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Zusammenfassung 

Es werden klimatologische Temperatur- und Salzgehaltsdaten sowie Beobachtungen 

der thermohalinen Oberflächenflüsse (Nettowärmefluß bzw. Verdunstung minus Nie

derschlag) in ein großskaliges Zirkulationsmodell des Atlantiks assimiliert. Dabei soll 

ein stationärer Modellzustand erreicht werden, der dem beobachteten mittleren hydro

graphischen Aufbau und der dazu gehörenden Zirkulation des Ozeans unter Berücksich

tigung der Beobachtungsfehler entspricht. Hierzu wird unter Anwendung des adjun

gierten Verfahrens ein Inversmodell entwickelt, daß in Form einer Kostenfunktion den 

Abstand zwischen Modell und Daten sowie die Abweichungen von einem stationären 

Modellzustand mißt. 

In Zwillingsexperimenten mit einem idealisierten Einhemisphärenmodell werden simu

lierte Daten benutzt, um die prinzipielle Anwendbarkeit des adjungierten Verfahrens 

auf ein dreidimensionales Zirkulationsmodell zu überprüfen. Die Minimierung der Ko

stenfunktion liefert akzeptable Ergebnisse, und der gesuchte wahre Modellzustand kann 

großräumig reproduziert werden. Die erhaltenen Lösungen zeigen jedoch deutliche Sen

sitivitäten gegenüber dem verwendeten Integrationszeitraum (optimal: ca. 1000 Tage) 

und gegenüber der nichtlinearen Formulierung der Vertikalkonvektion. In dem durch 

Konvektion dominierten Modellgebiet weisen die reproduzierten Oberflächenflüsse im 

Vergleich zum übrigen Modellgebiet erhöhte Abweichungen von den wahren Werten 

auf (max. 22.0 Wfm2
). 

Die Ergebnisse des Atlantikmodells belegen, daß das angewandte Inversverfahren 

grundsätzlich zur Assimilation von hydrographischen Beobachtungen in ein komple

xes Zirkulationsmodell des Ozeans geeignet ist und daß mit der adjungierten Methode 

ein quasistationärer Modellzustand bestimmt werden kann. Die mit verschiedenen Ver

sionen des Inversmodells erhaltenen optimierten hydrographischen Verteilungen zeigen 

jedoch, daß die im Rahmen der Beobachtungsfehler angestrebte quantitative Überein

stimmung zwischen Modell und Daten regional von deutlichen Differenzen gekennzeich

net ist. Die Ursachen für diese Modell-Daten Differenzen lassen sich auf die grundle

genden Probleme inkompatibler hydrographischer und Oberflächenflußdaten sowie auf 

inkonsistente Modell-Daten Relationen zurückführen. Die genannten Punkte kommen 

besonders deutlich im subpolaren Bereich aller Modellversionen zum Ausdruck, in dem 

großräumige Abweichungen der optimierten von den beobachteten Oberflächenflüssen 

auftreten. Ein anderes, modellspezifisches Problem ist die zu weit nördlich stattfin

dende Golfstromablösung von der amerikanischen Küste. Die grobe Modellauflösung in 



Kombination mit horizontal gemittelten Beobachtungen führt in dieser, in der Realität 

durch eine hohe raum-zeitliche Variabilität gekennzeichneten Region zu Inkompatibi

litäten zwischen Modell und Beobachtungen. 

Zur Untersuchung der Sensitivität der Inverslösungen gegenüber subskaligen Modellpa

rametrisierungen werden verschiedene Formulierungen der Vermischung getestet. Hier

bei sind insbesondere im Bereich der subarktischen Front soWie vor der Küste Westafri

kas und im Südäquatorialstrom deutliche Abhängigkeiten der optimierten Hydrogra

phie von der gewählten Diffusionsparametrisierung feststellbar. Unter dem Gesichts

punkt möglichst kleiner Abweichungen zwischen Modell und beobachteter Hydrogra

phie erweist sich in diesen Regionen im oberen Bereich der Hauptsprungschicht die 

Diffusionsparametrisierung mit isopyknischer Vermischung gegenüber einer stabilitäts

frequenzabhängigen bzw. einer konstanten Vermischung in Koordinatenrichtung als am 

besten geeignet. 

Die mittleren ozeanischen Wärme- und Frischwassertransporte werden im Atlantik in 

erster Linie durch die tiefreichende meridionale Umwälzbewegung bestimmt. In den 

Experimenten ist diese Umwälzbewegung zu gering, so daß Maximalwerte des Wärme

transports zwischen 0.83 und 1.07 PW im subtropischen Atlantik erreicht werden wel-
' ehe im unteren Bereich allgemein akzeptierter Werte liegen. Die vom Modell gelieferten 

Frischwassertransporte liegen ebenfalls unterhalb der aus Beobachtungen ableitbaren 
Werte. 

Mit einer vereinfachten Formulierung der Ressachen Matrix werden für ein ausgewähltes 

Experiment formale Fehler für die optimierte Hydrographie und die Oberßächen:ßüsse 

bestimmt. Interpretiert man die an einzelnen Positionen berechneten Fehler als 

repräsentativ für die jeweiligen Modellregionen, so erscheinen die Fehler unter Berück

sichtigung der zum Teil großen Modell-Daten Differenzen zumindest regional als zu 

gering. 



Abstract 

Observations of temperature and salinity as well as surface :fiuxes of heat and fresh

water are assimilated into a large-scale general circulation model (GCM) ofthe Atlantic 

Ocean. Conceptually, the aim is to determine the model inputs that are consistent both 

with the equilibrium dynamics of the model and with the observed hydrographic data 

within their error bounds. The task is posed as an optimization problern using the 

adjoint method to obtain values for the model inputs that minimize a cost function 

measuring departures from the steady state and from the data. 

Identical twin experiments are carried out, using a one-hemisphere model to test the 

adjoint approach in connection with a threedimensional circulation model. The mini

mization of the costfunction produces acceptable results, reproducing the true model 

state on a large scale. However, the solutions show a distinct sensitivity to the in

tegration time (optimal: about 1000 days) and to the nonlinear formulation of the 

vertical convection, respectively. Areas of the model domain, that are dominated by 

convection processes show enhanced deviations of the reproduced surface :O.uxes from 

the true values (max. 22.0 W/m2
). 

The results of the Atlantic model demonstrate that in principal the applied inverse me

thod is capable of an assimilation of hydrographic data into a complex GCM, creating 

a quasi-stationary model state as a result of the optimization procedure. However, in 

some areas of the model domain distinct differences between the model state and the 

observations are conspicuous. The reasons for these model-data misfi.ts can be traced 

back to the fundamental problems of model-data inconsistencies and the incompatibi

lity between hydrographic data and surface :O.ux observations. This becomes evident in 

the subpolar area of all model versions, where large-scale deviations of the optimized 

:O.uxes from the observed :O.uxes exist. Another specifi.c problern of the model concerns 

the Gulf Stream separation from the American coast. In this area, which in reality 

is characterized by large space-time variability, the crude model resolution combined 

with horizontally averaged observations results in incompatibilities between modeland 

o bservations. 

To examine the sensitivity of the inverse solutions with respect to the model's subscale 

parameterizations, several formulations of mixing are tested. In certain regions such as 

the Subarctic Front, the Westafrican coast and the South Equatorial Current a distinct 

dependence of the optimized hydrography on the chosen parameterization of diffusion 

is found. In these regions and in the upper thermocline the smallest possible model-



data mis:fit is produced by the isopycnic diffusion compared to a stability dependent 

and a constant diffusion coefficient, respectively. 

In the Atlantic the mean oceanic transports of heat and freshwater are mainly de

termined by the deep meridional overturning cell. The overturning is too low in the 

experiments, and as a consequence the maximum values of the heat transport lie bet

ween 0.83 and 1.07 PW, which is in the lower range of generally accepted values. 

Similarly, the model produces a freshwater transport which is too low relative to ob

servations. 

A simpli:fied formulation of the Hessian matrix is used to compute formal error esti

mates for the optimized hydrography and surface :ßuxes at speci:fied positions. Talring 

these error estimates as representative for the respective model area, the errors seem to 

be too low, at least regionally, compared to the large model-data mis:fit in some parts 

of the model domain. 
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1 Einleitung 

Ziel dieser Arbeit ist es, durch Assimilation ozeanographischer Daten in ein Zirku

lationsmodell ein dynamisch und mit den Beobachtungsfehlern konsistentes Bild der 

Zirkulation im nördlichen und äquatorialen Atlantik zu erhalten. Dabei sollen im Er

gebnis bessere Schätzungen für die fehlerbehafteten Messungen erhalten und gleichzei

tig der Modellzustand näher an die hydrographischen Beobachtungen gebracht werden. 

1.1 Datenassimilation 

Numerische Zirkulationsmodelle des Ozeans sind neben direkten Beobachtungen von 

großer Wichtigkeit für das Verständnis und die Interpretation der ozeanischen Zir

kulation. In diesem Zusammenhang wurden ozeanographische Beobachtungen in der 

Vergangenheit hauptsächlich zu qualitativen Vergleichen zwischen Modellergebnissen 

und Beobachtungsdaten genutzt. Einerseits lagen inadequate ozeanographische Be

obachtungsdaten vor, die aufgrundeiner ungenügenden Datendichte und zusätzlicher 

Datenfehler keine sinnvolle Verknüpfung mit den Modellen zuließen. Andererseits war 

durch operationeile Einschränkungen im Bereich der verfügbaren Computer kein auf

wendiges mathematisches Verfahren zur Assimilation von Beobachtungen in ein kom

plexes Zirkulationsmodell des Ozeans geeignet. Die genannten Einschränkungen hatten 

zur Folge, daß mit dynamisch einfacheren Inversmodellen jeweils nur Teilaspekte der 

ozeanischen Zirkulation untersucht werden konnten (STOMMEL & SCHOTT, 1977, 

WUNSCH, 1978, OLBERS et. al., 1985). Fortschritte im Bereich der inversen Modellie

rung, insbesondere mit dem in dieser Arbeit benutzten adjungierten Verfahren, ermögli

chen jedoch inzwischen eine engere Verknüpfung zwischen komplexen ozeanographi

schen Zirkulationsmodellen und hydrographischen Beobachtungen. Besondere Impulse 

erhält die Datenassimilation in der Ozeanographie derzeit durch aktuelle globale Meß

kampagnen, wie beispielsweise WOCE ("World Ocean Circulation Experiment") oder 

TOPEX/POSEIDON ("Topographie Mission Experiment"). Um die dabei anfallen

den hydrographischen Datenmengen und Messungen der Meeresoberß.ächenauslenkung 

(Altimetrie) voll ausnutzen zu können, ist neben der konventionellen Interpretation der 

Daten eine Assimilation in Modelle sinnvoll. 

