer bei.
Uber den SEC besteht die Verbindung zum ITF, dessen westwirtiger Einstrom

vom Pazifik her durch den siidwiértigen Durchstrom im Mosambik-Kanal zum Teil
kompensiert wird (z.B. GANACHAUD ET AL., 2000).
Die mittlere Zirkulation (1992-2001) in der Schicht 26,5 < oy < 27,3 in der Re-

gion des Mosambik-Kanals zeigt in beiden Modellen (ECCO, SODA) den SEC
zwischen 10-20°S und die Aufspaltung 6stlich von Madagaskar bei 18-19°S in den

Siidost- und Nordost-Madagaskarstrom (Abb. 3.9). Den Beobachtungen von SWAL-
LOW ET AL. (1991) entsprechend stromt der Nordost-Madagaskarstrom um die

Nordspitze Madagaskars und spaltet sich an der Kiiste bei ca. 9°S in einen nord-
Kanal stromt.

und siidwéirtigen Zweig auf, wobei ein Grofiteil nach Siiden durch den Mosambik-

SWALLOW ET AL. (1991) verglichen den Transport des Nordost-Madagaskarstroms

in verschiedenen Dichteklassen mit dem des EACC und am Aquator und konnten

damit zeigen, dass sich der oberflichennahe Strom des Nordost-Madagaskarstroms

(09 < 26,5) fast vollstindig in den EACC fortsetzt. Zwischen 4°S und dem Aqua-

tor rezirkulieren 2/3 (~ 10 Sv) des EACC in den Siiddquatorialen Gegenstrom. Im
Sprungschichtbereich zwischen 26,5 < oy < 27,3 dagegen gehen 2/3 des Transpor-
tes (~ 7 Sv) zwischen dem Nordost-Madagaskarstrom und dem EACC verloren,
die nach Siiden in den Mosambik-Kanal stromen.

Transportraten innerhalb verschiedener Dichtelevel aus beiden Modellen bestéti-

gen diese Angaben im Sprungschichtbereich in ihren Relationen, allerdings mit

unterschiedlichen Zahlen. SODA zeigt einen westwértigen Transport von 12 Sv bei
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Abbildung 3.9: Mittlere Zirkulation innerhalb 26,5 < og < 27,3 sowie Transportbe-
rechnungen innerhalb verschiedener Dichteklassen (o9 < 24,5; 24,5 < oy < 26,5;
26,5 < 09 < 27,3) in der Region des Mosambik-Kanals aus SODA (a) und ECCO
(b) von 1992-2001.

Madagaskar (Abb. 3.9a). Davon stromen 8 Sv durch den Kanal nach Siiden und 4,5
Sv nordwirts. Bei ECCO flieen mit dem westwirtigen Nordost-Madagaskarstrom
8 Sv nordlich von Madagaskar, von denen ~ 5 Sv um die Nordspitze herum durch
den Mosambik-Kanal stromen und 3 Sv mit dem EACC nach Norden transportiert
werden (Abb. 3.9b). In den oberen Schichten werden in beiden Modellen 2/3 des
Nordost-Madagaskarstroms in den EACC transportiert. Ubereinstimmend mit den
Beobachtungen von SWALLOW ET AL. (1991) rezirkulieren im SODA-Modell 2/3
(12 Sv) des EACC in den Siididquatorialen Gegenstrom. Im ECCO-Modell dagegen
beschreibt der EACC vor allem oberhalb von oy < 24,5 einen geringen Verlust des
EACC an den Siidiquatorialen Gegenstrom, so dass sich am Aquator eine nahezu
unverdndert intensive Oberflichenstromung zeigt. Die hohe Oberflichenstromung
am Rand wird, wie bereits diskutiert (Kap. 3.3.1), durch eine Verinderung des
Windstresses hervorgerufen.

Die Sprungschichtzirkulation im Mosambik-Kanal beschreibt bei SODA einen aus-
geprigten zonalen Stromungsgradienten mit hohen von der Topographie gefiihr-
ten stidwartigen Geschwindigkeiten auf der Westseite des Kanals (Abb. 3.9a),
wéhrend sich im ECCO-Modell der Durchstrom im Kanal sehr gleichférmig zeigt
(Abb. 3.9b). Die mittlere Zirkulation, die aus Beobachtungsmessungen von Drif-
tern (SAETRE, 1985; LUTJEHARMS ET AL., 2000) und aus Verankerungsmessungen
(RIDDERINKHOF UND DE RULITER, 2003) abgeschitzt wurde, beschreibt einen
stidwartigen Strom entlang des Kontinentalhangs an der Westseite des Kanals,
den Mosambikstrom (Mozambique Current, MC) und einen nordwirtigen Strom
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Abbildung 3.10: Mittlere meridionale Geschwindigkeit [em s~1] (1992-2001) im

Mosambik-Kanal bei 25°S aus SODA (a) und ECCO (b). Positiv und blau ist
nordwdrts. Die Tiefenskala dndert sich bei 500 m.

auf der Ostseite des Kanals, den die Modelle nicht widerspiegeln. Ein meridionaler
Geschwindigkeitsschnitt aus SODA bei 23°S (Abb. 3.10a) bestétigt den starken
siidwartigen Stromungskern am Afrikanischen Schelf, der als Mosambikstrom zu
identifizieren ist. Der siidwértige Mosambikstrom reicht von 100 m Tiefe bis zum
Boden herab, erreicht sein Maximum von -14 ¢cm s~! zwischen 400-500 m Tiefe
und besitzt einen Transport von -27,2 Sv. Modellergebnisse aus ECCO zeigen eine
maximale siidwirtige Geschwindigkeit von -6 cm s~ ! in den oberen 150 m auf der
Westseite des Kanals (Abb. 3.10b). Der nordwirtige Mosambik-Unterstrom, der in
Verankerungsmessungen am Afrikanischen Kontinentalhang in 1500 m und 2500 m
Tiefe zu beobachten ist (RIDDERINKHOF UND DE RULJITER, 2003), wird in beiden
Modellen nicht reproduziert.

Aus Beobachtungen ist weiterhin bekannt, dass der Durchstrom im Mosambik-
Kanal eine hohe Variabilitit aufweist (RIDDERINKHOF UND DE RULJTER, 2003).
Untersuchungen der TOPEX/Poseidon Altimetrie zeigten, dass der Durchstrom
zum Teil durch siidwirts propagierende antizyklonale Wirbel gepriagt wird
(SCHOUTEN ET AL., 2003), fiir deren Bildung es unterschiedliche Theorien gibt.
In einem numerischen Modell von B1ASTOCH UND KRAUSS (1999) werden die-
se Wirbel nordlich von Madagaskar durch barotrope Instabilititen innerhalb des
SEC gebildet und propagieren entlang der Kiiste nach Siiden. DE RUIJTER ET AL.
(2002) vertreten die Theorie, dass die Wirbel am noérdlichen Eingang des Ka-
nals durch von Osten kommende Rossby-Wellen getriggert werden. Innerhalb der
borealen Sommermonate Dezember bis Februar bilden sich in beiden Modellen
SODA und ECCO antizyklonale Wirbel am Eingang des Mosambik-Kanals, die
bei ECCO sehr ausgeprigt sind und in manchen Jahren bis in den Mérz hinein
existieren (Abb. 3.11b). Im Gegensatz zu ECCO sind bei SODA auch im Kanal



a) SODA: Oberflachenzirkulation (DJF)

b) ECCO: Oberflachenzirkulation (DJF)

e
"/\ L a4
\\ >:I////////////
N\ \\\\\\t411111ﬂﬁ44
;- NSNS LR S S SN
l"\‘\‘\‘\‘\ \\\\\\\\.
‘, \\\\\\\<,
\‘,\ \ N {
NN \\-
W\ W
”\\ N ]
;,\ ******** /,I
Jie I R
VAR P R A |
g //t”fﬂ’tlf
RS l/r'ft!fﬂl’
FER R /lrrffw;;;l
R /,vryr;‘;;
[ (AN
(AN ] {“ AR AR 2R AR |
V2SN R T
“~/,,,,,,» /; \\\\\\\\\\] S S \“‘\i\\\\]
»//,,,,,,,,//’ I N N T R Y LR //////////// A N N T T )
P A A e B L S . SIS ) NN ULy
;)’11"‘r;';¢;\ ********** | LSS B IR B R B AN
f f ; ;
30° 40° 50° 60°E 0 7 40° 50° 60°E

Abbildung 3.11: Oberflichenstrémung im Wintermittel (Dezember-Februar 1992-
2001) in der Region des Mosambik-Kanals aus SODA (a) und ECCO (b).

selbst zwischen 18°und 25°S Wirbel zu erkennen, allerdings im Widerspruch zu
den Beobachtungen in zyklonaler Rotation (Abb. 3.11a. Diese Wirbel wiirden den
oberflichennahen nordwirtigen Strom im Jahresmittel bei 23°S (Abb. 3.10a) so-
wie den sehr geringen Transport oberhalb von oy <= 24,5 (Abb. 3.9a) erkliren.
Aufgrund der hohen Reibung in den beiden grob aufgelosten Modellen SODA und
ECCO wird die Bildung von Wirbeln jedoch unterdriickt, so dass in beiden Model-
len die Wirbelstruktur im Mosambik-Kanal sehr schwach bzw. nicht zu erkennen
ist.

Die Jahresginge des Transportes durch den Mosambik-Kanal aus den Model-
len SODA und ECCO (Abb. 3.12) beschreiben eine hohe Amplitude (SODA:
12 Sv; ECCO: 9 Sv) mit minimalem Durchstrom im April (SODA: -19 Sv; EC-
CO: -9 Sv) und maximalem Durchstrom im September (SODA: -32 Sv; ECCO:
-17 Sv). Der mittlere Netto-Ausstrom wird mit -25,8 Sv (SODA) bzw. -12,9 Sv
(ECCO) berziffert. Aus einem globalen Invers-Modell bestimmten GANACHAUD
ET AL. (2000) den Ausstrom aus dem Mosambik-Kanal mit -14+6Sv. Ein mitt-
lerer Netto-Transport von -17 Sv (SCHOUTEN ET AL., 2003) und ebenfalls -14
Sv (RIDDERINKHOF UND DE RUIJTER, 2003) wurden aus Verankerungsmessungen
abgeschitzt.

Die groflen Transportunterschiede im Mosambik-Kanal zwischen den Modeller-
gebnissen aus SODA und ECCO liegen in einer drastischen Transportzunahme
in SODA unterhalb von 700 m Tiefe begriindet. Transportprofile fiir den
Mosambik-Kanal (Abb. 3.13a), von der Oberfliche bis zum Boden integriert,
beschreiben oberhalb von 700 m eine relative gute Ubereinstimmung zwischen
SODA und ECCO mit maximalen Abweichungen von 5 Sv. Der sprunghafte
Anstieg des siidwértigen Transports in SODA unterhalb von 700 m spiegelt die
intensive siidwértige Stromung des Mosambikstroms (Abb. 3.10) wider, der im
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Abbildung 3.12: Anomalien (dinne Kurven) und Jahresgang (fette Kurven) des
Transports [Sv] durch den Mosambik-Kanal bei 253°S aus SODA (schwarz) und
ECCO (rot) von 1992-2001. Positiv ist nordwdrts.

ECCO-Modell nicht beschrieben wird.

Madagaskar- Australien: Die mittlere Meridionalzirkulation entlang 23°S
zwischen Madagaskar und Australien zeigt in beiden Modellen jeweils zwei Rand-
strome (Abb. 3.14a, b). Auf der Westseite befindet sich 6stlich von Madagaskar bis
in eine Tiefe von ca. 2000 m der Siidost-Madagaskarstrom mit Transporten von
-14,4 bzw. -15,8 Sv (SODA/ECCO). Hydrographische Messungen von SWALLOW
ET AL. (1988) ergaben einen Transport von -20 Sv. Die Westseite von Australien
wird vom LC geprégt. Die Modelle SODA und ECCO zeigen starke Unterschiede
in der Simulation des LC, der in SODA mit 20 cm s~ (ECCO: 6 cm s 1)

a) 2308, Mosambik—Kanal b) 2308, Madagaskar—Australien c) 32’s
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Abbildung 3.13: Mittlere zonal integrierte Transportprofile [Sv] (1992-2001) aus
SODA (schwarz) und ECCO (rot) idber a) 28°S: Mosambik-Kanal, b) 23°8S:
Madagaskar-Australien und ¢) 32°S. Das Ergebnis aus ROBBINS UND TOOLE
(1997) ist in Abb. 3.13c in blau eingezeichnet. Die Tiefenskala dndert sich bei
500 m.



wesentlich hohere Geschwindigkeiten zeigt und bis in eine Tiefe von 300 m reicht
(ECCO: 200 m) (Abb. 3.14a, b). Die unterschiedliche Struktur des LC spiegelt
sich auch in seinen Transportraten wider (SODA: -6,7 Sv; ECCO: -1,7 Sv).

Der Gesamttransport zwischen Madagaskar und Australien iiber 23°S ist in bei-
den Modellen nordwértig (SODA: 9,4 Sv; ECCO: 2,2 Sv) (Abb. 3.13b), wihrend
die Invers-Modelllsung einen siidwértigen Transport von —4 £+ 6 Sv beschreibt
(GANACHAUD ET AL., 2000). Der drastische Unterschied zwischen den beiden Mo-
dellergebnissen aus SODA und dem Invers-Modell hingt mit dem unrealistisch
hohen Transport durch den Mosambik-Kanal unterhalb von 700 m in SODA zu-
sammen (Abb. 3.13a), der im Inneren zwischen Madagaskar und Australien durch
einen starken nordwirtigen Einstrom kompensiert werden muss.

Von der Oberflidche bis zum Boden integrierte Profile filer den Transport zwischen
Madagaskar und Australien oberhalb von 700 m zeigen in beiden Modellen einen
nahezu identischen Verlauf (Abb. 3.13b). Aufgrund zweier starker nordwirtiger
Einstrome im SODA-Modell zwischen 700 und 1000 m sowie unterhalb von 2000
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Abbildung 3.14: Mittlere meridionale Geschwindigkeit [cm s~'] (1992-2001) zwi-
schen Madagaskar und Australien entlang 23°S aus SODA (a) und ECCO (b).
Positiv und blau ist nordwdrts. Die Tiefenskala dndert sich bei 500 m.



m klaffen die Profile beider Modelle in der Tiefe auseinander. Der tiefe nordwirtige
Einstrom unterhalb von 2000 m bei 23°S betriagt in SODA 5,7 Sv (Abb. 3.13b) und
wird an der 6stlichen Flanke des Ninetyeast Ridge in das Westaustralische Becken
gefithrt. Ein weiterer Anteil stromt Ostlich von Madagaskar in das Madagaskar
Becken. In ECCO findet der tiefe Einstrom in das Madagaskar bzw. das Westau-
stralische Becken unterhalb von 3700 m Tiefe statt und fillt mit einem Transport
von 2,8 Sv wesentlich geringer aus als in SODA (Abb. 3.13b). GANACHAUD ET AL.
(2000) bezifferten den Transport zwischen Madagaskar und Australien unterhalb
von 2000 m mit ca. 10 Sv wesentlich hoher. Mit einem Wert von 16 Sv schitzte
WARREN (1981) den mittleren tiefen Einstrom iiber 18°S aus hydrographischen
Messungen ebenfalls weitaus grofler ein als die Assimilationsmodelle.

Der Transport iiber den gesamten 23°S-Schnitt (Abb. 3.13a, b) zeigt mit
—16,4 Sv (SODA) und —10,7 Sv (ECCO) eine gute Ubereinstimmung mit
dem Invers-Modellergebnis von —18 + 6 Sv (GANACHAUD ET AL., 2000) und
entspricht aufgrund der Massenerhaltung dem ITF-Transport (Kap. 3.3.3). Aus
Beobachtungsdaten im Winter 1976 (WARREN, 1981) wurde der Transport iiber
18°S mit —10,4+£3,1 Sv bestimmt. Diese Abschitzung liegt ebenfalls innerhalb
der hier untersuchten Modelllésungen von SODA (-15,1 Sv) und ECCO (-9,2 Sv)
iiber 23°S (Abb. 3.18).

Der siidliche Rand des Subtropenwirbels: Die mittlere meridionale
Geschwindigkeit entlang 32°S (Abb. 3.15a, b) aus SODA und ECCO zeigt einen
stark abgeschwichten LC im Vergleich zum 23°S-Schnitt mit Transporten von
-2,1 Sv (SODA) und -1,5 Sv (ECCO). Der westliche Rand bei 32°S wird durch
den Agulhasstrom dominiert, der in beiden Modelllésungen von der Oberfliche
bis zum Boden reicht. Der Agulhasstrom weist in ECCO und SODA starke
siidwiirtige Transporte von -60 Sv (SODA) bzw. -80 Sv (ECCO) auf und ist mit
Messungen zwischen —66 Sv und —70 Sv (BEAL UND BRYDEN, 1997; BRYDEN
UND BEAL, 2001) bzw. —85 Sv (TOOLE UND WARREN, 1993) vergleichbar.

Der Netto-Transport iiber den 32°S-Schnitt beschreibt einen siidwirtigen Aus-
strom von —16,4 Sv (SODA) bzw. —10,7 Sv (ECCO) im jahrlichen Mittel (Abb.
3.13c), der im Rahmen der Ergebnisse von —16+5 Sv (GANACHAUD ET AL., 2000)
bzw. —10 Sv (ROBBINS UND TOOLE, 1997) aus dem Invers-Modell bzw. aus Be-
obachtungen liegt. Der saisonal gemittelte Transport betrigt —18,8 Sv/—12,5 Sv
(SODA/ECCO) im Juli. TOOLE UND WARREN (1993) schitzten den Transport
iiber 32°S aus hydrographischen Schnitten mit —10,3+2,3 Sv (Sommer) (Tab.
3.1). Sowohl Jahresmittel als auch saisonaler Gang entsprechen aufgrund der Mas-
senerhaltung dem ITF-Transport (Kap. 3.3.3, Abb. 3.18b)

Wie in den Transportprofilen fiir den 23°S-Schnitt zeigt sich in den Profilen fiir
den von der Oberfliche bis zum Boden integrierten Transport iiber 32°S eine gu-
te Ubereinstimmung in den Modellergebnissen aus SODA und ECCO oberhalb
von 700 m (Abb. 3.13c). Unterhalb von 700 m Wassertiefe unterscheiden sich die
Profile beider Modelle stark in der Beschreibung der tiefen Umwilzzirkulation.
Die tiefe meridionale Umwélzzirkulation wird viel diskutiert mit weit voneinander
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Abbildung 3.15: Mittlere meridionale Geschwindigkeit [cm s~'] (1992-2001) zwi-
schen Afrika und Australien entlang 32°S aus SODA (a) und ECCO (b). Positiv
und blau ist nordwdrts. Die Tiefenskala dndert sich bei 500 m.

abweichenden Ergebnissen fiir den tiefen Einstrom von 10,1 Sv (BRYDEN UND BE-
AL, 2001), 10,64+4 Sv (GANACHAUD ET AL., 2000), 23+4 (SLOYAN UND RINTOUL,
2001) und 27410 Sv (TOOLE UND WARREN, 1993). Der von TOOLE UND WARREN
(1993) berechnete hohe Einstrom wurde bei einer erneuten Analyse des gleichen
Schnittes auf den Wert von 1243 Sv reduziert (ROBBINS UND TOOLE, 1997) mit
der Begriindung, dass ein nordwiértiger Transport dieser Gréfenordnung zuviel Si-
likat in das nordliche Becken transportieren wiirde. Das regionale Modell von FER-
RON UND MAROTZKE (2003), in dem Beobachtungen im GCM assimiliert werden,
zeigt einen tiefen Einstrom von 17 Sv unterhalb von 3200 m und einem kompen-
sierenden Ausstrom zwischen 1000 und 3200 m Tiefe. Eine mégliche Erklarung fiir
den Unterschied zwischen den Invers-Modellen von GANACHAUD ET AL. (2000)
und SLOYAN UND RINTOUL (2001) stiitzt sich auf die unterschiedliche Wahl der
hydrografischen Schnitte, die in unterschiedlichen Jahren bzw. zu verschiedenen
Jahreszeiten aufgenommen wurden (FERRON UND MAROTZKE, 2003).

In SODA erfolgt der tiefe nordwértige Einstrom iiber den gesamten 32°S-Schnitt



unterhalb von 2000 m mit einem Transport von 9,5 Sv und liegt damit in guter
Ubereinstimmung mit Beobachtungen von BRYDEN UND BEAL (2001) und RoB-
BINS UND TOOLE (1997) (Abb. 3.13c), sowie Ergebnissen aus dem Invers-Modell
von GANACHAUD ET AL. (2000). Die vertikale Struktur des Transportprofils in SO-
DA stimmt mit den Messungen zur tiefen Umwilzzelle von ROBBINS UND TOOLE
(1997) unterhalb von 1000 m Tiefe nahezu iiberein (Abb. 3.13¢). Dagegen zeigen
sich groe Unterschiede in den oberen 1000 m. Die nordwiértige tiefe Zirkulation ist
in SODA wesentlich ausgeprigter als im ECCO-Modell, das unterhalb von 2000 m
einen nordwiértigen Einstrom von 3,2 Sv zeigt (Abb. 3.13¢) und damit weit unter
den Literaturwerten liegt. Bemerkenswert in ECCO ist auerdem der siidwirtige
Ausstrom zwischen 2700 und 3700 m.

Sowohl in SODA als auch in ECCO stromt der Hauptanteil der Tiefenzirkulation
als tiefer Randstrom 6stlich von 100°O in das Perth Becken mit Transporten von
5,5 Sv (SODA: unterhalb von 2000 m) und 2,1 Sv (ECCO: unterhalb von 3700 m).
Die Ergebnisse beider Assimilationsmodelle liegen im Rahmen der Literaturwerte,
die unterhalb von 2000 m bzw. 3200 m Tiefe einen nordwértigen Einstrom von 6,1
Sv (TOOLE UND WARREN, 1993), 148 Sv (GANACHAUD ET AL., 2000) und 742
Sv (SLOYAN UND RINTOUL, 2001) bzw. zwischen 4,4 und 5,8 Sv (SLOYAN, 2006)
angeben.

3.3.3 Indonesischer Durchstrom

Der ITF spielt eine wichtige Rolle in der globalen thermohalinen Zirkulation, da
er die einzige Verbindung zweier Ozeane in den Tropen darstellt und ein Grofiteil
des Wassermassenaustausches zwischen Pazifik und Indik in den Indonesischen
Passagen stattfindet (GODFREY, 1996). Der Haupteinstrom vom Pazifik in das
Indonesische Meer erfolgt zwischen den Philippinen und Neu-Guinea iiber die Ma-
kassarstrafie (z.B. WAJsOwicz, 1996). Durch die Lombokstrafie, die Ombaistrafie
und die Timor Passage, nordlich und siidlich von Timor, findet der Ausstrom in
den Indischen Ozean statt.

Durch die Indonesischen Passagen wird kilteres und salzirmeres Wasser aus dem
Pazifischen in den Indischen Ozean transportiert (GORDON, 2005). Aufgrund des
zonalen Wirme- und Frischwassertransportes zwischen Pazifik und Indik nimmt
der ITF eine Schliisselposition in klimarelevanten Fragen ein. Im Indischen Ozean
stromt ein grofler Anteil des ITF mit dem SEC westwirts, wie anhand des
Salzgehalt-Minimums zu erkennen ist (GORDON, 1986, 2005). Im Westbecken des
Indischen Ozeans verlduft ein Teil der aus den Indonesischen Passagen stammen-
den Wassermassen mit dem EACC nach Norden iiber den Aquator, der andere
Teil rezirkuliert entlang der Ost- und Westkiiste von Madagaskar nach Siiden. Re-
gional gesehen besteht ein grofes Interesse am ITF aufgrund seiner Variabilitéit
und deren Ausbreitung im Indischen Ozean. Der Einfluss der ITF-Variabilitdt auf
die zwischenjidhrlichen Schwankungen des Indischen Ozeans ist nach wie vor nicht
vollstéandig geklirt.

Der ITF-Transport besteht aus einem geostrophischen Anteil und einer windge-
triebenen Oberflichenstromung durch den Ekman-Transport (MEYERS, 1996; Po-



TEMRA ET AL., 1997). Da der Einstrom zwischen Pazifik und Indik durch mehrere
Passagen erfolgt, erweisen sich direkte Messungen des Netto-ITF-Transportes als
schwierig. Auf der Annahme basierend, dass der ITF primédr durch einen star-
ken Druckgradienten zwischen dem Pazifischen und dem Indischen Ozean ange-
trieben wird, wurden bereits mehrere Versuche unternommen, den Transport aus
der Meeresspiegel-Differenz zwischen dem Pazifik und dem Indischen Ozean zu
berechnen (WYRTKI, 1987; CLARKE UND LIU, 1994; POTEMRA ET AL., 1997,
POTEMRA, 2005), die jedoch kritisch zu betrachten sind. Es hat sich gezeigt, dass
Abschitzungen des ITF-Transportes aus Meeresspiegel-Messungen differenziert be-
trachtet werden miissen, da der ITF einer starken rdumlichen und zeitlichen Va-
riabilitdt unterliegt (POTEMRA ET AL., 2003; POTEMRA, 2005). CLARKE UND Liu
(1994) stellten zum Beispiel fest, dass die Meeresspiegel-Schwankungen an den von
WYRTKI (1987) ausgewihlten Messstationen einen unterschiedlichen Jahresgang
sowie unterschiedliche zwischenjéhrliche Schwankungen aufweisen. Messungen an
diesen Stationen beschreiben lediglich den ITF-Transport in den oberen Schichten.
Weitere Schwierigkeiten ergeben sich vor allem aus der Vielzahl an Inseln in die-
ser Region, der schwachen geostrophischen Beziehung in niedrigen Breiten, starker
Reibungseffekte innerhalb der Passagen und der starken Gezeiten (RAY ET AL.,
2005).

Die saisonale Variabilitdt des ITF hingt von Windfeldschwankungen iiber den
Indonesischen Passagen ab und findet zu einem grofien Teil in den oberen 200 m
statt (POTEMRA ET AL., 1997; POTEMRA, 2005). Der Ekman-Transport beschreibt
einen mit dem Monsun variierenden saisonalen Gang (POTEMRA ET AL., 1997):
nordwestwirtige (siiddostwirtige) Winde wihrend des Sommermonsuns (Winter-
monsuns) bewirken einen verstirkten Ekman-Transport in den Indischen (Pazifi-
schen) Ozean. Es wird vermutet, dass die Windfeld-Schwankungen im Indischen
Ozean vor allem die ITF-Variabilitdt im nordlichen Teil des Schnittes zwischen
Java und Australien vor der Kiiste Java kontrollieren (SPRINTALL ET AL., 2000;
WLIFFELS UND MEYERS, 2004).

Aufgrund der geringen Anzahl langzeitlicher Messungen innerhalb der Indonesi-
schen Passagen, sind die Kenntnisse der interannualen Schwankungen des ITF
wesentlich geringer als die der saisonalen Variabilitit. POTEMRA ET AL. (1997)
fanden keine eindeutige Beziehung zwischen den saisonalen Schwankungen des
ITF-Transportes und der Differenz des Meeresspiegels zwischen dem Pazifik und
dem Indischen Ozean. XBT-Messungen zwischen Java und Australien zeigen, dass
die interannuale Variabilitdt des I'TF-Transportes eng mit ENSO gekoppelt ist
(MEYERS, 1996; POTEMRA ET AL., 1997). Daher wird vermutet, dass die inter-
annuale Variabilitit des ITF iiber den Druckgradient durch Schwankungen des
Meeresspiegels im westlichen Pazifik kontrolliert wird (POTEMRA ET AL., 1997):
wihrend El Nino (La Nifna) treten anomale Westwinde (Ostwinde) iiber dem dqua-
torialen Pazifik auf, die den Meerespiegel im westlichen Pazifik absenken (an-
heben), so dass in positiven (negativen) Phasen ein anomal schwacher (starker)
Transport von wirmerem und salzirmerem Wasser aus dem Pazifik in den In-
dischen Ozean stattfindet (MEYERS, 1996). Diese Beziehung wurde anhand von
Modellen bestéitigt (ENGLAND UND HUANG, 2005; MCCLEAN ET AL., 2005).
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Abbildung 3.16: Mittlere zonale Geschwindigkeit [cm s='] (1992-2001) des ITF bei
120° 0 aus SODA (a) und ECCO (b). Positiv und blau ist ostwdrts. ¢) Meridio-
nal integrierte Transportprofile [Sv] aus SODA (schwarz) und ECCO (rot). Die
Tiefenskala andert sich bei 500 m.

Das Indonesische Archipel wird sowohl in SODA als auch in ECCO sehr grob
aufgelost. Dies bedeutet, dass der Einstrom vom Pazifik in den Indischen Ozean
ausschlieBllich siidlich von Timor stattfindet, so dass ein meridionaler Schnitt bei
120°0O den ITF abdeckt. Die mittlere zonale Geschwindigkeit des ITF bei 120°0O
aus SODA und ECCO iiber die Periode 1992-2001 zeigt auf der Nordhilfte des
Schnittes einen starken westwértigen Stromungskern (Abb. 3.16a, b). Der Model-
leinstrom aus SODA liefert maximale Geschwindigkeiten von 30 cm s~! an der
Oberfliche und hohe Strémungen von 5 cm s ! bis in iiber 500 m Tiefe. EC-
CO gibt den maximalen westwirtigen Einstrom mit 20 cm s~!
Stromungskern weniger tiefreichend, da seine Geschwindigkeit in 200 m Tiefe be-
reits auf 5 cm s ~! abgenommen hat. Neben Differenzen zwischen SODA und
ECCO in der Intensitéit des ITF zeigen sich aulerdem Unterschiede in der Modell-
topographie: bei ECCO reicht der Schnitt bis in 3000 m Tiefe, bei SODA dagegen
bis iiber 3600 m. In der Horizontalen zeigt sich die Passage im ECCO-Modell in
den oberen Schichten ca. 2° breiter.

Die Transportprofile des ITF (Abb. 3.16c), von der Oberfliche zum Boden inte-
griert, sind in beiden Modellen oberhalb von 200 m nahezu identisch, da ECCO die
geringere Intensitit des westwirtigen Einstroms durch eine gréfiere Durchstrom-
fliche ausgleichen kann. Aufgrund einer stirkeren Zunahme des ITF in SODA
weichen die ITF-Transportprofile zwischen 200 und 1000 m voneinander ab. Un-
terhalb von 1000 m klaffen die Profile dramatisch auseinander: in SODA nimmt
der Durchstrom bis in 2000 m Tiefe um 3 Sv zu, wihrend der ITF bei ECCO
unterhalb von 1000 m Tiefe nahezu konstant bleibt.

Der mittlere Netto-Ausstrom iiber 120°O liegt in beiden Modellen (SODA: —16,4

an und zeigt den
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Abbildung 3.17: Anomalien (dinne Kurven) und Jahresgang (fette Kurven) des
Transports [Sv] durch die Indonesischen Passagen (120°0) aus SODA (schwarz)
und ECCO (rot) von 1992-2001. Positiv ist ostwdirts.

Sv; ECCO: —10,7 Sv) (Abb. 3.17) im Rahmen fritherer Abschitzungen aus Be-
obachtungen und Modellen. Aus Beobachtungen wird der mittlere ITF-Transport
zwischen 6-10 Sv geschitzt (HAUTALA ET AL., 2001). Der Transport in der Ma-
kassarstrale wurde wihrend des El-Nino-Jahres 1997 mit —8 £ 2 Sv bestimmt
(SUSANTO UND GORDON, 2005). Messungen in den drei Ausstrom-Passagen Lom-
bokstrafle, Ombaistrafle und Timor Passage ergaben einen Transport zwischen
7,3 bis 10,7 Sv oberhalb von 680 m (MOLCARD ET AL., 1996; 2001; MURRAY UND
ARIEF, 1988). Ergebnisse aus numerischen Modellen liegen bei —18 Sv (Cox, 1975;
SEMTNER UND CHERVIN, 1988). Aus globalen Invers-Modellen wurde der ITF-
Transport zwischen —7 bis —10 Sv (SLOYAN UND RINTOUL, 2001; MACDONALD,
1998) und —15+5 Sv (GANACHAUD ET AL., 2000) beziffert. Abschéitzungen fiir den
ITF aus Modellen liegen hiufig etwas iiber den Messergebnissen. Der Grund dafiir
liegt in der Unzuldnglichkeit grob aufgeloster Modelle die komplexe Topographie
innerhalb der Indonesischen Passagen wiederzugeben.

In Ubereinstimmung mit dem Einfluss des Monsuns auf den ITF zeigt der mittlere
Jahresgang in den Modellen SODA und ECCO einen maximalen Einstrom in den
Indischen Ozean im Mai/Juli (SODA: —19 Sv; ECCO: —12 Sv) und minimalen Ein-
strom im Februar (SODA: —14 Sv) und Dezember (ECCO: —7 Sv) (Abb. 3.17). Aus
fritheren Beobachtungen und Modellen wird ebenfalls ein maximaler westwértiger
Transport in den Indischen Ozean wihrend des Sommermonsuns berechnet. Mini-
maler Durchstrom passiert die Passagen wie in den Assimilationsmodellen wihrend
des Wintermonsuns. Aus Schiffsschnitten zwischen Australien und Bali wurde der
Transport mit —18+7 Sv (August 1989) und —2,6+7 Sv (Mirz 1992) bestimmt
(FIEUX ET AL., 1994; 1996). Messungen zwischen Australien und Indonesien im
August/September von MEYERS ET AL. (1995) ergaben einen ITF-Transport von
—12 Sv. Ergebnisse aus dem von MALTRUD ET AL. (1998) analysierten POP-
Modell zeigten maximale Transporte im Juni/Juli und minimalen Ausstrom im
Februar/Méirz. Analysen des POCM-Modells von GARTERNICHT UND SCHOTT



(1997) und POTEMRA ET AL. (1997) ergaben Extremwerte des Jahresgangs von
—4 Sv im Dezember/Januar und —11 Sv im September. Die Jahresschwankun-
gen des I'TF-Transportes aus SODA und ECCO stimmen insgesamt recht gut mit
diesen Vorginger-Untersuchungen mit prognostischen Modellen iiberein.