In der Vergangenheit häufig verwendete Verfahren der Verknüpfung von Modell und 

Daten sind die Methode der kleinsten Quadrate in Verbindung mit einer Eigenwertzer

legung der Modellmatrix, die Ersetzung von Modellvariablen durch Beobachtungen und 
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die Methode der Newton-Randbedingung ("Nudging"). Diese, sowie neuere Methoden 

der Da.tenassimilation, wie beispielsweise der Kalma.n-Filter und das a.d.jungierte Ver

fahren, werden in ANDERSON & WILLEBRAND (1989) diskutiert. Während in der 

Meteorologie die Da.tenassim.ilation mit der a.djungierten Va.ria.tionsmethode frühsei
tig begonnen wurde (SASAKI, 1958), bega.nnen in der Ozeanogra.phie erste Arbeiten 

mit diesem ursprünglich in den Ingenieurswissenschaften entwickelten Verfahren erst 

vor wenigen Jahren (PROVOST & SALMON, 1986). Da.s Hauptintersesse der Da.

tenassimila.tion in der Ozeanogra.phie ist auf ein besseres Verständnis der a.ktuellen 

ozea.nogra.phiscben Dynamik ausgerichtet. 1m Vordergrund der Untersuchungen stehen 

hierbei die Schätzung von Modellpara.metem, der Test der Modelle gegen die Da.ten 

und Abschätzungen der Modell- und Beoba.chtungsfehler. 

Einfachere Anwendungen des adjungierten Verfahrens, die Modellda.ten als simu

lierte Beobachtungen benutzen, sind von SCHRÖTER (1989) und TZIPERMAN & 
THACKER (1989) dargestellt worden. SCHRÖTER (1989) demonstriert anha.nd 

eines eindimensionalen Modells der Fla.chwassergleichungen und einer Advektions

Difl'usionsg]eichung für Tra.cer die Anwendbarkeit des a.djungierten Verfahrens a.uf zeit

a.bhängige Probleme der Zirkula.tion. TZIPERMAN & THACKER (1989) benutzen die 

quasigeostrophische barotrope Vorticitygleich.ung zur Untersuchung eines sta.tionären 

Modellzustands in einem geschlossenen Becken. Mit Hilfe simulierter Beoba.chtungen 

für die Stromfunktion und die Vorticity werden optimale Felder für diese Modellvariab

len sowie für die Windschubspa.nnung ("Windstresa") und die Reibungsparameter be

stimmt. Neuere Anwendungen des a.djungierten Inververfahrens enthalten die Arbeiten 

von TZIPERMAN et. al. (1992a,b ), BERGAMASCO et. al. (1992) sowie MAROTZKE 

& WUNSCH (1993). Während TZIPERMAN et. al. (1992a,b) und MAROTZKE & 
WUNSCH (1993) eine Version des von BRYAN (1969) und COX (1984) am GFDL 

("Geophysical Fluid Dynamics La.boratory") entwickelten primitiven Gleichungsmo

dells mit vereinfachter geostrophischer Impulserhaltung zur Bestimmung der Hydro

graphieund mittleren Zirkulation im Norda.tla.ntik verwenden, untersuchen BERGA

MASCO et. al. (1992) mit dem vollstindigen GFDL-Modell die Zirkula.tion im &tUchen 
Mittelmeer zu verschiedenen J a.hreszeiten. 

1.2 Optimierung thermohaliner Zirkulationsparameter 

1m Rahmen des globa.len Klimasystems stellt die Grensfläche Osean-Atmotphize eine 
wichtige Komponente dar. Die Wechaelwirkung des Ozeans mit der Atmoaphlze wird 
fast ausschließlich durch diese Grenzfläche kontrolliert (HASSELMANN, 1990). Um 
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eine korrekte Beschreibung des Ozeanzustandes mit Hilfe von Modellen zu erreichen, 

ist deshalb eine möglichst genaue Kenntnis der ozeanischen Oberflächenflüsse notwen

dig. Der Antrieb des Ozeans erfolgt über die Grenzfläche Ozean-Atmosphäre durch 

die Windschubspannung und den thermohalinen Antrieb. Als thermohaliner Antrieb 

in Modellen könnten prinzipiell Beobachtungen der thermohalinen Oberflächenflüsse 

von Wärme und Frischwasser (Verdunstung minus Niederschlag) genutzt werden. In 

der Praxis scheitert dies jedoch an einer ungenügenden horizontalen Datenahdeckung 

und vor allem an der unzureichenden Genauigkeit der Oberflächenflüsse. Die ther

mohalinen Oberflächenflüsse werden gegenwärtig aus meteorologischen Basisvariablen 

mit ffilfe der Bulk-Parametrisierung bestimmt. Die Bulk-Parametrisierung hängt wie

derum von fehlerbehafteten empirischen Koeffizienten und Windfeldern ab (ISEMER & 
HASSE, 1987). Das in dieser Arbeit benutzte Inversverfahren bietet eine Möglichkeit, 

die Fehler der thermohalinen Oberflächenflüsse zu verringern. Dies geschieht durch die 

Einbeziehung der mit größerer Genauigkeit bekannten hydrographischen Daten von 

Temperatur und Salzgehalt in den Optimierungsprozeß. 

Eine weitere Motivation für genauere Schätzungen der thermohalinen Oberflächenflüsse 

liegt in den Ungenauigkeiten bisheriger Berechnungen des für klimarelevante Prozesse 

wichtigen ozeanischen Wärmetransports. HALL & BRYDEN (1982) geben als Jah

resmittelwert des direkt bestimmten nordwärtigen ozeanischen Wärmetransports im 

Atlantik mit den gegenwärtig verfügbaren hydrographischen Daten einen Wert von 

1.22 ± 0.3 PW (1 PW = 1015 W) bei 25° N an. Um genauere Werte des Wärme

transports bei Anwendung der indirekten Methode zu erhalten, ist es beispielsweise 

notwendig, den gemessenen Oberflächenwärmefluß im Nordatlantik mit einem Fehler 

von weniger als 10 W/m2 zu kennen, während bisherige Fehler bis zu 50 W/m2 betragen 

(ISEMER, 1987). 

1.3 Ziele der Arbeit 

Hydrographische Daten und thermohaline Oberflächenflüsse sollen in ein primitives 

Gleichungsmodell assimiliert werden. Es wird eine Lösung gesucht, bei der der Modell

zustand weitgehend mit den beobachteten hydrographischen Verteilungen von Tempe

ratur und Salzgehalt und den Oberflächenflüssen von Wärme und Frischwasser über

einstimmt. Das Ziel ist eine deutliche Verringerung der Modell-Daten Differenzen, um 

zu einer realistischen Beschreibung der beobachteten Hydrographie und Zirkulation 

durch das Modell zu gelangen. 

Hierzu soll zunächst anhand von Zwillingsexperimenten untersucht werden, ob das ver-
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wendete Inversverfahren prinzipiell dazu in der Lage ist, verbesserte Modellvorhersagen 

für die thermohaline Zirkulation und deren Randbedingungen zu liefern. Im fünften 

Kapitelsoll anhand zweier Modellexperimente mit dem Atlantikmodell die Notwendig

keit zur gemeinsamen Optimierung der Hydrographie und der thermohalinen Randbe

dingungen dokumentiert werden. Im anschließend zu behandelnden Inversmodell des 

Atlantiks stehen neben den Atlasdaten von LEVITUS (1982) zusätzlich hydrographi

sche Stationsdaten zur Veriugung. In Kapitel 6 soll die Frage diskutiert werden, in

wieweit die beiden hydrographischen Datensätze in Kombination mit unterschiedlichen 

Modellparametrisierungen der Diffusion zu verschiedenen Lösungen des Inversmodells 

führen. Hierbei werden durch direkte Vergleiche mit den Beobachtungen die Ergeb

nisse der optimierten Modellvariablen von Temperatur, Salzgehalt und thermohalinen 

Oberflächenflüssen auf ihren Realitätsgrad hin untersucht. Kapitel 7 wendet sich der 

Problematik der Wärme- und Frischwassertransporte zu. Dabei soll geklärt werden, 

inwieweit die Assimilation eine Verbesserung gegenüber bisherigen Abschätzungen die

ser Größen bewirken kann. In Kapitel 8 wird anhand einer Sensitivitätsstudie der 

Impulseintrag in den Ozean durch die Windschubspannung und deren Auswirkung auf 

die optimierten Zirkulationszustände durch Verwendung verschiedener Windstressfel

der studiert. Kapitel 9 ist der Untersuchung der Sensitivität der optimierten Mo

dellösungen hinsichtlich des Minimums der Kostenfunktion gewidmet. Hierbei soll 

untersucht werden, inwieweit die Lösungen des Inversmodells dem globalen Minimum 

der Kostenfunktion entsprechen. Weiterhin soll in diesem Kapitel versucht werden, den 

Fehler der Modellschätzungen zu bestimmen. Im letzten Kapitel werden die in dieser 

Arbeit erhaltenen Ergebnisse einer kritischen Gesamtbeurteilung unterzogen. 

1.4 Formulierung des Inversproblems 

Das in dieser Arbeit behandelte Inversproblem ist als Optimierungsaufgabe formuliert. 

Eine Kostenfunktion, die den Abstand zwischen Modell und Daten mißt, wird unter 

Berücksichtigung der Modelldynamik minimiert. Das adjungierte Verfahren bietet eine 

effiziente Möglichkeit, die Gradienten der Kostenfunktion bezüglich der zu optimieren

den Modellparameter zu bestimmen. Die Gradienten ihrerseits enthalten Informatio

nen über die Richtung, in die die Modellparameter geändert werden müssen, um die 

Modell- Daten Differenz zu reduzieren. Zur Berechnung sämtlicher Gradienten werden 

jeweils nur ein Vorwärtslauf des Modells und eine Rückwärtsintegration des adjungier

ten Modells in der Zeit benötigt. Dieses Verfahren wird iterativ fortgesetzt, bis ein 

Minimum der Kostenfunktion gefunden ist. Die adjungierte Methode bietet konzep

tionell die Möglichkeit der Optimierung sämtlicher Modellparameter eines Zirkulati-
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onsmodells, wie beispielsweise die Bestimmung von Vermischungskoeffizienten, ther

mohalinen Oberflächenflüssen, Windstress, Geschwindigkeiten und Tracerverteilungen 

sowie die Bestimmung von optimalen Randbedingungen bei lateral offenen Rändern. 

Grundsätzlich können zeitabhängige Probleme mit unterschiedlichen Beobachtungen 

ebenso behandelt werden wie Probleme, bei denen eine stationäre Lösung gesucht wird. 

Das verwendete Modell besteht aus einer vereinfachten Version des adjungierten 

Modells mit Temperatur- und Salzgehaltsgleichungen, während das dazugehörende 

Vorwärtsmodell den kompletten Satz der primitiven Gleichungen enthält. Im Sinne der 

Variationsrechnung wird keine Optimierung der Windschubspannung, der Geschwin

digkeitsfelder sowie der Vermischungs- und Reibungsparameter vorgenommen. Eine 

Einbeziehung dieser Modellparameter in den Optimierungsprozen würde eine erhebli

che Erweiterung des adjungierten Modells erfordern und ist unter physikalischen und 

technischen Gesichtpunkten sehr viel komplexer als das verwendete Inversmodell. An

dererseits findet im Vorwärtsmodell eine im wesentlichen geostrophische Adjustierung 

des Geschwindigkeitsfeldes an das optimierte Dichtefeld statt, so daß durchaus Aussa

gen über das dazugehörende "optimale" Geschwindigkeitsfeld möglich sind. 

Die vorliegende Arbeit beschränkt sich auf ein grobauflösendes Modell mit stationärem 

Antrieb. Im Rahmen der bisher gemachten geringen Erfahrungen mit adjungierten 

Ozeanmodellen ist dieser Ansatz als ein erster Schritt in Richtung auf eine Datenas

similation mit saisonalem Antrieb und wirbelauflösenden Gitterskalen zu interpretie

ren. Es wird der Versuch unternommen, optimale Felder für die Jahresmittelwerte der 

Oberflächenflüsse und die mittlere Zirkulation im nördlichen und äquatorialen Atlantik 

zu erhalten. Dabei wird von der Annahme ausgegangen, daß die mittlere Zirkulation 

im Nordatlantik durch ein Modell mit stationärem Antrieb beschrieben werden kann. 

Die hydrographischen Stationsdaten besitzen räumliche und zeitliche Strukturen, die in 

Oberflächennähe vom Jahresgang der Temperatur und des Salzgehalts und insbeson

dere im westlichen Randstrombereich von transienten mesoskaligen Wirbeln geprägt 

sind. Beide Effekte können vom Modell nicht aufgelöst werden. Sämtliche subska

ligen Prozesse, wie beispielsweise die mesoskalige Variabilität und die durch interne 

Wellen hervorgerufene kleinskalige Turbulenz, werden mit Hilfe des Austauschansat

zes als Vermischungsprozen parametrisiert. Die zwischenjährlichen Schwankungen in 

den gemessenen Temperaturen und Salzgehalten werden durch Einführung eines spe

ziellen Terms in der Kostenfunktion berücksichtigt, so daß innerhalb vorzugebender 

Fehlergrenzen Abweichungen von einem stationären Modellzustand erlaubt sind. 

5 



2 Modellbeschreibung 

2.1 Vorwärtsmodell 

Das verwendete GFDL-Modell basiert auf einem von BRYAN (1969} beschriebenen 

und von COX (1984) weiter entwickelten primitiven Gleichungsmodell, ausgehend von 

den Erhaltungsgleichungen für Impuls, Masse, Wärme und Salzgehalt sowie der nicht

linearen Zustandsgleichung. Gegenstand der hier durchgeführten Untersuchungen sind 

großräumige und langsam veränderliche Vorgänge im Ozean, die eine numerische Dis

kretisierung der Raum- und Zeitskalen bei allen in dieser Arbeit verwendeten Modell

versionen von horizontal einigen hundert Kilometern und zeitlich von ein bis fünf Tagen 

zulassen. Daraus resultieren einige notwendige und sinnvolle Approximationen an den 

hydro- und thermodynamischen Erhaltungssätzen, die auf die primitiven Gleichungen 

führen. Für eine ausführlichere Diskussion dieser Näherungen und deren Gültigkeit sei 

auf MÜLLER & WILLEBRAND (1989} verwiesen. Molekulare Flüsse sowie das Gezei

tenpotential werden hierbei vernachlässigt. Die Einführung der anelastischen Approxi

mation ermöglicht das Herausfiltern von Schallwellen, ohne die Effekte der Kompres

sibilität auf die Dichte und die potentielle Temperatur zu vernachlässigen. Zusätzlich 

werden die Boussinesq-, die sphärische, die traditionelle und die hydrostatische Ap

proximation durchgeführt. Die im Modell auftretenden Prozesse unterhalb der noch 

festzulegenden horizontalen und vertikalen Auflösung werden nach dem Austausch

konzept pa.ram.etrisiert. Reibung und Diffusion finden entlang der Koordinatenßächen 
statt. 

Das System der primitiven Gleichungen lautet in sphärischen Koordinaten: 

8u 1 {)2u 
8t + u · Vhu + /k X u =-Po Vhp + Av {)z2 + Ah (v~u +metrische Terme) (2.1} 

(2.2) 

(2.3) 

Hierbei ist u der horizontale Geschwindigkeitsvektor und w ist die Vertikal

geschwindigkeit. P ist der Druck, p und Po sind die Dichte bzw. Referenzdichte. f 
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ist der Coriolisparam.eter mit dem Einheitsvektor k in der Vertikalen z, und Vh ist 

der horizontale Gradient in sphärischen Koordinaten. Ah und Av sind die horizontalen 

und vertikalen Reibungskoeffizienten. 

Für die seitlichen Ränder gilt eine Haftbedingung ("no slip"): u = 0, und durch den 

Boden soll kein Impulstransport stattfinden ("free slip"): Uz = 0. An der Oberfläche 

wird die Stetigkeit des lmpuls:O.usses gefordert: 

A 
8u r 

v 8z - po bei z = 0, (2.4) 

r ist der Vektor der Windschubspannung. Die Einführung der "rigid lid"-Rand

bedingung 

w=O bei z = 0,-H (2.5) 

ermöglicht die Elimination externer Schwerewellen und damit einen größeren Zeitschritt 

bei der Integration der lmpulserhaltungsgleichung. Statt der Oberflächenauslenkung 

oder des Oberflächendrucks wird die Stromfunktion 1/J des vertikal integrierten Vo

lumentransports als prognostische Variable benutzt. Die Stromfunktion ist definiert 

durch: 

181/J 0 

;, 8tP = J udz = -Hu 
-H 

1 tJ.,P 10 -
acos tP 8>.. = vdz = Hv, 

-H 

(2.6) 

a ist der Erdradius. Durch vertikale Integration der Bewegungsgleichung (2.1) und 

anschließende Rotationsbildung wird der Oberflächendruck eliminiert: 

:t [a
2 

cos tP Vh · (~ Vh't/J)] 8 ( !) 81/J {) ( !) tJ.,P 
8>.. H fJtP fJtP H 8>.. 

{) g fJp I 
[ 0 0 l 

- {)>.. poH L ! fJtP dz dz + 
{) g {)p I 

[ 0 0 l 
fJtP poH 1 ! 8>.. dz dz 

+! [; 1 ~·ld·l :~ [Ge;~ 1 ~l)dzl (2.7) 
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ac•.~> enthält die nichtlinearen und dissipativen Terme. Gleichung (2. 7) ist eine prog

nostische Gleichung für Vh • (H-1 Vh,P), aus der die Stromfunktion 1/J für jeden Zeit

schritt bestimmt wird. Die Randbedingungen sind durch ,P = const. (kinematische 

Randbed.) und ..Pn = 0 ("no slip"- Randbed.) gegeben. 

Die prognostischen Gleichungen für die potentielle Temperatur T und den Salzgehalt 

S lauten: 

(2.8) 

Kh und Kv sind die horizontalen und vertikalen Diffusionskoeffizienten für Wärme 

und Salzgehalt. CT repräsentiert die konvektive Vermischung bei statisch instabiler 

Schichtung. Dieser Prozeß wird mit einem von M. Cox entwickelten impliziten Schema 

approximiert (RlCHTMYER & MORTON, 1967). 

Die thermohalinen Randbedingungen an der Meereaoberß.äche sind an einen vorzuge

benden Wärmefluß HT bzw. Friachwasserß.uß Hs gekoppelt: 

(2.9) 

Cp ist die als konstant angenommene spezifische Wärmekapazität von Wasser. 

Der Frischwasserß.uß Hs an der Meeresoberfläche, bestehend aus der Differenz Verdun

stung minus Niederschlag, wird in eine äquivalente Salzgehaltsänderung umgerechnet 

(STERN, 1975). Die entsprechende Randbedingung lautet: 

(2.10) 

Snt ist hier ein konstanter Referenzsalzgehalt. Anders als an der Meeresoberß.äche, 

findet kein Wärme- und Sa.lzftuß über seitliche Ränder und den Boden statt, d. h.: 

Kh · Vh(T,S) - 0 entlang der seitlichen Herandungen 

K 8(T,S) (2.11) 
v 8z - 0 bei z = -H 
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Für die nichtlineare Zustandsgleichung 

p = p(S,T,p) (2.12) 

wird die Polynomapproximation von BRYAN & COX (1972) verwendet. 

In dieser Arbeit wird sowohl im Einhemisphärenmodell als auch im Atlantikmo

dell die asynchrone Integration benutzt. Dieses Verfahren erlaubt die Verwendung 

verschiedener Zeitschritte für die Temperatur- bzw. Salzgehaltsgleichung und die 

Impuls- bzw. Stromfunktionsgleichung, ohne die Gleichgewichtslösung des Systems zu 

verändern (BRYAN, 1984). 

Die geostrophische Adjustierung an Änderungen des Antriebs geschieht im GFDL

Modell im wesentlichen durch interne Schwerewellen, externe Rossbywellen und 

Trägheitswellen mit einer Zeitskala von einigen Tagen bis wenigen Wochen. Länger

fristige Veränderungen sind die advektive und di:ffusive Anpassung des Dichtefeldes an 

einen zeitlich konstanten Antrieb sowie die Ausbreitung von internen Rossbywellen. Im 

Vordergrund des Interesses stehen in dieser Arbeit die längerfristigen Prozesse, so daß 

man idealerweise nur die internen Rossbywellen zeitlich explizit auflösen würde. Mit 

den beschriebenen Wellenvorgängen sind allerdings unterschiedliche Phasengeschwin

digkeiten verbunden, die wiederum die Länge der Zeitschritte bei der Vorwärtsinte

gration des Modells begrenzen (CFL-Kriterium, MESINGER & ARAKAWA, 1976). 

Aus diesem Grund werden die Bewegungsgleichungen mit einem kleineren Zeitschritt 

integriert als die Gleichungen für Temperatur und Salzgehalt. Die Verwendung unter

schiedlicher Zeitschritte reduziert zwar die Ausbreitungsgeschwindigkeiten von exter

nen Rossbywellen und internen Schwerewellen; interne Rossbywellen werden allerdings 

durch die asynchrone Integration wenig beeinßußt, wenn ihre Wellenlänge groß gegen 

den internen Rossby-Radius ist (BRYAN, 1984). Durch eine semi-implizite Behandlung 

des Coriolis-Terms braucht die Trägheitsfrequenz nicht aufgelöst zu werden. 
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2.2 Adjungiertes Modell 

Das in dieser Arbeit benutzte Inversverfahren beruht auf der aus der Kontrolltheo

rie ableitbaren adjungierten Methode. Die theoretischen Grundlagen des adjungierten 

Verfahrens sowie deren Anwendungen in Meteorologie und Ozeanographie sind in einer 

Vielzahl von VeröfFentlichungen behandelt worden, z. B. LE DIMET & TALAGRAND 

(1985), TALAGRAND & COURTIER (1987), THACKER & LONG (1988), WUNSCH 

(1988), GHIL & MALANOTTE-RlZZOLI (1991). An dieser Stelle soll das adjungierte 

Verfahren in der vereinfachten Form dargestellt werden, wie es zur Lösung des vorlie

genden ozeanographischen Inversproblems benutzt wurde. Die grundlegende Idee läßt 

sich dabei wie folgt darstellen: 

Ausgehend von einem Modell soll die DifFerenz zwischen Modellvorhersage Xmod und 

beobachteten Daten Xoba minimiert werden. ffierzu wird eine auf der Gaußsehen Feh

lerstatistik basierende quadratische Kostenfunktion J definiert: 

1( T J = 2 Xoba - Xmod) W oba (Xoba - Xmod) (2.13) 

Die Wichtungsmatrix W oba ist die Inverse der Fehlerkovarianzmatrix der Beobach

tungen. In der vorliegenden Arbeit soll die Kostenfunktion bezüglich der thermohali

nen Anfangsbedingungen (Temperatur, Salzgehalt), sowie bezüglich der thermohalinen 

Randbedingungen (Oberflächenwärmeßuß, Frischwasserfluß) minimiert werden, d. h. 

die resultierende Modelltrajektorie soll innerhalb der vorgegebenen Fehlergrenzen den 

Beobachtungen folgen. Somit lautet die Kostenfunktion J: 

J 1( T = 2 Tohl- Tr) WT,oba (Toba- Tr) 

1( T + 2 Sohl- Sr) Ws,ohl (Sohl- Sr) 

+ i(HT,oba- HT,mod)T WuT,oba (HT,oba- HT,mod) 

!(H T + 2 S,ohl- Hs,mod) WuS,ohl (Hs,oba- Hs,mod) (2.14) 
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T 0 be, Sobe Beobachtungen der Temperatur 
und des Salzgehalts 

Tr, Sr - Modellwerte der Temperatur und des Salzgehalts 
am Ende der Vorwärtsintegration 

HT,obe, Hs,obe Beobachtungen des Oberflächenwärmeflusses 
und des Frischwasserflusses 

HT,mod, Hs,mod = Modellwerte des Oberflächenwärmeflusses 
und des Frischwasserflusses 

Da das zu lösende Inversproblem die mittlere Zirkulation des Ozeans beschreiben soll, 

werden als Antrieb nur zeitlich konstante thermohaline Oberflächenflüsse betrachtet. 