3.4 Zusammenfassung und Diskussion

Die Basis dieser Arbeit bilden zwei Assimilationsmodelle, denen fiir die Deka-
de von 1992 bis 2001 im Wesentlichen die gleiche Datengrundlage zur Verfiigung
steht. Zur Validierung der beiden vorgestellten Modelle wurden die Ergebnisse aus
SODA und ECCO anhand fritherer Ergebnisse aus Beobachtungen und Modellen
iiberpriift (Tab. 3.1). Eine gute Ubereinstimmung der SODA-Modellergebnisse mit
Beobachtungswerten stellten bereits X1E ET AL. (2002) bei Untersuchungen zur
Variabilitit der Sprungschicht im Indischen Ozean fest. Eine gute Ubereinstim-
mung zwischen den Transportergebnissen aus SODA und Beobachtungen wurde
auBerdem fiir den ITF festgestellt (ENGLAND UND HUANG, 2005).

e Ein Vergleich des dquatorialen Randstromtransportes aus SODA und ECCO
mit Beobachtungen oberhalb von 500 m Tiefe bestitigt die Qualitdt der Mo-
dellergebnisse (Tab. 3.1). Der Netto-Transport iiber die gesamte Wasserséule
liegt fiir die untersuchten Schnitte beider Modelle jeweils im Rahmen der Li-
teraturwerte. Hierbei sind die Transportraten aus SODA im oberen Bereich,
die aus ECCO im unteren Bereich der Vergleichswerte zu finden.

e Der SODA-Transport iiber den 23°S-Schnitt zeigt grole Abweichungen zu
den Literaturwerten. Besonders auffillig sind hier die hohen siidwirtigen
Transporte im Mosambik-Kanal. Die hohen Werte spiegeln die intensive Tie-
fenstréomung des Mosambikstroms wider, der im ECCO-Modell nicht darge-
stellt wird. Trotz der hohen Abweichung zwischen SODA-Transportraten und
Beobachtungen, weisen die Modellergebnisse darauf hin, dass der Mosambik-
Kanal eine wichtige Rolle in der meridionalen Zirkulation spielt und einen
Pfad darstellt, iiber den ein betrdchtlicher Anteil des Wassermassenaus-
tauschs zwischen Indischem Ozean und Atlantik stattfindet.

e Der hohe nordwirtige Transport in SODA {iber den 23°S-Schnitt zwischen
Madagaskar und Australien kompensiert den unrealistisch hohen siidwérti-
gen Transport durch den Mosambik-Kanal, so dass die Summe der beiden
Transporte im Kanal und im Inneren, die den ITF-Transport bei 120°0 wi-
derspiegelt, wiederum im Rahmen der Literaturwerte liegt.

Der direkte Vergleich zwischen beiden Modellen fiir Schliisselregionen des Indischen
Ozeans zeigt eine wesentlich bessere Ubereinstimmung der Transportergebisse fiir
die oberflichennahen Schichten (Abb. 3.18a) als fir die tiefe Zirkulation (Abb.
3.18b). Die Differenzen zwischen den Modellergebnissen aus SODA und ECCO
haben veschiedene Ursachen.



Schnitte Beobachtung/Modell SODA ECCO
SC (Aq.):
(0-500/50-300 m)  Mittel 10/6,3 Sv! 8,1/52Sv 9,6/4,9 Sv
(0-500 m) Januar 0Sv! -3,6 Sv -2,7 Sv
(0-500 m) Juli 21 1 17,6 Sv 23,9 Sv
ITF: Mittel -15,44+4 Sv 2 -16,4 Sv  -10,7 Sv
23°S:
Mos.-Kanal Mittel -1446 Sv 2 -25,8 Sv  -12,9 Sv
Mad.-Austr. Mittel -4+8 Sv ? 9.4 Sv 2,2 Sv
gesamt Mittel -18+6 Sv ? -16,4 Sv -10,7 Sv
gesamt Winter -10,4+3,1 Sv 3 -15,1 Sv -9,3 Sv
32°S: Mittel -16+5 Sv 2 -16,4 Sv -10,7 Sv
Sommer -10,3+2,3 Sv*  -188Sv  -12,5 Sv

Tabelle 3.1: Ubersicht und Vergleich der Transportraten unterschiedlicher Schnitte
aus SODA mit Literaturwerten.

e Ein fundamentaler Unterschied zwischen beiden Modellen liegt in ihren kom-

plementiren Ansitzen begriindet: wihrend SODA die Angleichung des Mo-
dells an die Beobachtungen erzwingt, modifiziert ECCO die Oberflichen-
fliisse, um die Beobachtungsdaten zu reproduzieren. Dabei werden in SODA
kiinstliche Quellen und Senken gebilligt, wihrend in ECCO die Erhaltungs-
gleichungen korrekt bleiben. Im oberflichennahen Bereich bedeutet dies, dass
die Modifizierung des Windstresses im ECCO-Modell am Aquator zu einem
unrealistisch hohen saisonalen Sverdrup-Transport fithrt (Abb. 3.7), der im
Vergleich zu SODA eine stéirkere flache sildwértige Rezirkulation im Inneren
iiber den Aquator antreibt. Die héheren siidwirtigen ECCO-Transportraten
oberhalb 500 m iiber die Schnitte 23°S und 32°S (Abb. 3.18a) resultieren
ebenfalls aus einem verdnderten Windfeld, das im Jahresmittel in ECCO
einen stirkeren Ekman-Transport beschreibt als im SODA-Modell (Abb.
3.19a, b).

Die Tiefenzirkulation wird durch eine Verdnderung des Windfeldes entschei-
dend beeinflusst. Zum Beispiel reagiert die barotrope Zirkulation auf Ande-
rungen im Windstress, so dass im Gegensatz zu den Transportraten oberhalb
von 500 m Tiefe die Ergebnisse iiber die gesamte Wassersidule aus SODA
groflere Transporte aufweisen als die aus ECCO (Abb. 3.18b).

Die unterschiedliche Modellphilosophie hingt gravierend von der Datendich-
te ab, die es zu assimilieren gilt. Beiden Modellen steht im Wesentlichen
die gleiche Datengrundlage zur Verfiijgung. Aufgrund von XBT-Messungen

'ScHoTT ET AL. (1990)
2GANACHAUD ET AL. (2000)

3WARREN (1981)

4TOOLE UND WARREN (1993)



a) Mittlere Transporte (1992-2001) aus SODA/ ECCO (0-500 m)
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Abbildung 3.18: Volumentransport [Sv] a) iber 500 m und b) iber die gesam-
te Wassertiefe tiber die eingezeichneten Schnitte im Indischen Ozean aus SODA
(schwarze Umrandung) und ECCO (rote Umrandung) fir die Monatsmittel Januar
(blau), Juli (rot) sowie das 10-Jahresmittel (1992-2001) (schwarz).
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Abbildung 3.19: Mittlerer Jahresgang des Ekman-Transportes [Sv] dber a) 25° S und
b) 32°S und aus SODA (schwarz), ECCO (rot), NCEP (blau) und ERS 1/2 (griin).
FEingezeichnet sind Mittel und Standard- Abweichung des Ekman-Transportes.

sowie vor allem durch die Satellitenaltimetrie ist die Datendichte in den obe-
ren 500 m der Wassersdule wesentlich hoher als im tiefen Ozean. In Regionen
mit hoher Datendichte liegt es nahe, dass beide Modelle (durch unterschied-
liche Ansitze) zu einem &dhnlichen Ergebnis kommen. In den Tiefenregio-
nen, in denen grofle Datenliicken vorliegen, findet eine geringere Anpassung
der Zustandsgroflen an die Beobachtungen statt als in Regionen mit hoher
Datenquantitit, wie dem Oberflichenbereich. In ECCO kann die Tiefenzir-
kulation, wie bereits erwdhnt, durch eine Modifizierung des Windstresses
verdndert werden. Die unterschiedlichen Modellphilosophien beider Modelle
beeinflussen daher besonders die Regionen unterhalb von 500 m und wiirden
das Auseinanderklaffen der Transportprofile aus SODA und ECCO in der
Tiefe begriinden (Abb. 3.13, 3.16¢).

Ein weiterer Grund fiir die unterschiedlichen Modellergebnisse liegt in der
unterschiedlichen Vertikalauflssung beider Modelle (WEAVER UND SARA-
CHIK, 1990): aufgrund der groben vertikalen Auflésung in SODA mit sechs
Schichten zwischen 500 und 4000 m, sowie der vereinfachten und unrealistisch
flachen Topographie sind die Modellergebnisse fiir den tiefen Ozean sehr kri-
tisch zu betrachten. Das ECCO-Modell besitzt mit 12 Schichten zwischen
500 und 5450 m eine fast doppelt so hohe Auflésung wie das SODA-Modell.

Die unterschiedliche Modellausdehung von ECCO und SODA liefert eine wei-



tere Begriindung fiir die Transportunterschiede. ECCO reicht bis 80°S und
beinhaltet den gesamten Indischen Ozean. SODA dagegen reicht bis 62°S und
arbeitet mit einer Zwangsanpassungszone. Aufgrund dieser Zwangsanpas-
sungszone werden die Tiefenwasserbildungsgebiete nicht mitmodelliert und
somit auch keine interannualen Schwankungen in diesem Gebiet, die eventu-
ell erhebliche Auswirkungen auf die Zirkulation im Inneren haben.

Der Vergleich beider Modelle untereinander, sowie mit Literaurwerten weist darauf
hin, dass beide Assimilationsmodelle primér fiir Studien des flachen Ozeans und
damit fiir die Untersuchungen zur flachen Zirkulation im Indischen Ozean geeignet
sind.



Kapitel 4

Variabilitat der flachen
subtropischen Zelle

Flache subtropische Zellen beschreiben eine vertikal-meridionale Umwaélzzirkulati-
on, die auf die oberen 500 m der Wassersidule begrenzt sind. Hierbei zeigt die sub-
tropische Zirkulation im Indischen Ozean betrichtliche Unterschiede verglichen
mit der im Atlantik und Pazifik. Im Atlantik und Pazifik verbinden die flachen
subtropischen Zellen beider Hemisphiren die 6stlichen subtropischen Subdukti-
onsgebiete mit den Auftriebsgebieten am Aquator. Dies geschieht im Inneren iiber
dquatorwartige Rezirkulation in der Sprungschicht und iiber Unterstrome am west-
lichen Rand. Die meridionalen hemisphirischen Zellen werden durch polwértige
Ekman-Transporte geschlossen (z.B. MCCREARY UND Lu, 1994).

Das Windsystem im Indischen Ozean schliefit den Auftrieb kalter Wassermassen
am Aquator aus: stattdessen ist am Aquator ein siidwirtiger Ekman-Transport
zu beobachten, der aus leichten Westwinden am Aquator im Jahresmittel und ei-
nem bis maximal 5°S begrenzten Siidostpassat resultiert (Abb. 4.1). Subduktion in
der Stidhemisphéire (KARSTENSEN UND (QUADFASEL, 2002; ZHANG UND TALLEY,
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Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der tropischen Windverhdltnisse und
Ekman-Transporte im Winter (a) und im Sommer (b).
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Abbildung 4.2: Mittlere meridionale Stromfunktion [Sv] (1992-2001) aus SODA
(linke Spalte) und ECCO (rechte Spalte) fiir die Monatsmittel Juli (a, b) und Ja-
nuar (c, d). Rot bedeutet Zirkulation im Uhrzeigersinn.
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1998), Transport mit dem SEC zum westlichen Rand, nordwéartiger Sprungschicht-
transport am westlichen Rand iiber den Aquator und Kiistenauftrieb vor Somalia,
Oman und Indien (SCHOTT ET AL., 2002) schlieBen die flache subtropische Zelle,
die im Indischen Ozean beide Hemisphéiren verbindet. In diesem Kapitel werden
diese meridionalen und vertikalen Zirkulationspfade innerhalb der CEC identifi-
ziert und die Variabilitdt der Umwélzzelle auf der Basis zweier Assimilationsmo-
delle untersucht.

4.1 Meridionale Umwéilzzirkulation

Die meridional-vertikale Stromfunktion stellt ein hilfreiches Mittel dar, um die
Umwaélzzirkulation im Indischen Ozean zu untersuchen. Verschiedene GCMs konn-
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Abbildung 4.3: 10-Jahresmittel (1992-2001) der meridionalen Stromfunktion [Sv]
aus SODA (a) und ECCO (b). Rot bedeutet Zirkulation im Uhrzeigersinn.

ten bereits die CEC darstellen (WACONGNE UND PACANOWSKI, 1996; GARTER-
NICHT UND SCHOTT, 1997; LEE UND MAROTZKE, 1998). Die Modelle SODA und
ECCO zeigen die iiber die Jahre 1992-2001 gemittelte Stromfunktion der meridio-
nalen Umwilzzelle in den oberen 500 m fiir die Monatsmittel Juli und Januar (Abb.
4.2) und fiir das 10-Jahresmittel (Abb. 4.3). Die gezeigten Werte représentieren
die Richtung und Stirke der zonal gemittelten Stromung fiir jede Tiefe und jeden
Breitengrad. Aufgrund des lateralen Einstroms vom Pazifik durch die Indonesi-
schen Passagen zwischen ca. 18°-10°S ist die Massenbilanz nur nérdlich von 10°S
geschlossen. Um einen nicht-divergenten Transport zu erhalten, wird die Strom-
funktion daher nordlich von 10°S dargestellt. Die zwei-dimensionale Darstellung
der vertikal-meridionalen Zelle ist allerdings insofern triigerisch, da die Stromung
zonal integriert wird. Durch die Addition des nordwértigen Zweiges der CEC im
Westen und der siidwértigen Rezirkulation im Inneren, die in gleicher Tiefe jedoch
auf verschiedenen Isopyknen liegen, wird ein verzerrtes Bild der CEC geboten.

Die dquatoriale Zelle ist in allen Schnitten am Aquator zwischen ca. 3°S-3°N in
den oberen 50 m zu erkennen, bei SODA ist die sie jedoch wesentlich stérker
ausgebildet. Dies zeigt sich besonders deutlich im Januarmittel (Abb. 4.2c). Bei
SODA beginnt im April die Entwicklung der positiven dquatorialen Zelle (hier
nicht gezeigt), die ihren maximalen Transport mit 20 Sv im August erreicht und
im November verschwindet. Die negative dquatoriale Zelle existiert fiir eine kiirzere
Periode von Dezember bis Mérz.

Nordlich von 10°S vollzieht sich zwischen Sommer- und Wintermonsun eine kom-
plette Umkehr der Zirkulation in den oberen 500 m (Abb. 4.2), die auf den wech-
selnden Monsun zuriickzufiihren ist. Im Juli ist eine starke negative Umwilzzelle zu
beobachten, die ihr Zentrum in 100/80 m (SODA/ECCO) Tiefe hat (Abb. 4.2a,b).
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Abbildung 4.4: Meridionale Stromfunktion [Sv] im Indischen Ozean fiir die oberen
500 m aus dem JAMSTEC Modell (MIYAMA ET AL., 2003).

Daraus resultiert ein siidwartiger Ausstrom in den oberen 100 m von mehr als 25
Sv und ein nordwiértiger Einstrom in das Becken des Indischen Ozeans unterhalb
davon. Im Januar zeigt sich ein umgekehrtes Bild der Umwélzzelle, dessen Zentrum
in ca. 400 m Tiefe liegt: die positive Zelle beschreibt einen nordwértigen Einstrom
oberhalb von 400 m und einen siidwirtigen Ausstrom darunter (Abb. 4.2¢,d).

Das Mittel beider Zellen iiber zehn Jahre wird von der Sommermonsun-Situation
dominiert. Die dquatoriale Zelle ist auf die oberen 50 m begrenzt und beschreibt
eine positive Zirkulation (Abb. 4.3), die einen Transport von 3 Sv bzw 1 Sv (SO-
DA/ECCO) ergibt. In der Modelllésung von WACONGNE UND PACANOWSKI (1996)
ist die dquatoriale Zelle auf die oberen 75 m der Wassersiule beschréinkt und ver-
zeichnet einen doppelt so hohen Transport von 7 Sv. In den Modellen SODA und
ECCO ist die CEC durch einen siidwértigen Ausstrom von 7/4 Sv (SODA/ECCO)
in den oberen 100 m und eine nordwirtige Kompensation zwischen 100-500 m (SO-
DA) bzw. 100-350 m (ECCO) gekennzeichnet (Abb. 4.3). Der Vergleich der mitt-
leren Stromfunktion aus SODA und ECCO mit dem Ergebnis des Japan Marine
Science and Technology Center (JAMSTEC) GCM zeigt dhnliche Werte (Abb.
4.4). Ein mit der CEC zu assoziierender nordwértiger Einstrom von 5-6 Sv ist
zwischen 100-350 m am Aquator zu beobachten. Ein siidwirtiger Transport von
ebenfalls 6 Sv findet in den oberen 100 m unterhalb der dquatorialen Zelle statt.
Die dquatoriale Zelle ist in der Modelllésung von JAMSTEC in den oberen 50 m
mit einem nordwirtigen Strom an der Oberfliche und einem stidwértigen Unter-
strom ausgebildet, der die siidwértigen Ekman-Transporte miteinander verbindet,
die sich beidseits des Aquators befinden.



4.2 Meridionale Pfade der CEC am Aquator

Die meridionalen Transportpfade der CEC iiberqueren den Aquator zum einen im
Inneren des Indischen Ozeans, resultierend aus dem Antrieb durch den Sverdrup-
Transport, und zum anderen am westlichen Rand mit dem Somalistrom. Bei der
Quantifizierung dieser Transportzweige stellt sich die Frage nach der Tiefe, iiber
die der nordwirtige Randstrom und die siidwértige Rezirkulation im Inneren in-
tegriert werden. Diese Frage ist bei STC-Berechnungen im Pazifik und Atlantik
bereits oft diskutiert worden. In diesem Kapitel wird die Variabilitit der meridio-
nalen Volumen-Transporte iiber den Aquator untersucht. Es soll gezeigt werden,
inwiefern sich der Transport am Rand und im Inneren innerhalb der CEC auf
laingeren Zeitskalen kompensieren.

Die Bestimmung der Transportraten iiber den Aquator basiert auf der Annahme,
dass sich der oberflichennahe siidwirtige Transport im Inneren (im folgenden T;;,)
und der Transport am westlichen Rand innerhalb des Somalistroms (im folgenden
Tsc) im langjihrigen Mittel innerhalb der flachen Umwilzzirkulation kompensie-
ren. Dazu sollen im folgenden zwei Losungen vorgestellt werden, die eine unter-
schiedliche Definition der Integrationstiefe beinhalten. Die Integrationstiefen wer-
den anhand der mittleren Transportprofile von T;, und T, fiir die oberen 600 m
definiert. Da der SC in beiden Modellen am Rand westlich von 46°0O begrenzt ist
(Abb. 3.5), wird T, westlich von 46°0 und T;, 6stlich von 46°0O berechnet. Die
Summe ergibt das Profil des Gesamttransports iiber den Aquator (im folgenden
Teq)-

Abbildung 4.5 zeigt mittlere kumulativ integrierte Profile von Ty, Ts. und Teq
aus SODA (a: 1992-2001, b: 1950-2001) und ECCO (c: 1992-2001). Die Profile des
Transports im Inneren aus SODA markieren die dquatoriale Zelle in den oberen
50-60 m, mit einem nordwéartigen Transport in den oberen 30 m, der aus den
nordwiirtigen Winden am Aquator resultiert. Darunter findet ein windgetriebener
stidwartiger Transport statt, der sein Maximum von ca. -8 Sv in 105 m erfihrt. Im
Gegensatz zu SODA beschreibt der innere Transport aus ECCO keine dquatoriale
Zelle, sondern einen siidwértigen Transport bis in 100 m Tiefe. Die dquatoriale
Zelle wird in ECCO lediglich im Profil fiir den Gesamttransport T, sichtbar.

Die erste Losung zur Bestimmung der Integrationstiefen geht von der vorherrschen-
den Theorie aus, dass der Sverdrup-Transport den Antrieb der CEC darstellt. Die
Integrationstiefe fiir die siidwiéirtige Zirkulation im Inneren richtet sich nach dem
Maximum von T}, innerhalb der winddurchmischten Schicht von 0-150 m. Die In-
tegrationstiefe fiir den Randstrom resultiert aus der Tiefe, in der das T;,-Maximum
im Randstrom balanciert wird.

Tin(21)maz = Tsc(22), mit 0 <z <150m (4.1)

In den Profilen fiir T, liegt der maximale Transport innerhalb der winddurch-
mischten Schicht in 105 m (SODA) bzw. 100 m (ECCO) Tiefe und bestimmt damit



a) SODA (1992-2001) b) SODA (1950-2001) ¢) ECCO (1992-2001)

0 0 0
[m]

[m] [m] 'l
200 1 2001 2001
400 1 400 4001

— T, (<=46E)

T, (>46E)

— g
600 - 600 - 600 -

-10 0 10 -10 0 10 -10 0
[Sv] [Sv] [Sv]

Abbildung 4.5: Profile des Transports [Sv] iiber den Aquator, kumulativ von der
Ovberfliche bis in 600 m Tiefe aufsummiert, am westlichen Rand (Ts., blau),
im Inneren (Tyy,, rot) und gesamt (Teq, schwarz), (a) aus SODA gemittelt von
1992-2001, (b) aus SODA gemittelt von 1950-2001 und (c) aus ECCO gemittelt
von 1992-2001. In den Profilen markiert sind die verschiedenen Integrationstiefen
fiir Ti, und Ts. (s. Text). Positive Werte bedeuten nordwdrtiger Transport (nach
SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

die Integrationstiefe z; fiir den siidwértigen CEC-Transport iiber den Aquator. Un-
terhalb der Integrationstiefe z; zeigt der iiber die Tiefe integrierte Transport im In-
neren in allen Profilen einen konstanten Verlauf. Der mittlere westliche Randstrom
ist in allen Profilen nordwirts gerichtet. Man erkennt in beiden Transportprofilen,
dass sich die Dominanz des Sommermonsuns auf das Jahresmittel auswirkt. Die
Randstromtiefe z9, in der Ty, ausgeglichen wird, liegt im SODA-52-Jahresmittel
bei 420 m (Abb. 4.5b) und bei ECCO etwas flacher bei 370 m (Abb. 4.5¢). Im
10-Jahresmittel (1992-2001) aus SODA ist sowohl Ty, als auch T, in den oberen
100 m eindeutig schwicher ausgebildet als im 52-Jahresmittel. Dies kénnte auf
die Anderung des Windantriebs zuriickzufiihren sein, der im Modelljahr 1992 von
COADS zu NCEP wechselt.

Die zweite Losung richtet sich nach der Tiefe, in der der dquatoriale Gesamttrans-
port (T¢q) unterhalb der dquatorialen Zelle seinen Nulldurchgang hat bzw. der
westliche Randstrom durch den inneren Transport balanciert wird.

Teq(2z) =0 oder Ty (z) =Tin(z), mit z2>z (4.2)



Addiert man beide Profile, Ty, und Ty, ergibt sich im 52-Jahresmittel aus SODA
(Abb. 4.5b) sowie im 10-Jahresmittel aus ECCO (Abb. 4.5¢) eine Kompensation
der beiden meridionalen Transportwege in einer Tiefe z von ca. 340 m (Abb. 4.5),
die in ECCO bereits in der Stromfunktion zu erkennen war (Abb. 4.3b). Diese Tiefe
soll der Mafstab bei der Berechnung von T;;, und T, sein. Da der Transport T,
im 10-Jahresmittel aus SODA aufgrund des veréinderten Windantriebs am Aquator
nicht ausgeglichen ist (Abb. 4.5a), wird als Mafistab das Profil des 52-Jahreslaufes
benutzt. Die Integrationstiefen nach beiden vorgestellten Lésungen sind folgende:

I
SODA (1950-2001) H 105 m 420 m H 340 m

ECCO (1992-2001) || 100 m 370 m || 340 m

Fir beide Modelle soll die Theorie uiberpriift werden, ob der dquatoriale Sverdrup-
Transport den siidwértigen Zweig der CEC antreibt. Dazu werden Sverdrup-
Transport und innerer Transport iiber die verschiedenen Tiefen z; und z unterein-
ander verglichen. Die Abbildungen 4.6 bzw. 4.7 zeigen Zeitreihen bzw. Anomali-
en des Sverdrup-Transportes sowie der meridionalen Transporte T;, und T, fir
die jeweiligen Integrationstiefen z1,z2 und z. In allen Transportzeitreihen ist ein
deutlicher Jahresgang mit maximalem siidwértigem bzw. nordwértigem Transport
durch die Sverdrup-Balance, sowie im Inneren bzw. am westlichen Rand im borea-
len Sommer zu beobachten. Im borealen Winter kehren sich die Transporte um. Der
Vergleich des Jahresganges des Sverdrup-Transportes zwischen beiden Modellen in
Kapitel 3.3.1 hat bereits deutlich héhere Werte aus dem ECCO-Windfeld gezeigt.
Ebenso wie im Sverdrup-Transport, jedoch weniger extrem, zeigen die Transporte
bei ECCO hohere Amplituden als die Ergebnisse aus SODA (Abb. 4.6b-f).

Die Massentransporte in SODA dagegen beschreiben vor allem in den Randstrémen
eine hohere Variabilitét als die Transporte aus ECCO (Abb. 4.7b-f). In allen Trans-
portzeitreihen aus SODA findet sich eine starke negative (positive) Anomalie Ende
1997/Anfang 1998 im Inneren (Randstrom), die mit dem starken Indian Ocean Di-
pole/Zonale Mode-Jahr (IODZM) 1997 zu assoziieren ist. Dagegen sind die weiteren
positiven bzw. negativen IODZM-Jahre 1994 bzw. 1992 und 1996 in den Zeitreihen
nicht auszumachen. In den Transportanomalien aus ECCO zeigt sich der Einfluss
des IODZMs Anfang 1998 lediglich im Randstrom anhand einer signifikanten po-
sitiven Anomalie. Weder der Sverdrup-Transport noch die Massentransporte am
Rand und im Inneren zeigen einen Trend in den 90er Jahren.

Sowohl in ECCO, als auch in SODA beschreiben die Transporte im Inneren, T, (21)
und T;,(z), sowie ihre Anomalien untereinander nur geringe Unterschiede (Abb.
4.6b,d). Dies lasst den Schluss zu, dass fiir die 10-Jahreslaufe der siidwértige Zweig
der CEC durch den Transport innerhalb der winddurchmischten Schicht in den
oberen 105 bzw. 100 m repréasentiert wird. Unterstiitzt wird diese Theorie dadurch,
dass die Anomalien des Sverdrup-Transportes mit dem windgetriebenen inneren
Transport Ty, (z1) hoher korreliert sind (SODA: 0,86, ECCO: 0,42) als mit dem
inneren Transport iiber 340 m T;,(z) (SODA: 0,80, ECCO: 0,33). Dies gilt sowohl
fiir SODA als auch fiir ECCO. In SODA werden hohere Korrelations-Koeffizienten
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als in ECCO berechnet, was ebenfalls durch die unrealistische Modifizierung des
Windfeldes in ECCO zu begriinden ist.

Im westlichen Randstrom (T,.) bestehen ebenfalls nur sehr geringe Unterschiede
zwischen den Transporten aus beiden Losungen. Dies liegt aber voraussichtlich
an der nahezu gleichen Integrationstiefe von z9=370 m bzw z=340 m. Die kom-
pensierenden meridionalen Pfade der CEC zeigen in SODA eine héhere negative
Korrelation zwischen den Anomalien der Transporte am Rand und im Inneren iiber
340 m (—0,60) als zwischen den Anomalien der Transporte Tj,(z1) und Ts.(29)
(—0,47). Dies wiirde bedeuten, dass die meridionalen Transporte am Rand und
im Inneren iiber Schwankungen im Tiefenbereich unterhalb von 100 m gekoppelt
sind. In ECCO ist die Korrelation nicht signifikant.

Dekadische Schwankungen: Die 10-Jahresliufe aus SODA und ECCO bestéti-
gen den Sverdrup-Transport als Antrieb fiir die flache meridionale Zirkulation im
Indischen Ozean durch den siidwirtigen Transport im Inneren iiber den Aqua-
tor. Weiterhin wird die enge Beziehung zwischen der siidwirtigen Rezirkulation
und dem nordwirtigen Randstrom gezeigt. Die Untersuchungen zum Antrieb der
CEC durch den Sverdrup-Transport, sowie die Kompensation ihrer beiden meri-
dionalen Pfade, dem nordwértigen westlichen Randstrom und dem siidwirtigen
Riicktransport iiber den Aquator, werden anhand des 52-Jahreslaufes aus dem
SODA-Modell fortgefiihrt. Fiir die Analyse der CEC-Variabilitit auf interannua-
ler Zeitskala werden die Zeitreihen des Sverdrup-Transportes und der meridionalen
Transporte 24-Monats-Tiefpassgefiltert (Abb. 4.8), so dass kleinskalige Strukturen
herausgefiltert und Jahresgéinge eliminiert werden.

Ab dem Jahr 1992 wurde das SODA-Modell mit Winden aus der NCEP /NCAR Re-
analyse angetrieben. Der Wechsel im Windantrieb von COADS zu NCEP/NCAR
ist im Sverdrup-Transport eindeutig zu erkennen. Im Zeitraum von 1950 bis 1991
ist ein positiver Trend im Sverdrup-Transport zu erkennen, der einen Riickgang des
siiddwirtigen Transportes bedeutet. Ab dem Jahr 1992 vollzieht sich ein Ubergang
von relativ schwachem zu dramatisch hohem siidwirtigen Sverdrup-Transport.
Aufgrund der Anderung im Antrieb sind die Zeitreihen fiir diesen Zeitraum von
1992-2001 farblich markiert. Im Vergleich mit ECCO wurde diese Zeitspanne im
vorangegangenen Absatz bereits ausfithrlich behandelt.

Die Transportzeitreihen im Inneren zeigen fiir beide Integrationstiefen z = 340 m
und z; = 105 m eine gute Ubereinstimmung, vor allem fiir den Zeitraum der bereits
besprochenen 90er Jahre (Abb. 4.8b). Der kritische Punkt in der Definition der
Integrationstiefen liegt in ihrer Bestimmung aus dem langjihrigen Mittel. Bei der
einzelnen Betrachtung der jéhrlich gemittelten Transportprofile im Inneren zeigt
sich jedoch ein relativ konstanter Verlauf von T, mit einem nordwirtigem Trans-
port in den oberen 30 m und einem siidwértigen Transport darunter bis in ca. 100
m Tiefe. Unterhalb von 100 m nimmt der Transportgradient stark ab bzw. bleibt
der integrierte Transport nahezu konstant. Auffillige Unterschiede zwischen den
Transportzeitreihen T;,(z1) und T;,(2) sind in den Jahren 1959, 1967 und 1978
aufgrund einer hohen siidwirtigen Rezirkulation, sowie durch geringe Transporte
Anfang der 70er und in den 80er Jahren in T, (2z) zu beobachten. Diese Unterschie-
de geben demnach an, ob der Transport im Inneren unterhalb von 105 m weiter zu-
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[Sv] in SODA. Grau unterlegt ist der Zeitraum von 1992-2001 mit verdndertem
Windstress. Eine lineare Regression wurde fir die Jahre 1950-1991 gerechnet. Posi-
tive Werte bedeuten nordwdirtiger Transport (nach SCHOENEFELDT UND SCHOTT,
2006).



oder abnimmt. Die Variabilitdt in den oberen 340 m ist demnach primér auf die
oberflichennahe und damit winddurchmischte Schicht zuriickzufithren. Zwischen
den Zeitreihen des Sverdrup-Transportes und des dquatorialen Transportes im In-
neren (Abb. 4.8a,b) ist eine eindeutige Beziehung zu erkennen. Die Koeffizienten
der Korrelation zwischen den Anomalien des Sverdrup- und des inneren Transports
mit abgezogenem Trend liegen weit oberhalb des 95%igen Signifikanz-Levels bei
0,82 bzw. 0,65 fiir die beiden Integrationstiefen z; bzw. z. Dieses Ergebnis bestétigt
die enge Kopplung zwischen Sverdrup-Transport und dem Transport im Inneren
innerhalb der winddurchmischten Schicht.

Aufgrund der nahezu gleichen Integrationstiefen (340 m/420 m) sind die Trans-
portzeitreihen am Rand fiir beide Integrationstiefen fast identisch (Abb. 4.8c). In
diesen Zeitreihen ist vor allem der hohe Wert im Jahr 1957 bemerkenswert, der
einen extrem starken SC beschreibt, sowie die negativen bzw. auf Null abfallenden
Transporte in den Jahren 1967 bzw. 1971, in denen der SC unterhalb von 200
m einen siidwirtigen Transport verzeichnet. Zwischen dem &dquatorialen Trans-
port am Rand und im Inneren (Abb. 4.8b,c) zeigt sich eine Kompensation. Die
Anomalien von T;,(z1) und Ts.(z2) (rot), sowie T;,(2) und Ts.(z) mit abgezo-
genem Trend sind jeweils signifikant korreliert. Hierbei liegt die Korrelation von
—0,46 zwischen den Transporten am Rand und im Inneren oberhalb von 340 m
hoher als die Korrelation —0, 38 zwischen dem Transport im Inneren oberhalb der
winddurchmischten Schicht und dem Randstromtransport in den oberen 420 m
Tiefe. Dies zeigt, dass die Variabilitit des Transportes im Inneren zwar in erster
Linie vom Wind abhéngig ist, andererseits Schwankungen im Sprungschichtbereich
ebenso mit Fluktuationen im Randstrom gekoppelt sind.