Das verwendete GFDL-Modell berechnet den stationären Zustand der Zirkulation als 

Funktion der Antriebsfelder und des Anfangszustands. Dies geschieht prinzipiell durch 

eine Vorwärtsintegration in der Zeit, bis alle lokal zeitlichen Ableitungen verschwunden 

oder zumindest sehr klein sind. Temperatur und Salzgehalt befinden sich dann in einem 

advektiv-di:ffusiven Gleichgewicht, das durch den stationären Antrieb bestimmt ist. 

Bedingt durch das am Ende dieses Kapitels erklärte iterative Inversverfahren können 

in dieser Arbeit die Modellgleichungen nicht bei jeder Vorwirtsintegration bis in ein 

stationäres Gleichgewicht integriert werden. Der benötigte Rechenzeitbedarf mit den 

heute verfügbaren Computern ist dafür noch zu groß. Stattdessen wird versucht, die 

Driften im Modellozean, die durch die Adjustierung des Ozeans an veränderte thermo

haline Anfangs- und Randbedingungen auftreten, durch zusätzliche Zwangsbedingun

gen zu minimieren. Analog zu TZIPERMAN & THACKER {1989) wird die Kosten

funktion in Gleichung (2.14) um zwei Terme erweitert, die die quadratische Differenz 

des Modellzustandes zwischen Ende und Anfang der Integrationsperiode bestrafen: 

J - ~(Tobe - Tr )T W T,obe (Tobe - Tr) 

+ ~(Sobe- Sr)T Ws,obe {Sobe- Sr) 

+ ~(HT,obe- HT,modf WHT,obe (HT,obe- HT,mod) 

+ ~(Hs,obe- Hs,modf WHS,obe {Hs,obe- Hs,mod) 

+ !(Tr- Tof W 6T (Tr- To) 
2 

+ !(Sr- So)T WAS (Sr- So) 
2 

(2.15) 
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To, So = Modellwerte der Temperatur und des Salzgehalts 
am Anfang der Vorwärtsintegration 

- Wichtungsmatrizen für die Abweichungen 
von der Stationarität 

Die Wichtungsmatrizen W obe und W AT,S enthalten nur Elemente entlang ihrer Haupt

diagonalen. Somit gilt z. B. für ein Element der Matrix WT,obe: 

1 
W:Tob = --' • 2 

trT,ob• 
(2.16) 

Diese Vereinfachung resultiert aus der Tatsache, daß Fehlerabschätzungen der 

Kovarianzterme bei beobachteten Daten im allgemeinen unbeb.nnt sind. Jedes Ele

ment der Matrizen W AT, W 6 s stellt das Gewicht dar, mit dem in den entsprechenden 

Termen ein stationärer Zustand gefordert wird. Dies ist gleichbedeutend mit einer ma

ximal erlaubten zeitlichen Änderungsrate von T oder S an einem Modellgitterpunkt 

integriert über einen Vorwärtslauf des Modells. Die Bestimmung der Stationaritäts

fehler erfolgt analog zu TZIPERMAN et. al. (1992a,b) und MAROTZKE (1992): 

SeiT die typische Zeitskala der Prozesse, für die Stationarität verlangt wird. Die lokal 

zeitlichen Änderungen von Modelltemperatur und Modellsalzgehalt werden dann über 

die Zeit T extrapoliert (z. B. (T1 - To)·(T/t), t = Integrationzeit) und an die Beobach

tungsfehler gekoppelt. Hierbei sollen die Residuen der Driften über den Zeitraum T 

gleich dem jeweiligen Beobachtungsfehler sein: 

(2.17) 

Bei sehr kleinen Driften und einer Zeitskala T von mehreren Jahren oder Jahrzehnten 

wird die Stationaritätsforderung in der Kostenfunktion unbedeutend. Werden hinge

gen die beiden Stationaritätsterme gegenüber den Beobachtungstermen zu stark ge

wichtet (T > t), führt dies dazu, daß die Kostenfunktion insensitiv gegenüber den 

Beobachtungstermen wird und keine Anpassung des Modells an die Beobachtungen 
mehr stattfindet. 

Die Kostenfunktion J in Gleichung (2.15) soll minimiert werden unter Berücksichti

gung der Modellphysik als Zwa.ngsbedingung. Das dabei entstehende Funktional, die 

Lagrange-Funktion, enthält die Modelldynamik als sogenannte "starke" Zwangsbedin

gung, da die Modellphysik als exakt erfüllt angenommen wird. Hingegen werden in der 

Kostenfunktion Abweichungen zwischen Modellparametern und beobachteten Parame

tern zugelassen. Die Kostenfunktion stellt somit die "schwachen" Zwangsbedingungen 
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dar. Die in dieser Arbeit benutzte Lagrange-Funktion L lautet: 

L(To,So,T,S,~T,~s) - I J dv 
V 

+ I I ~T(x, t) · E(T, x, t) dvdt 
t V 

+ I I >.s(x,t) · E(S,x,t) dvdt 
t V 

{2.18) 

E(T, x, t), E(S, x, t) - Erhaltungsgleichungen für Wärme und Salzgehalt 
~T(x, t), ~s(x, t) = Lagrangesche Multiplikatoren für Wärme-

und Salzerhaltung 

Das in dieser Arbeit benutzte vereinfachte adjungierte Modell enthält nur die Erhal

tungsgleichungen für Temperatur und Salzgehalt, während das Vorwärtsmodell den 

vollständigen Satz der primitiven Gleichungen verwendet. Die vereinfachte Form des 

adjungierten Modells beinhaltet, daß nur die thermohalinen Parameter optimiert wer

den, während sich das Geschwindigkeitsfeld des Vorwärtsmodells den veränderten ther

mohalinen Anfangs- und Randbedingungen anpassen muß. 

Die Vorteile des vereinfachten adjungierten Ansatzes sind ein geringerer Rechenzeit

bedan für das Minimierungsverfahren und ein einfacherer Programmcode. Nachteilig 

kann sich jedoch auswirken, daß nicht alle unabhängigen Modellvariablen in den Op

timierungsprozeß mit einbezogen sind. Daher ist die Bestimmung der Gradienten zur 

Minimierung der Kostenfunktion nicht optimal. Es wird hier von den Annahmen aus

gegangen, daß die Kenntnis der approximierten Gradienten in Kombination mit der 

vollständigen Berücksichtigung der Modellphysik im Vorwärtsmodell ausreichend sind, 

um eine annehmbare Minimierung der Kostenfunktion zu gewährleisten. Die in Kapi

tel 3 beschriebenen Zwillingsexperimente, sowie die Ergebnisse des Atlantikmodells in 
Kapitel 6 belegen, daß selbst mit der vereinfachten Dynamik im adjungierten Modell 

akzeptable Ergebnisse für das mittlere Zirkulationsbild im Atlantik erhalten werden. 

Die kürzeste thermohaline Zeitskala im Ozean betrift't den Response und die Adju

stierung oberflächennaher Schichten auf Fluktuationen der entprechenden Antriebs

funktionen (Größenordnung: einige Monate). Demgegenüber benötigt eine barotrope 

Rossbywelle zum Durchqueren eines ozeanischen Beckens ca. 3-4 Tage (ANDER

SON et. al., 1979, SARMIENTO und BRYAN, 1982). Das Geschwindigkeitsfeld des 

Vorwärtsmodells adjustiert sich auf dieser Zeitskala an ein verändertes Dichtefeld. In 
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den Advektionstermen des adjungierten Modells kann sich der geostrophische Anpas

sungsprozeß während der letzten Zeitschritte der Rückwärtsintegration negativ auf die 

Bestimmung der Gradientenrichtung auswirken. Aus diesem Grund wird während der 

letzten fünf Tage der Rückwärtsintegration die Geschwindigkeit konstant gehalten. 

Die Gradienten der thermohalinen Anfangsbedingungen werden ohne eine Variation 

der Geschwindigkeit bezüglich der Temperatur und des Salzgehalts berechnet. Ein 

vereinfachter Ansatz für die Impulserhaltungsgleichung durch die Variation der geostro

phischen Geschwindigkeit führte bei einem hier nicht dokumentierten Experiment zu 

keiner zusätzlichen Verringerung der Kostenfunktion. 

Die adjungierte Methode bietet im Zusammenhang mit der in Gleichung (2.18) de

finierten Lagrange-Funktion eine effiziente Möglichkeit zur Berechnung der Gradienten 

der Kostenfunktion bezüglich der thermohalinen Anfangs- und Randbedingungen. Mit 

HiHe der Gradienten lassen sich nachfolgend neue Schätzwerte für T0 , S0 , HT, Hs be

stimmen. Die Berechnung der Gradienten geschieht durch Rückwärtsintegration in der 

Zeit der adjungierten Modellvariablen ..\T(x,t) und ..\s(x,t) (THACKER, 1988). 

Am Beispiel der Wärmeerhaltungsgleichung soll dieses Verfahren dargestellt werden. 