Eine mogliche Erklirung fiir die starke Variabilitdt im Randstrom kénnte in der
Kopplung mit Transportschwankungen des Nordost-Madagaskarstroms liegen, der
den Somalistrom iiber den EACC versorgt. Der Nordost-Madagaskarstrom zeigt
im Jahr 1957 einen anomal starken und im Jahr 1967 einen anomal schwachen
westwirtigen Transport norddstlich von Madagaskar. Weiterhin sind der dqua-
toriale Randstrom und der westwiirtige Nordost-Madagaskarstrom wéihrend der
Sommermonsun-Monate, Juni-September, mit einem Koeffizienten von 0,52 signi-
fikant korreliert, wobei der Nordost-Madagaskarstrom um zwei Monate fiihrt.

Die Diskrepanz der Mittelwerte fiir den Zeitraum von 1950 bis 2001 zwischen
dem Sverdrup-Transport (-5,4 £2,1 Sv) und dem Transport im Inneren (-7,4 £2,6
Sv/-7.9 £1,8 Sv) bzw. am Rand (7,4 £4,0 Sv/7.9 +4,3 Sv) oberhalb von 340
m/105 m bzw. 340 m/420 m ist durch eine siidwirtige Rezirkulation des SC zu
erkliren, die unmittelbar nérdlich des Aquators zwischen 46°und 49°0 stattfindet
(Abb. 4.9a). Die mittlere meridionale Geschwindigkt am Aquator (Abb. 4.9b) zeigt
die Kerntiefe der Rezirkulationszelle in ca. 70 m Tiefe. Der mittlere siidwiértige
Transport dieser Zelle von 2 Sv entspricht der Differenz zwischen dem Sverdrup-
Transport und T;, bzw. T., so dass die Mittelwerte der meridionalen Pfade der
CEC gut iibereinstimmen.

In allen Zeitreihen ist ein dekadischer Trend von 1950 bis Anfang der 90er Jahre zu
beobachten, der einen Riickgang des siidwértigen Sverdrup- und Massentranspor-
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Abbildung 4.9: (a) Mittlere Zirkulation in 67,5 m Tiefe in der SC-Region. (b)
Mittlere meridionale Geschwindigkeit [cms™'] am Aquator aus SODA (1950-2001).
Blau (rot) kennzeichnet die nordwdrtige (sidwdrtige) Zirkulation.

tes im Inneren beschreibt, sowie eine Abschwichung des nordwirtigen Randstrom-
transportes (Abb. 4.8a-c). Diese Abnahme ist mithilfe einer linearen Regression
verdeutlicht. Der Trend des Sverdrup-Transportes von 0,084+0,01 Sv-Jahr~! ent-
spricht einem Riickgang von 3,5 Sv iiber den Zeitraum von 42 Jahren (Abb. 4.8a).
Der Sverdrup-Transport nimmt damit um iiber 60% gegeniiber dem Mittelwert
ab.

Der siidwirtige Transport iiber den Aquator oberhalb von 340 m zeigt einen sich
abschwiichenden Trend von 0,0940, 02 Sv-Jahr—!. Diese Abnahme von 3,8 Sv in-
nerhalb von 42 Jahren entspricht einem Transportriickgang um 50% gegeniiber
dem Mittelwert. Die Abnahme des siidwirtigen CEC-Zweiges ist dagegen mit
0,0440,01 Sv-Jahr~! wesentlich schwicher, wenn die Rezirkulation im Inneren
iber die winddurchmischte Schicht von 105 m integriert wird. Der Transport ver-
ringert sich mit 1,8 Sv um gut 20% gegeniiber dem Mittelwert. Die Unterschiede bei
der Abnahme des siidwirtigen Transportes iiber den Aquator weisen darauf hin,
dass die Wahl der Integrationstiefe von grofler Bedeutung ist. Der SC-Transport
beschreibt einen stéirkeren Trend, sowie eine gréfere Variabilitidt des Randstromes.
Der Verlust des nordwértigen Randstromtransportes entspricht 65% gegeniiber
dem Mittelwert: Ts.(20) zeigt einen Trend von 0,13+0,03 Sv-Jahr—! (Abb. 4.8c),
der einer Abnahme um 5,5 Sv zwischen 1950 und 1991 entpricht. T.(z) beschreibt
einen etwas geringeren Trend von 0,1240,03 Sv-Jahr—!, der einen Riickgang des
Randstromtransportes um 4,8 Sv iiber den Zeitraum von 42 Jahren bedeutet.
Abbildung 4.10a zeigt die Differenz zweier Mittel der meridionalen Geschwindig-
keit. Dabei wird die v-Komponente iiber die ersten (t1=1950-1970) und letzten
beiden Dekaden (t2=1971-1991) des Zeitintervalls gemittelt, in der die Abnah-
me beobachtet wird. Aus der Differenz der merdionalen Geschwindigkeits-Mittel
wird deutlich, dass der Riickgang der nordwértigen Geschwindigkeit den gesamten
Randstrom erfasst mit maximalen Unterschieden von 6 cm s~! in der Thermo-
klinen zwischen 200-300 m (Abb. 4.10a). Die siidwértige Rezirkulation des Rand-



a) Trend der meridionalen Geschwindigkeit am Aquator
. . .

b) Trend des Windstresses im Indischen Ozean

[m]

100

200

300

400

5001

600~

)

208y

r105m

340m

| ===

i

|
? ()

T
40° 60° 80° 100°
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stroms beschreibt ebenfalls eine Abnahme um 1,5 Sv, die mit dem Riickgang des
nordwartigen SC von 2,8 Sv einhergeht, aus dem sie gespeist wird. Die Zirkula-
tion im Inneren beschreibt eine Abnahme der dquatorialen Zelle: die nordwirtige
Oberflichenstromung nimmt um 1 Sv ab. Dagegen verzeichnet die windgetriebene
Zirkulation darunter eine positive Anomalie von 2,2 Sv, die ebenfalls einen Riick-
gang der siidwartigen Rezirkulation bedeutet. Aus der Differenz der Windstress-
mittel (Abb. 4.10b) wird deutlich, dass die Abnahme der dquatorialen Zelle aus
der Abnahme der nordwirtigen Winde am Aquator resultiert.

Die Untersuchung der meridionalen Transporte zeigt in allen Zeitreihen einen
langjahrigen negativen Trend. Dieser Trend weist auf eine Kopplung zwischen den
meridionalen Pfaden der CEC auf interannualer Zeitskala sowie auf deren Antrieb
durch den dquatorialen Sverdrup-Transport hin. Die Transportabnahme deutet auf
eine Abschwichung sowohl der dquatorialen Zelle als auch der flachen Umwélzzelle.

4.3 Auftriebsgebiete vor Ostafrika

Die saisonale Variabilitdt des Indischen Ozeans wird durch seine nérdliche Be-
grenzung durch den asiatischen Kontinent hervorgerufen. Der indische Subkonti-
nent unterteilt den nérdlichen Indischen Ozean in das Arabische Meer im Westen
und den Golf von Bengalen im Osten. Die Reaktion des Ozeans auf die saisona-
le Umkehr der Monsunwinde zeigt sich besonders stark im Arabischen Meer: die
kiistenparallelen Monsunwinde vor Somalia bewirken im Sommer einen Ekman-
Transport von der Kiiste weg, der einen starken Kiistenauftrieb kalter Wassermas-
sen im westlichen Randstromgebiet zur Folge hat. Neben den Auftriebsregionen vor
Sumatra und dem Gebiet nordéstlich von Madagaskar, gehort das Kiistenauftriebs-
gebiet vor Somalia und Oman zu den Regionen mit der hochsten SST-Fluktuation

120°E



(ANNAMALAI ET AL., 2003). Mit dem Einsatz des Sommermonsuns nimmt die
Verdunstung im Arabischen Meer zu. Diese beiden Prozesse, Auftrieb und Ver-
dunstung, sorgen fiir eine Abkiihlung des nordlichen Indischen Ozeans wihrend
des Sommermonsuns (KNOX, 1986).

Der Kiistenauftrieb vor Somalia, Oman und Indien ist ein Bestandteil der flachen
meridionalen Zirkulation. Ebenso wie der Sverdrup- bzw. der Ekman-Transport
iiber den Aquator wird auch die Transportrate des Auftriebs als Index fiir die
Stérke des Monsuns angesehen (LOSCHNIGG UND WEBSTER, 2000). Das Auftriebs-
wasser, das aus Tiefen zwischen 200-300 m Tiefe stammt, hat Temperaturen un-
ter 15°C und die Dichte liegt unterhalb von oy = 26,5 kg m 3 (SCHOTT UND
J. McCREARY, 2001). Diese Temperatur- und Dichteklassen entsprechen denen
der Siidhemisphére bei 40°S. Eine weitere Beziehung zwischen dem Auftriebswas-
ser und den Wassermassen der Siidhemisphiire belegt der niedrige Salzgehalt, der
im Auftriebswasser vor der Kiiste Somalias gemessen wurde und dessen Ursprung
in der Siidhemisphére liegt (FISCHER ET AL., 1996).

Da das SODA-Modell keine vertikale Geschwindigkeit liefert, wird diese aus der
Kontinuititsgleichung berechnet:

ou Ov Ow
e T T 4.
oz + oy + 0z 0 (43)
0 /0u Ov
w = /2 (% + 8_y> dZ (4.4)

Die Strémungsvektoren in den Abbildungen 4.11a,b beschreiben die mittlere Ober-
flichenzirkulation in den oberen 15 m (SODA) und 10 m (ECCO). Die Ober-
flichenstromung beider Modelle dokumentiert die Dominanz des Sommermonsuns
anhand des nordwirtigen SC und der antizyklonalen Zirkulation im Arabischen
Meer.

Weiterhin ist in den Abbildungen 4.11a,b die vertikale Geschwindigkeit in 105
m (SODA) und 100 m (ECCO) Tiefe dargestellt. Erwartungsgemif zeigen beide
Modellergebnisse einen maximalen Auftrieb vor der ostafrikanischen Kiiste und
einen starken Abtrieb 6stlich davon. Aufgrund kiinstlicher Quellen und Senken sind
sowohl Auftrieb als auch Abtrieb im SODA-Modell wesentlich stirker ausgeprigt
als im ECCO-Modell. Weitere Gebiete mit erhohter vertikaler Geschwindigkeit
sind vor allem in SODA siidlich von Sri Lanka, vor Indonesien und nordéstlich von
Madagaskar zu beobachten.

MIYAMA ET AL. (2003) berechneten die Auftriebsraten fiir verschiedene Boxen aus
unterschiedlichen Modelllosungen fiir diese Auftriebsregionen, die an dieser Stelle
mit den Ergebnissen aus SODA und ECCO verglichen werden sollen. Die Boxen,
in denen der Auftrieb berechnet wurde, liegen demnach vor Somalia (z < 60°0,
2°N <y < 12°N), Oman (z < 60°0, 14°N < y < 22°N), Siidindien (west) (72°0O



a) SODA (1992-2001): Mittlere Stromung (7.5m) und vertikale Geschwindigkeit in 105m Tiefe
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b) ECCO (1992-2001): Mittlere Stromung (5m) und vertikale Geschwindigkeit in 100m Tiefe
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Abbildung 4.11: Mittlere horizontale und vertikale Geschwindigkeit (1992-2001)
aus (a) SODA und (b) ECCO. Die Vektoren zeigen die oberflichennahe Stromung
in 7.5 m bzw. 5 m Tiefe (jeder zweite Gitterpunkt ist dargestellt). Die vertikale Ge-
schwindigkeit [x 107> ms 1] in 105 m bzw. 100 m Tiefe ist koloriert (s. Farbskala,).
Die Auftriebsregionen vor Somalia, Oman und Indien sind durch Boxzen markiert;
eingemalt sind aufwdrtiger (positiver), abwdartiger (negativer) und Netto-Transport
innerhalb der Bozen.

<z < 80°0, 4°N < y < 14°N), Siidindien (ost) (80°0 < z < 85°0, 4°N < y <
14°N), Sumatra (z > 100°0, 11°S < y <0°) und innerhalb der Auftriebsregion,
die mit der STC zu assoziieren ist (50°0 < z < 90°0, 12°S < y < 2°S). In diesen
Boxen, die in Abbildung 4.11a,b eingezeichnet sind, wird der Auftrieb (positiv),



Modell Somalia Oman Indien (west/ost) NIO  Sumatra STC

SODA 2,8 0,8 0,7 8,0 1,5 2,7
(7,90 (1,5) (3,8) (22,6)  (38) (7.8
ECCO 0,4 0,2 0,3 3,2 0,2 3,0
(1,7 (0,2) (0,5) (6,3) (0,2) (3,1)
MKM 2,7 1,9 1,8 5,8 0,1 8,0
(5.4 (2,3) (2,5) (14,00  (0,3) (8,8
TOMS 1,5 1,3 1,2 5,7 2,7 4,9
(2,9 (1,8 (1,5) (10,6) (2,90 (5,7
JAMSTEC 3,1 1,0 1,2 5,2 0,6 7.5
(10,7) (1,5 (2,4) (22,8) (1,8)  (9,5)

Tabelle 4.1: Mittlere Netto- (positive) Auftriebsraten [Sv] fir verschiedene Auf-
triebsregionen (aus: MIYAMA ET AL., 2003). Details s. Text oder Abbildung 4.11.

Abtrieb (negativ) und der vertikale Netto-Transport berechnet.

Aus Schiffsschnitten wurde der Netto-Auftrieb vor Somalia mit 4,1 Sv und vor
Oman mit 1,0 Sv abgeschitzt (SCHOTT ET AL., 2002). Diese Werte liegen etwas
iiber denen aus dem SODA-Modell mit 2,8 Sv vor Somalia und 0,8 Sv vor Oman
(Abb. 4.11a). Die Ergebnisse aus dem ECCO-Modell fallen mit 0,4 Sv (Soma-
lia) und 0,2 Sv (Oman) bedeutend geringer aus (Abb. 4.11b). Ein entscheiden-
der Unterschied zwischen dem Auftrieb aus den Assimilationsmodellen und dem
abgeschitztem Auftrieb besteht darin, dass die Modelle keinen Great Whirl und
Southern Gyre reproduzieren, an deren Flanken ein grofiler Anteil des Auftriebs zu
beobachten ist (SCHOTT ET AL., 2002). Stattdessen findet im Modell der Auftrieb
entlang der Kiiste statt (Abb. 4.11a,b).

Ein relativ schwacher Netto-Auftrieb vor Somalia ist ebenfalls in den Schichtenmo-
dellen von MIYAMA ET AL. (2003) zu beobachten (Tab. 4.1), der die Auftriebsraten
des 21-Schichten-Modells von MCCREARY ET AL. (1993) (MKM), des Thermody-
namic Ocean Modeling System (TOMS) und des Japanese Marine Science and
Technology Center (JAMSTEC) General Circulation Model (GCM) untereinander
vergleicht, die Werte zwischen 1,5 Sv (TOMS) und 3,1 Sv (JAMSTEC) fiir die
Region vor Somalia und einen vertikalen Transport zwischen 1,0 Sv (TOMS) und
1,9 Sv (MKM) vor Oman zeigen. Der Netto-Auftrieb vor Somalia aus SODA liegt
damit im oberen Bereich anderer Modellschitzungen. Die Ergebnisse fiir den Auf-
trieb vor Oman sind dagegen in SODA im Vergleich zu den iibrigen Modellen sehr
niedrig. In Abbildung 4.11a ist zu erkennen, dass innerhalb der Box vor Oman
nur ein geringer Anteil des Auftriebs erfasst wird, der tatsichlich vor der Kiiste
stattfindet. Aufgrund des Vergleichs zwischen den verschiedenen Modellen inner-
halb der durch M1YAMA ET AL. (2003) vorgegebenen Boxen, wird der Auftrieb
zwischen 12°-14°N nicht in Betracht gezogen.

Die starken Unterschiede im mittleren Auftrieb vor der ostafrikanischen Kiiste
zwischen SODA und ECCO konnten vor allem in der Oberflachenzirkulation be-
griindet liegen, die im SODA-Modell in allen Auftriebsregionen deutlich stérker
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Abbildung 4.12: Mittlerer Windstress [Nm~=2] (1992-2001) aus SODA (a) und
ECCO (b). Der mittlere Windstress vor Somalia und Oman (markiert) aus SO-
DA (schwarze Vektoren) und ECCO (rote Vektoren) ist zum Vergleich in (c) ge-
zeigt. Schwarze Kringel vor Somalia und Oman markieren die Linien tber die der
Ekman-Transport [Sv] aus kistenparallelen Winden berechnet wurde. Die Werte

sind eingezeichnet.

ist (Abb. 4.11a,b). Ein Vergleich des mittleren Windfeldes aus SODA und ECCO
(Abb. 4.12a,b) zeigt vor allem im Arabischen Meer in der Region der Auftriebs-
box vor Somalia und vor Indonesien wesentlich schwichere Werte in ECCO. Di-
rekt vor den Kiisten Somalias und Omans weisen die gemittelten Windfelder aus
beiden Modellen jedoch eine gute Ubereinstimmung auf (Abb. 4.12c). Dies wird
durch die aus kiistenparallelen Winden berechneten Ekman-Transporte deutlich,
die eine gute Ubereinstimmung der Assimilationsmodelle angeben: vor Somalia
betrdgt der mittlere Ekman-Transport 3,6/3,9 Sv (SODA/ECCO) und vor Oman
werden Werte von 1,2/1 Sv (SODA/ECCO) ermittelt (Abb. 4.12c). Der Vergleich
der Ekman-Transporte mit den Auftriebsraten innerhalb der Modelle zeigt eine
gute Ubereinstimmung im SODA-Modell. In ECCO zeigen sich dagegen grofie
Abweichungen zwischen dem aus kiistenparallelen Winden berechneten Ekman-

Transport und dem Auftrieb.

Die Anomalien des Netto-Auftriebs vor Somalia und Oman aus SODA und EC-
CO weisen eine geringe Ubereinstimmung auf (Abb. 4.13). Sowohl vor Somalia als
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Abbildung 4.13: Anomalien des Auftriebs [Sv] vor (a) Somalia und (b) Oman
aus SODA (schwarz) und ECCO (rot) von 1992-2001. Positive Werte bedeuten
aufwdrtigen Transport.

auch vor Oman zeigen die Auftriebs-Anomalien in SODA eine wesentlich héhe-
re Variabilitdt als in ECCO. Die Auftriebs-Anomalien aus SODA zeigen starke
Amplituden von 16 Sv, allerdings stechen die maximalen bzw. minimalen Anoma-
lien nicht signifikant hervor. Die im Verhiltnis zu SODA geringe Amplitude der
Auftriebs-Anomalien in ECCO spiegelt sich ebenfalls im Randstrom-Transport
wider (Abb. 4.7). Die Anomalien des Ekman-Transportes aus SODA und ECCO
(nicht gezeigt) beschreiben ebenfalls eine geringe Ubereinstimmung jedoch mit
gleich starken Schwankungen.

Der Netto-Auftrieb westlich/6stlich von Sri Lanka ist in beiden Assimilationsmo-
dellen mit 0,3/0,4 Sv (SODA) und —0,1/0,4 Sv (ECCO) verschwindend gering
(Abb. 4.11a,b). Die Vergleichswerte aus anderen Modellen (Tab. 4.1) liegen zwi-
schen 1,2 und 1,8 Sv und sind nur geringfiigig héher. Auch hier ist anzumerken,
dass die Ausmafle der Box vor Sri Lanka in Bezug auf das SODA-Modell nicht
optimal gewidhlt sind. Vor allem 6stlich und siidlich von Sri Lanka sind starke
Auftriebsregionen zu erkennen. Zusétzlich wird der Netto-Transport durch den
starken Abtrieb in dieser Region ausgeglichen. Dies wird durch den positiven An-
teil des Auftriebs deutlich, der in SODA mit 3,8 Sv sogar iiber den Werten aus
den Vergleichsmodellen (1,5-2,5 Sv) liegt.

Der Auftrieb im NIO wird aus dem SODA-Modell mit 8,0 Sv beziffert (Tab. 4.1).
Die Summe des in den drei Boxen (Somalia, Oman und Indien) auf der Nordhe-
misphére berechneten Auftriebs betrigt 4,3 Sv. Dies bedeutet, dass auflerhalb der
berechneten Boxen ein Auftrieb von 3,7 Sv herrscht. In ECCO liegt dieser Wert
bei 2,3 Sv. Der Vergleich mit den Modellen aus MIYAMA ET AL. (2003) zeigt einen
Netto-Auftrieb im restlichen Teil des NIO zwischen —0, 6 bis 1,7 Sv. Dies bekréftigt
die Theorie, dass die Boxen, innerhalb derer der Auftrieb gerechnet wurde, nicht
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Abbildung 4.14: Zeitreihen (24-Monats- Tiefpassfilter) des Auftriebs [Sv] vor So-
malia (schwarz) und Oman (rot) in SODA. Die lineare Regression ist fir den Zeit-
raum 1950-1991 gerechnet. Positive Werte bedeuten aufwdrtigen Transport (nach
SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

ideal fiir die hier untersuchten Assimilationsmodelle sind.

Vor Sumatra liegen die Ergebnisse fiir den Netto-Auftrieb von 1,5 Sv (SODA) und
0,2 Sv (ECCO) im Rahmen anderer Modellergebnisse zwischen —0,1 und 2,7 Sv.
Die Sumatra-Box reprisentiert die Region, in der der Auftrieb im SODA-Modell
hauptséichlich stattfindet, sehr gut. Der positive Auftrieb von 3,8 Sv bekriftigt
diesen Eindruck.

Der Auftrieb in der Region norddstlich von Madagaskar, der als Antrieb der STC
gilt, wird aus den Assimilationsmodellen mit 2,7/3 Sv (SODA/ECCO) beziffert
und liegt damit unterhalb der Ergebnisse (4,9-8,0) aus anderen Modellen (Tab.
4.1). Der positive Anteil des Auftriebs von 7,8 Sv aus dem SODA-Modell dagegen
passt sich innerhalb der Werte zwischen 5,7-9,9 Sv aus MIYAMA ET AL. (2003) an.

Anhand der 10-Jahresliufe aus SODA und ECCO konnte gezeigt werden, dass
die Assimilationsmodelle den Auftrieb insgesamt gut wiedergeben. Die Ergebnisse
aus ECCO sind qualitativ vergleichbar, fallen quantitativ allerdings sehr gering
aus. SODA beschreibt innerhalb der Boxen einen sehr guten Vergleich mit den
gezeigten Literaturwerten (Tab. 4.1).

Dekadische Schwankungen: Die interannuale Variabilitit des Netto-Auftriebs
vor Somalia und Oman wird anhand des 52-Jahreslaufes von SODA untersucht.
Abbildung 4.14 zeigt die Zeitreihen der Auftriebsraten vor Somalia und Oman.
Die Auftriebsregion entspricht der in Abbildung 4.11a eingezeichneten Boxen vor
Somalia und Oman. Die Oman-Box wurde 2° weiter nach Siiden erweitert. Auf-
grund der fehlenden Wirbel findet der Auftrieb entlang der gesamten Kiiste statt,
die nun besser abgedeckt ist.

Die Zeitreihen des vertikalen Netto-Transportes vor Somalia (Abb. 4.14) beschrei-
ben einen negativen Trend und damit eine Abnahme des Netto-Auftriebs von
0,06+0,01 Sv-Jahr—!. Mit einer Abnahme um 2,4 Sv innerhalb von 42 Jahren



reduziert sich der Auftrieb um knapp 80% gegeniiber dem Mittelwert (2,7+1,8
Sv). Der Transportriickgang steht im Einklang mit der Abnahme des nordwérti-
gen Transports am westlichen Rand (Abb. 4.8) und liasst die Vermutung zu, dass
die Abnahme des Wassermassentransports in den NIO mit der Verringerung des
Auftriebs an der ostafrikanischen Kiiste gekoppelt ist.

Im Auftriebsgebiet vor Oman ist ebenfalls ein Trend im Auftrieb auszumachen
(Abb. 4.14). Der Trend ist jedoch positiv und zeigt damit eine leichte Zunahme
des Auftriebs um 0,3 Sv an. Die Zunahme des Auftriebs vor Oman innerhalb
von 42 Jahren entspricht einem Anstieg des Auftriebs um 50% gegeniiber dem
Mittelwert von 0,740, 5 Sv. Insgesamt zeigt sich jedoch, dass der Auftrieb entlang
der ostafrikanischen Kiiste um knapp 2,1 Sv abgenommen hat.

Berechnet man den Auftrieb aus dem Ekman-Transport aus kiistenparallelen Win-
den vor Somalia zeigt sich, dass der Auftrieb dagegen zwischen 1950 und 1991
geringfiigig um 0,2 Sv zunimmt. Die Differenz der Windstressmittel iiber die er-
sten (1950-1970) und letzten beiden Dekade (1971-1991) zeigt im gesamten NIO
eine Abnahme der nordwirtigen Winde (4.10b), bis auf die Region vor Somalia
und Indonesien. Der zunehmende Wind vor Ostafrika sorgt fiir einen verstirkten
Transport von der Kiiste weg, der einen Auftrieb begiinstigt.

Der Hauptanteil des Auftriebs wird an den Flanken der beiden Wirbel, Great Whirl
und Southern Gyre, beobachtet (SCHOTT ET AL., 2002). Satellitenbilder zeigen an
den nordlichen Berandungen der beiden Wirbel eine starke Abkiihlung der SST,
die mit dem Auftrieb zu assoziieren ist (EVANS UND BROWN, 1981). In beiden As-
similationsmodellen wird die Wirbel-Struktur nicht aufgelost. SODA kann jedoch
die beobachtete kalte Deckschicht durch die Anpassung der Modell-Temperatur
simulieren. Der Trend des Auftriebs (Abb. 4.14) resultiert demnach nicht allein
aus dem Ekman-Transport. Aufgrund der in SODA verwendeten Anpassung an
Beobachtungen, kénnen Anderungen des Dichtefeldes und somit lokal erzwunge-
ne Anderungen der geostrophischen Strémung den Trend im Auftrieb erkliren.
Da ECCO nach einer physikalisch konsistenten Losung sucht, um das Modell an
die Beobachtungen anzupassen, stellt sich die Frage, ob in einem 50-Jahreslauf
der Auftrieb aus der Kontinuitidtsgleichung und der Ekman-Transport den glei-
chen Trend zeigen wiirden, aufgrund eines verdnderten und eventuell verbesserten
Windstresses.

4.4 Subduktion im siidlichen Indischen Ozean

Die Thermokline ist die Temperatursprungschicht, die zwischen der durchmischten
Oberflichenmischungsschicht und dem tiefen Ozean liegt und einen ausgeprigten
Temperaturgradienten aufweist (MCLELLAN, 1965). Beim Eintrag von Wasser-
massen (Zentralwasser und Modewasser) in die Thermokline spielt die saisonal
bedingte Tiefe der Deckschicht eine grofle Rolle, da nur Wasserteilchen, die sich
im Spétwinter (maximale Tiefe der Deckschicht) im Ubergang zwischen Deck-
schicht und Sprungschicht befinden, unwiederbringlich in die Thermokline ein-
getragen werden konnen. Die Ausbreitung dieses Wassers, durch Advektion und
Vermischung trigt zur Ventilation der Thermokline bei (LUYTEN ET AL., 1983).



Der irreversible Transfer von Wasser aus der Deckschicht in die Sprungschicht
wird als Subduktion bezeichnet. Die hier angewandte kinematische Methode zur
Berechnung der Subsuktionsrate geht auf MARSHALL ET AL. (1993) zuriick. Die
jahrlich gemittelte Subduktionsrate Sy, ist definiert als Geschwindigkeit eines
Wasserteilchens normal zur Fliche an der Untergrenze der Deckschicht (WooODS,
1985):

Sann = —Wh — Up - Vh, (4.5)

wobei wy, die vertikale Geschwindigkeit an der Untergrenze der Deckschicht A ist
und uy die horizontale (laterale) Geschwindigkeit eines Wasserteilchens an der
Untergrenze der Deckschicht. Die Tiefenachse ist positiv nach oben gewéahlt. Die
vertikale Komponente wy, in Glg. 4.5 entspricht in Oberflichennihe dem Ekman
pumping we und wird aus der Rotation des Windschubs (7) unter Beriicksichtigung
der Oberflichendichte (p) und des Coriolisparameters f berechnet:

1
We=——V x = (4.6)
Po f

Da die Unterkante der winterlich durchmischten Deckschicht wesentlich tiefer liegt,
als die Ekmantiefe, muss eine Tiefenkorrektur gemacht werden, die dem Anteil
des meridionalen Sverdrup-Transports in der Deckschicht entspricht (WILLIAMS,
1991):

/8 0

7l vdz, (4.7)

Wh = We

wobei v die meridionale Geschwindigkeit ist und 8 der meridionale Gradient des
Coriolisparameters f. Um die Tiefe der Deckschicht A zu bestimmen, gibt es ver-
schiedene Kriterien. Hier wird die Tiefe als Unterkante der Deckschicht angenom-
men, in der die Dichte um 0,125 kg m 3 gegeniiber der Oberflichendichte zuge-
nommen hat.

Im Indischen Ozean findet Subduktion vorwiegend im siidostlichen subtropischen
Teil des Ozeans statt (ZHANG UND TALLEY, 1998; KARSTENSEN UND QUADFA-
SEL, 2002). Die auf klimatologischen Daten beruhende Abschitzung der in die
Dichteschichtung zwischen 23-27 kgm 3 subduzierten Wassermasse wird mit 36
Sv angegeben (KARSTENSEN UND QUADFASEL, 2002). Die Dichtegrenze der Was-
sermassen, die mit dem Auftrieb vor Somalia oberhalb von 150 m Tiefe assoziiert
werden, liegt bei 25,7 kgm 3. Oberhalb dieser Dichte wird insgesamt 12,5 Sv in
die Sprungschicht subduziert (KARSTENSEN UND QUADFASEL, 2002).
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Abbildung 4.15: (a, b) Tiefe [m] (farbig unterlegt) und Dichte [kgm 3] (Konturli-
nien) entlang der mazimalen Deckschichtticfe, (c, d) vertikaler Eintrag [m Jahr ']
und (e, f) lateraler Eintrag [m Jahr~'] in die Sprungschicht, gemittelt iber den
Zeitraum von 1992-2001 aus SODA (linke Salte) und ECCO (recht Spalte). Die
weifle Linie markiert das fir den Auftrieb vor Ostafrika relevante Gebiet im SIO
zwischen 23 < o9 < 25,7 (Details s. Text). Positive Werte bedeuten einen Eintrag
in die Sprungschicht.
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Das subduzierte Wasser wird mit dem SEC westwérts transportiert und vermischt
sich mit Wassermassen aus den Indonesischen Passagen. Vor Madagaskar spaltet
sich der SEC bei ca. 17°S in einen noérdlichen und einen siidlichen Strémungszweig
auf (z. Bsp. SWALLOW ET AL., 1988; Abb. 3.4). Mit der siidlichen Stromung, die
als Stidost-Madagaskarstrom bekannt ist, werden Anteile des subduzierten Was-
sers Ostlich von Madagaskar nach Siiden transportiert. Aus dem nérdlichen Strom,
dem Nordost-Madagaskarstrom, verlduft ein kleiner Anteil siidwérts durch den
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Abbildung 4.16: Subduktions Rate [m Jahr='] im SIO gemittelt iiber den Zeitraum
von 1992-2001 aus SODA (a) und ECCO (b). Die weifle Linie markiert das fir
den Auftrieb vor Ostafrika relevante Gebiet im SIO zwischen 23 < g9 < 25,7
(Details s. Text). Positive Werte bedeuten einen Fintrag in die Sprungschicht.

Mosambik-Kanal (Kap. 3.3.2). Der Hauptanteil des Nordost-Madagaskarstroms
setzt in den EACC, der wiederum den SEC versorgt und Auftriebs- und Subduk-
tionsgebiete innerhalb der CEC miteinander verbindet.

Abbildung 4.15a, b zeigt Karten der maximalen Deckschichttiefe h sowie der Dich-
te entlang dieser Tiefe og(h) im SIO aus SODA und ECCO. In beiden Model-
len nimmt die Deckschichttiefe von Norden nach Siiden hin zu mit maximalen
Werten am siidéstlichen Rand des Subtropenwirbels. Die Deckschichttiefe erfihrt
ihr Maximum wihrend der die Siidhemisphire betreffenden Wintermonate (Juli-
September). Die eingezeichnete weifle Linie markiert den Dichtebereich zwischen
23 < gy < 25,7 6stlich von 60°0 und gibt die Region wieder, in der das in die
CEC-Zirkulation involvierte Wasser subduziert wird. Zur Berechnung der Subduk-
tionsrate wird {iber dieses Gebiet integriert.