Der Gradient der Lagrange-Funktion muß im Minimum der Kostenfunktion verschwin
den. Daraus resultieren die folgenden drei Bedingungen: 

8L 
E(T,x,t) = 0 (2.19) 8..\T = 

8L 
Adj. (E(T, x, t)) = 0, 8T = t>O (2.20) 

8L 
8To - 0 für optimales T0 , t=O (2.21) 

Die Ableitung der Lagrange-Funktion bezüglich T0 stellt den Gradienten für die zu 

optimierende Anfangsbedingung dar (2.21). Aus Gleichung (2.19) folgt die Wärmeer

haltungsgleichung (2.8), und die Ableitung in Gleichung (2.20) ergibt die adjungierte 
Wärmeerhaltungsgleichung: 

dt =- 6J 
6T 

(2.22) 

Der Gradient der Kostenfunktion bezüglich der Zustandsvariablen T auf der rechten 
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Seite der Gleichung (2.22) ist der Antrieb für die rückwärts in der Zeit zu integrierende 

adjungierte Modellgleichung. Der Lagrangesche Multiplikator ~T kann hierbei als ein 

Maß für die Sensitivität der Kostenfunktion J gegenüber Variationen der Modellvariab

len interpretiert werden. Vergleicht man die Gleichungen (2.8) und (2.22) miteinander, 

so fällt auf, daß die Diffusionsterme die gleichen Vorzeichen besitzen, d. h. im adjun

gierten Modell wird die Variable AT entsprechend der Temperatur im Vorwärtsmodell 
vermischt. 

Analog zu den thermohalinen Randbedingungen des Vorwärtsmodells findet im adjun

gierten Modell keine Advektion oder Diffusion des Lagrangeschen Multiplikators AT 

über seitliche Ränder und den Boden statt. Aus der Variation der Lagrange-Funktion 

bezüglich des Oberflächenflusses HT ergibt sich der Gradient für die thermische Rand

bedingung des Modells (z1 ist die oberste Schichtdicke im Modell): 

(2.23) 

Die anband der Wärmeerhaltungsgleichung dargestellten Schritte zur Bestimmung der 

Gradienten für die Temperatur T0 und den Oberflächenwärmefluß HT gelten entspre

chend für den Salzgehalt S0 und den Frischwasserfluß Hs. 

Zusammenfassend stellt im folgenden ein Flußdiagramm den Ablauf der Minimie

rung der Kostenfunktion mit der adjungierten Methode dar. Ausgehend von der 

Anfangsschätzung für die zu optimierenden Kontrollvariablen To, S0 , HT, Hs wird das 

GFDL-Modell über einen noch zu spezifizierenden Zeitraum vorwärtsintegriert. Am 

Ende der Vorwärtsintegration ergeben sich dreidimensionale Felder für die Temperatur 

T1 und den Salzgehalt S1. Anschließend wird mit diesen Parametern die Kostenfunk

tion J bestimmt. Für den Fall, daß die Kostenfunktion noch kein Minimum erreicht hat, 

werden durch Rückwärtsintegration in der Zeit des adjungierten Modells die Gradien

ten für die Anfangs- und Randbedingungen berechnet. Die Gradienten und der aktuelle 

Wert der Kostenfunktion dienen einer Routine aus einer mathematischen Progarnm

bibliothek als Eingangsinformation (NUMERICAL ALGORITHMS GROUP, 1984), 

um neue Schätzwerte für T0 , 80 , HT, Hs zu bestimmen. Beim verwendeten Verfahren 

der konjugierten Gradienten werden Linearkombinationen aus aktuellen und bereits 

benutzten Gradienten vorhergehender Iterationen gebildet, um den Informationsgehalt 

der Gradienten optimal ausnutzen zu können (GILL et. al., 1981). Anschließend wird 

mit den neuen Schätzwerten eine weitere Vorwärtsintegration durchgeführt. Dieses 

Verfahren wird so lange fortgesetzt, bis ein Minimum der Kostenfunktion gefunden ist. 
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Anfangsschätzungen 

To, So, HT, Hs 

Vorwärtsmodell 

berechnet TJ, St 

Berechnung der 

Kostenfunktion J 

nein 

Adjungiertes Modell: 

Berechnung der Gradienten 

Konjugierte Gradienten: 

Neue Schätzungen für 

To, So, HT, Hs 

ja 

Beobachtungen 

Optimale Werte 

für To,So,HT,Hs 

Abbildung 2.1: Flußdiagramm zum Ablauf der Optimierung. 
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3 Zwillingsexperimente 

3.1 Einleitung 

In diesem Kapitel wird anhand einer einfachen Version des GFDL-Modells die An

wendbarkeit des in Abschnitt 2.2 vorgestellten vereinfachten adjungierten Verfahrens 

untersucht. Dazu dient ein Einhemisphärenmodell ohne Topographie, dessen thermo

haliner Gleichgewichtszustand mit gemischten Randbedingungen und einer Integrati

onszeit von 5750 Jahren erreicht wurde (MAROTZKE, 1990, Experiment W3, S. 54). 

Die Untersuchungen werden mit sogenannten Zwillingsexperimenten durchgeführt. Da

bei werden bei einer Integration des Modells Daten extrahiert, die als simulierte 

Beobachtungen dienen. Diese künstlich erzeugten Beobachtungen werden anschließend 

in dasselbe Modell assimiliert. Dabei kann z. B. das Modell von einem anderen Anfangs

zustand aus gestartet werden, der Beobachtungsfehler durch Hinzufügen von Rauschen 

auf die Daten simuliert werden, oder es wird nur eine reduzierte Anzahl von Beobach

tungen bei der Assimilation verwendet. Zweck dieses Vorgehens ist es festzustellen, 

inwieweit die assimilierten Beobachtungen das Modell wieder in den ursprünglichen 

Gleichgewichtszustand bringen können. Der Wert der Zwillingsexperimente liegt in 

der Tatsache, daß Daten und Modellphysik miteinander kompatibel sind und die kor

rekte Lösung der jeweiligen Fragestellung bekannt ist. Dies erlaubt am Ende einer 

Optimierung eine objektive Bewertung der Ergebnisse. 

In numerischen Zirkulationsmodellen des Ozeans wird der Modellzustand von den 

Anfangsbedingungen sowie durch den Wind und die thermohalinen Antriebsfunktionen 

bestimmt. Davon sind insbesondere die beobachteten thermohalinen Oberflächenflüsse 

mit großen Unsicherheiten behaftet (ISEMER, 1987), während die dreidimensiona

len Felder von Temperatur und Salzgehalt im Inneren des Ozeans vergleichsweise gut 

bekannt sind. Somit liegt es nahe, im Rahmen der Zwillingsexperimente zu untersu

chen, inwieweit das hier verwendete Optimierungsverfahren in der Lage ist, bei genauer 

Kenntnis der stationären Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen im Modellozean 

die Oberflächenflüsse zu reproduzieren. Dabei wird von der Annahme ausgegangen, 

daß keine Beobachtungen für die thermohalinen Oberflächenflüsse vorliegen. Folglich 

enthält die Kostenfunktion in GI. (2.15) für die in diesem Kapitel beschriebenen Ex

perimente keine Beiträge aus der Modell-Daten Differenz der Oberflächenflüsse. 
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Hierbei sollen im wesentlichen zwei Fragen diskutiert werden: 

- Inwieweit ist das adjungierte Verfahren in der Lage, mit unvollständigen Beob

achtungen den Gleichgewichtszustand wiederzufinden? 

- Welcher Integrationszeitraum ist notwendig, um mit dem benutzten Inversver

fahren den Gleichgewichtszustand des Modells reproduzieren zu können? 

3.2 Experimente und Ergebnisse 

Das Modellgebiet umfaßt einen 60° breiten Bereich vom Äquator bis 64° N mit einer 

horizontalen Au:O.ösung von 4.0° in meridionaler Richtung und 3. 75° in zonaler Rich

tung. Die vertikale Au:O.ösung beträgt 15 Schichten mit Schichtdicken zwischen 50 m 

in Ober:O.ächennähe und 500 m in Bodennähe. Die Wassertiefe beträgt konstant 4500 

m. Eine Diskussion der verwendeten und im folgenden angegebenen Mischungs- und 

Reibungsparameter ist in MAROTZKE (1990) zu finden: 

Ab 2.5 ·105 
m2 

- -
s 

2 
Av - 10-4 ~ 

s 

2 

Kb = 103 ~ 
s 

5.0 .1Q-S 
m2 

8p < 0 -· s 8z 
Kv= 

m2 8p > 0 1.0-: 
s 8z-

(3.1) 

Als Zeitschritte im Einhemisphärenmodell wurden zwei Stunden für die Impuls

bzw · Vorticitygleichung und maximal fünf Tage für die Temperatur- und Salzgehalts
gleichungen gewä.hlt. 

Die Anfangsschätzungen und die Beobachtungen für die dreidimensionalen Felder von 

Temperatur und Salzgehalt sind für die im folgenden beschriebenen Experimente die 
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"wahren" Werte aus dem Gleichgewichtszustand des Modells. Die entsprechenden 

Fehler für die Modell-Daten Differenz (Gl. 2.16) und für die Stationaritätsforderung 

(Gl. 2.17) wurden deshalb als sehr klein angenommen(~ 0.02 °0 bzw. 0.005 PSU in 

Oberflächennä.he). Die Anfangsschätzungen für die Oberflächenfl.üsse von Wärme und 

Frischwasser wurden in zwei getrennten Experimentserien auf null bzw. den zonalen 

Mittelwert gesetzt. Abb. 3.1 zeigt den aus der Optimierung resultierenden fiächen

gemittelten RMS-Fehler des Oberflächenwärme:ß.usses, berechnet aus den Differenzen 

zwischen optimiertem und "wahrem" Oberflächenwärmefluß als Funktion der Integra

tionszeit. Unter Integrationszeit ist hierbei die Zeitdauer einer Vorwärtsintegra.tion des 

Modells bzw. einer Rückwärtsintegration des adjungierten Modells zu verstehen. Der 

optimale Integra.tionszeitraum mit den geringsten Fehlern beim Oberflächenwärmefluß 

liegt für beide Experimentserien in einem zeitlichen Fenster zwischen ca.. 100 und 1000 

Tagen. In diesem Bereich liegen die Fehler zwischen ca. 2 und 10 W/m2 , während 

bei sehr kurzen oder sehr langen Integra.tionszeiten die Fehler gegen die Anfangsfehler 

konvergieren. Für den hier nicht gezeigten Frischwasserfluß durch die Oberfläche er

gibt sich ein vergleichbares Bild mit minimalen Fehlern von weniger als 0.2 m/ Jahr 

bei Integrationszeiten von 100 bis 1000 Tagen. 

Die resultierenden RMS-Fehler bei kurzen und la.ngen Integrationszeiten ha.ben ver

mutlich unterschiedliche Ursachen und werden deshalb getrennt behandelt. 