Die Subduktion setzt sich aus der vertikalen Geschwindigkeit, die aus dem Wind-



feld berechnet wird (Glg. 4.6), und einem lateralen Anteil zusammen. Beide An-
teile sind in Abbildung 4.15c-f dargestellt. Der vertikale Anteil zeigt in beiden
Modellen innerhalb des umrandeten Gebietes iiberwiegend positive Werte 4.15¢,d.
Im Zentrum des Subtropenwirbel herrscht ein lokales Maximum von iiber 75 m
Jahr~! (SODA/ECCO). Der laterale Eintrag beschreibt iiberwiegend negative
Werte 4.15e.f. Die Ergebnisse aus dem SODA-Modell zeigen hierbei Extremwerte
in der nordwestlichen Ecke des umrandeten Gebietes (60°O, 15°S). Aufgrund des
lokalen Maximums der Deckschichttiefe (h=125 m) und der daraus resultierenden
starken positiven bzw. negativen Deckschicht- und Dichtegradienten (Abb. 4.15a)
erfihrt der laterale Eintrag hohe positive Werte westlich des Deckschichtmaxi-
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Abbildung 4.17: Jahresmittel der Subduktion [Sv] im SIO (>60°0, 23< o9 <25,7)
aus SODA (schwarz) und ECCO (rot) fir den Zeitraum von 1992-2001. (a) Ver-
tikaler Fintrag (—wp), (b) lateraler Eintrag (—uay - Vh) in die Sprungschicht und
(¢) Subduktion. Positive Werte bedeuten einen Eintrag in die Sprungschicht.



mums und negative Werte siidlich davon (Abb. 4.15¢). Im ECCO-Modell erklirt
der starke meridionale Deckschichtgradient siidlich von Madagaskar (Abb. 4.15b)

die maximalen Subduktionsraten durch den lateralen Eintrag in dieser Region
(Abb. 4.15f).

Die Subduktion wird durch den vertikalen Eintrag dominiert und zeigt in bei-
den Modellen vorwiegend positive Werte (Abb. 4.16a,b). Die maximalen positiven
bzw. negativen Subduktionsraten aus SODA &stlich von Madagaskar (Abb. 4.16a),
erkliren sich, wie bereits beschrieben, aus den starken Gradienten der Deckschicht-
tiefe in dieser Region (Abb. 4.15a).

Die Jahresmittel beider Modelle fiir die Dekade von 1992-2001 bestétigen die Do-
minanz des vertikalen Eintrags durch den Wind im Vergleich zum lateralen Ein-
trag. Abbildung 4.17 stellt die Jahresmittel des vertikalen Anteils, —wy, (a), des
lateralen Eintrags, up, - VA (b) und die Summe aus beiden Summanden, die Sub-
duktion (c) fiir SODA (schwarz) und ECCO (rot) dar. Der vertikale Anteil der
Subduktion (Abb. 4.17a) beschreibt maximale Werte von 17 Sv (SODA/ECCO)
und schwankt im Mittel um 12,8/12,6 Sv (SODA/ECCO). Der Subduktionsan-
teil durch den lateralen Eintrag (Abb. 4.17b) ist dagegen mit einem Mittel von
-1/ — 1,3 Sv (SODA/ECCO) negativ. Die Jahresmittel der Subduktion (Abb.
4.17c) zeigen fiir den Zeitraum von 1992-2001 einen negativen Trend, dhnlich dem
vertikalen Eintrag (Abb. 4.17a). Das Mittel der Subduktion liegt bei 11,8/11,3 Sv
(SODA/ECCO).

In allen Zeitreihen zeigen die Modell-Ergebnisse aus SODA und ECCO eine gute
Ubereinstimmung. Weiterhin liegen die Subduktions Raten fiir den Dichtebereich
23< 0p <25,7 beider Modelle in guter Niherung zu den Ergebnissen von KAR-
STENSEN UND QUADFASEL (2002) von 12,5 Sv oberhalb von gy <25,7.

Dekadische Schwankungen: Die interannuale Variabilitit der Subduktion wird
anhand des 52-Jahreslaufes von SODA untersucht. Der Wassermasseneintrag in
die Sprungschicht wird ebenfalls im Gebiet 6stlich von 60°O im Dichtebereich zwi-
schen 23< oy <25,7 integriert. Die Aufteilung der Subduktion in den lateralen
und vertikalen Anteil ist als Zeitreihe der Jahresmittel in Abbildung 4.18a, b dar-
gestellt. Wie bereits im 10-Jahreslauf von SODA und ECCO gesehen, dominiert
der Subduktionsanteil durch den vertikalen Wassermasseneintrag iiber den late-
ralen Beitrag. Die Jahresmittel des vertikalen Eintrags (Abb. 4.18a) beschreiben
Werte zwischen 8 und 16 Sv mit einem Mittelwert von 12,5+£1,9 Sv, wihrend der
laterale Eintrag (Abb. 4.18b) zwischen relativ geringen Werten von —5 bis 3 Sv
schwankt und einen negativen Mittelwert von —0,9+1,6 Sv aufweist. Die Summe
aus beiden Anteilen, die Subduktion (Abb. 4.18c), variiert zwischen 6-16 Sv mit
einem mittleren Betrag von 11,7+1,7 Sv.

Fiir alle Zeitserien wurde eine lineare Regression fiir den Zeitraum 1950-1991 be-
rechnet. Der laterale Eintrag (Abb.4.18b) beschreibt keinen erkennbaren Trend.
Im Gegensatz dazu zeigt der vertikale Eintrag wy, (Abb.4.18b) einen negativen
Trend von 0,0440,04 Sv-Jahr !, der eine Abnahme des vertikalen Transports in die
Sprungschicht dokumentiert. Dieser Trend dominiert die Subduktion (Abb. 4.18c).
Wie schon in den meridionalen Transporten (Sverdrup- und Massen-Transport)
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Abbildung 4.18: Jahresmittel der Subduktion [Sv] im SIO (>60° O, 23< 09 <25,7)
aus SODA fiir den Zeitraum von 1950-2001. (a) Vertikaler Eintrag (—wp), (b)
lateraler Eintrag (—up, - Vh) in die Sprungschicht und (c) Subduktion. Die linea-
re Regression ist fir den Zeitraum 1950-1991 gerechnet. Positive Werte bedeuten
einen Eintrag in die Sprungschicht (nach SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

und den Auftriebsregionen zu beobachten war, zeigen die Jahresmittel der Sub-
duktion eine Abnahme von 0,04+0,06 Sv-Jahr—!. Der Riickgang der Subduktion
innerhalb von 42 Jahren um 1,7 Sv entspricht einem prozentualen Anteil des Mittel-
wertes (11,7£1,7 Sv) von 15%. Die Subduktion unterliegt einer multi-dekadischen
Variabilitdt mit einem Minimum in den Jahren 1970-78, das die hohe Standard-
abweichung des Trends begriindet.

Um die Ausbreitung der Subduktions-Schwankungen zum westlichen Rand zu ver-
folgen, wird der Transport des SEC berechnet. Wie bereits beschrieben, wird das
Subduktionswasser mit dem SEC nach Westen transportiert und setzt iiber den
Nordost-Madagaskarstrom in den EACC. Der Transport des SEC wird vor des-
sen Aufspaltung vor Madagaskar entlang 55°0 zwischen 20°-8°S berechnet. Der
Transport wird innerhalb der Dichtegrenzen bestimmt, die mit dem Auftrieb vor



Ostafrika assoziiert werden bzw. innerhalb derer die Subduktion berechnet wird.
Diese Dichtegrenzen zwischen 23< gy <25,7 entsprechen im SEC bei 55°0 Tiefen
zwischen 30 - 190 m. Die Anomalien der Subduktion (Abb. 4.18¢) und des SEC-
Transportes (nicht gezeigt) sind fiir den untersuchten Zeitraum nicht signifikant
korreliert.

Eine mogliche Erklarung dafiir liegt in der grofien Zeitspanne, die das subduzier-
te Wasser bis zum Erreichen des Randstroms benétigt. Aus Modellrechnungen
und Beobachtungen im Atlantik ist bekannt, dass die geringste Verweildauer des
ventilierten Wassers in der Sprungschicht auf seinem Weg von den Hauptsubduk-
tionsgebieten zum Rand bei ca. 10 Jahren liegt (JENKINS, 1998; BONING UND
BRYAN, 1996). Modelle zeigen auflerdem, dass die Zeitskalen der Wassermassen
aus dem oOstlichen Indischen Ozean zum Erreichen des westlichen Randes bei ca.
6 Jahren liegen (HAINES ET AL., 1999). Somit sind durch Subduktion hervorge-
rufene SEC-Anomalien die Summe der Subduktions-Anomalien der letzten Jahre
bis Jahrzehnte. Hinzu kommt, dass die Variabilitit des SEC auch durch andere
Faktoren, wie den ITF bestimmt wird (GORDON, 1986).

Im Vergleich zu den meridionalen Transporten innerhalb der CEC und dem Auf-
trieb vor Ostafrika zeigt der Trend der Subduktion die geringste Abnahme. Ahn-
lich der Abnahme des siidwirtigen Transports im Inneren iiber den Aquator T;,,
wird der Riickgang der Subduktion durch die Abnahme des vertikalen Eintrags
—wyp, und damit durch eine Anderung des Windfeldes dominiert. Diese Beziehung
deutet darauf hin, dass der Wassermasseneintrag in die Sprungschicht nicht als
Hauptantrieb der CEC anzusehen ist.

4.5 Variabilitit des Indonesischen Durchstroms

Der Indonesische Durchstrom (Indonesian Throughflow, ITF) stellt die einzige Ver-
bindung zweier Ozeane in den Tropen dar, so dass er auf langen Zeitskalen eine
Schliisselposition im globalen Zirkulationssystem einnimmt (GORDON, 2001). Es
wird angenommen, dass die Variabilitdt des ITF auf interannualen und léingeren
Zeitskalen einen entscheidenden Einfluss auf das Klima besitzt (WAJSOWICZ UND
SCHNEIDER, 2001; SCHOTT UND J. MCCREARY, 2001). In diesem Zusammenhang
wird die Frage untersucht, welche Beziehung die Variabilitdt des ITF durch sei-
ne Rolle als Verbindungsglied zwischen Pazifik und Indik auf die Schwankungen
innerhalb der CEC hat. Aus Beobachtungen ist bisher nicht bekannt, in welcher
Weise der ITF mit der flachen meridionalen Zirkulation gekoppelt ist. Modelle
zeigen jedoch die Ausbreitung von Auftriebswasser aus dem noérdlichen Indischen
Ozean bis hin zu den Indonesischen Passagen und dem westlichen Pazifik (M1yAMA
ET AL., 2003).

Abbildung 4.19 zeigt den ITF-Transport bei 120°E oberhalb von 400 m aus SODA
und ECCO. Die Tiefe von 400 m wird aus dem Grund gewihlt, da der ITF den
SEC hauptsichlich in den oberen 400 m versorgt (QU UND MEYERS, 2005). Der
SEC versorgt unter anderem den Somalistrom iiber den EACC und damit den
nordwértigen Zweig der CEC.
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Abbildung 4.19: Anomalien (dinne Kurven) und Jahresgang (fette Kurven) des
Transports [Sv] durch die Indonesischen Passagen (120°0) aus SODA (schwarz)
und ECCO (rot) von 1992-2001. Positiv ist ostwdirts.

Wie schon der ITF-Transport iiber die gesamte Wassersiule gezeigt hat (Abb. 3.17
sind auch im Jahresgang iiber 400 m Tiefe grofle Unterschiede zwischen den bei-
den Assimilationsmodellen zu erkennen (Abb. 4.19): der westwértige Ausstrom in
SODA und ECCO beschreibt maximale Werte von —14 Sv (SODA) und —11,5
Sv (ECCO) und der Zeitpunkt des Transport-Minimums liegt wie beim Gesamt-
transport zwei Monate auseinander, mit —6,5 Sv in SODA (Februar) und —5,5 Sv
in ECCO (Dezember). Im Mittel schwankt der ITF-Transport oberhalb von 400
m um —10,7 Sv (SODA) bzw. —9,6 (ECCO). In ECCO spiegelt der Jahresgang
des ITF-Transportes oberhalb von 400 m Tiefe den Gesamttransport wider (Abb.
3.17). Dagegen nimmt der ITF-Transport in SODA unterhalb von 400 m noch
einmal deutlich zu, wie in Kapitel 3.3.3 (Abb. 3.16) bereits diskutiert.

Die Anomalien des ITF-Transportes in ECCO und SODA zeigen eine gute Uber-
einstimmung auf interannualer Zeitskala, beschreiben jedoch in ECCO eine héhere
Variabilitdt (Abb. 4.19). Die hohe Fluktuation in ECCO kénnte mit den star-
ken Windfeldschwankungen im ostlichen Becken des Indischen Ozeans zusam-
menhiingen (Abb. 5.13). Uber die betrachtete Periode von 1992-2001 ist weder
in SODA noch in ECCO ein Trend zu erkennen.

Dekadische Schwankungen: Im folgenden wird die Entwicklung des Durch-
stroms vom Pazifischen in den Indischen Ozean auf dekadischen Zeitskalen unter-
sucht. Der ITF-Transport wird oberhalb der fiir den CEC relevanten Tiefe von 400
m berechnet (Abb. 4.20).

Uber den Zeitraum von 1950-2001 variiert die Zeitreihe des ITF-Transports um
Werte zwischen —17 Sv und —9 Sv mit einem Mittelwert von —11,7 +1,7 Sv, der
etwas iiber dem mittleren Transport in den 90er Jahren liegt (Abb. 4.20). Fiir die
Zeitserie wurde eine lineare Regression fiir den Zeitraum von 1950-1991 berechnet.
Der ITF-Transport oberhalb von 400 m zeigt einen klar erkennbaren Trend von
0,06+0,01 Sv-Jahr~!. Der Riickgang des westwirtigen Einstroms in den Indischen
Ozean von 2,4 Sv innerhalb von 42 Jahren entspricht damit einem prozentualen An-
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Abbildung 4.20: Zeitreihe (24-Monats- Tiefpassfilter) des ITF-Transportes [Sv] iber
120 °E fiir den Modellzeitraum von 1950-2001 aus SODA oberhalb von 400 m Tiefe.
Negativer Transport bedeutet Einstrom in den Indischen Ozean. Grau unterlegt ist
der Zeitraum wvon 1992-2001 mit verdandertem Windantrieb. Fin linearer Trend
wurde fir das Jahr 1950-1991 gerechnet (nach SCHOENEFELDT UND SCHOTT,
2006).

teil von iiber 20% des Mittelwertes. Die Reduzierung des ITF-Transportes steht im
Einklang mit der Abnahme der vertikalen und meridionalen Transporte innerhalb
der CEC und deutet eine Beziehung zwischen dem Durchstrom und der flachen
Umwilzzelle an.

Die zentrale Frage ist daher, wodurch die Variabilitit des ITF ausgelost wird.
Der ITF-Transport wird durch lokale und saisonale Winde beeinflusst, die die
oberen Schichten des ITF betreffen (POTEMRA, 2005). Berechnungen des Ekman-
Transportes iiber den 120°O-Schnitt zeigen jedoch keinen Trend. Beoabachtungen
haben gezeigt, dass der ITF-Transport mit ENSO in Beziehung steht, wobei eine
El Nino-Phase (La Nina-Phase) mit einem schwicheren (stirkeren) ITF-Transport
verbunden ist (MEYERS, 1996). Eine mégliche Erklirung stiitzt sich auf die Tat-
sache, dass der Meeresspiegel im westlichen Pazifik aufgrund anomaler Westwinde
iiber dem &quatorialen Pazifik wihrend El Nino abgesenkt wird (CLARKE UND
Livu, 1994). Daraus resultiert ein geringerer Einstrom in den Indischen Ozean, der
in Modellen bestitigt wurde (ENGLAND UND HUANG, 2005; MCCLEAN ET AL.,
2005).

Die Variabilitdt des ITF-Transportes beschreibt eine starke horizontale und ver-
tikale Abhingigkeit. Die interannuale Variabilitit des ITF-Transports, die mit
Windstress-Schwankungen iiber dem Pazifik bzw. der lokalen Windfeld-Variabilitét
in Verbindung gebracht wird, ist vor Australien am hochsten (WIJFFELS UND
MEYERS, 2004; POTEMRA, 2005). Der ITF-Transport, der im siidlichen Teil des
Schnittes zwischen Java und Australien bestimmt wurde beschreibt auflerdem ei-
ne hohere Korrelation mit ENSO als der nahe Java berechnete ITF-Transport
(McCLEAN ET AL., 2005). Interannuale Schwankungen, die unter anderem mit
ENSO zu assoziieren sind, breiten sich in der Sprungschicht aus (POTEMRA ET AL.,
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Abbildung 4.21: Zeitreihen (24-Monats- Tiefpassfilter) des ITF-Transportes [Sv]
dber 120 °F fir den Modellzeitraum von 1950-2001 aus SODA oberhalb von 400
m Tiefe a) im nordlichen Teil des Schnittes (>14°S) und b) im sidlichen Teil des
Schnittes vor Australien (<14°S). Negativer Transport bedeutet Einstrom in den
Indischen Ozean. Grau unterlegt ist der Zeitraum von 1992-2001 mit verdndertem
Windantrieb. Ein linearer Trend wurde fir das Jahr 1950-1991 gerechnet.

2003).

Abbildung 4.21 zeigt den ITF-Transport sowohl iiber den nérdlichen Teil (>14°S)
als auch iiber den siidlichen Teil des 120°O-Schnittes (<14°S). Wie schon die mitt-
leren zonalen Schnitte (Abb. 3.16) gezeigt haben, findet der Haupteinstrom des ITF
in den Indischen Ozean iiber den nérdlichen Teil des Schnittes zwischen Timor und
Australien statt. Der mittlere ITF-Transport oberhalb 400 m Tiefe nordlich von
14°S betragt —12,6+3,5 Sv (Abb. 4.21a). Der Transport vor Australien beschreibt
dagegen einen mittleren Einstrom in den Pazifik von 0,9+1,4 Sv (Abb. 4.21b).

Beide Zeitreihen zeigen einen Trend iiber den untersuchten Zeitraum von 1950-
1991. Der ITF-Transport siidlich von 14°S beschreibt in diesen 42 Jahren eine
starke Abnahme um 1,4 +0,13 Sv und entspricht damit 2/3 des ITF-Trends iiber
den gesamten Schnitt. Dagegen fillt der dekadische Trend des nérdlichen Anteils
des ITF-Transports von 0,9 £0,5 Sv iiber 42 Jahre im Verhéltnis zum mittleren
Transport wesentlich geringer aus. Der grofite Anteil des ITF-Trends findet damit
im siidlichen Teil des Schnittes zwischen Timor und Australien statt. Die Variabi-
litdt des ITF-Transportes in dieser Region zeigt eine hohe Korrelation mit ENSO
(McCLEAN ET AL., 2005).

Abbildung 4.22 zeigt den ENSO-Index nach WOLTER UND TIMLIN (1998), der
die El Nino- und La Nina-Ereignisse kennzeichnet. Mehrere Untersuchungen do-
kumentieren eine starke Verdnderung der El Nino-Ereignisse zwischen 1950 und
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Abbildung 4.22: Multivariate ENSO Index nach WOLTER UND TIMLIN (1993,
1998) fiir die Periode von 1950-2001. El Nino- (La Ninia-) Jahre sind in rot (blau)
gekennzeichnet

2001. Diese klimatische Verschiebung in den Jahren 1976-77 hat zur Folge, dass
sich Periode, Amplitude, rdumliche Struktur und zeitliche Entwicklung eines El
Nino-Ereignisses in den letzten Dekaden signifikant gedindert haben (WANG, 1995;
AN UND WANG, 2000; WANG UND AN, 2001). In den Jahren vor 1976 haben ver-
mehrt La Nina-Ereignisse stattgefunden haben, wihrend in den Jahren nach 1977
sowohl stérkere als auch hiufigere El Nino-Ereignisse stattgefunden haben (Abb.
4.22).

Da ein El Nino-Ereignis mit einem geringeren ITF-Transport gekoppelt ist, wére
die ENSO-Entwicklung eine mégliche Erklirung fiir die ITF-Abnahme. Da die
Reduzierung des ITF-Transportes im Vergleich zu den Trends der meridionalen
Transporte iiber den Aquator innerhalb der CEC wesentlich geringer ausfillt, ist
es fraglich inwiefern die ENSO-Variabilitdt mit der Abschwéchung der CEC zu-
sammenhéingt.

4.6 Zusammenfassung

Im Gegensatz zu den Subtropischen Zellen im Pazifik (MCPHADEN UND ZHANG,
2002) und Atlantik (SCHOTT ET AL., 2004), sind die Kenntnisse der Ausbreitungs-
pfade der CEC im Indischen Ozean, sowie ihre mittlere Zirkulation und Schwan-
kungen auf dekadischen Zeitskalen sehr gering. In diesem Kapitel wurden die meri-
dionalen und vertikalen Zirkulationspfade der CEC identifiziert und quantifiziert,
sowie die Variabilitdt der Umwiélzzelle auf der Basis zweier Assimilationsmodelle
untersucht. Die Ergebnisse sollen an dieser Stelle zusammengefasst werden.

e Die Zirkulation am Aquator zeigt in SODA drastische Anderungen, die auf
den Wechsel im Windantrieb von COADS zur NCEP/NCAR Reanalyse im
Jahr 1992 zuriickzufithren sind. Daher wurde der Zeitraum von 1950 bis 1991



fiir SODA und der Zeitraum von 1992 bis 2001 vergleichend fiir SODA und
ECCO getrennt analysiert.

e Fiir den Modellzeitraum von 1992-2001 weisen beide Assimilationsmodelle
SODA und ECCO eine gute Simulation aller Transportpfade innerhalb der
CEC, sowie im ITF oberhalb von 400 m auf:

1.

In beiden Modellen balancieren sich der mittlere westliche Rand-
strom und die mittlere siidwirtige Rezirkulation am Aquator. In EC-
CO ist auffillig, dass ein von den Beobachtungen stark abweichender
Windstress benétigt werden.

. Der aus kiistenparallelen Winden berechnete mittlere Ekman-Transport

vor Somalia und Oman zeigt eine gute Ubereinstimmung zwischen den
Assimilationsmodellen mit Werten von insgesamt 4,8 Sv (SODA) und
4,9 Sv (ECCO). SODA zeigt mit 3,6 Sv einen stirkeren mittleren Auf-
trieb vor Ostafrika als ECCO (0,6 Sv).

. Die mittlere Subduktion wird sowohl in SODA als auch in ECCO durch

den vertikalen Wassermasseneintrag in die Sprungschicht dominiert. Die
Modelle zeigen eine gute Ubereinstimmung untereinander mit Werten

von 11,8/11,3 Sv (SODA/ECCO).

Der mittlere ITF beschreibt mit Werten von —10,7/ — 9,6 Sv (SO-
DA/ECCO) eine gute Ubereinstimmung oberhalb von 400 m. Grofie
Unterschiede liegen im saisonalen Gang des ITFs: der maximale ITF
liegt in SODA bei —14 Sv, in ECCO bei —11,5 Sv. Der Zeitpunkt des
ITF-Minimums unterscheidet sich um zwei Monate.

. Beide Modelle zeigen in den 90er Jahren fiir die analysierten Trans-

portpfade innerhalb der CEC, mit Ausnahme der Subduktion, keinen
Trend.

e Untersuchungen zur Variabilitit der CEC iiber die ersten vier Dekaden des
Modellzeitraums von 1950 bis 2001 dokumentieren, dass die CEC multi-
dekadischen Schwankungen unterworfen ist. Diese Schwankungen spiegeln
sich in den meridionalen und vertikalen Transportpfaden innerhalb der CEC
wider, die einen starken Riickgang der flachen Umwalzzirkulation iiber den
Zeitraum von 1950 bis 1991 verzeichnen.

1.

Durch die Abschwiichung der nordwirtigen Winde iiber dem Aquator
zeigt der Antrieb der CEC, der siidwértige Sverdrup-Transport (Abb.
4.8), eine Abnahme um mehr als die Hilfte des Mittelwertes (Tab. 4.2).

. Durch die Abnahme des Antriebs der CEC verzeichnet der siidwirtige

Transport iiber den Aquator oberhalb von 340 m Tiefe einen Riick-
gang um etwa 50% (Tab. 4.2). Die Zirkulation im Inneren zeigt ei-
ne Reduzierung der dquatorialen Zelle. Die Abnahme des dquatorialen
stidwéartigen Transportes im Inneren wird kompensiert durch den west-
lichen nordwirtigen Randstrom, der eine Abnahme um mehr als die



Mittel Trend

(1950-2001) | (1950-1991)

Tsy -5,4 Sv 3,5 Sv
T (340 m) 7.4 Sv 3,8 Sv
T5c(340 m) 7,4 Sv -4,8 Sv
T (105 m) -7,9 Sv 1,8 Sv
T5c(420 m) 7,9 Sv -5,5 Sv
Tupw (Somalia) 2,7 Sv -2,4 Sv
Tyupw (Oman) 0,7 Sv 0,3 Sv
Toub 11,7 Sv -1,7 Sv
Tt 7 (400 m) 11,7 Sv -2,4 Sv

Tabelle 4.2: Mittel (1950-2001) und Trend (1950-1991) fir den dquatorialen
Sverdrup- Transport (Tsy), den Volumentransport im Randstrom (Ts.) und im In-
neren (Tiy), den Auftrieb (Typy), die Subduktion (Tgy), sowie den ITF-Transport
(Titz) oberhalb von 400 m (SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

Hilfte des Mittelwertes verzeichnet (Tab. 4.2). Die Differenz zwischen
dem mittleren Sverdrup-Transport und dem mittleren Transport im In-
neren bzw. am Rand ist durch eine siidwéirtige Rezirkulation im Soma-
listrom zu erkliren, deren mittlerer Transport der Transport-Differenz
entspricht.

3. Der vertikale Transport in den Auftriebs- und Absinkregionen zwischen
den Jahren 1950 bis 1991 verringert sich. Der Auftrieb vor Somalia
nimmt zwischen 1950-1991 um ca. 80% gegeniiber dem Mittelwert ab
(Tab. 4.2). Der Auftrieb vor Oman beschreibt eine leichte Zunahme,
insgesamt reduziert sich der Auftrieb vor der ostafrikanischen Kiiste
um 2,1 Sv und bestitigt den negativen Trend der CEC.

4. Die Subduktion im siidostlichen Indischen Ozean beschreibt in den Jah-
ren 1950-1991 ebenfalls eine Reduzierung (Tab. 4.2), wobei die Subduk-
tion einer multi-dekadischen Variabilitit unterliegt. Der Subduktions-
anteil durch den vertikalen Wassermasseneintrag dominiert hierbei iiber
den lateralen Beitrag.

5. Zusitzlich verzeichnet der ITF-Transport in den oberen 400 m eine
Abnahme iiber die vier Dekaden (Tab. 4.2). Der Trend wird zu 2/3
durch die Transport-Variabilitit vor Australien erklirt, die wiederum
mit ENSO assoziiert werden kann. Der dekadische ENSO-Trend wire
eine Erklirung fiir den negativen ITF-Trend.

Die Analyse der dekadischen Schwankungen der CEC dokumentiert eine starke
Abnahme der flachen Umwélzzelle im Indischen Ozean. Welche Auswirkungen der
negative Trend der Umwilzzelle auf das Warmebudget im Indischen Ozean hat
wird im folgenden Kapitel ndher untersucht.



Kapitel 5

Die Rolle der CEC bei der
Erwirmung des nordlichen

Indischen Ozeans

Die Zunahme des Wirmeinhalts in den oberen 300 m dokumentiert eine star-
ke Erwarmung des Indischen Ozeans in den letzten 50 Jahren (LEVITUS ET AL.,
2005). Die Jahresmittel der SST aus NCEP/NCAR der letzten 20 Jahre bestitigen
die Erwirmung des Indischen Ozeans (T. Lee, pers. Mitteilung). Uber den gleichen
Zeitraum zeigt der Wirmefluss aus der Atmosphire aus NCEP/NCAR eine Ab-
nahme (Abb. 5.1), die in verschiedenen Reanalysen und Klimatologien (ERA-40,
OAFlux+ISCCP und SOC) bestitigt wird (pers. Mitteilung L. Yu). Dies weist
darauf hin, dass die Ozeanzirkulation eine erhebliche Rolle bei der Erwirmung des
Indischen Ozeans spielt. Die Erwidrmung hat nicht nur einen erheblichen Einfluss

NCEP/NCAR: Warmefluss in den NIO
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Abbildung 5.1: Jahresmittel des Oberflichenwirmeflusses [PW] im Indischen
Ozean aus NCEP/NCAR von 1980-2001. Positive Werte bedeuten einen Warme-
gewinn fir den Ozean.
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auf Regionen im Indischen Ozean, sondern auch auf den Niederschlag iiber Afri-
ka oder das Nordatlantische Klima (REASON UND MULENGA, 1999; BADER UND
LATIF, 2003, KERR, 2003).

Die Anderung des Wirmeinhalts durch die Variabilitit der flachen meridionalen
Zellen im Indischen Ozean wurde zuerst von LEE (2004) fiir die 90er Jahre un-
tersucht. LEE (2004) zeigte, dass der Siidostpassat die Stéirke der STC und damit
den Wéirmeinhalt in der Siidhemisphéire kontrolliert. Die Abnahme des Siidost-
passats fithrt zu einer Abnahme der siidlichen Umwilzzelle. Dadurch wird der
stidwartige Transport von warmem Oberflichenwasser, sowie der nordwértige Ein-
strom von kaltem Sprungschichtwasser reduziert. Daraus resultiert eine Zunahme
des Wirmeinhalts in den oberen Schichten der Siidhemisphére.

Daher stellt sich die Frage, welchen Einfluss der negative Trend der CEC auf das
Wirmebudget des nérdlichen Indischen Ozeans besitzt. Im folgenden Kapitel wird
die Wirmebilanz des nordlichen Indischen Ozeans im Vergleich zwischen beiden
Assimilationsmodellen fiir die 90er Jahre, sowie ihre dekadische Variabilitéit in
SODA untersucht.

5.1 Jahresgang der Wirmebilanz

Dieses Kapitel behandelt den Jahresgang des Warmetransportes, der Warmespei-
cherung und des Oberflichenwirmeflusses im Indischen Ozean in SODA und EC-
CO. Der nordwirtige Warmetransport (; iiber einen Zonalschnitt konstanter Brei-
te ist definiert durch

Qi = pcp//vG) dx dz, (5.1)

wobei v(x, z, t) und O(x, z, t) die meridionale Geschwindigkeit bzw. die potentielle
Temperatur sind. Fiir die Bestimmung eines Wirmetransportes ist es notwendig,
dass die Massenbilanz iiber den Zonalschnitt geschlossen ist.

Die Wirmespeicherung Q) ist definiert als:

Q, = pcp/// %—? dz dy dz. (5.2)

Der Wirmefluss durch die Oberfliche @Qx; setzt sich zusammen aus der kurzwelligen
Einstrahlung @, der langwelligen Abstrahlung @);,,, der sensiblen Wirme Qg
und der latenten Wirme Qp:

Qs = //(st + Quw + Qsn + Qun) dx dy. (5.3)



a) SODA: Warmebilanz im NIO (1992-2001: durchgezogen; 1950-2001: gestrichelt)
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Abbildung 5.2: Jahresgang der Warmebilanz [PW] im NIO nérdlich des Aquators
aus (a) SODA (1992-2001: durchgezogen; 1950-2001: gestrichelt) und (b) ECCO
(1992-2001). Die Wirmespeicherung (rot) ist definiert als zeitliche Ableitung des
Warmeinhalts. Der Wirmetransport (schwarz) bedeutet einen Wirmefluss iiber
den Aquator. Der Oberflichenwirmefluss (blau) beschreibt die Differenz aus bei-
den. Positive Werte bedeuten einen Wdrmegewinn fir den NIO.

Innerhalb eines Gebietes setzt sich die Warmebilanz aus dem Oberflichenwéirme-
fluss, der Wirmespeicherung und dem advektiven Transport iiber die Berandung
dieses Gebietes zusammen und muss im Mittel geschlossen sein. In einem geschlos-
senen Gebiet gilt demnach fiir die Wirmebilanz:

Qs = Qr + Qs. (5.4)

In SODA wird der Oberflichenwirmefluss iiber Beobachtungsdaten der SST be-
stimmt. Da ein Modelldatensatz des Warmeflusses nicht vorliegt, wird der Ober-
flichenwarmefluss innerhalb eines Gebietes als Residuum aus der Wirmespeiche-
rung in diesem Gebiet und dem Wairmetransport iiber alle Rédnder dieser Region



berechnet. Aufgrund der unphysikalischen Quellen und Senken im SODA-Modell
existiert zusédtzlich ein unbekannter Term, der die Anpassung des Modells an die
Beobachtungsdaten beschreibt. Da die Wéirmespeicherung und der Wirmtrans-
port bekannt sind, ist dieser Anpassungsterm als unbekannte Grofle im Ober-
flichenwarmefluss enthalten. In ECCO werden die Fliisse derart verdndert, dass
die Modell-Simulation moglichst gut mit Beobachtungsdaten iibereinstimmt.

Abbildung 5.2 zeigt die Jahresginge fiir Q¢, Qs und @y in SODA und ECCO. In
SODA werden die Jahresgénge sowohl fiir den Zeitraum von 1950-2001 als auch, im
Vergleich mit den Ergebnissen aus ECCO, fiir die letzten 10 Jahre von 1992-2001
gezeigt.

Die Jahresginge fiir Q;, @5 und Qs (Abb. 5.2) beschreiben in beiden Modellen
einen typischen Verlauf fiir den NIO in Abhéngigkeit vom Monsun. Der Ober-
flichenwirmefluss hingt von verschiedenen Faktoren ab. Die Differenz aus der
Wirmespeicherung und dem Wirmetransport in SODA und ECCO (Abb. 5.2a,b
blau) zeigt Maxima des Warmegewinns im Friithjahr und Herbst und einen gerin-
gen Wiarmeverlust im Sommer und Winter. Aufgrund der starken Bewdlkung im
Sommer erfihrt die Einstrahlung ein Minimum. Gleichzeitig sorgen hohe Windge-
schwindigkeiten wihrend der Monsunzeiten, sowie die wihrend des Wintermonsuns
herangefiihrte trockene Luft vom Land fiir einen hohen Wéarmeverlust durch Ver-
dunstung. SODA zeigt grofie Unterschiede zwischen den Warmefluss-Jahresgéngen
iber die Zeitrdume von 52 und 10 Jahre. In den Monaten von Mai bis Juli sind
die Wirmefliisse mit Differenzen bis zu 0,8 PW maximal.

Im Jahresmittel erfihrt der nordliche Indische Ozean einen Warmegewinn durch
den Oberflichenwérmefluss. In beiden Modellen ist der Warmetransport iiber den
Aquator in der Zeit von April bis Oktober siidwiirtig gerichtet (Abb. 5.2a,b schwar-
ze Kurve), in erster Linie als Folge des siidwirtigen Sverdrup-Transportes. Der
Jahresgang des Wirmetransportes aus der letzten Dekade in SODA zeigt eine
wesentlich héhere Amplitude als der Jahresgang iiber 52 Jahre mit maximalen
Unterschieden bis zu 0,8 PW im Juli.

Die Wirmespeicherung @ (Abb. 5.2a,b rote Kurve) beschreibt einen Wérmever-
lust im Sommer/Herbst von Mai/Juni bis Oktober/November und einen Wirme-
gewinn von November/Dezember bis April/Mai in ECCO/SODA. In der Wérme-
speicherung sind maximale Unterschiede zwischen den Jahresgingen aus 10 Jahren
und 52 Jahren in SODA (Abb. 5.2a) im Mérz/Mai und Oktober/November zu er-

kennen.

Die Jahresginge der Wirmebilanz in SODA iiber den Zeitraum von 1950-2001
zeigen eine bessere Ubereinstimmung mit den Ergebnissen aus ECCO (1992-2001)
als die Jahresginge iiber die Periode von 1992-2001. Uber den Zeitraum von 1992-
2001 beschreiben die Jahresginge von Wirmetransport, -speicherung und -fluss in
SODA eine hohe saisonale Variabilitéit. Fiir die unterschiedliche Variabilitit in den

Modellen, sowie innerhalb von SODA gibt es verschiedene Erklirungsansitze.

Der Unterschied zwischen den Assimilationsmethoden beider Modellen liegt darin,
dass in SODA die Anpassung der Modell-Ergebnisse an die beobachteten Daten



lokal iiber die Temperatur erfolgt. Dies bedeutet, dass die Angleichungen zwischen
Modell und Beobachtungen, beispielsweise in der Tiefe, direkte Auswirkungen auf
die Wirmespeicherung und damit den Wirmefluss haben. In ECCO erfolgt die
Anpassung der Modell-Ergebnisse an die Beobachtungen indirekt iiber die An-
triebsfelder, so dass lokale Anomalien nicht so stark gewichtet werden kénnen wie
in SODA und somit eher geglittet werden. Anderungen in der Tiefe kénnen im
Gegensatz zu SODA nicht instantan erfolgen, so dass das Wiarmebudget in ECCO
einer geringeren Variabilitdt unterliegt.

Weiterhin fithrt die Mittelung iiber den lidngeren Zeitraum von 52 Jahren zu einer
stirkeren Gliattung der Ergebnisse in SODA als die Mittelung iiber eine Deka-
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Abbildung 5.3: Mittlerer meridionaler Wérmetransport [PW] (durchgezogen) aus
SODA (schwarz) und ECCO (rot) im Vergleich mit Modellergebnissen von
WACONGNE UND PACANOWSKI (1996) (grin), GARTERNICHT UND SCHOTT
(1997) (blau) und LEE UND MAROTZKE (1998) (magenta) und mit Wdrme-
flussabschdtzungen [PW] (gestrichelt) von HSIUNG (1985) (blau), HASTENRATH
UND GREISCHAR (1993) (grin), NCEP (gelb), der SOC-Klimatologie von JO-
SEY ET AL. (1999) (schwarz) und von DA SILVA ET AL. (1994) (constrained: rot;
unconstrained: magenta). Negativer Wirmetransport bedeutet sidwdrtiger Trans-
port, negativer Warmefluss bedeutet Warmegewinn fir den Ozean. (Erweitert aus
ScHOTT UND J. MCCREARY, 2001).



de. Bei den erheblichen Unterschieden innerhalb von SODA spielt auflerdem der
Wechsel des Windantriebs von COADS zu NCEP/NCAR eine grofie Rolle.
Aufgrund des Netto-Wiarmegewinns im NIO durch den Oberflichenwirmefluss ist
der Wirmetransport iiber den Aquator im Jahresmittel siidwirts gerichtet. Die
iiberschiissige Warme wird primér innerhalb der CEC in den siidlichen subtropi-
schen Indischen Ozean transportiert (WACONGNE UND PACANOWSKI, 1996; GAR-
TERNICHT UND SCHOTT, 1997; LEE UND MAROTZKE, 1998; MIYAMA ET AL.,
2003). Abbildung 5.3 zeigt den mittleren Wirmetransport im Indischen Ozean
aus SODA und ECCO. Die Wirmetransporte sind nérdlich von 5°S gerechnet,
da siidlich davon die Massenbilanz aufgrund des ITF nicht geschlossen ist. Die
Ergebnisse werden mit den Warmetransporten aus weiteren Modelllésungen von
WACONGNE UND PACANOWSKI (1996), GARTERNICHT UND SCHOTT (1997) und
LEE UND MAROTZKE (1998) verglichen.

Der Warmetransport aus dem SODA-Modell weicht in seinem meridionalen Ver-
lauf von den anderen Kurven ab: nérdlich von 15°N beschreiben die Ergebnis-
se aus SODA einen positiven Warmetransport. Zwischen 15 und 2°N steigt der
stidwirtige Wirmetransport stark an und fillt siidlich davon bis 5°S stark ab
(Abb. 5.3). Mit einem Wert von —0,4 PW stimmt der Warmetransport aus SODA
am Aquator mit den Ergebnissen aus LEE UND MAROTZKE (1998) iiberein. Der
ECCO-Wirmetransport liegt zusammen mit den Berechnungen von WACONGNE
UND PACANOWSKI (1996) und GARTERNICHT UND SCHOTT (1997) im unteren Be-
reich der hier gezeigten Kurven mit einem Wert um —0,2 PW am Aquator (Abb.
5.3).

Die Unterschiede zwischen dem meridionalen Wiarmetransport aus SODA und EC-
CO spiegeln sich im Jahresgang wider (Abb. 5.4). Die Amplitude des Wiarmetrans-
portes ist in SODA mit Werten zwischen £2 PW hoher als im ECCO-Modell, das
eine Spanne von £1,5 PW simuliert. In beiden Modellen nimmt der Betrag des
Wirmetransportes zum Aquator hin zu. Die Richtung des Wirmetransportes ist
dabei nahezu unabhingig von der Breite. In beiden Modellen beschreibt der Jah-
resgang einen siidwirtigen Wirmetransport am Aquator in der Zeit von April bis
Oktober. Der Wirmetransport am Aquator verliuft in nordwirtiger Richtung von
November bis Méarz. Im SODA-Modell iiberwiegt nérdlich von 15°N der nordwérti-
ge Transport, der zwischen September bis April/Mai stattfindet (Abb 5.4a). Ein
nordwirtiger Transport im Jahresmittel in diesen Breiten ist sonst nur bei LEE
UND MAROTZKE (1998) zu erkennen (Abb. 5.3).

Der starke Anstieg des siidwartigen Warmetransportes zwischen 15°N und 2°N
(Abb. 5.3) konnte mit dem starken Auftrieb vor der ostafrikanischen Kiiste zu-
sammenhéngen, der in diesem Breitenbereich im SODA-Modell wesentlich stérker
ausgepragt ist als in ECCO (Abb. 4.11b). Dies wird durch den Jahresgang des me-
ridionalen Wirmetransportes (Abb. 5.4a) bestétigt, der im borealen Sommer eine
starke Zunahme des siidwéirtigen Wirmetransportes zwischen 10°N bis 5°N auf —2
PW beschreibt. Von April bis Oktober bleibt der Warmetransport zwischen 5°N
und 5°S relativ konstant. Im Winter und Frithjahr nimmt der positive Wérme-
transport siidlich von 3°N stark zu (Abb. 5.4a), so dass sich im Jahresmittel eine
Abnahme des siidwirtigen Warmetransportes siidlich von 2°N ergibt (Abb. 5.3).
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Abbildung 5.4: Mittlerer Jahresgang (1992-2001) des meridionalen Warmetrans-
portes [PW] in (a) SODA und (b) ECCO. Grau bedeutet positiver und nordwdrtiger
Wdrmetransport.

Die Modellergebnisse werden mit den meridional integrierten Oberflichenfliissen
von HASTENRATH UND GREISCHAR (1993), HstuNG (1985), NCEP, sowie den Kli-
matologien von DA SILVA ET AL. (1994) und JOSEY ET AL. (1999) verglichen (Abb.
5.3). Ein negativer Wiarmefluss bedeutet einen Wirmeverlusst fiir die Atmosphiére.
Fiir den Oberflichenwirmefluss von DA SILVA ET AL. (1994) gibt es zwei Versio-
nen: der unconstrained Wirmefluss setzt sich aus der Summe der Komponenten
Qs = Qsw— Quw—Qsn— Qin zusammen. Integriert man @y fiir den globalen Ozean,
ergibt sich ein Warmegewinn von 10,5 PW, oder umgerechnet auf die Fliche des
globalen Ozeans, 30 Wm™2. Der constrained Wirmefluss ist mit einem Offset von
30 Wm? so korrigiert, dass das Integral von Qs iiber den globalen Ozean Null er-
gibt. Diese Losung ist deshalb problematisch, weil die Korrektur nicht differenziert,
sondern konstant erfolgt. Der integrierte unconstrained Warmefluss von DA SILVA
ET AL. (1994) weist mit —1 PW am Aquator den hichsten Wert auf (Abb. 5.3).
Der constrained Wirmefluss von DA SILVA ET AL. (1994) liegt am Aquator bei
—0.57 PW, so dass die Korrektur den meridional integrierten Wéarmefluss um fast
die Halfte verringert (Abb. 5.3).

Der Wirmefluss der SOC-Klimatologie von JOSEY ET AL. (1999) liegt ebenso
wie der unconstrained Wirmefluss von DA SILVA ET AL. (1994) mit —0,86 PW



am Aquator sehr hoch, da das Integral von Qs iiber den globalen Ozean auch
in der SOC-Klimatologie nicht geschlossen ist. Der Warmetransport von HSIUNG
(1985) liegt mit —0,85 PW am Aquator zwischen den Ergebnissen aus der SOC-
und der daSilva-Klimatologie und ist damit doppelt so hoch wie der Wirmetrans-
port von HASTENRATH UND GREISCHAR (1993). Der Oberflichenwéirmefluss aus
NCEP dagegen zeigt nordlich von 3°N einen Wirmeverlust fiir den Ozean. Nord-
lich des Aquators beschreibt der Oberflichenwiirmefluss aus NCEP einen Wirme-
gewinn fiir den Ozean von 0,05 PW. Damit weisen die hier gezeigten Wéirme-
flussabschétzungen aus Klimatologien und Modellen mit Werten zwischen 0,05
und 1 PW eine groe Spanne auf (Abb. 5.3). Die unterschiedlichen Ergebnisse des
Wirmeflusses machen deutlich, dass ein grofier Bedarf an Messdaten besteht, um
den Wirmefluss genauer bestimmen zu kénnen.

5.2 Variabilitit der Warmebilanz

Die interannuale Variabilitit der SST und des Oberflichenwirmeflusses im NIO
soll anhand der Assimilationsmodelle SODA und ECCO untersucht werden. Ab-
bildung 5.5 zeigt die Entwicklung der SST und des Oberflichenwirmeflusses im
NIO aus SODA und ECCO. Die SST der beiden Assimilationsmodelle zeigt geringe
Abweichungen, mit im Jahresmittel hoheren Temperaturen in SODA (Abb. 5.5a).
Beide Modelle zeigen starke positive Anomalien der SST in den Jahren 1994/95
bzw. 1998, die mit dem IODZM zu assoziieren sind. Die SST aus NCEP/NCAR (T.
Lee, pers. Mitteilung) beschreibt in den letzten 20 Jahren einen positiven Trend.
In den 90er Jahren wird dieser Trend jedoch primér durch die positiven Anomalien
getragen, die auf die IODZM-Ereignisse zuriickzufiihren sind.

Der Oberflichenwérmefluss im NIO weicht zwischen den Modellen SODA und EC-
CO stark ab (Abb. 5.5b). Die Jahresmittel in SODA unterliegen starken interannu-
alen Schwankungen und sind doppelt so hoch wie in ECCO, mit einem Mittelwert
von 0,43 PW, wihrend der Warmefluss in ECCO um 0,16 PW schwankt (Tab. 5.1).
Der Wérmefluss im NIO in NCEP/NCAR schwankt in den 90er Jahren um einen
Mittelwert von 0,05 PW mit einer Amplitude von 0,1 PW (Abb. 5.1). Das Ergebnis
aus ECCO zeigt aufgrund der geringeren interannualen Schwankungen eine bessere
Ubereinstimmung mit dem Wirmefluss in NCEP/NCAR. Es stellt sich daher die
Frage, woraus die hohen Wirmefluss-Schwankungen in SODA resultieren.

Der Wirmefluss wird aus dem Residuum zwischen Warmetransport und Wérme-
speicherung berechnet (Glg. 5.1). In beiden Modellen schwankt die Wérmespei-
cherung um Null (Abb. 5.5¢, Tab. 5.1). Die Jahresmittel der Warmespeicherung
in SODA zeigen im Vergleich zu ECCO starke interannuale Schwankungen (Abb.
5.5¢), die sich im Wirmefluss widerspiegeln. Die Maxima in den Jahren 1992 und
1996 sind daher fiir die hohen Werte im Wirmefluss verantwortlich. Eine mogliche
Erklarung der Unterschiede zwischen SODA und ECCO liegt in den unterschied-
lichen Assimilationsmethoden beider Modelle. Wiahrend in ECCO die Anpassung
der SST durch verschiedene Prozesse, z. Bsp. durch einen verdnderten Auftrieb
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Abbildung 5.5: Jahresmittel (a) der SST [°CJ, (b) des Oberflichenwdrmeflusses in
den NIO, (c¢) der Wirmespeicherung im NIO und (d) des Warmetransportes iiber
den Aquator [PW] aus SODA (schwarz) und ECCO (rot) fiir den Zeitraum von
1992-2001. Positive Werte bedeuten einen Warmegewinn fir den Ozean.

aufgrund modifizierter Antriebsfelder gewiahrleistet wird, spiegelt sich die Zwangs-
anpassung der SST in SODA direkt in der Warmespeicherung bzw. im Warmefluss
wider. In SODA zeigte der mittlere Auftrieb vor Ostafrika wesentlich hohere Werte
als in ECCO (Tab. 4.11). Falls die Modell-SST aufgrund eines zu starken Auftriebs
im Vergleich zu den Beobachtungen in dieser Region zu kalt wire, wiirde SODA
eine Anpassung zwischen den Modell-Ergebnissen und den Beobachtungen erzwin-
gen. Dies hitte einen unrealistisch hohen Warmefluss zur Folge.

Die interannualen Schwankungen des Warmetransportes sind in beiden Modellen

Modell Q: Qs Qs
SODA (1992-2001) || -0,41 PW 40,03 PW 10,43
ECCO (1992-2001) || -0,19 PW  -0,03 PW  +0,16

Tabelle 5.1: Mittel (1992-2001) der Komponenten der Warmebilanz [PW] im NIO
bzw. iber den Aquator aus SODA und ECCO.



gering, jedoch zeigen die Ergebnisse in SODA einen doppelt so hohen siidwérti-
gen Transport (Abb. 5.5d, Tab. 5.1). Da die Massenbilanz am Aquator sowohl in
SODA als auch in ECCO geschlossen ist (Abb. 3.18b), resultiert die Differenz im
Wiérmetransport aus einem hoheren Wiarmefluss in den NIO in SODA (Abb. 5.5a).

Die CEC zeigt in den 90er Jahren keinen Trend in der Zirkulation, ebenso wie die
Entwicklung der SST und des Oberflichenwirmeflusses. Zu dem gleichen Ergebnis
kommt LEE (2004), der in den 90er Jahren einen Riickgang der STC beobachtet
hat: die Abnahme der STC hat eine Zunahme des Wérmeinhalts in den oberen
Schichten der Siidhemisphére und einen relativ stabilen Wéarmeinhalt innerhalb
der oberflichennahen Schichten in der Nordhemisphire zur Folge. Daraus stellt
sich die Frage nach der Beziehung zwischen dem dekadische Trend der CEC und
dem Wirmebudget im Indischen Ozean.

Dekadische Schwankungen Im folgenden werden die dekadischen Schwankun-
gen der Wirmebilanz im NIO und ihre Beziehung zur CEC-Variabilitit untersucht.
Die flache meridionale Zirkulation im Indischen Ozean zeigt iiber den Zeitraum von
1950 bis 1991 einen Riickgang des meridionalen Transportes iiber den Aquator am
Rand und im Inneren (Abb. 4.8). Dazu wird der Temperatur-Transport iiber den
Aquator untersucht. Die Entwicklung des meridionalen Temperatur-Transportes
am Aquator wird gemifi dem Massentransport (Kap. 4.2) im Inneren (TT;,)
Ostlich von 46°0 iiber die Integrationstiefen z;1=105 m und z=340 m, sowie am
westlichen Rand (TT,.) westlich von 46°0 iiber die Integrationstiefen zo=420 m
und z=340 m (Glg. 4.1, 4.2) untersucht. Die dquatorialen Transporte im Inneren
und am westlichen Rand kompensieren sich oberhalb von 340 m Tiefe, sowie iiber
die unterschiedlichen Tiefen von 105 m (im Inneren) bzw. 420 m (am Rand), so
dass die Massenbilanz ausgeglichen ist.

Die Zeitreihen des Temperatur-Transportes im Inneren TT;,(z1) und TT;,(2)
(Abb. 5.6a), sowie die am Rand TTs.(z2) und TTs.(z) (Abb. 5.6b) zeigen je-
weils eine sehr gute Ubereinstimmung. Die Variabilitit des Temperatur-Tranportes
iiber den Aquator stimmt mit der des Massentransportes (Abb. 4.8b, c) iibe-
rein. Die Ubereinstimmung weist darauf hin, dass die Temperatur-Schwankungen
einen wesentlich geringeren Anteil an der Variabilitit des Temperatur-Transportes
haben als die meridionale Geschwindigkeit. In allen Zeitreihen des Temperatur-
Transportes zeigt sich ein deutlicher Trend, der eine Abnahme des siidwérti-
gen Temperatur-Transportes im Inneren (Abb. 5.6a), sowie einen Riickgang des
nordwirtigen Temperatur-Transportes am Rand (Abb. 5.6a) dokumentiert. Wie
im Massentransport ist der abnehmende Trend bei TT;,(z) etwas groBer als bei
TT;n(2z1), wihrend der Riickgang des nordwértigen Temperatur-Transportes am
Rand fiir beide Tiefen nahezu identisch ist. Die Zeitreihen der am Rand bzw. im
Inneren gemittelten Temperatur zeigen keinen Trend. Die dekadischen Schwankun-
gen des Temperatur-Transportes hingen demnach primir von den Anderungen der
meridionalen Geschwindigkeit ab.

Um die Konsequenzen aus der Abschwichung der CEC fiir den Temperatur-
Transport am Aquator zu untersuchen, muss die Variabilitit des Temperatur-
Transportes iiber den gesamten Aquator in Betracht gezogen werden (Abb. 5.6¢).
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Abbildung 5.6: Zeitreihen (24-Monats- Tiefpassfilter) des (a) Temperatur-
Transportes im Inneren: HT;,(2z1) (rot), TTin(2) (schwarz), (b) des Temperatur-
Transportes im Randstrom: TTs.(z2) (blav), TTs.(z) (schwarz) und (c) des
Temperatur- Transportes iber den gesamten Schnitt: TTin(z1)+TTsc(22) (magen-
ta), TTeq(2z) (schwarze dicke Kurve) und TTe, tber die gesamte Tiefe (schwar-
ze diimne Kurve) in [PW]. Grau unterlegt ist der Zeitraum von 1992-2001 mit
verdndertem Windstress. Eine lineare Regression wurde fiir die Jahre 1950-1991
gerechnet. Positive Werte bedeuten nordwdrtigen Transport (nach SCHOENEFELDT
UND SCHOTT, 2006).



Im Mittel beschreibt der Randstrom einen nordwértigen Temperatur-Transport
iber 340 m bzw. 420 m Tiefe von 0,60+£0,31 PW bzw. 0,63+0,32 PW. Der
Temperatur-Transport im Inneren verliuft im Mittel siidwirtig iiber den Aqua-
tor mit Werten oberhalb von 340 m bzw. 105 m Tiefe von —0,83+0,24 PW bzw.
—0,8740,21 PW. In der Summe ergibt sich ein siidwértiger Temperatur-Transport
von —0,23 £29 PW (TT¢(2)) baw. —0,24 4+ 31 PW (TT;y,(21)+ TT,(22)). Beide
Werte stimmen mit dem Wirmetransport iiber die gesamte Tiefe von —0,24 + 24
PW iiberein (Abb. 5.6c). Entscheidend ist jedoch, dass sdmtliche Zeitreihen des
Temperatur-Transportes iiber den Aquator keinen Trend zeigen. Es zeigt sich, dass
sich der Riickgang der Transporte am Rand und im Inneren kompensiert, so dass
die Variabilitit der CEC vor allem durch den Massentransport beeinflusst wird.

Im folgenden wird die Variabilitdt der SST, des Wérmeinhalts in den oberen 50
und 300 m und des Oberflichenwirmeflusses zwischen den Jahren 1950 und 2001
untersucht. SST, Wirmeinhalt und Oberflichenwirmefluss werden fiir den NIO
und den SIO getrennt berechnet, wobei aus SODA diese Gréfien im SIO bis 20°S
errechnet werden, da die Konzentration auf den Subtropen liegt. Die Ergebnisse
aus SODA werden mit denen von LEVITUS ET AL. (2005) verglichen. Hierbei ist zu
beachten, dass LEVITUS ET AL. (2005) fiir ihre Berechnungen den gesamten SIO
einbeziehen. Fiir eine bessere Darstellung und einen besseren Vergleich der Ergeb-
nisse zwischen dem NIO und dem SIO werden im Unterschied zu den vorherigen
Untersuchungen zur CEC-Variabilitit die Anomalien von SST und Wérmeinhalt
gezeigt.

SST-Anomalien aus SODA (Abb. 5.7a) bestitigen den positiven Trend, den LE-
VITUS ET AL. (2005) im Wéirmeinhalt errechnet hat. Innerhalb des Zeitraums
von 1950-1991 nimmt die SST sowohl im SIO (0,36+0,05°C) als auch im NIO
(0,42+0,06°C) zu. Die mittlere SST iiber den Zeitraum von 1950-2001 betrigt im
SIO 27,35+0,22°C und im NIO 27,83+0,26°C. Untersuchungen der SST im tro-
pischen Indischen Ozean wihrend der La Nina-Ereignisse im Zeitraum von 1958
und 2001 zeigen eine unterschiedliche Entwicklung vor und nach 1976: vor 1976
kiihlt sich die SST wihrend La Nina stark ab, nach 1976 ist dagegen wihrend eines
La Nina-Ereignisses eine Erwédrmung im tropischen Indischen Ozean zu beobach-
ten. Vor 1976 ist eine deutliche Rossby-Wellen- Ausbreitung im siidlichen Indischen
Ozean bis zum westlichen Rand zu erkennen, deren Signal nach 1976 wesentlich
schwicher ist (CHOWDARY ET AL., 2006).

Die Zunahme der SST spiegelt sich in den Anomalien des Wirmeinhalts iiber 50
m in SODA wider (Abb. 5.7b). Wihrend der Trend in den SST-Anomalien im
SIO und NIO é&hnlich ist, zeigt der Wéarmeinhalt im SIO iiber 50 m eine dop-
pelt so starke Zunahme wie im NIO: der Trend des Wirmeinhalts im SIO be-
trigt 0,00540,001x10%2 J-Jahr~! bei einem Mittelwert von 9,3440,09x10%? J. Der
NIO zeigt einen Trend von 0,00340,0003x10%2 J-Jahr ! bei einem Mittelwert von
6,0240,06x10%2 J 1 .

LEVITUS ET AL. (2001) erkliren die Erwdrmung der Ozeane mit der Zunahme
von Treibhausgasen in der Atmosphére, von denen in Siid-Asien und dem né6rdli-

11,5 x10%? J entsprechen 1 Watt-Jahr-m ™2, verteilt iiber die gesamte Erdoberfliche.
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Abbildung 5.7: Anomalien der SST [ C] (a) und des Wirmeinhalts [x 10*' J] in
den oberen 50 m (b) und 300 m (c), sowie die Zeitreihe des Oberflichenwdrme-
flusses [PW] (d) aus SODA jeweils fiir den NIO (schwarz) und den SIO (rot).
Alle Zeitreihen sind 24-Monats- Tiefpassgefiltert. Die lineare Regression ist fiir den
Zeitraum von 1950-1991 eingezeichnet.



chen Indischen Ozean 80% aus anthropogenen Quellen stammen (RAMANATHAN
ET AL., 2001). BARNETT ET AL. (2005) unterstiitzen diese Theorie anhand von
Modellergebnissen, die eine enge Beziehung zwischen der Temperatur-Zunahme
und anthropogenne Antriebsfaktoren zeigen. Die geringere Erwirmung des NIO
im Vergleich zum SIO (LEVITUS ET AL., 2005) kann aus einer wesentlich héheren
Konzentration von Sulfat-Aerosolen iiber dem NIO resultieren (BARNETT ET AL.,
2005). Aerosole besitzen einen kompensierenden Effekt auf die Erwérmung durch
Treibhausgase, wobei sich 90% der anthropogenen Aerosole auf der Nordhalbkugel
befinden (RAMANATHAN ET AL., 2001).

Weiterhin wird diskutiert, ob die unterschiedlich starke Erwdrmung von NIO und
SIO durch die wesentlich geringere Datendichte im SIO im Vergleich zum NIO zu
erkliren ist (HARRISON UND CARSON, 2006). Auf der anderen Seite konnte man
argumentieren, dass die Erwdrmung im SIO aufgrund der geringen Datendichte
auch unterschitzt werden kann.
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Abbildung 5.8: Warmeinhalt in SODA iiber a) 50 m [x10'® J] und diber b) 300
m [x10Y J] Tiefe. Gezeigt ist die Differenz der Mittel diber die ersten (1950-
1970) und letzten beiden Dekaden (1971-1991) des Zeitintervalls, in dem die CEC-
Abnahme stattfindet.



Abbildung 5.8a zeigt die Differenz zweier Mittel des Wirmeinhalts fiir die oberen
50 m Wassertiefe im Indischen Ozean nérdlich von 20°S. Dabei wird der Wéarmein-
halt iiber die ersten (1950-1970) und die letzten beiden Dekaden (1971-1991) des
Zeitintervalls gemittelt, in der die Zunahme des Warmeinhalts beobachtet wird.
Positive (negative) Werte bedeuten einen Anstieg (eine Abnahme) des Wérmein-
halts innerhalb von 42 Jahren. Oberhalb von 50 m ist im gesamten Indischen
Ozean vorwiegend eine Zunahme des Warmeinhalts zu beobachten. Im NIO findet
der stiarkste Temperaturanstieg in den Auftriebsgebieten Ostafrikas statt, sowie im
Golf von Bengalen an der Ostkiiste Indiens. Die SST aus REYNOLDS UND SMITH
(1994) bestatigt eine maximale Zunahme vor Ostafrika iiber den Zeitraum von 42
Jahren (nicht gezeigt).

Die Zunahme des Wirmeinhalts vor Somalia und Oman weist auf die starke Abnah-
me des Auftriebs von 1950-1991 (Abb. 4.14), durch die die Zufuhr von Kaltwasser
von unten verringert wird. Abbildung 5.9a zeigt das im Nordwesten des Arabischen
Meeres gemittelte Temperatur-Profil. Die mittlere SST im Arabischen Meer liegt
aufgrund des Auftriebs in dieser Region mit 26,4°C um 1,4°C unter dem Mittel
im gesamten NIO.

Der Trend des Temperatur-Profils (Abb. 5.9b), der aus der Differenz der
Temperatur-Mittel iber die erste (1950-1959) und die letzte Dekade (1982-1991)
berechnet wird, verzeichnet eine deutliche Temperatur-Zunahme oberhalb der fiir
den Auftrieb relevanten Tiefe von 130 m. Im Gegensatz zum Atlantik und Pazifik
(BARNETT ET AL., 2005) liegt das Maximum der Erwédrmung im NIO nicht an
der Oberfliche, sondern mit 0,6°C in knapp 40 m Tiefe. Zwischen 180 - 240 m
nimmt die Temperatur ab, mit einem maximalen negativen Trend von weniger als
—0,1°C in etwa 200 m.

Die Differenz aus den gemittelten Ekman-Transporten (Abb. 5.10) bestétigt die ge-
ring zunehmende Ekman-Divergenz vor Somalia (Kap. 4.3), die im Gegensatz zum
negativen Trend des Auftriebs aus der Kontinuitétsgleichung steht (Abb. 4.14).
Der positive Trend des Ekman-Transportes hiitte, im Gegensatz zu den Modell-
Ergebnissen (Abb. 5.8a), eine Abnahme des Wirmeinhalts durch einen stéirkeren
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Abbildung 5.9: Temperatur-Pofile [°C] im Nordwesten des Arabischen Meeres: (a)
mittleres Temperatur-Profil (1950-2001) und (b) Differenz zwischen den Dekaden
1982-1991 und 1950-1959. Positive Werte bedeuten einen Anstieg der Temperatur.
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Abbildung 5.10: Ekman-Transport [Sv] (Vektoren) und SST [°C] (farbig unter-
legt) in SODA. Gezeigt ist jeweils die Differenz der Mittel diber die ersten (1950-
1970) und letzten beiden Dekaden (1971-1991) des Zeitintervalls, in dem die CEC-
Abnahme stattfindet.

Auftrieb vor Somalia zur Folge. Die Temperatur oberhalb von 150 m vor Ostafrika
zeigt in SODA eine lokale Erwirmung in den Auftriebsgebieten, d.h. die Ursa-
che fiir die Wameinhalts-Zunahme liegt nicht in der Advektion wirmeren Wassers
innerhalb des SCs. Wie bereits diskutiert (Kap. 4.3) kann SODA nicht die Wirbel-
Struktur reproduzieren, an deren Flanken ein grofler Teil des Auftriebs beobachtet
wird (SCHOTT ET AL., 2002). SODA kann jedoch die beobachtete kalte Deck-
schicht durch die Anpassung der Modell-Temperatur simulieren. Der Trend des
Auftriebs (Abb. 4.14) resultiert demnach nicht allein aus dem Ekman-Transport,
sondern aus einer Divergenz aufgrund des verinderten Dichtefeldes. Die Abnahme
des Auftriebs (4.14) fithrt zu einer Erwdrmung der Wassermassen vor Ostafrika.

Im SIO steigt der Wiarmeinhalt maximal in den Auftriebsregionen nordéstlich
von Madagaskar, sowie vor Indonesien an (Abb. 5.8a). Vor Indonesien nimmt die
Ekman-Konvergenz zu (Abb. 5.10), aus der ein abnehmender Auftrieb resultiert,
die sich in einer Zunahme des Wirmeinhalts widerspiegelt. Die Differenzenmittel
der SST geben die Ergebnisse des Wirmeinhalts wieder, mit einer Ausnahme: am
Aquator breitet sich die Zunahme der SST von Indonesien nach Westen bis ca.
60°0 aus. Der Wirmeinhalt iiber 50 m ist dagegen am Aquator relativ konstant,
d.h. die Erwirmung entlang des Aquators ist auf die Oberfliche begrenzt.

LEVITUS ET AL. (2005) zeigten, dass der grofte Anteil der Erwdrmung in den
oberen 300 m zu finden ist. Der Warmeinhalt in den oberen 300 m in SODA zeigt
ebenfalls einen positiven Trend, der im NIO und im SIO nahezu identisch ist (Abb.
5.7¢c). Der Trend im NIO betriigt 0,00340,002x 10?2 J-Jahr~! bei einem Mittelwert
von 25,4140,22x10%? J. Der Anstieg des Wirmeinhalts entspricht der Zunahme
in den oberen 50 m und wiirde bedeuten, dass der Temperaturanstieg auf langer
Zeitskala vor allem in den oberen Schichten stattfindet bzw. die Temperatur in den



tieferen Schichten relativ konstant bleibt. Der lineare Trend des Wérmeinhalts im
NIO oberhalb von 300 m in SODA stimmt mit den Ergebnissen aus LEVITUS ET AL.
(2005) (0,003 x 10?2 J Jahr—') iiberein. Die gute Ubereinstimmung zwischen den
Ergebnissen aus SODA und LEVITUS ET AL. (2005) zeigt die Giite des SODA-
Modells in den oberen Schichten.

Abbildung 5.8b zeigt die Verdnderung des Warmeinhalts zwischen 1950 und 1991
oberhalb von 300 m Tiefe. In den Auftriebsgebieten vor Somalia und Oman findet
auch itber 300 m ein Temperaturanstieg statt. Ostlich dieser Auftriebsgebiete ist
in diesen Tiefen jedoch ein Abfall des Wiarmeinhalts zu beobachten, der sich im
siidlichen Arabischen Meer nach Osten ausbreitet.