TZIPERMAN und THACKER (1989) benutzten in einem quasigeostrophischen Invers

modell mit der adjungierten Methode jeweils einen einzigen Zeitschritt zur Integration 

des Vorwärtsmodells und des adjungierten Modells. Beim Versuch, dieses Einschrittver

fahren a.uf das hier verwendete Einhemisphärenmodell mit primitiven Gleichungen zu 

übertragen, ergaben sich im Ergebnis Beiträge in den Stationa.ritätstermen der Kosten

funktion, die um Größenordnungen die Beiträge aus den Beobachtungstermen übertra

fen, wobei insbesondere im westlichen Randstrombereich und in Gebieten mit starker 

Vertikalkonvektion die Resultate große Abweichungen von der geforderten Stationa

rität aufwiesen. Die Residuen der Kostenfunktion stellen somit bei Verwendung des 

Einschrittverfahrens keinen Kompromiß zwischen der Sta.tiona.ritätsforderung und der 

Modell-Daten Differenz da.r. MAROTZKE (1992) zeigte anhand von Experimenten 

mit einem primitiven Gleichungsmodell und einem einfachen linea.ren Reibungsmodell, 

daß dieses Einschrittverfahren nicht a.uf ein primitives Gleichungssystem übertragbar 

ist. Ein wesentlicher Grund für dieses Ergebnis liegt in der hohen Nichtlinearität des 

verwendeten Modells und der darin enthaltenen Formulierung der Vertika.lkonvektion: 

Zwei übereinanderliegende Modellboxen seien schwach geschichtet. Zusätzlich sei der 
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Abbildung 3.1: RMS-Febler des Oberllächenwärmeßusses in W/m2 
als 

Funktion der Integrationszeit in Tagen. Anfangsschätzungen für die 
OberllächenJlüsse: durchgezogene Linie: 0 W/m2 , gestrichelte Linie: zonale 
Mittelwerte. 
Die Sterne markieren die eiuelnen Experimente, der Punkt markiert ein näber 
untersuchtes Experiment. 

Gradient der Kostenfunktion so orientiert, daß bei einerneuen Schätzung der Salzgehalt 

in der oberen Box zunehmen und die Schichtung instabil würde, während gleichzeitig 

die Kostenfunktion verringert wird. Die statische Instabilität führt jedoch zu einer 

starken vertikalen Vermischung der Boxen mit dem Ergebnis, daß die beiden Stationa

ritätsterme in der Kostenfunktion während des einen Integrationszeitschritts drastisch 

zunehmen (r > lH). Das Optimierungsverfahren wird deshalb den Salzgehalt in der 

oberen Modellschicht nicht erhöhen, um keine Konvektion hervorzurufen. Infolgedessen 

wird die Optimierung stagnieren und kein akzeptables Minimum der Kostenfunktion 

finden (MAROTZKE, 1992). Da die Konvektion wesentlich zur Wassermassenbildung 

beitrigt und deshalb im Modell nicht unterdrückt werden sollte, ist eine mögliche Kon

sequenz, den Integrationszeitraum auf mehr als einen Zeitschritt auszudehnen. Die ne

gativen Auswirkungen einzelner Konvektionsereignisse auf die Kostenfunktion werden 

bei längeren Integrationszeiten verringert, und der optimierte Modellzustand kann sich 
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an eine erhöhte konvektive Aktivität anpassen. 

Zudem erlaubt eine längere Integrationsperiode überhaupt erst eine Anpassung des 

Modellzustandes an andere längerfristige physikalische Prozesse, wie beispielsweise die 

barokline Adjustierung durch interne Rossbywellen, die zum Durchqueren eines Ozean

beckens mehrere Jahre benötigen (GILL, 1982). Der positive Effekt einer längeren 

Integrationszeit wird in Abb. 3.1 sichtbar, wenn die Integrationszeit von a.nf"anglich 6 

Tagen erhöht wird und der resultierende RMS-Fehler für den Oberfiächenwärmefl.uß 

zunächst stark abnimmt. 

Bei Integrationszeiten von mehr als ca. 1000 Tagen werden die Oberfiächenflüsse in 

Abb. 3.1 zunehmend schlechter reproduziert. Hier ist eine Ursache in der schlech

ten Anfangsschätzung der Oberfiächenß.üsse zu suchen. Ein Modellstart, der zu weit 

vom Gleichgewichtszustand des Modells entfernt ist, läßt das Vorwärtsmodell bei lan

gen Integrationszeiten in einen anderen Modellzustand laufen. Dadurch entstehen zu 

Beginn der Rückwärtsintegration des adjungierten Modells große Modell-Daten Dif

ferenzen. Im adjungierten Modell wirkt die Diffusion während des langen Zeitraums 

der Rückwärtsintegration so stark auf die Modell-Daten Differenzen, daß der Infor

mationsgehalt der lokalen Differenzen stark durchmischt wird. Dies hat eine schlechte 

Konvergenz des Minimierungsverfahrens zur Folge, und das korrekte Minimum der 

Kostenfunktion kann nicht bestimmt werden. 

Ein Integrationszeitraum von ca. 100 - 1000 Tagen stellt somit einen Kompromiß zwi

schen der notwendigen Adjustierungszeit des Modells und einer die Gradientinforma

tion stark beeinß.ussenden Diffusion dar. 

Die Assimilation der Beobachtungen in das Modell wird bei den in dieser Arbeit 

beschriebenen Experimenten nur zu Beginn der Rückwärtsintegration vorgenommen. 

Dieses Vorgehen basiert auf Ergebnissen von Vorexperimenten, bei denen während eines 

Integrationszeitraums die Beobachtungen mehrmals assimiliert wurden, um geringere 

Residuen speziell bei längeren Integrationszeiten zu erhalten. Dabei ergab sich bei 

den hier beschriebenen Zwillingsexperimenten keine Verringerung der RMS-Fehler der 

Oberß.ächenflüsse im Vergleich zur einmaligen Assimilation der Beobachtungen. Die 

Ursache für dieses Modellverhalten bei längeren Integrationszeiten ist vermutlich in den 

großen Kostenfunktionsbeiträgen zu Beginn der Rückwärtsintegration und der Diffu

sion zu suchen: 

Im vorliegenden Fall wird der Anfangszustand des Modells von der "wahren" Hydro-
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graphieaus gestartet, während die dazugehörenden Oberflächenflüsse vom Inversmo

dell bestimmt werden sollen. Dies führt dazu, daß der Modellzustand am Ende der 

ersten Vorwärtsintegration weiter von der "wahren" Hydrographie entfernt ist als nach 

einigen Zeitschritten zu Beginn der Vorwärtsintegration. Folglich werden die Gradien

ten des adjungierten Modells hauptsächlich durch die großen Modell-Daten Differen

zen zu Beginn der Rückwärtsintegration und nicht von den vergleichsweise kleineren 

Modell-Daten Differenzen zum Ende der Rückwärtsintegration bestimmt. Die Diffu

sion bewirkt wiederum bei langen Integrationszeiten, daß die lokalen Unterschiede der 

Modell-Daten Differenzen, besonders die der zeitlich weit zurückliegenden, stark ver

mischt werden. Infolgedessen ergeben sich Gradienten, deren Informationsgehalt im 

wesentlichen von den stark durchmischten Modell-Daten Differenzen zu Beginn der 

Rückwärtsintegration bestimmt ist. Dies ist jedoch äquivalent zu den oben beschriebe

nen Problemen bei der einmaligen Assimilation der Beobachtungen. In beiden Fällen 

lieferte deshalb eine Integrationszeit von mehr als 1000 Tagen keine befriedigenden 

Resultate. Integrationszeiten von etwa 5 Jahren entsprechen zwar nicht der diff'usiven 

Zeitskala des Modells von einigen hundert Jahren, die Wirkung der Diffusion ist aber 

offensichtlich bereits bei diesem Integrationszeitraum ausreichend, um eine akzeptable 

Minimierung der Kostenfunktion zu verhindern. 

Welche Zeitskalen können mit einem Integrationszeitraum von typischerweise 1000 

Tagen aufgelöst werden? Der Ozean reagiert auf Änderungen des thermohalinen An

triebs in Oberflächennähe mit einer Zeitskala von einigen Monaten, in der Haupt

sprungschicht mit einer Zeitskala von einigen Jahren und im tiefen Ozean, außerhalb 

von Regionen, die durch starke Advektion oder Konvektion gekennzeichnet sind, mit 

einer difrusiven Zeitskala von einigen hundert bis tausend Jahren. Folglich wird sich bei 

Integrationszeiten von einigen Jahren ( ca. 1000 Tage) der oberflächennahe Ozean im 

Gleichgewicht mit den thermohalinen Oberflächenflüssen befinden, die Hauptsprung

schicht wird eine zeitliche Drift aufweisen, während der tiefe Ozean nicht auf veränderte 

Randbedingungen reagieren und nahe bei den Anfangsschätzungen der thermohalinen 

Felder bleiben wird. Im Rahmen dieser Arbeit erscheint es deshalb möglich, neben der 

Oberfliehe den Response der Hauptsprungschicht auf veränderte Anfangs- und Rand
bedingungen aufzulösen. 

Im zweiten Teil dieses Abschnitts soll untersucht werden, inwieweit das in dieser Ar

beit verwendete Inversverfahren in der Lage ist, den Gleichgewichtszustand des Mo

dells mit unvollstindigen Beobachtungen zu reproduzieren. Dazu soll das in Abb. 3.1 
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mit einem Punkt markierte Experiment näher untersucht werden. Dieses Experiment 

wurde mit einer Anfangsschätzung von null für die Oberflächenflüsse gestartet und 

über 610 Tage integriert. Die Abb. 3.2.a-c stellen den Verlauf der Kostenfunktion 

sowie die Fehler der Oberflächenflüsse für Wärme und Frischwasser als Funktion der 

Iterationen dar. Die Kostenfunktion in Abb. 3.2.a wurde mit dem Wert zu Beginn 

der Optimierung normiert. Es fällt auf, daß während der ersten 14 Iterationen eine 

starke Abnahme der Kostenfunktion um fast zwei Größenordnungen erfolgt, während 

weitere 43 Iterationen notwendig sind, um eine zusätzliche Verringerung der Kosten

funktion um etwa eine Größenordnung zu erbringen. Die Abnahme der Kostenfunk

tion beruht in diesem Experiment auf der Verringerung der Modell-Daten Differenz 

und der Instationarität für Temperatur und Salzgehalt. Abb. 3.2.b und Abb. 3.2.c zei

gen, daß während der ersten Iterationen die größten Reduzierungen in den Fehlern der 

Oberflächenflüsse stattfinden. Mit der zunehmenden Anzahl der Iterationen wird die 

Abnahme der RMS-Fehler immer geringer. Die Rekonstruktion der Oberflächenflüsse 

geschieht derart, daß zunächst die großskaligen Strukturen aufgebaut werden, während 

die lokalen Unterschiede in den Oberflächenflüssen sukzessive während der weiteren 

Iterationen reproduziert werden. Abb. 3.3.a und Abb. 3.3.b dokumentieren die Re

konstruktion des Oberflächenwärmeflusses zu verschiedenen Zeitpunkten des Minimie

rungsprozesses. Nach 3 Iterationen sind bereits die Regionen mit Wärmeabgabe im 

Bereich des westlichen Randstroms und im Nordwesten des Modellgebiets sichtbar, 

Wärmeaufnahme findet im zentralen Modellgebiet und am Südrand statt (Abb. 3.3.a). 

Nach 57 Iterationen ist der optimierte Endzustand erreicht (Abb. 3.3.b), der becken

weit gemittelte RMS-Fehler beträgt dann 2.8 W/m2 • Zusammengefaßt bedeutet dies, 

daß die großskaligen Strukturen der Oberflächenflüsse bereits nach 3 Iterationen vom 

Inversmodell reproduziert werden, während die folgenden Iterationen zur Rekonstruk

tion der kleineren Skalen benötigt werden. Ein Neustart vom gefundenen Minimum aus 

mit einer verlängerten Integrationszeit ergab aufgrund der bereits genannten negativen 

Effekte der Diffusion keine weitere Verringerung der Fehler. 