In den oberen 300 m des SIOs nimmt der Warmeinhalt aus SODA zwischen 1950-
1991 um 0,004+0,002x10%? J-Jahr~! zu bei einem Mittelwert von 40,1+0,30x 1022
J. Zwar ist der Wéarmeinhalt oberhalb von 300 m Tiefe, wie in den oberen 50 m,
im SIO gréfler als im NIO. Bemerkenswert ist hier jedoch die Tatsache, dass der
Anstieg des Wirmeinhalts im SIO in den oberen 300 m gegeniiber dem Anstieg
in den oberen 50 m entscheidend abgenommen hat. Dies bedeutet, dass unterhalb
von 50 m Tiefe ein Mechanismus herrscht, der der Erwidrmung entgegenwirkt.
Laut LEVITUS ET AL. (2005) zeigt der zonal gemittelte Warmeinhalt entlang 10°S
eine starke Abkiihlung, die in der Schicht zwischen 100-500 m Tiefe stattfindet,
wéhrend der iibrige SIO eine Erwéirmung aufweist. Die Differenz des Wirmeinhalts
fiir die oberen 300 m, gemittelt iiber die beiden Perioden von 1950-1970 und 1971-
1991, zeigt eine extreme Abnahme des Wiarmeinhalts nordostlich von Madagaskar
(Abb. 5.8b) und bestitigt die Ergebnisse von LEVITUS ET AL. (2005). Von den
Indonesischen Passagen bis ca. 95°0 findet zwischen 1950-1991 dagegen eine starke
Erwédrmung statt, die spater untersucht werden soll (Kap. 5.3.1).

LEVITUS ET AL. (2005) erhalten im gesamten SIO oberhalb von 300 m einen
wesentlich hoheren Trend des Wiirmeinhalts von 0,024x10?? J-Jahr~!. Die Ursache
fiir den Wirmeanstieg ist vor allem im siidlichen SIO zu suchen, da zwischen dem
Aquator und 20°S unterhalb von 50 m Tiefe eine extreme Temperaturabnahme zu
beobachten ist (Abb. 5.8b; LEVITUS ET AL., 2005).

Eine weitere Erklirung fiir die stirkere Erwdrmung des STOs hingt mit der Ant-
arktischen Oszillation zusammen, die in der Literatur auch als Southern Annular
Mode (SAM) bekannt ist. Der SAM ist der wichtigste Zirkulationsmodus der klima-
relevanten atmosphérischen Zirkulation in der Siidhemisphére, deren Variabilitét
iiber die Luftdruckdifferenz zwischen Pol und mittleren Breiten beschrieben wird
(GoNG UND WANG, 1999). Es wird vermutet, dass der dekadische Trend des SAM
sowohl auf den Ozon-Riickgang in der Stratosphire als auch auf die Zunahme von
Treibhausgasen zuriickzufiithren ist (GILLETT UND THOMPSON, 2003). Die Inten-
sivierung der zirkumpolaren Westwinde und die Abnahme der Westwinde in den
mittleren Breiten, die mit dem Trend des SAM assoziiert werden, resultieren in
einer Zunahme der Windstress-Rotation (CAI ET AL., 2005). Die atmosphérischen
Schwankungen fithren zu einer Intensivierung und siidwértigen Verschiebung des
Super Gyre und damit zu einer erhthten Zufuhr von Warmwasser im SIO (CAI,
2006). Der Super Gyre verbindet die subtropische Zirkulation im Siidpazifik, Indik
und Atlantik.



In SODA zeigt der zonale Windstress eine starke Zunahme in ostwértiger Richtung
zwischen dem Aquator und 20°S mit einem Maximum bei ca. 10°S, sowie eine
Zunahme der Ostwinde in den Subtropen siidlich von 20°S (Abb. 5.11a). Welche
Folgen ergeben sich fiir die Windstress-Rotation?

Die Windstress-Rotation wird durch den meridionalen Gradienten des zonalen
Windstresses dominiert. Der zyklonale Tropenwirbel resultiert aus einer negati-
ven Windstress-Rotation zwischen dem Aquator und ca. 20°S (Abb. 5.11b). Der
antizyklonale Subtropenwirbel folgt aus der positiven Windstress-Rotation siidlich
von 20°S (Abb. 5.11b). Die Nulllinie der Windstress-Rotation, bei ca. 20°S, be-
schreibt die Grenze zwischen dem Tropen- und dem Subtropenwirbel.

Aus der Windstress-Rotation folgt ein siidwértiger Sverdrup-Transport zwischen
dem Aquator und 20°S mit einem Maximum bei ca. 10°S, sowie ein nordwirtiger
Sverdrup-Transport siidlich von 20°S mit einem Maximum bei ca. 30°S (Abb.
3.3¢c). Demnach liegt eine Divergenzzone zwischen dem Aquator und 10°S, sowie
eine Kovergenzzone zwischen 10°- 30°S. Dies bestétigt auch die Lage der Isopykne
09=26,2, die sich bei 20°S in einer maximalen Tiefe von 325 m befindet (Abb.
5.12a). Zwischen dem Aquator und 10°S, sowie im 6stlichen Teil des Beckens bei
30°S erreicht die Isopykne eine geringere Tiefe von 175 m (Abb. 5.12a).

a) Trend des zonalen Windstresses b) Zonal gemittelte Windstress—Rotation
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Abbildung 5.11: (a) Zonaler Windstress [Nm 2]. Gezeigt ist die Differenz der
Mittel iiber die ersten (1950-1970) und letzten beiden Dekaden (1971-1991) des
Zeitintervalls, in dem die CEC-Abnahme stattfindet. Positive Werte (rot) bedeu-
ten eine Zunahme des ostwartigen Windstresses. (b) Zonal gemittelte Windstress-
Rotation [x10~"Nm=3] iiber dem SIO. Die Windstress-Rotation ist 24-Monats-
Tiefpassgefiltert. Die Konturlinien zeigen lineare Trends der Windstress- Rotation
fiir den Zeitraum von 1950-1991. Negative (positive) Windstress- Rotation bedeutet
eine Rotation im (gegen den) Uhrzeigersinn.



Abbildung 5.12: Tiefe [m] entlang der Isopykne 09=26,2 [kgm 3]. a) zeigt das
Mittel iber den Zeitraum 1950-2001, b) zeigt die Differenz der Mittel iber die
ersten (1950-1970) und letzten beiden Dekaden (1971-1991) des Zeitintervalls, in
dem die CEC-Abnahme stattfindet. Positive Werte (rot) bedeuten eine Vertiefung
der Isopykne.

Der Trend der zonal zwischen 40°- 120°O gemittelten Windstress-Rotation zeigt
eine siidwértige Verschiebung des Tropenwirbels zwischen 1950 und 1991 (Abb.
5.11b). Die daraus resultierende Abnahme bzw. Zunahme des siidwirtigen Trans-
portes zwischen dem Aquator und 10°S bzw. zwischen 10°- 20°S bedeutet eine
Zunahme der Divergenz zwischen dem Aquator und 10°S. Der nordwirtige Trans-
port bei ca. 27°S zeigt keinen Trend iiber die 42 Jahre, so dass die Konvergenz
zwischen 12°- 25°S zunimmt.

Dies bestitigt auch der Trend der Tiefe entlang der Isopykne 09p=26,2: in der Regi-
on zwischen dem Aquator und 10°S wird die Isopykne 0p=26,2 durch die verstirkte
Zufuhr von Kaltwasser aus der Tiefe um bis zu 30 m angehoben (Abb. 5.12b). Die
zunehmende Divergenz in dieser Region erklirt den hohen Wérmeverlust, den der
Wirmeinhalt oberhalb von 300 m zeigt (Abb. 5.8b). Die Zunahme der Konvergenz
zwischen 12°- 25°S spiegelt sich in der Vertiefung der Isopykne 0p=26,2 um iiber
20 m wider und bewirkt die starke Zunahme des Wirmeinhalts in dieser Region.

Der Trend der Windstress-Rotation zwischen dem Aquator und 40°S (Abb. 5.11b)
stimmt mit den Ergebnissen von CAI (2006) iiberein, so dass die siidwértige
Verschiebung von Tropen- und Subtropenwirbel eine mdégliche Erkliarung fiir die
stirkere Erwidrmung des SIO im Vergleich zum NIO wére.

Es stellt sich die Frage, welchen Einfluss der Oberflichenwirmefluss auf die
Erwdrmung des Indischen Ozeans besitzt. Im Mittel verzeichnet der Ober-
flichenwirmefluss in den NIO einen Warmegewinn von 0,24+0,24 PW (Abb. 5.6¢),
der dem mittleren siidwirtigen Wirmetransport iiber den Aquator entspricht.
Hieraus ldsst sich schlielen, dass der siidwéartige Temperatur-Transport iiber den
Aquator (Abb. 5.6c) aus dem Oberfliichenwirmeflusses gespeist wird. LOSCHNIGG
UND WEBSTER (2000) zeigten, dass der positive Oberflichenwirmefluss in den NIO
wéihrend des borealen Friithlings und des frithen Sommers sowohl durch eine Zu-
nahme der Warmespeicherung im oberen Ozean als auch durch einen siidwirtigen
Netto-Wirmetransport iiber den Aquator balanciert wird. In SODA ist die Wirme-
speicherung oberhalb von 340 m, die aus der zeitlichen Ableitung des Warmeinhalts



berechnet wird, ist im Mittel gleich Null. Damit balanciert sich das Wéarmebud-
get oberhalb von 340 m bis auf 0,01 PW. Die Wérmebilanz oberhalb von 340 m
nordlich des Aquators muss nicht geschlossen sein, da sich die CEC nach Nor-
den hin abflacht (Abb. 4.3a). Ein weiterer Fehler liegt im Oberflichenwérmefluss,
der aus der Wirmespeicherung und dem Wairmetransport bestimmt wird. Der
Oberflichenwirmefluss beinhaltet zusétzlich einen Anpassungsterm, der kiinstli-
che Quellen und Senken erzeugt und in der Warmebilanz eine unbekannte Grofie
darstellt.

Der SIO (0-20°S) verzeichnet im Mittel einen Wirmeverlust an die Atmosphére von
-0,07£0,42 PW. Der Wiarmefluss zeigt sowohl im NIO als auch im SIO eine hohe
Variabilitdt, die sich in der hohen Standardabweichung widerspiegelt (Abb. 5.7d).
Sowohl im NIO als auch im SIO beschreibt der Warmefluss iiber den Zeitraum von
1950-1991 keinen Trend.

Im NIO zeigt die SST iiber den Zeitraum von 1950-1991 einen starken positiven
Trend (Abb. 5.7a), der nicht mit dem Wéirmefluss aus der Atmosphére in Bezie-
hung steht. Der Oberflichenwirmefluss in den NIO beschreibt {iber den gleichen
Zeitraum keinen signifikanten Trend (Abb. 5.7d), ebenso wie der Warmetransport
(Abb. 5.6¢) iiber den Aquator und die Wirmespeicherung in den oberen 340 m
Tiefe. Dies deutet auf eine wichtige Rolle der Ozeanzirkulation bei der Erwirmung
des nordlichen Indischen Ozeans in den letzten Dekaden. Die CEC beschreibt einen
negativen Trend, d.h. die flache Umwiélzzirkulation hat zwischen 1950-1991 ca. um
die Hilfte abgenommen. Eine mogliche Erklirung fiir die Erwdrmung im NIO
wire die starke Abnahme des Auftriebs vor Ostafrika (Abb. 4.14). Der Trend des
Temperatur-Profils (Abb. 5.8b) untermauert den negativen Trend des Auftriebs,
der die Zufuhr von kaltem Wasser an die Oberfliche drastisch verringert. Dadurch
erhoht sich die Temperatur oberhalb der Sprungschicht und erklirt den Anstieg
der SST bzw. des Wirmeinhalts im NIO.

5.3 Der Indische Ozean Dipol Mode

Der Trend des Wérmeinhalts dokumentiert in den Indonesischen Passagen sowohl
oberhalb von 50 m als auch oberhalb von 300 m {iber den Zeitraum von 1950-
1992 eine starke Erwidrmung (Abb. 5.8). Der positive Trend erstreckt sich auf
der nordlichen Seite der Passage zwischen Java und Australien. Die Variabilitéit
des Durchstroms vor Java ist mit Windfeld-Schwankungen im Indischen Ozean
gekoppelt (SPRINTALL ET AL., 2000; WIJFFELS UND MEYERS, 2004). Weiterhin
kénnen Transport-Schwankungen des ITF durch den Indian Ocean Dipole/Zonal
Mode (I0DZM) beeinflusst werden (WIJFFELS UND MEYERS, 2004; LIU ET AL.,
2005).

Als IODZM werden zwischenjihrliche Variabilitdtsmuster bezeichnet, die mit zeit-
licher Verschiebung im Osten vor Sumatra und im westlichen Becken des tropi-
schen Indischen Ozeans auftreten und durch eine anomale SST und eine anomale
Deckschichttiefe charakterisiert sind (SAJI ET AL., 1999; WEBSTER ET AL., 1999).
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Abbildung 5.13: Anomalien des zonalen Windstress [Nm~2] am Aquator aus SODA
(links) und ECCO (rechts) fir den Zeitraum von 1992-2001. Blau (rot) kennzeich-
net westwdrtige (ostwdrtige) Anomalien.

Mehrere Studien zeigen eine Kopplung zwischen Deckschicht- und SST-Anomalie
im Ostlichen Becken, die zu einer drastischen Niederschlagsabnahme, sowie der Zu-
nahme kiistenparalleler Winde und damit zu verstirktem Auftrieb vor Sumatra
fithrt (SAJI ET AL., 1999; WEBSTER ET AL., 1999; YAMAGATA ET AL., 2003).

Gleichzeitig zeigen sich iiber dem Indischen Ozean Anomalien in der Atmosphire
in Form von abnehmenden und umkehrenden dquatorialen Winden (WEBSTER
ET AL., 1999; MURTUGUDDE ET AL., 2000), die mit einer beckenweiten anoma-
len Walkerzirkulation zu assoziieren sind (YAMAGATA ET AL., 2003). Abbildung
5.13 zeigt die zwischen 40-100°0O gemittelten zonalen Windstress-Anomalien am
Aquator im Hovméller-Diagramm aus SODA und ECCO. Wihrend eines IODZM-
Ereignisses werden anomale Ostwinde im dquatorialen Indischen Ozean beobach-
tet. In den 90er Jahren haben zwei positive IODZM-Ereignisse in den Jahren 1994
und 1997 stattgefunden (u.a. SAJI ET AL., 1999; MEYERS ET AL., 2005). Bei-
de Modelle beschreiben die IODZM-Jahre 1994 und 1997 durch starke negative
Anomalien, die gleichzeitig zwischen 60°und 100°0O auftreten mit einem Maximum
zwischen 70°-90°O. Auffallend in ECCO ist die hohe Windstress-Variabilitéit, sowie
die hohen positiven Anomalien im Ostbecken des dquatorialen Indischen Ozeans.
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Im zonalen Mittel werden die starken Windstress-Schwankungen im Osten ausge-
glichen (Abb. 3.8a). Diese hohe Windstress-Variabilitdt wurde bereits im dquato-
rialen Sverdrup-Transport beobachtet und diskutiert (s. 3.3.1 und 4.2) und kann
durch die Korrektur der Modell-Zustandsgréflen iiber den Windstress begriindet
werden.

Die anomalen Ostwinde und die daraus resultierende Ekman-Konvergenz treiben
eine westwérts propagierende Rossby-Welle im SIO an. Innerhalb der Rossby-Welle
werden die vor Sumatra auftretenden Deckschicht-Anomalien nach Westen propa-
giert (XIE ET AL., 2002; FENG UND MEYERS, 2003) und kénnen nordéstlich von
Madagaskar identifiziert werden. Die Entwicklung der SST-Anomalien im Ost- und
Westbecken des Indischen Ozeans ist auer Phase (WEBSTER ET AL., 1999). Auch
haben XBT-Messungen gezeigt, dass die anomale Abkiihlung im Osten vor Suma-
tra nicht immer von einer Erwirmung im Westbecken begleitet wird (FENG UND
MEYERS, 2003). Daher wird die Bezeichnnung 'Dipol’ diskutiert und abweichend
vom Indian Ocean Zonal Mode gesprochen.

Der Indische Ozean-Dipol-Mode-Index (Dipole Mode Index, DMI) wird definiert
iiber die Differenz der im West- (50-70°0O, 10°S-10°N) und Ostbecken (90-110°0,
10°S-Aquator) gemittelten SST-Anomalien (SAJI ET AL., 1999). Da der IODZM-
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Abbildung 5.14: Zeitreihen der westwdrtigen dquatorialen Windstress-Anomalie
(70-90° O, 5°S-5° N, schwarz) und des DMI (°C) von 1992-2001 in (a) SODA und
(b) ECCO. Positive (negative) IODZM-Jahre sind in rot (blau) gekennzeichnet.
Der DMI gibt die Differenz zwischen der im Westbecken (50-70° 0, 10°S-10°N)
und im Ostbecken (90-110° O, 10°S-Aquator) gemittelten SSTA wieder (nach SAJI
ET AL., 1999). Der mazimale Korrelations-Koeffizient zwischen beiden Variablen,
sowie die zeitliche Verschiebung zum Zeitpunkt der mazimalen Korrelation sind
eingezeichnet.



Index anhand der SST-Differenz zwischen West- und Ostbecken definiert wird, wer-
den auch Monopole als IODZM-Jahre identifiziert (FENG UND MEYERS, 2003). Als
positive (negative) Dipol-Jahre bezeichnet man Ereignisse, in denen eine anomal
kalte (warme) SST im Osten bzw. eine anomal warme (kalte) SST im Westen be-
obachtet wird (SAJI ET AL., 1999; WEBSTER ET AL., 1999; MURTUGUDDE ET AL.,
2000). Innerhalb der letzten 50 Jahre gab es drei starke positive IODZM-Ereignisse
in den Jahren 1961, 1994 und 1997, die zum Teil dramatische klimatische Folgen,
wie die Uberschwemmungen grofier Teile Ostafrikas (REVERDIN ET AL., 1986;
WEBSTER ET AL., 1999) ausldsten.

Der DMI aus SODA und ECCO ist in Abbildung 5.14 dargestellt. Der Gradient der
SST-Anomalie wird zwischen den gleichen Regionen in Ost- (90-110°0, 10°S-Aqua-
tor) und Westbecken (50-70°0, 10°S-10°N) berechnet wie bei SAJI ET AL. (1999)
und MEYERS ET AL. (2005). Neben statistischen Analysen werden bei MEYERS
ET AL. (2005) zusétzlich Auftriebsprozesse vor Sumatra bei der Klassifizierung der
IODZM-Jahre einbezogen. Abbildung 5.14 zeigt auflerdem die zwischen 70-90°O
und 5°S-5°N gemittelte westwirtige Windstress-Anomalie. In dieser Region zeigt
der zonale Windstress maximale Variabilitdt (Abb. 5.13).

In SODA sind die beiden positiven IODZM-Ereignisse in 1994 und 1997 anhand
der maximalen Werte im DMI und in der Windstress-Anomalie zu erkennen (Abb.
5.14a). Wihrend dieser Jahre betrigt der maximale zonale SST-Gradient zwischen
West- und Ostbecken 2,3°C (1994) und 3,2°C (1997). Der dquatoriale Windstress
beschreibt eine westwirtige Anomalie von 0,05 Nm~2 (1994) und 0,08 Nm™2
(1997). Das negative IODZM-Jahr 1992 (MEYERS ET AL., 2005) spiegelt sich in
SODA im negativen DMI, jedoch nicht in den Windstress-Anomalien wider. Die
fehlende Ubereinstimmung zwischen Windstress-Anomalien und DMI deutet auf
eine Zwangsanpassung der Modell-Temperaturen an die Beobachtungen. DMI und
Windstress-Anomalie zeigen in SODA eine signifikante Korrelation von 0,76 und
weisen keine zeitliche Verschiebung auf, d.h. innerhalb der betrachteten Regionen
tritt die Variabilitdt im Windstress und im zonalen SST-Gradienten gleichzeitig
auf (Abb. 5.14a), im Gegensatz zu anderen Beobachtungen (z. Bsp. FENG UND
MEYERS, 2003), in denen die SST-Anomalie fiihrt.

Der DMI in ECCO zeigt ebenfalls in den IODZM-Jahren 1994 bzw. 1997 positi-
ve Werte von 1,2°C bzw. 1,9°C (Abb. 5.14b). Dagegen spiegelt die Windstress-
Anomalie die positiven IODZM-Jahre 1994 und 1997 wesentlich deutlicher wi-
der mit hohen Werten von 0,04 Nm~2 (1994) und vor allem im Jahr 1997 mit
0,09 Nm 2. Das negative IODZM-Jahr 1992 ist in ECCO anhand der negativen
Windstress-Anomalie von 0,025 Nm~—2 zu erkennen. Der DMI zeigt jedoch hohe
positive Werte im Jahr 1992 (Abb. 5.14b). Eine mogliche Erklirung fiir die fehlen-
de Ubereinstimmung zwischen Windstress-Anomalien und DMI liegt darin, dass
ECCO durch einen verdnderten Windstress die Modell-Temperaturen an die Beob-
achtungen anzugleichen versucht, die im Jahr 1992 einen negativen IODZM zeigen.
DMI und Windstress-Anomalien zeigen ebenfalls eine signifikante Korrelation von
0,53, wobei der Wind um einen Monat fiihrt (Abb. 5.14b). Dieses Ergebnis weist
auf die Angleichung der Modell-Zustandsgréflen an die Beobachtungen iiber die
Modifizierung des Windstresses in ECCO.
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Abbildung 5.15: Saisonale Mittel der SST-Anomalien [°C] (farbig unterlegt) und
der Windstress-Anomalien [Nm~2] in den IODZM-Jahren 1994/95 und 1997/98 in
SODA (linke Spalte, a-d) und ECCO (rechte Spalte, e-f). Negative SST-Anomalien
(blau) bedeuten eine Abnahme der SST.



Die beiden Assimilationsmodelle zeigen eine unterschiedliche Variabilitidt des
DMIs: wihrend in SODA der Index in guter Ubereinstimmung mit den Ergebnis-
sen von SAJI ET AL. (1999) und MEYERS ET AL. (2005) liegt, ist der SST-Gradient
in ECCO wesentlich schwicher (Abb. 5.14a, b). Jedoch zeigen die im Zentrum des
Indischen Ozeans gemittelten dquatorialen Windstress-Anomalien in SODA und
ECCO &hnliche Ergebnisse. Da die IODZM-Jahre im Windstress in ECCO deut-
lich zu identifizieren sind, kénnte die Ursache fiir die geringen Schwankungen des
DMI in ECCO in der Wahl der Regionen im Ost- und Westbecken zur Berechnung
des SST-Gradienten liegen. Beispielsweise wurde bei Untersuchung zur Beziehung
zwischen dem IODZM und der Niederschlagsvariabilitit iiber Ostafrika der In-
dex aus der maximalen saisonalen Korrelations zwischen SST und Niederschlag
ermittelt (CLARK ET AL., 2003), wobei sich das Westbecken (41 -71°0, 7°S-11°N)
weiter nach Westen und das Ostbecken (93-119°0, 19-5°S) weiter nach Siidosten
erstreckt. Daher soll im folgenden die Entwicklung der IODZM-Jahre 1994/95 und
1997/98 anhand saisonaler Mittel der SST-Anomalie und der Windstress-Anomalie
im gesamten tropischen Indischen Ozean beschrieben werden (Abb. 5.15).

In beiden Modellen beginnt die Abkiihlung der SST und der Einsatz nord-
westwirtiger Winde vor Sumatra im Frithjahr (Abb. 5.15a, e). SODA zeigt im
Gegensatz zu ECCO eine stirkere westwértige Ausbreitung der SST-Anomalien
am Aquator, sowie die Umkehr der fiquatorialen Winde in westwirtiger Richtung
(Abb. 5.15a). Beide Modelle erreichen maximale negative Anomalien im Som-
mer/Herbst vor Sumatra (Abb. 5.15b-c, f-g). Im Sommer breitet sich sowohl in SO-
DA als auch in ECCO die SST-Anomalie entlang des Aquators bis 60°O aus (Abb.
5.15b, f). Im Westbecken beschreibt SODA eine starkere Windstress-Anomalie als
ECCO.

Im Herbst entwickelt sich in SODA eine positive SST-Anomalie im Westbecken
nordostlich von Madagaskar (Abb. 5.15¢). Die starke Abkiihlung der SST vor Su-
matra ist im Herbst in beiden Modellen zu erkennen (Abb. 5.15¢c, g). Im Winter
zeigen SODA und ECCO grofie Unterschiede im tropischen Indischen Ozean: SO-
DA zeigt eine starke Erwdrmung im Westbecken mit einem lokalen SST-Maximum
in der Auftriebsregion nordéstlich von Sumatra (Abb. 5.15d), wihrend in ECCO
das Maximum positiver SST-Anomalie weiter im Siiden zu finden ist (Abb. 5.15h).
Weiterhin ist in ECCO die ostwirtige Propagation positiver SST-Anomalien ent-
lang des Aquators zu erkennen. Auch im Winter beschreibt der Windstress in
SODA stédrkere Anomalien im Westbecken.

Die Entwicklung der SST- und Windstress-Anomalie wihrend der IODZM-Jahre
1994 und 1997 in SODA und ECCO zeigt eine gute Ubereinstimmung im Osten des
Beckens: die Umkehr der Winde, sowie die starke Abkiihlung der SST vor Suma-
tra wird in beiden Modellen gut wiedergegeben (Abb. 5.15). Grofle Unterschiede
zwischen SODA und ECCO treten im Westen des Beckens auf: der Windstress
in ECCO ist wesentlich geringer als in SODA, sowie entwickelt sich in ECCO
nordostlich von Madagaskar keine positive SST-Anomalie im Gegensatz zu SO-
DA (Abb. 5.15¢-d, g-h). Die geringen Schwankungen des DMIs in ECCO wihrend
der IODZM-Ereignisse konnten demnach auf die geringe Amplitude der SST im
Westbecken zuriickzufiihren sein.
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Abbildung 5.16: Anomalien von Ekman-Divergenz [Sv] (blau), SST [°C] (rot) und
Z20 [m] (schwarz) im dquatorialen dstlichen Indischen Ozean (EEIO) aus SODA
(a) und ECCO (b) von 1992-2001. Negative Anomalien bedeuten einen erhéhten
Ekman-Transport, eine Anhebung der Sprungschichttiefe und eine Abnahme der
SST.

Neuere Untersuchungen zeigen, dass der Auftrieb vor Sumatra ein entscheidender
Faktor fiir ein IODZM-Ereignis ist (ANNAMALAI ET AL., 2005¢; MEYERS ET AL.,
2005). Der Auftrieb im 6stlichen tropischen Indischen Ozean verstirkt sich zum
einen durch die anomale Zunahme kiistenparalleler Winde vor Java/Sumatra und
wird zum anderen mit einer anomalen Anhebung der Sprungschicht durch einen
externen Antrieb assoziiert (MEYERS ET AL., 2005). Der anomale Auftrieb fithrt zu
einer anomalen Abkiihlung der SST im Ostbecken. Mit der Erhéhung des zonalen
SST-Gradienten, geht eine Zunahme westwirtiger Winde entlang des Aquators
einher (BJERKNES, 1969).

Daher wird im folgenden die Entwicklung des Ekman-Transportes aus kiistenparal-
lelen Winden vor Sumatra aus SODA und ECCO beschrieben (Abb. 5.16). Darge-
stellt sind aulerdem die Anomalien der SST, sowie der Tiefe der 20°C-Isothermen
(7Z20), die als Ma$ fiir die Tiefe der Sprungschicht gilt (XI1E ET AL., 2002). Der nie-
derfrequente Antrieb aus dem Indischen und Pazifischen Ozean ist in der Sprungs-
chicht auszumachen (POTEMRA, 2005). SST und Z20 werden im ostlichen tro-
pischen Indischen Ozean in einer Box vor Sumatra (EEIO: 90°-110°0, 10°-3°S)
gemittelt. Innerhalb dieser Box finden die stéirksten negativen Anomalien der SST
und des Windstresses im Ostbecken statt (Abb. 5.15).

Sowohl in SODA (Abb. 5.16a) als auch in ECCO (Abb. 5.16b) zeigt sich der
Beginn der IODZM-Entwicklung in den Jahren 1994 und 1997 anhand negativer
Anomalien im Ostbecken des Indischen Ozeans. Negative Anomalien bedeuten eine
Abkiihlung der SST, eine Anhebung der 20°C-Isotherme, sowie eine Zunahme des
Ekman-Transportes in siidwestlicher Richtung, resultierend aus kiistenparallelen
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Abbildung 5.17: Anomalien von Ekman-Divergenz [Sv] (blau), SST [°C] (rot) und
Z20 [m] (schwarz) nordéstlich von Madagaskar (NEM) aus SODA (a) und ECCO
(b) von 1992-2001. Positive Anomalien bedeuten eine Abnahme des Auftriebs, eine
Vertiefung der Sprungschicht und eine Zunahme der SST.

Winden vor Sumatra. Beide Modelle zeigen eine frithe Entwicklung des IODZM
im Jahr 1994 (April) im Vergleich zum darauf folgenden Ereignis im Jahr 1997
(Juli). Das Maximum der Anomalie wird im Spitsommer/Herbst erreicht. Die
Entwicklungsphasen sind in guter Ubereinstimmung mit fritheren Untersuchungen
(z. Bsp. SAJI ET AL., 1999). Zu diesem Zeitpunkt erfihrt die SST eine anomale
Abkiihlung bis zu —2,5°C (SODA) bzw. —1,5°C (ECCO) in beiden Jahren (Abb.
5.16).

Die IODZM-Jahre sind ebenfalls anhand der Anomalie des Ekman-Transportes
aus kiistenparallele Winden zu erkennen: beide Modelle zeigen eine Zunahme des
Ekman-Transportes aus kiistenparallelen Winden um 3 Sv (Abb. 5.16). Durch die
Abkiihlung der SST sowie durch die Zunahme des Auftriebs, resultierend aus dem
ansteigenden Ekman-Transport, wird die Z20 anomal um bis zu 60 m angehoben
(Abb. 5.16). Beide Modelle zeigen eine positive Korrelation zwischen dem Ekman-
Transport und der Tiefe der 20°C-Isothermen. ECCO zeigt eine dramatisch hohe
Variabilitdt der Ekman-Divergenz 6stlich von Sumatra (Abb. 5.16b), die durch die
hohen Schwankungen des zonalen Windstresses im &stlichen Becken des Indischen
Ozeans ausgelost wird (Abb. 5.13b).

Wie bereits in Abbildung 5.15 zu erkennen war, beschreiben SODA und ECCO
im Ostbecken einen dhnlichen Verlauf des IODZM: in Ubereinstimmung mit FENG
UND MEYERS (2003) treten die Anomalie im Ostbecken sowohl in ECCO als in
SODA zuerst bei der SST, dann im Ekman-Transport (mit starken Schwankungen
in ECCO) und schliellich in der Z20 auf.

Abbildung 5.17 zeigt die Anomalien der SST und der Tiefe der 20°C-Isothermen



im westlichen tropischen Indischen Ozean, gemittelt in einer Box nordéstlich von
Madagaskar (NEM: 56°- 78°0, 12°- 3°S). Innerhalb dieser Box finden die stérk-
sten positiven Anomalien der SST und des Windstresses im Westbecken statt
(Abb. 5.15). Dargestellt ist auBerdem die Ekman-Divergenz, die aus dem Ekman-
Transport iiber die Rinder dieser Box berechnet ist. Aufgrund der starken Rota-
tion des Windfeldes zwischen dem bis 5°-10°S herrschenden Siidostpassat und den
Westwinden auf dem Aquator ist in diesem Gebiet Ekman-Divergenz zu beobach-
ten, die einen Auftrieb bewirkt. Der Auftrieb nordéstlich von Madagaskar bewirkt
lokal eine Anhebung der Sprungschicht und eine Abkiihlung der SST. Wahrend
eines IODZM-Jahres werden starke Ostwinde entlang des Aquators beobachtet
(Abb. 5.13), die am nordlichen Rand der Divergenzzone einen siidwirtigen Trans-
port bewirken, der der Ekman-Divergenz und damit dem Auftrieb entgegenwirkt.
Durch die Abschwichung des Auftriebs innerhalb der Divergenzzone, vertieft sich
die Z20 und die SST nimmt in dieser Region zu. Aufgrund der anomalen Winde
wird im Ostbecken eine Rossby-Welle ausgelost, die die Deckschicht-Anomalien
westwérts bei ca. 10°S propagieren lidsst (XIE ET AL., 2002; FENG UND MEYERS,
2003).

Dieser Prozess wird sowohl in SODA als auch in ECCO wiedergegeben (Abb.
5.17a,b). In beiden Modellen zeigt sich zunéchst die positive Anomalie der Ekman-
Divergenz, die eine Abnahme des Auftriebs bedeutet, besonders deutlich im Winter
1997. Mit einer Zeitverschiebung von einem Monat reagiert die Sprungschichttiefe
auf die Anomalie im Windfeld und dem daraus resultierenden Auftrieb.

Eine positive Anomalie der SST ist im Mérz des darauf folgenden Jahres zu be-
obachten. Durch die Rossby-Wellen-Propagation der SST- und Sprungschichtan-
omalie vom Osten erfihrt das Auftriebsgebiet nordostlich von Madagaskar eine
positive SST- und Z20-Anomalie. Sowohl SODA (Abb. 5.17a) als auch ECCO
(Abb. 5.17 b) zeigen die Erhthung der SST mit Werten bis zu 1,5°C im Jahr 1997.
Nordostlich von Madagaskar fillt im Jahr 1997 das Ekman-Divergenz-Signal we-
sentlich deutlicher aus als im vorhergehenden IODZM-Jahr 1994. Dies wurde auch
in T/P-Messungen beobachtet (SCHOTT UND J. MCCREARY, 2001). In ECCO
spiegelt sich der IODZM im Jahr 1994 nur in der positiven Z20-Anomalie wider
(Abb. 5.17 b). Die SST in ECCO beschreibt im Frithjahr des darauf folgenden
Jahres 1995 eine starke negative Anomalie.

Die Abbildungen 5.18a, ¢ und 5.19a, c zeigen die maximale (absolute) Korrelation
zwischen der entlang des Aquators zwischen 70°-90°0 und 5°S-5°N gemittelten An-
omalie des zonalen Windstresses (ZWSA) und der Anomalie der SST (SSTA) bzw.
der 720 (Z20A) im Indischen Ozean in SODA und ECCO. Dargestellt sind aus-
schlieBlich die signifikanten Korrelationskoeffizienten bei einem Signifikanz-Level
von 95%. Die Abbildungen 5.18b, d und 5.19b, d geben die zeitliche Verschiebung
(lag) in Monaten zum Zeitpunkt der maximalen (absoluten) Korrelation an, wobei
ein negativer lag bedeutet, dass der Windstress fiihrt.

Wihrend eines positiven IODZM-Ereignisses ist die SST im Osten anomal kalt und
mit zeitlicher Verschiebung im Westen anomal warm. Die Atmosphére reagiert auf
die anomale SST mit einer beckenweiten anomalen Walkerzirkulation (YAMAGATA
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Abbildung 5.18: Mazimale Korrelation der am Aquator (70°-90°0, 5°8-5°N)
gemittelten zonalen Windstress-Anomalie (ZWSA) mit (a) der SST-Anomalie
(SSTA) und (c) der Z20-Anomalie (Z20A) im Indischen Ozean fiir den Zeitraum
1992-2001 in SODA. (b, d) zeigen den lag zum Zeitpunkt der mazimalen Korrela-
tion. Negativer lag bedeutet, dass der Windstress fiihrt.

ET AL., 2003), die einen Richtungswechsel der zonalen Winde am Aquator von
ostwartig zu westwéirtig auslost. Die zonalen Windstress-Anomalien beeinflussen
ihrerseits die Tiefe der Sprungschicht, indem sie im Osten (Westen) angehoben
(abgesenkt) wird (FENG UND MEYERS, 2003). Durch den anomal starken Auftrieb
wird die Abkiihlung im Osten weiter verstiarkt, so dass das Ozean-Atmosphére-
System eine positive Riickkopplung erfihrt.

Die hohe Korrelation zwischen der Windstress- und der SST-Anomalie bzw. der
720-Anomalie im tropischen Indischen Ozean weist auf eine enge Kopplung zwi-
schen Ozean und Atmosphire in SODA (Abb. 5.18a, c). Windstress- und und
SST-Anomalien zeigen eine hohe positive Korrelation im Osten vor Sumatra, die
sich bis 80°0 entlang des Aquators erstreckt (Abb. 5.18a). Die Korrelation ist
maximal bei einem positiven lag bis zu einem Monat (Abb. 5.18b). Dies bedeu-
tet, dass die SST-Anomalie zuerst vor Sumatra auftritt und die Walkerzirkulation
beeinflusst, woraus anomale Ostwinde entlang des Aquators resultieren. Bei einer
zeitlichen Auflésung der hier untersuchten Modellergebnisse von einem Monat sind
Aussagen zur zeitlichen Abfolge jedoch kritisch zu betrachten.

Windstress- und Z20-Anomalien zeigen ebenfalls eine hohe positive Korrelation
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Abbildung 5.19: Mazimale Korrelation der am Aquator (70°-90°0, 5°8§-5°N)
gemittelten zonalen Windstress-Anomalie (ZWSA) mit (a) der SST-Anomalie
(SSTA) und (c) der Z20-Anomalie (Z20A) im Indischen Ozean fiir den Zeitraum
1992-2001 in ECCO. (b, d) zeigen den lag zum Zeitpunkt der mazimalen Korrela-
tion. Negativer lag bedeutet, dass der Windstress fiihrt.

im Osten mit einem negativen lag von 0-1 Monat (Abb. 5.18¢c, d), die die An-
hebung der Z20 im Ostbecken als Folge der zonalen Windstress-Anomalien be-
schreibt. Die anomalen westwirtigen Winde entlang des Aquators wihrend eines
IODZM-Ereignisses 16sen eine westwirts propagierende Rossby-Welle bei ca. 5°S
und 5°N aus (Abb. 5.18c). Die Rossby-Welle vertieft die Sprungschicht im westli-
chen IO. Dies erklirt die negative Korrelation im Westbecken und den negativen
lag (Windstress fiihrt). Die Anomalien des Windstresses und der SST zeigen ei-
ne negative Korrelation im Westbecken mit einem negativen lag (Abb. 5.18a),
der die anomale Erwidrmung der SST im Westen als Reaktion auf den anomalen
westwirtigen Wind zeigt. Die negative Korrelation im Westbecken ist im Bereich
der Auftriebs-Region norddstlich von Madagaskar am grofiten.

In ECCO zeigen die Anomalien des Windstresses und der SST im tropischen Indi-
schen Ozean eine bedeutend geringere Korrelation als in SODA (Abb. 5.19a). Die
Korrelation ist vor Sumatra maximal mit einem positiven lag (Abb. 5.19b), der wie
in SODA anzeigt, dass die SST-Anomalie bis zu einem Monat vor der Windstress-
Anomalie fithrt. Im Westbecken befindet sich die maximale negative Korrelation
zwischen Windstress- und SST-Anomalie weiter stidlich (60°-80°0, 12°-20°S) als in



SODA. Die saisonalen Mittel der SST und des Windstresses wihrend der IODZM-
Jahre 1994/95 und 1997/98 zeigen in dieser Region eine maximale Variabilitét
(Abb. 5.15g, h).

Ahnlich wie in SODA zeigt auch ECCO eine deutliche Ozean-Atmosphire-
Kopplung anhand der hohen Korrelation zwischen den zonalen Windstress-
Anomalien und der Z20-Anomalie (Abb. 5.19c). Im Osten ist die Korrelation po-
sitiv aufgrund der anomalen Anhebung der Z20. Direkt vor Sumatra findet die
maximale Korrelation bei einem positiven lag von bis zu einem Monat statt (Z20
fithrt), westlich davon ist ein negativer lag zu beobachten, d.h. die Windstress-
Anomalie fithrt (Abb. 5.19d). Die Muster der Korrelation zwischen Windstress-
und Z20-Anomalie und des lags in ECCO lassen sich mit den Ergebnissen von
SODA vergleichen (Abb. 5.18c, d).

Beide Modelle zeigen, dass die SST-Anomalie zuerst im Ostbecken vor Suma-
tra auftritt, kénnen jedoch nicht erklidren, durch welchen Mechanismus die SST-
Anomalie ausgelost wird. In beiden Modellen zeigt die Variabilitit des Wérme-
flusses im Ostbecken keine iibereinstimmenden Schwankungen mit der SST. Es
ist moglich, dass die Variabilitdt der SST-Anomalien durch vom Osten iiber die
Indonesischen Passagen kommenden ozeanische Signale beeinflusst wird.

SODA zeigt eine hohe Korrelation zwischen dem Windstress, der SST und der Z20,
wahrend ECCO primér eine Kopplung zwischen dem Windstress und der Sprungs-
chicht aufweist. Daher stellt sich die Frage, warum Wind und SST im tropischen
Indischen Ozean in ECCO eine geringe Beziehung zeigen. Eine Korrelation des
ECCO-Windstresses mit der SODA-SST zeigt eine dhnliche gute Beziehung wie
die Korrelation in SODA (Abb. 5.18a). Die Korrelation des SODA-Windstresses
mit der ECCO-SST zeigt hingegen eine bedeutend schlechtere Korrelation, die den
Ergebnissen in ECCO (Abb. 5.19a) sehr dhnlich ist. Beiden Assimilationsmodel-
len dient die hohe Datendichte in den 90er Jahren aufgrund Satellitenmessungen
als Grundlage zur Anpassung der Modell-SST an die Beobachtungen. Ausgehend
davon, dass SODA durch die Zwangsanpassung der Modell-Ergebnisse an die Sa-
tellitendaten die SST gut wiedergibt, deutet die geringe Korrelation zwischen SST-
und Windstress-Anomalien in ECCO darauf hin, dass ECCO keine physikalischen
Mechanismen findet, durch die das Modell in der Lage ist die SST gut widerzu-
spiegeln.

Ein IODZM-Ereignis wird héufig dadurch beendet, dass die anomal positive
SST-Anomalie am Aquator ostwiirts propagiert (RAO ET AL., 2002; FENG UND
MEYERS, 2003). Die warme SST-Anomalie im Ostbecken des Indischen Ozeans fin-
det 4-6 Monate nach der warmen SST-Anomalie im Westbecken statt, so dass der
IODZM eine zweijihrige Zeitskala besitzt (FENG UND MEYERS, 2003). Die Umkeh-
rung des Vorzeichens im Ostbecken von negativer zu positiver SST-Anomalie ist in
den beiden Assimilationsmodellen im Jahr 1998 gut zu erkennen (Abb. 5.16a, b). In
guter Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von FENG UND MEYERS (2003) wird
in SODA die maximale positive Anomalie im Ostbecken im August 1998 erreicht,
fiinf Monate nach der maximalen SST-Anomalie im Westbecken (Abb. 5.16a). In
ECCO dagegen findet die maximale positive SST-Anomalie fast zeitgleich im West-
und Ostbecken des tropischen Indischen Ozeans statt (Abb. 5.16b)



Der Ausloser fiir ein IODZM Ereignis ist nach wie vor unbeantwortet. Die zen-
trale Frage hierbei ist, ob die Dipol-Struktur auf ein eigenstéindiges gekoppeltes
Ozean- Atmosphire-System im Indischen Ozean zuriickzufithren ist (SAJI ET AL.,
1999; WEBSTER ET AL., 1999). Modellstudien weisen darauf hin, dass der IODZM
zu schwach ist um eine selbsterhaltende Oszillation zu sein (ANNAMALAI ET AL.,
2003; LOSCHNIGG ET AL., 2003), so dass eine Verkniipfung mit einem externen
Antrieb wie der El Nino-Southern Oscillation (ENSQO) Variabilitdt im tropischen
Pazifik (BAQUERO-BERNAL ET AL., 2002; SHINODA ET AL., 2004) diskutiert wird.
Laut ANNAMALAI ET AL. (2003) verstirkt sich im &stlichen dquatorialen Indischen
Ozean die Variabilitdt im Zusammenhang mit ENSO. Wihrend eines El Nino Er-
eignisses verlagert sich das Zentrum atmosphiérischer Konvektion von Indonesien in
den dquatorialen Zentralpazifik. Diese ostwértige Verschiebung hat eine Reduzie-
rung der Konvektion im Bereich des dquatorialen Indik und des westlichen Pazifik
zur Folge, wodurch anomale Westwinde im Pazifik angetrieben werden. Das Ozean-
Atmosphire-System erfihrt eine positive Riickkopplung, bei der die Umkehrung
des Windsystems im Westpazifik zu positiven Anomalien der SST und SSH im
ostlichen Pazifik fithrt (BJERKNES, 1969). Zusitzlich hat die signifikante Korrela-
tion von IODZM- und ENSO-Ereignissen im borealen Herbst (XIE ET AL., 2002)
zu der Vermutung gefithrt, dass der IODZM ein Teil des ENSO Phéinomens ist
(HENDON, 2003).

Weiterhin beschreiben verschiedene Untersuchungen eine passive Rolle des Indi-
schen Ozeans wihrend der ENSO-Entwicklung (ALEXANDER ET AL., 2002), die
jedoch nur vor der klimatischen Verschiebung in den Jahren 1976-77 stattfindet
(TERRAY UND DOMINIAK, 2005). Nach der Klimaverinderung zeigt die SST im
borealen Winter eine aktive Rolle im siidlichen Indischen Ozean, so dass die SST-
Variabilitit als Vorldufer einer ENSO-Entwicklung gesehen werden kann (TERRAY
UND DOMINIAK, 2005).

Die Tatsache, dass in einigen Jahren voneinander unabhéingig sowohl ENSO- als
auch IODZM-Ereignisse stattgefunden haben, widerspricht ebenfalls der Hypothe-
se, dass der IODZM vollstindig von ENSO abhingig ist (SAJI UND YAMAGATA,
2003b). Studien zeigen, dass lediglich 30% der IODZM-Ereignisse zusammen mit
ENSO stattfinden (RAO ET AL., 2002; YAMAGATA ET AL., 2003). Laut MEYERS
ET AL. (2005) haben 50% der IODZM-Ereignisse in den letzten 50 Jahren un-
abhingig von ENSO stattgefunden. Neueste Untersuchungen von BEHERA ET AL.
(2006) unterstiitzen diese Theorie: anhand eines gekoppelten Ozean-Atmosphére-
Modells wird gezeigt, dass sich IODZM-typische Variabilititsmuster auch dann er-
eignen, wenn im Pazifik die ENSO-Variabilitdt durch die Abkopplung des Ozeans
von der Atmosphéire unterdriickt wird. Weitere Untersuchungen vermuten, dass
von ENSO unabhingige IODZM-Ereignisse durch die Variabilitit des Monsuns
angetrieben werden (WANG ET AL., 2003). Aufgrund der Anderungen in der atmo-
sphérischen Zirkulation, besitzt der IODZM einen Einfluss auf das globale Klima
(SAJI UND YAMAGATA, 2003a). BEHERA UND YAMAGATA (2003) zeigten, dass der
IODZM in der Lage ist ENSO zu modulieren. Auerdem beeinflusst der IODZM
den Niederschlag iiber Afrika (CLARK ET AL., 2003; BEHERA ET AL., 2005), sowie
iiber Sri Lanka (ZUBAIR ET AL., 2003).



Dekadische Schwankungen Im folgenden wird die dekadische Variabilitéit des
IODZM untersucht. Abbildung 5.20 zeigt Zeitreihen der Z20 und des Auftriebs
innerhalb der beiden Boxen im &stlichen (EEIO) und westlichen (NEM) Indischen
Ozean iiber den Zeitraum von 1950-2001.

Der Indische Ozean ist der einzige Ozean, in dem im Jahresmittel itber dem Aqua-
tor Westwinde wehen. Aufgrund der Westwinde entlang des Aquators, existiert im
Osten eine im Mittel tiefere Sprungschicht (Abb. 5.20a). Die Tiefe der Z20 ist im
EEIO und im NEM negativ korreliert (Abb. 5.20a). Dies ist auf die dynamische
Schaukel der Sprungschicht durch den Wind zu erkliren: der zonale Windstress
zeigt eine starke Zunahme der ostwirtigen Winde im SIO zwischen 20°S und dem
Aquator (Abb. 5.11a), so dass sich die Sprungschicht im Osten um ca. 10 m vertieft
und im Westen um ca. 10 m abflacht (Abb. 5.20a, 5.21).

Die Vertiefung der Z20 im Osten spiegelt sich im Auftrieb vor Sumatra wider, der
eine geringe Abnahme verzeichnet (Abb. 5.20b). Die Divergenzzone nordostlich
von Madagaskar zeigt eine andere Entwicklung: aufgrund des positiven Trends des
zonalen Windstresses im SIO nimmt die Ekman-Divergenz in dieser Region zu
(Abb. 5.10). Daraus resultiert eine Zunahme des Auftriebs norddstlich von Mada-
gaskar (Abb. 5.20b) und eine damit verbundene Abflachung der Z20 im Ostbecken
(Abb. 5.21). Die Zunahme des Auftriebs in der Region nordéstlich von Madagas-
kar konnte fiir den negativen Trend des Warmeinhalts entlang 10°S verantwortlich
sein (LEVITUS ET AL., 2005).

Wie bereits in Abbildung 5.10 gezeigt, nimmt die SST im 6stlichen Becken des In-
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Abbildung 5.20: Anomalien (a) der Z20 [m] und (b) des Ekman-Transportes [Sv]
im EEIO (schwarz) und nordéstlich von Madagaskar (rot) in SODA wvon 1950-
2001. Alle Zeitreihen sind 24-Monats- Tiefpassgefiltert. Die lineare Regression ist
fir den Zeitraum von 1950-1991 eingezeichnet.
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Abbildung 5.21: Tiefe der Z20 [m]. Gezeigt ist die Differenz der Mittel iber die
ersten (1950-1970) und letzten beiden Dekaden (1971-1991) des Zeitintervalls, in
dem die CEC-Abnahme stattfindet.

dischen Ozeans vor Sumatra und in den Indonesischen Passagen iiber den Zeitraum
von 1950-1991 stark zu. Nordostlich von Madagaskar beschreibt die SST dagegen
eine Abkiihlung (Abb. 5.10). Diese Entwicklung ist ebenfalls im IODZM-Index
aus SODA zu erkennen, der iiber den Zeitraum von 1955-1991 eine Abnahme des
SSTA-Gradienten zwischen West- und Ostbecken beschreibt (Abb. 5.22).

SODA: Indischer Ozean-Dipol-Mode-Index

3l : ‘ : [ | SODA: pos. Index : ‘
Hll SODA: neg. Index
2 —
1 i
0
_1 —
| |

! ! ! ! ! !
1950 1955 1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000

Abbildung 5.22: Zeitreihe des DMI (° C) fiir die Perioden von 1950-2001 in SODA.
Positive (negative) IODZM-Jahre sind in rot (blau) gekennzeichnet. Der DMI gibt
die Differenz zwischen der im Westbecken (50-70° 0, 10°S-10°N) und im Oste-
becken (90-11(° O, 10°S-Aquator) gemittelten SSTA wieder (nach SAJI ET AL.,
1999).



5.3.1 Variabilitit des Wiarmeinhalts in den Indonesischen Passa-
gen

Die Frage, inwiefern die ITF-Variabilitit des Warmeinhalts durch den IODZM
beeinflusst wird, soll anhand der Modelle SODA und ECCO fiir den Zeitraum von
1992-2001 untersucht werden. Um die Variabilitdt innerhalb der Sprungschicht
in den Indonesischen Passagen zu untersuchen, wird der Warmeinhalt oberhalb
der 20°C-Isotherme berechnet. Die Tiefe der 720 gilt als Maf} fiir die Tiefe der
Sprungschicht (XIE ET AL., 2002). Weiterhin wird der Wérmeinhalt oberhalb der
fiir die CEC relevanten Tiefe von 400 m Tiefe errechnet.

Die Berechnungen aus SODA und ECCO fiir die Anomalien des ITF-Warmeinhalts
(Abb. 5.23) oberhalb der 20°C-Isotherme und oberhalb von 400 m zeigen unter-
einander eine gute Ubereinstimmung. Die ITF-Transport-Anomalien oberhalb von
400 m lassen in beiden Modellergebnissen keine Beziehung mit dem IODZM erken-
nen (Abb. 4.19). Der ITF-Warmeinhalt dagegen beschreibt sowohl oberhalb von
400 m als auch oberhalb der Z20 eine Kopplung mit dem IODZM: die anomalen
positiven (negativen) IODZM-Jahre 1994 und 1997 (1992) sind anhand der starken
negativen (positiven) Anomalien zu erkennen (Abb. 5.23). Wihrend einer positiven
(negativen) Phase ist der IODZM durch eine negative (positive) SST-Anomalie im
Osten gekennzeichnet, die eine Abnahme (Zunahme) des Wirmeinhalts bewirkt.
Weiterhin wirkt sich der IODZM auf die Z20 aus: ein Warmeverlust (Warmege-
winn) des oOstlichen dquatorialen Indischen Ozeans bewirkt eine Abflachung (Ver-
tiefung) der Z20. Dies hat einen zusétzlichen negativen (positiven) Effekt auf den
Wirmeinhalt oberhalb der Z20. Die mittlere Abnahme der Z20-Tiefe iiber 120°E
betrigt in den anomalen Jahren im SODA-Modell bis zu 20 m und liegt im ECCO-
Modell mit bis zu 30 m etwas hoher (nicht dargestellt).
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Abbildung 5.23: Anomalien des ITF-Wirmeinhaltes [x 105 Jm~'] diber 120 °E
oberhalb von 400 m (durchgezogene Kurven) und oberhalb der 20° C-Isotherme (ge-
strichelte Kurven) fir den Modellzeitraum von 1992-2001 aus SODA (schwarz)
und ECCO (rot). Negative Anomalien bedeuten einen erhéhten Einstrom in den
Indischen Ozean bzw. einen Warmeverlust bei 12(0° E.
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Abbildung 5.24: Zeitreihen (24-Monats-Tiefpassfilter) des ITF-Wdarmeinhaltes
[x10*® Jm='] diber 120 °E oberhalb der 20° C-Isotherme (rot) und oberhalb von
400 m Tiefe (schwarz) fir den Modellzeitraum von 1950-2001 aus SODA. Grau
unterlegt ist der Zeitraum von 1992-2001 mit verdndertem Windantrieb. Ein li-
nearer Trend wurde fir den Zeitraum 1950-1991 gerechnet.

Dekadische Schwankungen Im folgenden wird die Entwicklung des Wérmein-
halts in den Indonesischen Passagen auf dekadischen Zeitskalen untersucht. Abbil-
dung 5.24 zeigt den Wirmeinhalt bei 120°E oberhalb der 20°C-Isotherme, sowie
oberhalb von 400 m (Abb. 5.24).

Uber den Zeitraum von 1950-2001 beschreiben die Zeitreihen des Wirmeinhalts
die gleichen Schwankungen mit héheren Amplituden in der Sprungschicht. In der
Sprungschicht betrigt der mittlere Warmeinhalt in den Indonesischen Passagen
1,2840,09% 108 Jm~!. Die Zunahme des Wirmeinhalts oberhalb der Z20 steht im
Einklang mit der Vertiefung der Z20 im Osten (Abb. 5.20a). Der mittlere Wirmein-
halt oberhalb von 400 m Tiefe liegt bei 2,5440,06x10'®Jm !. Auf dekadischen
Zeitskalen verzeichnet der Warmeinhalt sowohl oberhalb der Z20 als auch in den
oberen 400 m Tiefe einen positiven Trend in den Indonesischen Passagen (Abb.
5.24). In der Sprungschicht ist der Trend wesentlich stirker ausgeprigt mit einer
Zunahme des Wirmeinhalts um 0,1140,03x10'8Jm ™" iiber 42 Jahre, die knapp
10% des mittleren Wérmeinhalts in der Sprungschicht entspricht. Der Trend ober-
halb von 400 m beschreibt eine geringere Steigung von 0,04+0,02 Jm . Dies be-
deutet, dass der Wirmeinhalt zwischen der Sprungschicht und 400 m Tiefe einen
negativen Trend verzeichnet.

Wie bereits angesprochen beschreibt die Variabilitdt des Transportes innerhalb
der Indonesischen Passagen eine starke horizontale und vertikale Abhingigkeit
(POTEMRA, 2005). Transpoprt-Schwankungen auf der Nordseite innerhalb der In-
donesischen Passagen werden mit dem Indian Ocean Dipole/Zonal Mode (I0DZM)
assoziiert (WIJFFELS UND MEYERS, 2004; L1U ET AL., 2005). Daher betrachten
wir den Wiarmeinhalt innerhalb der Indonesischen Passagen fiir den nérdlichen und
den siidlichen Teil des Schnittes zwischen Timor und Australien getrennt (Abb.
5.25).
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Abbildung 5.25: Zeitreihen (24-Monats- Tiefpassfilter) des ITF-Wirmeinhaltes
[x10*® Jm=1] diber 120 °E oberhalb der 20° C-Isotherme (rot) und oberhalb von
400 m Tiefe (schwarz) fir den Modellzeitraum von 1950-2001 aus SODA. Grau
unterlegt ist der Zeitraum von 1992-2001 mit verdindertem Windantrieb. Ein li-
nearer Trend wurde fiir den Zeitraum 1950-1991 gerechnet.

Die siidliche Seite des Schnittes zeigt einen deutlich hoheren Wiarmeinhalt, sowohl
innerhalb der Sprungschicht als auch oberhalb von 400 m Tiefe (Abb. 5.25). Da-
gegen dokumentiert der Wérmeinhalt auf der Nordseite einen wesentlich stirkeren
Trend, der sowohl in der Sprungschicht als auch in den oberen 400 m Tiefe 3/4
des Trends iiber den gesamten Schnitt entspricht.

Die horizontale Abhéngigkeit der Transport- und Wéarmeinhalts-Variabilitdt in
den Indonesischen Passagen wird im SODA-Modell bestétigt. Der ITF-Transport
oberhalb von 400 m beschreibt auf der Siidseite des Schnittes zwischen Timor und
Australien einen deutlich stirkeren negativen Trend als auf der Nordseite (Abb.
4.21), wihrend der Wirmeinhalt nahezu konstant bleibt (Abb. 5.25). Die nordliche
Seite des Schnittes zeigt eine umgekehrte Entwicklung: wihrend der ITF-Transport
vor Timor relativ konstant bleibt (Abb. 4.21), nimmt der Wirmeinhalt in dieser
Region vor allem in der Sprungschicht stark zu (Abb. 5.25a).

Wie bereits angesprochen, wiirde die Variabilitdt des ITF-Transportes auf eine Be-
ziehung mit ENSO deuten. Eine mégliche Erklirung fiir die starke Zunahme des
Wiérmeinhalts auf der Nordseite der Indonesischen Passage bzw. im Ostbecken des
Indischen Ozeans wire die Beziehung zum IODZM. Fiir eine Kopplung mit dem
IODZM wiirde ebenfalls die Zunahme (Abnahme) der SST, die Vertiefung (Abfla-
chung) der 720, sowie die Abnahme (Zunahme) des Auftriebs vor Java (nordéstlich
von Madagaskar) sprechen.



5.4 Zusammenfassung

In diesem Kapitel wurde die Beziehung zwischen der Erwdrmung des Indischen
Ozeans und der CEC untersucht. Dazu wurde die Warmebilanz der Assimilati-
onsmodelle SODA und ECCO vergleichend fiir die 90er Jahre untersucht. Fiir
den Zeitraum von 1992-2001 wurde die Entwicklung des IODZM beschrieben. Im
Zusammenhang mit dem negativen Trend der CEC {iiber den Zeitraum von 1950
bis 1991 wurde die dekadische Variabilitdt des Wirmebudgets anhand des 52-
Jahreslaufes von SODA analysiert. Weiterhin wurde die Rolle der dekadischen
IODZM-Variabilitdt auf den Warmeinhalt im West- und Ostbecken untersucht.

e In den 90er Jahren unterscheiden sich die Komponenten des Warmebudgets
in SODA und ECCO erheblich. Aufgrund der Assimilation von Beobachtun-
gen zeigen beide Modelle einen realistischen Verlauf des Jahresganges, der
in SODA jedoch einer wesentlich stirkeren Variabilitdt unterliegt. Die Jah-
resmittel von Warmespeicherung/Wirmefluss zeigen in SODA unrealistisch
starke interannuale Schwankungen. Im Mittel (1992-2001) sind Wirmefluss
und Wirmetransport in SODA doppelt so hoch wie in ECCO. Die unter-
schiedlichen Ergebnisse fiir die Warmebilanz kénnen aus den verschiedenen
Assimilationsmethoden in SODA und ECCO resultieren. In SODA erfolgt
die Anpassung der Modell-Ergebnisse an die beobachteten Daten lokal iiber
die Temperatur mit direkten Auswirkungen auf die Warmespeicherung und
den Wirmefluss. Durch die indirekte Anpassung der Modell-Ergebnisse an
die Beobachtungen in ECCO werden lokale Anomalien weniger stark ge-
wichtet als in SODA, so dass das Warmebudget in ECCO einer geringeren
Variabilitdt unterliegt.

e In den 90er Jahren zeigen weder SST noch der Oberflichenwérmefluss in
SODA und ECCO einen Trend. Dies ist in Ubereinstimmung mit der CEC
in den 90er Jahren, die ebenfalls keinen Trend in der Umwilzzirkulation
dokumentiert.

e Beide Assimilationsmodelle zeigen den IODZM in den Jahren 1994 und 1997
mit unterschiedlicher Entwicklung in Ost- und Westbecken. Die zeitliche
und rdumliche Entwicklung der SST- und Windstress-Anomalien im Ost-
becken werden in SODA und ECCO iibereinstimmend wiedergegeben. Im
Westbecken zeigen sowohl die SST als auch der Windstress in ECCO eine
geringe Variabilitit. Im Gegensatz zu ECCO zeigt SODA eine enge Kopp-
lung zwischen der Windstress-Anomalie am Aquator und der SST-Anomalie
im tropischen Indischen Ozean, wobei die Abkiihlung im Osten vor der Um-
kehrung des zonalen Windes am Aquator fiihrt. Die geringe Korrelation in
ECCO zwischen den Anomalien des dquatorialen Windstresses und der SST
im tropischen Indischen Ozean deuten darauf hin, dass ECCO keine physika-
lischen Mechanismen findet, durch die das Modell in der Lage ist die SST gut
widerzuspiegeln. Beide Assimilationsmodelle zeigen in Ost- und Westbecken
eine enge Beziehung zwischen den dquatorialen Windstress-Anomalien und



der Variabilitéit der Sprungschicht. In beiden Modellen bewirkt der anomale
Windstress eine Anhebung der Z20 im Osten und eine Absenkung der 720
im Westen aufgrund westwirtiger Rossby-Wellen-Propagation. Interannuale
Schwankungen des ITF-Wéirmeinhalts in den oberen 400 m Tiefe kénnen mit
der Variabilitdt des IODZM assoziiert werden.

Die Jahresginge der Wirmebilanz-Komponenten in SODA zeigen iiber den
Zeitraum von 1950-2001 eine geringere Variabilitdt und damit eine besse-
re Ubereinstimmung mit den Ergebnissen aus ECCO (1992-2001) als die
Jahresginge iiber die Periode von 1992-2001 in SODA. Bei den erheblichen
Unterschieden innerhalb von SODA spielt der Wechsel des Windantriebs von
COADS zu NCEP/NCAR eine groe Rolle. Weiterhin fithrt die Mittelung
iiber den lingeren Zeitraum von 52 Jahren zu einer stérkeren Glittung der
Ergebnisse in SODA als die Mittelung iiber eine Dekade. Die Wérmebilanz
im noérdlichen Indischen Ozean oberhalb von 340 m aus SODA ist im Mittel
itber den Zeitraum von 1950-2001 ausgeglichen. Der Oberflichenwérmefluss
verzeichnet im NIO einen Wirmegewinn von 0,24 PW. Dieser Wiarmeiiber-
schuss im NIO wird durch den mittleren siidwértigen Export von Wirme
iiber den Aquator von 0,23 PW balanciert. Die Wirmespeicherung liegt bei
Null.

Uber den Zeitraum von 1950-1991 beschreibt der Temperatur-Transport iiber
den Aquator innerhalb der CEC am westlichen Rand eine Abnahme des
nordwértigen Transportes und im Inneren einen Riickgang des siidwértigen
Transportes. Insgesamt kompensieren sich die meridionalen Pfade iiber den
Aquator, so dass der Temperatur-Transport iiber den Aquator keinen Trend
zeigt.

Die SST und der Wiarmeinhalt in SODA bestétigen die Erwdrmung des Indi-
schen Ozeans iiber den Zeitraum von 1950-1991. Die Zunahme des Wérmein-
halts findet zu einem grofien Teil in den oberflichennahen Schichten statt.
Die Wirmespeicherung zeigt keinen Trend.

Der Oberflichenwirmefluss zeigt ebenso wie die Warmespeicherung und der
Temperatur-Transport keinen Trend in den letzten Dekaden. Dies deutet
darauf hin, dass die Erwidrmung des nordlichen Indischen Ozeans in den
letzten Dekaden durch die Ozeanzirkulation ausgelost wird.

Die CEC beschreibt einen negativen Trend, d.h. die flache Umwalzzirku-
lation hat zwischen 1950-1991 um ca. die Hilfte abgenommen. Die starke
Reduzierung des Auftriebs vor Ostafrika und die damit verbundene Abnah-
me von kaltem Oberflichenwasser spiegelt sich in der Temperatur-Zunahme
oberhalb der fiir den Auftrieb relevanten Tiefe wider. Die Reduzierung des
Auftriebs verringert die Zufuhr von kaltem Wasser an die Oberfliche dra-
stisch. Dies wiederum wiirde den Anstieg der SST bzw. des Warmeinhalts
im NIO erkléren.



e Der negative Trend des Wirmeinhalts oberhalb von 300 m zwischen Aqua-
tor und 10°S resultiert aus dem Trend der Windstress-Rotation, der eine
siidwirtige Verschiebung des Tropenwirbels und eine Zunahme der Divergenz
in dieser Region zur Folge hat. Die Zunahme der Konvergenz aufgrund des
Trends der Windstress-Rotation erklirt den positiven Trend des Warmein-
halts siidlich davon.

e Der DMI zeigt einen negativen Trend, der die Abnahme des SST-Gradienten
zwischen West- und Ostbecken beschreibt. Die Zunahme des zonalen
Windstresses zwischen dem Aquator und 20°S geht mit einer Vertiefung (Ab-
flachung) der Z20 und einer Abnahme (Zunahme) des Auftriebs vor Sumatra

(nordéstlich von Madagaskar) einher und deutet ebenfalls auf eine Abnahme
des IODZM.

e Der ITF-Wirmeinhalt zeigt in den oberen 400 m einen starken positiven
Trend iiber die vier Dekaden. Der Trend wird zu einem groflen Teil durch
die Variabilitdt des Wéarmeinhalts auf der nordlichen Seite der Indonesi-
schen Passage zwischen Timor und Australien erklirt. Die Schwankungen
des Wirmeinhalts kénnen mit der Variabilitit des IODZM assoziiert wer-
den.

Die in diesem Kapitel durchgefithrten Studien deuten auf die Abschwéchung der
CEC als eine Erkliarung fiir die Erwdrmung der SST und des Wérmeinhalts im
NIO.