Hier stellt sich die Frage, warum die Oberflächenflüsse nicht exakt rekonstruiert werden 

können. Neben dem vereinfachten adjungierten Modell ist die Ursache vor allem in der 

Konvektion zu suchen. Abb. 3.4 zeigt die lokalen Differenzen zwischen dem "wahren" 

und dem optimierten Oberflächenwärmefluß. Dabei fällt auf, daß Unterschiede bis zu 

22 W/m2 im Nordwesten des Modellgebietes auftreten, während im übrigen Modellge

biet die Differenzen kleiner als 2 W/m2 sind. Die Region im Nordwesten ist durch eine 

starke Konvektionstätigkeit gekennzeichnet. Die starke Nichtlinearität des Konvekti-
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• 

onaachemaa bewirkt an benachbarten Modellgitterpunkten Differenzen zwischen den 

wahren und optimierten Wä.rmeilüssen mit wechselnden Vorzeichen. Selbst eine regi~ 

nale Mitteluns in diesem Modellbereich kann die Unterschiede nicht vollständig beteiti

gen (6HTwo~ar-op&. = 1.1 W/m2 , gemi\telt über 4x4 Modellgitterpunkte). Offenbar ist 

das Modelltrotz der VergröBerung der Integrationszeit nicht in der Lage, die bereits b~ 

achriebenen negativen Auswirkungen der Vertikalkonvektion auf das Optimierungsver

fahren völlig zu unterdrücken. Die nicht kottekt rekonstruierten Oberfli.chen:ß.üase im 

Nordwesten des Modellgebiets werden auch in den Differenzen machen den optimier

ten Temperaturen bzw. Salzgehalten und ihren "wahren" Werten deutlich. Abb. 3.5 

zeigt dies am Beispiel des Salzgehalts in einer Tiefe von 425 m. Die Abweichungen vom 

stationären Modellgleichgewicht im Nordwesten, hervorgerufen durch die fehlerhaft ~ 

produzierten Oberilächenßiisae, sind bis in große Tiefen nachweisbar (Abb. 3.6). Durch 
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die Vertikalkonvektion wird das Obedlächensignal in kurzer Zeit in den tiefen Ozean 

transportiert, so daß dort Differenzen zwischen dem optimierten Anfangszustand und 

dem Endzustand von Temperatur und Salzgehalt auftreten. 

Ein hier nicht näher untersuchter Punkt ist die Abhängigkeit der Genauigkeiten der 

reproduzierten Obedlächenflüsse von den angenommenen Beobachtungsfehlern in Tem

peratur und Salzgehalt. Aufgrund der engen Verknüpfung zwischen Beobachtungsfeh

ler, Stationaritätsforderung und Integrationszeit nach Gl. 2.17 lassen sich kaum allge

meingültige Aussagen treffen. Generell ist jedoch ein möglichst kleiner Beobachtungs

fehler anzustreben, da sich dieser Fehler indirekt über den Lagrangeschen Formalismus 

auf die Güte der Schätzungen der Obedlächenflüsse auswirkt. 
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3.3 Zusammenfassung der Ergebnisse 

Daa adjungierte Verfahren wurde an einem Einhemisphärenmodell getestet, wobei 

Modelldaten alt simulierte Beobachtungen benutzt wurden. Die Aufgabe bestand 

darin, die zu einem Gleichgewichtszustand des Modells gehörenden thermohalinen 

Oberß.ächenfl.üase ohne a priori Kenntnis der entsprechenden Beobachtungen wieder

zufinden. 

Aus den Ergebnissen der Zwillingsexperimente läßt sich für beide Experimentserien 

(Anfangaschätzungen für die Oberflächenflüsse gleich null oder zonale Mittelwerte) 

ein optimaler Integrationszeitraum von ca. 100 bis 1000 Tagen ableiten, bei dem die 

thermohalinen Oberflächenfliine für Wärme und Frischwaaser bis auf Fehler von we-
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nigerals 3 W/m2 und 0.2 mfJahr reproduziert werden konnten. Ein kürzerer Inte

grationszeitraum verhindert insbesondere eine konvektive Adjustierung des Modells 

an die veränderten Rand- und Anfangsbedingungen, während sich bei längeren Inte

grationszeiträumen der Einfluß der Diffusion im adjungierten Modell negativ auf die 

Bestimmung der Gradienten auswirkt. 

Die aus diesen Experimenten resultierenden Fehler für die thermohalinen Oberflächen

:ftüsse sind bis um eine Größenordnung geringer als die Fehler bisheriger Beobachtungen. 

Grundsätzlich sollte es deshalb möglich sein, mit echten hydrographischen Beobach

tungen in einem Inversmodell des Atlantiks Ober:ßächen:ßüsse zu schätzen, die einen 

deutlich geringeren Fehler als die derzeit vorhandenen Beobachtungen besitzen. Kri

tisch müssen allerdings die Regionen mit starker Vertikalkonvektion betrachtet werden. 

Dort wurde anhand der Zwillingsexperimente deutlich, daß das Inversverfahren nicht 

in der Lage ist, die beobachteten Felder in befriedigender Weise zu reproduzieren. 
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4 Atlantikmodell: Experimentelle Strategie und 

Datenbasis 

In diesem Kapitel werden zunächst die in den folgenden Kapiteln allen Experimenten 

gemeinsamen Modellparameter beschrieben. Es folgt eine Zusammenfassung des zur 

Assimilation verwendeten Datenmaterials (Abschnitt 4.2). Abschnitt 4.3 beschließt 

dieses Kapitel mit der Beschreibung des experimentellen Vorgehensund der Darstellung 

der Unterschiede zwischen den einzelnen Experimenten. 

4.1 Modellkonfiguration 

4.1.1 Modellgebiet und Auflösung 

Das Modellgebiet erstreckt sich von 77° S bis 75° N und von 97° W bis 19° E. Die 

Auflösung beträgt horizontal 2° x 2°, in der Vertikalen enthält das Modell 12 Niveaus. 

Die Schichtdicken variieren zwischen 50 m in Oberflächennähe und 915 m am Boden, 

die Maximaltiefe beträgt 5130 m (Tab. 4.1). Aufgrund der groben Auß.ösung enthält 

das Modell keine Inseln, es gibt kein Mittelmeer. 

Tiefenniveau ll.z 
Tiefe des Untergrenze 

Modellgitterpunkts der Box 

1 50 25.0 50 
2 63 81.5 113 
3 92 159.0 205 
4 140 275.0 345 
5 213 451.5 558 
6 313 714.5 871 
7 435 1088.5 1306 
8 566 1589.0 1872 
9 689 2216.5 2561 
10 790 2956.0 3351 
11 864 3783.0 4215 
12 915 4672.5 5130 

Tabelle 4.1: Vert.ibles Modellgitter. Tiefenangaben in m. 
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In den Experimenten liegt das Hauptinteresse auf der thermohalinen Zirkulation nörd

lich von 30° S, weshalb auf eine Einbeziehung des Atlantiks südlich von 30° S in den 

Assimilationsprozeß verzichtet wurde. Andererseits wird die großskalige Zirkulation im 

Nordatlantik durch Wassermassen aus dem Südatlantik beeinfiußt, insbesondere durch 

das Antarktische Zwischenwasser (AAIC) und durch das Antarktische Bodenwasser 

(AABW). Aus diesem Grund erscheint es sinnvoll, den südlichen Teil des Modellgebiets 

als eine Randzone zu konfigurieren, die möglichst gut die Wassermassen im Südatlantik 

wiedergibt. Dies geschieht mit HiHe sogenannter "Restoring"-Terme (SARMIENTO & 

BRYAN, 1982). Die prognostischen Gleichungen für potentielle Temperatur und Salz

gehalt (Gl. 2.8, 2.10) werden um einen Zusatzterm 

r(T*- T) bzw. r(S*- S) (4.1) 

erweitert, der die Modellgrößen auf einer Zeitskala r-t zu vorgegebenen Werten T• 
und s· hin zwingt. 

Im Gegensatz zum nördlichen Modellteil, wo die thermohalinen Oberflächenrandbedin

gungen als Flußrandbedingungen formuliert sind (Gl. 2.8, 2.10), werden diese Randbe

dingungen im Bereich südlich von 30° S durch Newtonsehe Dämpfungsterme als lokale 

Anpassung der Modelltemperaturen und Salzgehalte an vorzugebende Oberflächentem

peraturen Ta und Oberflächensalzgehalte Sa formuliert (HANEY, 1971): 

HT Hs · Srer 
-y(Ta- T) = -- bzw. -y(Sa- S) = --

poCpZt Zt 
(4.2) 

mit 7 als inverser Zeitkonstante. Die Referenzwerte in den Gl. (4.1, 4.2) werden dem 

Levitus-Atlas als Jahresmittelwerte entnommen (LEVITUS, 1982). 

Die Drake-Passage bzw. das Seegebiet zwischen Antarktis und Afrika sind im Modell 

als ofFene Ränder implementiert. Alle anderen, in der Realität offenen Meeresver

bindungen zum Atlantik sind geschlossen (z. B. nördlicher Modellrand, Mittelmeer). 

Die barotrope Strömung des Antarktischen Zirkumpolarstroms (ACC) ist über eine 

Stromfunktions-Randbedingung der vertikal integrierten Vorticitygleichung mit 125 Sv 

fest vorgeschrieben (1 Sv = 106 m3/ s ). Die barokline Strömung wird an den offenen 

Herandungen aus dem vorliegenden Dichtefeld bestimmt, im Fall von Einstrom werden 

aus den Levitus-Daten Temperatur und Salzgehalt vorgegeben. 
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4.1.2 Reibungs- und Diffusionskoeftlzienten 

Bei der Wahl der Vermischungskoeffizienten müssen numerische Stabilitätsforderungen 

berücksichtigt werden. Um die Anregung numerischer Instabilitäten zu verhindern, 

wird der horizontale Reibungskoeffizient Ah so gewählt, daß die Munksche Reibungs

grenzschicht durch das Modellgitter aufgelöst wird (BRYAN et. al., 1975): 

(
A )1/3 

ll.z < ja ßh ' (4.3) 

mit ß = fJjjlJy. Bei einer horizontalen Auß.ösung von 2° ergibt sich ein Wert von 

4 ·104 m2/s. 
Für den vertikalen Impulsaustausch Av wird ein Wert von 10-2 m2/s gewi.hlt, der im 

unteren Bereich der von OLBERS et. al. (1985) bestimmten Koeffizienten liegt. 

Die horizontale Diffusivität Kh in den Temperatur- und Salzgehaltsgleichungen wird in 

den Experimenten mit Diffusion in Koordinatenrichtung zu 103 m 2
/ IJ gewählt. 

Die Diffusionsterme in den Gleichungen für T und S parametrisieren Effekte, die vom 

Modellgitter nicht aufgelöst werden, dies sind im wesentlichen die mesoskaligen geostro

phischen Wirbel. Aufgrund ihrer weitgehend geostrophischen Dynamik scheint eine 

Vermischung auf Flächen konstanter potentieller Dichte physikalisch sinnvoller zu sein 

als eine rein horizontale Vermischung (BOGUE et. al., 1986). In einigen Experimenten 

wird deshalb ein isopyknischer Diffusionsansatz gewählt. 