Kapitel 6

Zusammenfassung und Ausblick

6.1 Zusammenfassung

Das Hauptziel dieser Arbeit ist es, die interannuale und dekadische Variabilitdt der
flachen interhemisphérischen Zelle (CEC) im Indischen Ozean, sowie ihre Rolle bei
der Variabilitit des Warmebudgets zu untersuchen. Als Grundlage dienen hierbei
zwei globale Zirkulationsmodelle verschiedener Assimilationsinitiativen.

Im Gegensatz zu den subtropischen Zellen im Pazifik (MCPHADEN UND ZHANG,
2002) und Atlantik (SCHOTT ET AL., 2004) sind die Kenntnisse der Ausbreitungs-
pfade der CEC im Indischen Ozean, sowie ihre mittlere Zirkulation und Schwan-
kungen auf dekadischen Zeitskalen sehr gering. Der nordwirtige Zweig der CEC
besteht aus dem nordwérts setzenden Somalistrom, der Sprungschichtwasser am
westlichen Rand iiber den Aquator transportiert. Diese Wassermasse wird zum
grofiten Teil vor Ostafrika durch Auftrieb an die Oberfliche gebracht und resul-
tierend aus dem Antrieb durch den Ekman- bzw. Sverdrup-Transport nach Siiden
iiber den Aquator transportiert. Die CEC wird im siidéstlichen subtropischen Indi-
schen Ozean durch Subduktion geschlossen. Der Siiddquatorialstrom, der das sub-
duzierte Wasser zum westlichen Rand transportiert, enthilt Wassermassenanteile
aus dem Indonesischen Durchstrom (ITF), der auf diese Weise die CEC-Zirkulation
beeinflusst.

Assimilationsmodelle: SODA und ECCO Beide Assimilationsmodelle wurden
zunichst anhand von Beobachtungen und Modellen validiert. Die Modelle SODA
und ECCO beschreiben in den oberen 500 m eine gute Ubereinstimmung, sowohl
untereinander als auch im Vergleich mit Beobachtungen (SCHOTT ET AL., 2002).
Aufgrund der Assimilation von XBT- und Schiffs-ADCP-Messungen, sowie von
Satellitendaten, vor allem in den letzten beiden Dekaden, ist die Datendichte in
den oberen 500 m Wassertiefe wesentlich hoher als im tiefen Ozean, so dass eine
realistischere Angleichung der Modelle an die Beobachtungen gelingt. Die grofiten
Unterschiede zwischen den Modellen SODA und ECCO finden im Tiefenbereich
unterhalb von 500 m statt, sowie im Windstress und in den Oberflichenfliissen.
Beide Modelle sind primér fiir Studien des flachen Ozeans geeignet.
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Die Unterschiede im Tiefenbereich liegen vor allem in den komplementéiren
Ansitzen beider Assimilationsmodelle begriindet: SODA erzwingt die Angleichung
der Modell-Ergebnisse an die Beobachtungen. Der Nachteil hierbei liegt in der Er-
zeugung kiinstlicher Quellen und Senken. ECCO dagegen modifiziert die Ober-
flichenfliisse, um die Beobachtungen zu reproduzieren, wihrend die Erhaltungs-
gleichungen eingehalten werden. Im oberflichennahen Bereich bedeutet dies, dass
die Modifizierung des Windstresses im ECCO-Modell am Aquator zu einem unrea-
listisch hohen saisonalen Sverdrup-Transport fithrt, der im Vergleich zu SODA eine
stirkere flache siidwirtige Rezirkulation im Inneren iiber den Aquator antreibt.
Die Tiefenzirkulation wird durch eine Verinderung des Windfeldes entscheidend
beeinflusst. Zum Beispiel reagiert die barotrope Zirkulation auf Anderungen im
Windstress, so dass im Gegensatz zu den Transportraten oberhalb von 500 m
Tiefe die Ergebnisse iiber die gesamte Wassersiule aus SODA groflere Transporte
aufweisen als die aus ECCO.

Die unterschiedliche Modellphilosophie hingt gravierend von der Datendichte ab,
die es zu assimilieren gilt. In den oberen 500 m liegt die Datendichte aufgrund von
XBT- und Schiffs-ADCP-Messungen, sowie vor allem durch die Satellitenaltime-
trie wesentlich hoher als in der Tiefe, so dass die Ergebnisse beider Modelle im
oberflichennahen Bereich eine gute Ubereinstimmung erlangen, wenn auch durch
unterschiedliche Methoden. Aufgrund der grofien Datenliicken in der Tiefe findet
dort eine geringere Anpassung der Zustandsgrofien an die Beobachtungen statt als
in den Regionen mit guter Datenabdeckung. Die unterschiedlichen Modellansitze
in SODA und ECCO beeinflussen besonders die Regionen unterhalb von 500 m
und erkldren die stark voneinander abweichende Tiefenzirkulation in den Assimi-
lationsmodellen.

Weitere Griinde fiir die verschiedenen Modellergebnisse liegen in der unterschied-
lichen Vertikalauflosung, sowie der unterschiedlichen Modellausdehnung von SO-
DA und ECCO. Unterhalb von 500 m besitzt ECCO eine fast doppelt so hohe
Auflésung wie das SODA-Modell. Die grobe vertikale Auflésung in SODA zeigt eine
vereinfachte und unrealistisch flache Topographie, daher sind die Modellergebnisse
fir den tiefen Ozean sehr kritisch zu betrachten. Durch die verkiirzte meridionale
Modellausdehnung in SODA (62°S) werden keine Tiefenwasserbildungsgebiete und
somit auch keine interannualen Schwankungen mitmodelliert, die die Zirkulation
im Inneren beeinflussen k6nnen.

Interannuale Schwankungen der CEC Die Zirkulation am Aquator zeigt in
SODA drastische Anderungen, die auf den Wechsel im Windantrieb von COADS
zur NCEP/NCAR Reanalyse im Jahr 1992 zuriickzufiihren sind. Daher wurde die
CEC anhand der Assimilationsmodelle SODA und ECCO vergleichend fiir die 90er
Jahre, sowie fiir den Zeitraum von 1950 bis 1991 in SODA getrennt analysiert.

Im Mittel zeigen die beiden Assimilationsmodelle SODA und ECCO fiir den Mo-
dellzeitraum von 1992-2001 eine gute Simulation aller Transporte innerhalb der
CEC, sowie im ITF oberhalb von 400 m. Die Transport-Anomalien der meridiona-
len und vertikalen CEC-Pfade weisen eine sehr geringe Ubereinstimmung auf. In
Anbetracht der nahezu gleichen Datenquellen deuten die Abweichungen zwischen



den Ergebnissen auf die unterschiedlichen Methoden der Assimilationsmodelle hin.
Die berechneten Transporte innerhalb der CEC zeigen mit Ausnahme der Subduk-
tion in beiden Modellen keinen Trend.

In beiden Modellen kompensieren sich der mittlere westliche Randstrom und die
mittlere siidwirtige Rezirkulation am Aquator. ECCO benétigt hierbei von den
Beobachtungen stark abweichende Antriebsfelder. Der mittlere Jahresgang des
Sverdrup-Transportes iiber den Aquator ist in ECCO wihrend der Monsunpha-
sen zum Teil mehr als doppelt so stark wie die Ergebnisse aus NCEP/NCAR und
ERS 1/2.

Der aus kiistenparallelen Winden berechnete mittlere Ekman-Transport vor So-
malia und Oman zeigt eine gute Ubereinstimmung zwischen den Assimilations-
modellen mit Werten von insgesamt 4,8 Sv (SODA) und 4,9 Sv (ECCO). Trotz
der iibereinstimmenden Ergebnisse des mittleren Ekman-Transportes unterschei-
det sich der aus der Kontinuitétsgleichung berechnete Auftrieb in beiden Modellen
erheblich. SODA zeigt mit 3,6 Sv einen wesentlich stirkeren mittleren Auftrieb
vor Ostafrika als ECCO (0,6 Sv). Beobachtungen zeigen, dass der Hauptanteil des
Auftriebs an den Flanken der beiden Wirbel, Great Whirl und Southern Gyre,
stattfindet (SCHOTT ET AL., 2002). Beide Modelle kénnen die beiden Wirbel nicht
simulieren, jeodch passt SODA die Modell-Temperatur an die Beobachtungen an.
Aus der in SODA verwendeten Anpassung an Beobachtungen kénnen Anderun-
gen des Dichtefeldes und somit lokal erzwungene Anderungen der geostrophischen
Stromung resultieren. Aufgrund der Kontinuitéit kénnte dies zu einem stérkeren
Auftrieb in SODA fiihren und den groflen Unterschied zu ECCO erklidren. Die mitt-
lere Oberflichenzirkulation in den Auftriebsregionen ist in SODA deutlich stirker
als in ECCO und weist auf eine veridnderte geostrophische Stromung aufgrund der
Zwangsanpassung der Temperatur in den Auftriebsgebieten hin.

Die mittlere Subduktion wird sowohl in SODA als auch in ECCO durch den ver-
tikalen Wassermasseneintrag in die Sprungschicht dominiert. Die Modelle zeigen
eine gute Ubereinstimmung untereinander mit mittleren Werten von 11,8 bzw.

11,3 Sv in SODA bzw. ECCO.

Der mittlere ITF beschreibt mit Werten von —10,7/—9,6 Sv (SODA/ECCO) eine
gute Ubereinstimmung oberhalb von 400 m. Grofie Unterschiede liegen im saisona-
len Gang des ITFs: der maximale ITF liegt in SODA bei —14 Sv, in ECCO bei
—11,5 Sv. Der Zeitpunkt des ITF-Minimums unterscheidet sich um zwei Monate.

Um die Beziehung zwischen der Erwarmung des Indischen Ozeans und der CEC-
Variabilitidt zu analysieren, wurde die Warmebilanz in SODA und ECCO unter-
sucht. In den 90er Jahren unterscheiden sich die Komponenten des Wiarmebudgets
in SODA und ECCO erheblich. Aufgrund der Assimilation von Beobachtungen zei-
gen beide Modelle einen realistischen Verlauf der Jahresgéinge, die in SODA jedoch
einer wesentlich stirkeren saisonalen Variabilitit unterliegen. Die Jahresmittel von
Wirmespeicherung und Wiarmefluss zeigen in SODA unrealistisch hohe interannu-
ale Schwankungen. Im Mittel (1992-2001) sind Wérmefluss bzw. Wirmetransport
in SODA mit 0,43 PW bzw. -0,41 PW doppelt so hoch wie in ECCO mit 0,16 PW
bzw. -0,19 PW.



Die unterschiedlichen Ergebnisse fiir die Warmebilanz kénnen aus den verschie-
denen Assimilationsmethoden in SODA und ECCO resultieren. In SODA erfolgt
die Anpassung der Modell-Ergebnisse an die beobachteten Daten lokal iiber die
Temperatur, deren Anderung direkte Auswirkungen auf die Wirmespeicherung
und den Wéirmefluss hat. In ECCO erfolgt die Anpassung der Modell-Ergebnisse
an die Beobachtungen indirekt iiber die Antriebsfelder, so dass lokale Anomalien
geringer gewichtet werden konnen als in SODA und somit eher geglittet werden.
Anderungen in der Tiefe kénnen im Gegensatz zu SODA nicht instantan erfolgen,
so dass das Warmebudget in ECCO einer geringeren Variabilitidt unterliegt.

In den 90er Jahren zeigen weder SST noch der Oberflichenwirmefluss in SODA
und ECCO einen Trend. Dies ist in Ubereinstimmung mit der CEC in den 90er
Jahren, die ebenfalls keinen Trend in der Umwélzzirkulation dokumentiert.

Fiir den Zeitraum von 1992-2001 wurde die Entwicklung des IODZM beschrieben.
Beide Assimilationsmodelle zeigen den IODZM in den Jahren 1994 und 1997 mit
unterschiedlicher Entwicklung in Ost- und Westbecken. Die zeitliche und raum-
liche Entwicklung der SST- und Windstress-Anomalien im Ostbecken werden in
SODA und ECCO iibereinstimmend wiedergegeben. Im Westbecken zeigen so-
wohl die SST als auch der Windstress in ECCO eine geringe Variabilitédt. Im
Gegensatz zu ECCO zeigt SODA eine enge Kopplung zwischen der Windstress-
Anomalie am Aquator und der SST-Anomalie im tropischen Indischen Ozean, wo-
bei die Abkiihlung im Osten vor der Umkehrung des zonalen Windes am Aquator
fithrt. Die geringe Korrelation in ECCO zwischen den Anomalien des dquatoria-
len Windstresses und der SST im tropischen Indischen Ozean deuten darauf hin,
dass ECCO keine physikalischen Mechanismen findet, durch die das Modell in
der Lage ist die SST gut widerzuspiegeln. Beide Assimilationsmodelle zeigen im
Ost- und Westbecken eine enge Beziehung zwischen den dquatorialen Windstress-
Anomalien und der Variabilitit der Sprungschicht. In beiden Modellen bewirkt
der anomale Windstress eine Anhebung der Z20 im Osten und eine Absenkung
der Z20 im Westen aufgrund westwirtiger Rossby-Wellen-Propagation. Interannu-
ale Schwankungen des ITF-Wirmeinhalts in den oberen 400 m Tiefe konnen mit
der Variabilitit des IODZM assoziiert werden.

Dekadische Schwankungen der CEC Die CEC dokumentiert iiber den Mo-
dellzeitraum von 1950 bis 1991 einen negativen Trend. Die meridionalen und verti-
kalen Transportpfade innerhalb der CEC verzeichnen einen starken Riickgang der
flachen Umwiélzzirkulation um bis zu 50% iiber den Zeitraum von 1950 bis 1991
(SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

Durch die Abschwichung der nordwirtigen Winde iiber dem Aquator zeigt der
Antrieb der CEC - der siidwirtige Sverdrup-Transport - eine Reduzierung um 3,5
Sv bei einem Mittelwert von —5,4 Sv (Abb. 6.1). Der siidwirtige Transport iiber
den Aquator oberhalb von 340 m Tiefe verzeichnet einen Riickgang um 3,8 Sv
bei einem mittleren Transport von —7,4 Sv (Abb. 6.1). Die Zirkulation im Inne-
ren zeigt eine Reduzierung der dquatorialen Zelle. Die Abnahme des dquatoria-
len siidwértigen Transportes im Inneren wird durch den westlichen nordwartigen
Randstrom kompensiert, der eine Abnahme um 4,8 Sv bei einem Mittelwert von



R

v,

<1950-2001> &
| Me |
Tscs7. Yo (Tsv=554 ! :\
00
%U \v Tin=-7.4) ‘Y N
{1 %w
o S
20%
/ﬁr
40% :
20% 0% 80% 100% 120%

D

20%N

] NN

R ATsc=
0
[/ + ATin=3,8 y “@v\»\/
% Y
ITE ]
{ N PRy
~_ |
s ¢ ™~ /’ \[
ATsub=-1,7,
D Z
— @
L \ S
=
>
40% :
20% 0% 60°E 80% 100% 120%

Abbildung 6.1: Schematische Darstellung der meridionalen CEC-Zirkulationspfade
mit Subduktionszone im Siden (blau) und Auftriebsgebieten im Norden (grin).
FEingezeichnet sind (a) die Mittelwerte (1950-2001) und (b) die langperiodischen
Anderungen (1950-1991) des dquatorialen Sverdrup-Transportes (Ts,), des Volu-
mentransportes im Randstrom (Ts.) und im Inneren (Ti,), des Auftriebs (Typw),
der Subduktion (Tsy), sowie des ITF-Transportes (Typ) oberhalb von 400 m in
SODA (SCHOENEFELDT UND SCHOTT, 2006).

7,4 Sv verzeichnet (Abb. 6.1). Die Differenz zwischen dem mittleren Sverdrup-
Transport und dem mittleren Transport im Inneren bzw. am Rand ist durch eine
siidwértige Rezirkulation im Somalistrom zu erklidren, deren mittlerer Transport
der Transport-Differenz entspricht.

In den Auftriebs- und Absinkregionen reduziert sich der vertikale Transport zwi-
schen den Jahren 1950 bis 1991 und bestéitigt den negativen Trend der CEC: der



Auftrieb vor Somalia verringert sich um 2,4 Sv bei einem Mittelwert von 2,7 Sv
(Abb. 6.1). Die Subduktion im siidéstlichen Indischen Ozean reduziert sich iiber
den Zeitraum von 1950-1991 um 1,7 Sv (Abb. 6.1), wobei die Subduktion einer
multi-dekadischen Variabilitdt unterliegt. Der Subduktionsanteil durch den verti-
kalen Wassermasseneintrag dominiert hierbei iiber den lateralen Beitrag. Im Mittel
werden 11,7 Sv subduziert.

Der ITF-Transport nimmt in den oberen 400 m iiber die vier Dekaden um 2,4
Sv ab bei einem Mittel von 11,7 Sv (Abb. 6.1). Der Trend wird zu 2/3 durch die
Transport-Variabilitidt im Siiden des Schnittes vor Australien erklirt, die auf in-
terannualer Zeitskala mit ENSO assoziiert werden kann. In den letzten Dekaden
wurde eine starke Verdnderung der El Nino-Ereignisse festgestellt. Diese klimati-
sche Verschiebung dokumentiert eine vermehrte Anzahl an La Nina-Ereignissen in
den Jahren vor 1976, sowie stéirkere und hiufigere El Nino-Ereignisse in den Jahren
nach 1977. Da ein El Nifo-Ereignis mit einem geringeren I'TF-Transport gekoppelt
ist, deutet dieser dekadische ENSO-Trend auf eine langperiodische Beziehung mit
dem ITF.

Im Zusammenhang mit dem negativen Trend der CEC iiber den Zeitraum von
1950 bis 1991 wurde die dekadische Variabilitit des Wirmebudgets anhand
des 52-Jahreslaufes von SODA analysiert. Die Jahresginge der Wéirmebilanz-
Komponenten in SODA zeigen iiber den Zeitraum von 1950-2001 eine geringere
Variabilitit und damit eine bessere Ubereinstimmung mit den Ergebnissen aus
ECCO (1992-2001) als die Jahresgéinge iiber die Periode von 1992-2001 in SODA.
Bei den erheblichen Unterschieden innerhalb von SODA spielt der Wechsel des
Windantriebs von COADS zu NCEP/NCAR eine grofie Rolle. Weiterhin fiihrt die
Mittelung iiber den léingeren Zeitraum von 52 Jahren zu einer stirkeren Glittung
der Ergebnisse in SODA als die Mittelung iiber eine Dekade. Die Wirmebilanz
im nordlichen Indischen Ozean oberhalb von 340 m aus SODA ist im Mittel iiber
den Zeitraum von 1950-2001 ausgeglichen. Der Oberflichenwéirmefluss verzeichnet
im NIO einen Wirmegewinn von 0,24 PW. Dieser Wiarmeiiberschuss im NIO wird
durch den mittleren siidwirtigen Export von Wirme iiber den Aquator von 0,23
PW balanciert. Die Warmespeicherung liegt bei Null.

Uber den Zeitraum von 1950-1991 beschreibt der Temperatur-Transport iiber den
Aquator innerhalb der CEC am westlichen Rand eine Abnahme des nordwiirtigen
Transportes und im Inneren einen Riickgang des siidwértigen Transportes. Ins-
gesamt kompensieren sich die meridionalen Pfade iiber den Aquator, so dass der
Temperatur-Transport iiber den Aquator keinen Trend zeigt.

Die SST und der Warmeinhalt in SODA bestétigen die Erwdrmung des Indischen
Ozeans iiber den Zeitraum von 1950-1991. Die Zunahme des Wéarmeinhalts findet
zu einem groflen Teil in den oberflichennahen Schichten statt. Die Warmespeiche-
rung zeigt keinen Trend.

Der Oberflichenwirmefluss zeigt ebenso wie die Wéirmespeicherung und der
Temperatur-Transport keinen Trend in den letzten Dekaden. Dies deutet darauf
hin, dass die Erwdrmung des nérdlichen Indischen Ozeans in den letzten Deka-
den durch die Ozeanzirkulation ausgelost wird. Die CEC beschreibt einen negati-
ven Trend, d.h. die flache Umwélzzirkulation hat zwischen 1950-1991 um ca. die



Hilfte abgenommen. Die starke Reduzierung des Auftriebs vor Ostafrika und die
damit verbundene Abnahme von kaltem Oberflichenwasser spiegelt sich in der
Temperatur-Zunahme oberhalb der fiir den Auftrieb relevanten Tiefe wider. Die
Reduzierung des Auftriebs verringert die Zufuhr von kaltem Wasser an die Ober-
fliche drastisch. Dies wiederum wiirde den Anstieg der SST bzw. des Warmeinhalts
im NIO erkliren.

Der negative Trend des Wiirmeinhalts oberhalb von 300 m zwischen Aquator und
10°S resultiert aus dem Trend der Windstress-Rotation, der eine siidwértige Ver-
schiebung des Tropenwirbels und eine Zunahme der Divergenz in dieser Region
zur Folge hat. Die Zunahme der Konvergenz aufgrund des Trends der Windstress-
Rotation erklirt den positiven Trend des Warmeinhalts siidlich davon.

Der ITF-Wiarmeinhalt zeigt in den oberen 400 m einen starken positiven Trend
iiber die vier Dekaden. Der Trend wird zu einem groflen Teil durch die Variabilitét
des Wirmeinhalts auf der nordlichen Seite der Indonesischen Passage zwischen
Timor und Australien erklidrt. Die Schwankungen des Wéarmeinhalts kdnnen mit
der Variabilitdt des IODZM assoziiert werden.

Die Rolle der IODZM-Variabilitit auf den Wirmeinhalt im West- und Ostbecken
wurde auf dekadischen Zeitskalen untersucht. Der DMI zeigt iiber den Zeitraum
von 1950-91 einen negativen Trend, der die Abnahme des SST-Gradienten zwischen
West- und Ostbecken beschreibt. Die Zunahme des zonalen Windstresses zwischen
dem Aquator und 20°S geht mit einer Vertiefung (Abflachung) der Z20 und einer
Abnahme (Zunahme) des Auftriebs vor Sumatra (nordostlich von Madagaskar)
einher und deutet ebenfalls auf eine Abnahme des IODZM.

6.2 Diskussion und Ausblick

Die flache meridionale Zelle spielt eine wichtige Rolle in der mittleren Zirkulati-
on des Indischen Ozeans. Untersuchungen zur flachen tropisch-subtropischen Zelle
stehen derzeit noch am Anfang. Beobachtungdaten zur Definition der Transport-
pfade innerhalb der CEC, sowie ihrer mittleren Transporte sind gering und weichen
teilweise stark voneinander ab.

Auf dekadischen Zeitskalen schwicht sich die Zirkulation der CEC um ca. 50%
ab. Die Zirkulation am Aquator zeigt in SODA drastische Anderungen, die auf
den Wechsel im Windantrieb von COADS zur NCEP/NCAR Reanalyse im Jahr
1992 zuriickzufithren sind. Der aus dem ERA-40 Windstress berechnete dquatoria-
le Sverdrup-Transport bestétigt den dekadischen Trend, der im Vergleich zur hier
gezeigten Abnahme etwas geringer ausfillt. Dagegen zeigt der Sverdrup-Transport
aus NCEP/NCAR-Winden keinen dekadischen Trend. Hierzu wéiren vergleichende
Studien von langperiodischen Ergebnissen weiterer Assimilationsmethoden inter-
essant. Die Kenntnis der Mechanismen zur Dynamik und Variabilitit der CEC
kénnte anhand gezielter Sensitivitdtsstudien in Modellen vertieft werden. Weiter-
hin hat diese Arbeit gezeigt, dass ECCO, wie anfangs diskutiert, einen teilwei-
se stark modifizierten Windstress benétigt, um das Modell an die Beobachtun-
gen anzupassen. Die Anpassung der bei einer 1° x 1°-Auflésung unausweichlichen



Modelldefizite an die Anfangsbedingungen erweist sich bei dem 10-Jahreslauf in
ECCO als zu kurz. Dazu wéren Untersuchungen des 50-Jahreslaufes der deutschen
Initiative von ECCO (GECCO) wiinschenswert.

Weiterhin zeigt der aus der Kontinuitéitsgleichung berechnete Auftrieb vor Soma-
lia/Oman in SODA und ECCO grofie Unterschiede. Die aus kiistenparallelen Win-
den vor Ostafrika berechneten Ekman-Transporte in SODA und ECCO zeigen im
Mittel eine gute Ubereinstimmung untereinander, sowie mit auf Beobachtungen ba-
sierenden Abschitzungen. Im Gegensatz zu dem aus der Kontinuitétsgleichung be-
rechneten Auftrieb, beschreibt der Ekman-Transport jedoch keinen abnehmenden
Trend. Ein entscheidender Unterschied zwischen dem Auftrieb aus den Assimilati-
onsmodellen und dem abgeschéitztem Auftrieb aus Beobachtungen besteht darin,
dass die Modelle keinen Great Whirl und Southern Gyre reproduzieren, an deren
Flanken ein grofier Anteil des Auftriebs zu beobachten ist (SCHOTT ET AL., 2002).
In beiden Assimilationsmodellen wird die Wirbel-Struktur nicht aufgelost. SODA
kann jedoch die beobachtete kalte Deckschicht durch die Anpassung der Modell-
Temperatur simulieren. Der Trend des Auftriebs (Abb. 4.14) resultiert demnach
nicht allein aus dem Ekman-Transport. Aufgrund der in SODA verwendeten An-
passung an Beobachtungen kénnen Anderungen des Dichtefeldes und somit lokal
erzwungene Anderungen der geostrophischen Strémung den Trend im Auftrieb
erkliren. Da ECCO nach einer physikalisch konsistenten Losung sucht, um das
Modell an die Beobachtungen anzupassen, stellt sich die Frage, ob in einem 50-
Jahreslauf der Auftrieb aus der Kontinuititsgleichung und der Ekman-Transport
aufgrund des verdnderten und eventuell verbesserten Windstresses den gleichen
Trend zeigen wiirden.

Der konstante Wirmefluss im Norden deutet auf eine wichtige Rolle der Ozean-
zirkulation bei der Erwirmung des Indischen Ozeans hin, muss aber in SODA
kritisch betrachtet werden. Da ein Modelldatensatz des Wirmeflusses nicht vor-
liegt, wird er innerhalb eines Gebietes als Residuum aus der Warmespeicherung in
diesem Gebiet und dem Wirmetransport iiber alle Rédnder dieser Region berech-
net. Die Komponenten der Wirmebilanz beschreiben in SODA starke saisonale
und interannuale Schwankungen in den 90er Jahren, fiir die es verschiedene Er-
klarungsansitze gibt. Eine mogliche Erklirung der Unterschiede zwischen SODA
und ECCO liegt in den unterschiedlichen Assimilationsmethoden beider Modelle.
In ECCO wird die Anpassung der Temperatur indirekt durch verschiedene Prozes-
se, z. B. durch einen verdnderten Auftrieb aufgrund modifizierter Antriebsfelder
gewihrleistet, aus der eine stirkere Glittung lokaler Anomalien und eine geringere
Variabilitit des Warmebudgets resultiert. Die hohe Variabilitdt in SODA erfolgt
aus der lokalen Zwangsanpassung der Modell-Temperatur an Beobachtungen, die
sich direkt in der Wirmespeicherung bzw. im Wirmefluss widerspiegelt.

LEVITUS ET AL. (2001) erkliren die Erwdrmung der Ozeane mit der Zunahme von
Treibhausgasen in der Atmosphire. Dafiir spricht, dass die Temperatur-Zunahme
und anthropogene Antriebsfaktoren eine enge Beziehung zeigen (BARNETT ET AL.,
2005). Die Ergebnisse des Wiarmeinhalts in den oberen 300 m in SODA zeigen eine
sehr gute Ubereinstimmung mit den Resultaten von LEVITUS ET AL. (2005). Ein



wesentlicher Diskussionspunkt besteht in der unterschiedlichen Erwirmung des
siidlichen und des noérdlichen Indischen Ozeans. Eine mogliche Erkliarung fiir die
unterschiedlich starke Erwidrmung von NIO und SIO stiitzt sich auf die wesentlich
geringere Datendichte im SIO im Vergleich zum NIO (HARRISON UND CARSON,
2006). Dieses Argument ist jedoch fraglich, da die Erwirmung des SIOs aufgrund
der geringen Datendichte auch unterschiitzt werden kann. Es ist wahrscheinlicher,
dass die hohe Konzentration von Aerosolen in der nérdlichen Hemisphére damp-
fend auf die Erwdrmung durch Treibhausgase wirkt (BARNETT ET AL., 2005).

Eine weitere Theorie fiir die starke Erwarmung des SIO beruht auf dem Trend
der Windstress-Rotation, der mit der Variabilitdt der SAM assoziiert wird (CAI
ET AL., 2005). Die Zunahme ostwértiger Winde in den Tropen, sowie die Abnahme
siidlich davon bestéitigen den Trend der Windstress-Rotation in SODA, der in einer
siidwértigen Verschiebung des Subtropenwirbels resultiert. Die daraus folgende
Zunahme der Konvergenz, fiihrt zu einer Erwirmung des SIO in den Subtropen.

Diese Arbeit beleuchtet eine weitere Erkliarung fiir die Erwarmung des nordlichen
Indischen Ozeans. Der relativ konstante Wirmefluss im Norden deutet auf eine
Kopplung zwischen der dekadischen CEC-Variabilitdt und der Zunahme der SST
und des Wirmeinhalts. LEE (2004) erklirt die Zunahme des Wérmeinhalts im
stidlichen Indischen Ozean anhand des Trends der Subtropischen Zelle (STC) in
den 90er Jahren, die iiber einen Zeitraum von 9 Jahren um 6,8 Sv und damit um
knapp 70% abgenommen hat. Damit beschreibt die STC gegeniiber der CEC, die
iiber einen Zeitraum von 42 Jahren um 3,5 Sv abnimmt, eine wesentlich schnellere
Reduzierung, die sich in der unterschiedlichen Erwadrmung nérdlich und siidlich
des Aquators niederschlagen kénnte.

Weiterhin ist die Rolle des Indonesischen Durchstroms (ITF) innerhalb der CEC
nicht vollstindig geklidrt. In diesem Zusammenhang steht die Frage, ob ENSO
die CEC-Variabilitit iiber den ITF beeinflussen kann. Im Rahmen des Projektes
International Nusantara Stratification and Transport (INSTANT) sollen sowohl
Einstrom als auch Ausstrom des ITFs mittels Verankerungen iiber einen Zeitraum
von drei Jahren gemessen werden. Die Direktmessungen innerhalb der Indonesi-
schen Passagen versprechen eine bessere Kenntnis des mittleren Durchstroms und
seiner Variabilitit, wodurch sich die Beziehung zwischen den Schwankungen des
ITFs und der ENSO-Variabilitdt genauer untersuchen lassen. Zusétzlich lassen
diese Messungen weitere Riickschliisse auf die Rolle des ITF in seiner Bedeutung
als ozeanische Briicke zu, iiber die die Entstehung des IODZM beeinflusst werden
kann.

Es bestehen weitere Pline zur Verbesserung der Beobachtungsdaten, wie langzeit-
liche Verankerungsmessungen im gesamten Becken des Indischen Ozeans, sowie
profilierende Floats, Oberflichendrifter und XBT-Messungen im Indischen Ozean,
die zum Teil bereits umgesetzt wurden. Im Rahmen des Argo-Programms sollen bis
Ende 2006 bereits 90% der insgesamt 450 profilierenden Floats nérdlich von 40°S
ausgesetzt werden. Ein Ziel von Argo ist es, die Rolle der Subduktion innerhalb
der meridionalen Zirkulation zu untersuchen.



Anhang A

Akronyme

Auflistung der verwendeten Abkiirzungen

ARGO Array of Realtime Geostrophic Oceanography
CEC Cross-Equatorial Cell
COADS Comprehensive Ocean Atmosphere Data Set
EACC East African Coastal Current
(G)ECCO  (German) Estimating the Circulation and Climate of the Ocean
ECMWF European Centre for Medium-Range Weatherforecasts
EGC Eastern Gyral Current
EJ Equatorial Jet
ENSO El Nino Southern Oscillation
ERA-40 ECMWF 40 Year Re-analysis
ERS European Remote Sensing
EUC Equatorial Undercurrent
GCM General Circulation Model
GFDL Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
GTSPP Global Temperature Salinity Profile Program
GW Great Whirl
INSTANT International Nusantara Stratification and Transport
ISCCP International Satellite Cloud Climatology Project
ITF Indonesian Throughflow
IOD(ZM) Indian Ocean Dipole/(Zonal Mode)
JAMSTEC Japan Marine Science and Technology Center
JPL Jet Propulsion Laboratory
LC Leeuwin Current
MBT Mechanical bathythermograph
MIT Massachusetts Institute of Technology
MOM Modular Ocean Model
NCAR National Center for Atmospheric Research
NCEP National Center for Environmental Prediction
NEMC Northeast Madagascar Current
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Auflistung der verwendeten Abkiirzungen

NIO
NMC
OAFlux
SAM
SC

SI10
SCIO
SEC
SECC
SEMC
SG

SIO
SJC
SMC
SOC
SODA
SO(I)
SSH
SST
STC
Sv
TOPEX
WOA
WOCE
XBT
720

Nordlicher Indischer Ozean
Northeast Monsoon Current
Objective Analyzed Air-Sea Fluxes
Southern Annular Mode

Somali Current

Siidlicher Indischer Ozean

Scripps Institution of Oceanography
South Equatorial Current

South Equatorial Countercurrent
Southeast Madagascar Current
Southern Gyre

Southern Indian Ocean

South Java, Current

Southwest Monsoon Current
Southampton Oceanographic Centre
Simple Ocean Data Assimilation
Southern Oscillation (Index)

Sea Surface Height

Sea Surface Temperature
Subtropical Cell

Sverdrup (1Sv = 10° m3s~1)

Ocean Topography Experiment
World Ocean Atlas

World Ocean Circulation Experiment
Expendable bathythermograph
Tiefe der 20°C-Isotherme
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