Das Konzept der isopyknischen Vermischung wird durch eine Drehung des Vermi

schungstensors K auf das z- Koordinatensystem übertragen (REDI, 1982, COX, 1987). 

Die Hauptachsen des Tensors liegen dann in Richtungen von V p bzw. senkrecht dazu. 

Mit diesem Ansatz lauten die Gleichungen (2.8): 

(4.4) 

bzw. 

fJS fJS 
8t + u · VhS + w Bz -V · (K ·V S) - Cs = 0 (4.5) 

Im Modell wird eine vereinfachte Form des Diffusionstensors verwendet, die im we

sentlichen mit der von COX (1987) angegebenen übereinstimmt (GERDES, 1988). 
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Die Vereinfachungen gegenüber dem Ansatz von COX (1987) beruhen auf dem großen 

Aspektverhältnis 5 == H / L ::5 0.01 im Modell. Damit sind vertikale Gradienten für 
Dichte bzw. Temperatur und Salzgehalt sehr viel größer als die horizontalen Gradien

ten. Außerdem ist die Vermischung längs der lsopyknen um mehrere Größenordnungen 

stärker als die Vermischung senkrecht zu den Isopyknen. Daraus folgt für den Vermi

schungstensor K: 

( 

p~ 

K == KJ/s2 0 

-p:~:fP:~: 

0 

(4.6) 

Hierbei sind K1 der isopyknische und Kd der diapyknische Diffusionsanteil und p die 

potentielle Dichte des betrachteten Tiefenniveaus. 

Aus numerischen Gründen müssen große vertikale Flüsse von Tracern, wie sie bei stark 

geneigten Dichteflächen auftreten können, begrenzt werden, da sonst durch numerische 

Instabilitäten das CFL-Kriterium verletzt werden kann. Dies wird im Diffusionstensor 

durch eine Begrenzung der vertikalen Neigung der lsopyknen erreicht: 

(4.7) 

a ist die Neigung der Isopyknenfiäche gegen die Horizontale, für die nach COX (1987) 

folgende Bedingung gilt: 

(4.8) 

Trotz dieser Einschränkung können in den meisten Fällen die im Modell auftreten

den Isopyknenneigungen voll berücksichtigt werden, eine Neigungsbeschränkung ist 

hauptsächlich in Gebieten mit konvektiver Durchmischung notwendig. 

Bei dem hier verwendeten numerischen Advektionsschema mit zentralen Differenzen 

muß auch bei den Modellversionen mit isopyknischem Diffusionsansatz eine gewisse 

explizite Diffusion in Koordinatenrichtung beibehalten werden, um Effekte der nume

rischen Dispersion zu unterdrücken. 
Ein Problem bei der Verwendung isopyknischer Vermischung tritt bei topographisch 

isolierten Modellgitterpunkten am Boden und an der lateralen Herandung auf. Die 
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Temperaturen und Salzgehalte an diesen Punkten erreichen teilweise Werte weit außer

halb des physikalisch möglichen Bereichs. Die Ursache für dieses Modelldefizit liegt 

in einer negativen Diffusion aufgrundder diskreten Struktur des Modells (GERDES 

et. al., 1992). Das Problem konnte durch Einführung von Grenzschichten entlang der 

lateralen Herandung mit der Weite einer Gitterdistanz behoben werden. In diesen 

Grenzschichten wird statt der isopyknischen die kartesische Diffusion benutzt. Durch 

die diapykne Komponente der kartesischen Diffusion erfolgt eine stärkere Vermischung 

der Wassermassen an den Berandungen, so daß keine Anomalien der Temperatur oder 

des Salzgehaltes mehr beobachtet wurden. 

Ein weiteres, grundsätzliches Problem tritt bei Modellen, die Tiefe bzw. Druck als ver

tikale Koordinate benutzen (z-Koordinatenmodelle), im Zusammenhang mit der hori

zontalen Diffusion auf. Bei gegen die Horizontale geneigten Dichteflächen bewirkt die 

horizontale Diffusion eine zusätzliche diapyknische Vermischung, die erheblich stärker 

sein kann als die explizit vorgegebene vertikale Modelldift'usivität. Dieser Effekt kann 

sich im ungünstigsten Fall auf die Gesamtzirkulation auswirken und zu unrealistischen 

Verteilungen von Temperatur und Salzgehalt auf lsopyknen führen (GERDES, 1988). 

Die numerisch bedingten Beschränkungen und Probleme, die mit der Verwendung des 

Vermischungsansatzes auflsopyknen verbunden sind, werden ausführlich von GERDES 

(1988) diskutiert. 

OLBERS et. al. (1985) finden im Tiefenbereich von 100 bis 800 m isopyknische Dif

fusionskoeffizienten die typischerweise bei 103 m 2 I s liegen, während im Tiefenbereich 

von 800 bis 2000 m Werte um 0.3 · 103m2 I s vorherrschen. Die im Modell verwendeten 

isopyknischen Diffusionskoeffizienten orientieren sich an diesen Ergebnissen. 

Die vertikale Vermischung wird in Zirkulationsmodellen des Ozeans gewöhnlich mit 

einem Ficksehen Diffusionsansatz parametrisiert. Die vertikale Vermischung beschreibt 

dabei Prozesse der kleinskaligen, dreidimensionalen Turbulenz, wie das Brechen von in

ternen Wellen, Doppeldiffusion und Effekte der nichtlinearen Zustandsgleichung. Die 

räumliche Struktur der vertikalen Diffusion ist nur ungenügend bekannt, so daß in ozea

nischen Zirkulationsmodellen häufig ein möglichst plausibler und den numerischen Sta

bilitätsforderungen genügender, konstanter Wert verwendet wird. Eine aus Beobach· 

tungenableitbare realistischere Parametrisierung erlaubt eine vertikale Vermischung, 

die invers proportional zur lokalen Brunt-Väisälä-Frequenz N ist (GARGETT, 1984): 
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ao · N-1 
m2 8p 0 -: -< 
s 8z 

Kv,Kd = (4.9) 

1.0 
m2 8p > 0 -: 
s 8z-

ao = lo-7 
m2 
-;2' 

mit 

N = ( _![llpf'' 
p8z 

als Maß für die statische Stabilität. Damit wird der vertikale Diffusionskoeffizient 

abhängig von der Dichteschichtung und von internen Wellen. Mit der hier gewählten 

Formulierung für den vertikalen b.zw. diapyknischen Diffusionskoeffizienten variieren 

Kv und Kd .zwischen sehr kleinen Werten im Bereich der Pyknokline von 10-5 m2/ a bis 

.zu typischen Werten von w-4 m2 I 8 im tiefen Ozean. 

Wesentliche Effekte dieser Parametrisierung sind die Erhöhung der vertikalen Diffu

sivität im tiefen Ozean und eine damit verbundene Zunahme von Temperatur und 

Salzgehalt in der Tiefe, während im Bereich der Pyknokline vergleichsweise kleine ver

tikale Diffusionskoeffizienten erzeugt werden, wodurch größere vertikale Dichtegradien

ten aufrechterhalten werden können. Im Vergleich zu einem klein gewählten konstanten 

vertikalen Diffusionskoeffizienten ergibt sich nach CUMMINS et. al. (1990) aus der ver

ringerten Temperaturdifferenz .zwischen Ozeanoberfläche und tiefem Ozean und unter 

der Bedingung eines konstanten polwärtigen Wärmetransports eine Zunahme der zonal 

integrierten Massentransports. 

Durch die Verwendung einer von der Stabilitätsfrequenz abhängigen vertikalen Ver

mischung können zwischen der ersten und zweiten Modellschicht lokal Werte für Kd 

erreicht werden, die geringer als 10-5m2/ a sind, so daß der diffusive Austausch über 

diese Grenzfläche stark herabgesetzt wird. Dies ist physikalisch durchaus sinnvoll, da 

die obere Schicht im Modell die Deckschicht repräsentiert, und sich diese im realen 

Ozean durch andere Eigenschaften auszeichnet als die darunterliegenden Wassermas

sen. Bei ersten Experimenten mit dem isopyknischen Diffusionsansatz ergaben sich 

jedoch in Frontalregionen in der oberen Modellschicht numerische Instabilitäten, die 

auf einen zu geringen vertikalen Diffusionskoeffizienten zurückzuführen sind. Ein klei

ner vertikaler, von der Stabilitätsfrequenz abhängiger Diffusionskoeffizient führt dann 
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bei stabiler S<:hichtung zu einer "diffusiven Isolation" der oberen von den darunter

liegenden Modellschichten. Während sich bei Verwendung einer Relaxationsbedin

gung die Modelltemperaturen und -salzgehalte an vorgegebene Oberß.ächenwerte an

passen, entfillt diese Möglichkeit bei Benutzung der Flußrandbedingung. Dies kann bei 

einem längeren Integrationszeitraum und unter ungünstigen dynamischen Bedingun

gen trotz vergleichsweise kleiner Oberß.ächenilüsse zu oberß.ächennahen Erwärmungen 

oder Abkühlungen führen, die unrealistische Werte annehmen. Dieses Problem kann 

grundsätzlich auch bei kartesischer Vermischung auftreten, allerdings wurde dieser nu

merische Effekt nur mit isopyknischer Diffusion beobachtet. Durch eine experimentell 

bestimmte untere Grenze von l«<t = 5 ·10-5m2/ 8 in der zz-Komponente des Diffusions

tensors (GI. 4.6) konnte dieses Problem beseitigt werden. 

Tabelle 4.2 faßt die wichtigsten gemeinsamen Modellparameter der Experimente in den 

Kapiteln 6 und 7 zusammen, wobei neben den beiden beschriebenen Di:ffusionsparame

trisierungen auch zwei Experimente mit konstanter vertikaler Vermischung untersucht 
werden. 

K«t 
r-1 
..,-1 

1 Tag 

1 Stunde 

4.0 ·104 m 218 

10-2 m2/8 

1()3m218 

Go • N-1 m2 I 8, Go = 10-7 m2 I 8 2 , bzw. 10-4 m2 I 8 const. 

[(1()3 - 3 · 102)exp•/500m + 3 · 102] m2 I 8 

Go· N-
1 

m
2 I 8, Go= 10-7 m2 I 8 2 ; Kdmin = 5 • 10-15m2 I 8 für k = 1 

30 Tage 

[(1/30 Tage - 1/250 Tage )exp•/500m + 1/250 Tage ]-1 

Tabelle 4.2: Die wichtigsten Modellparameter der Experimente 
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4.2 Beobachtungsdaten 

4.2.1 Wärme:ftuß 

Für die Assimilation von Oberflächenflußbeobachtungen in das Modell wird ein Daten

satz mit ausreichender Datenüberdeckung zwischen 30° S und 75° N und von ausrei

chender Qualität benötigt. Diese Forderungen erfüllt der COADS-Datensatz ("Com

prehensive Ocean Atmosphere Data Set", WOODRUFF et. al., 1987). Der COADS

Datensatz basiert auf ca. 70 Millionen maritimen Wetterbeobachtungen von 1854 bis 

1979, die hauptsächlich von Handelsschiffen aufgezeichnet wurden. Dem Benutzer steht 

ein aufbereiteter globaler meteorologischer Datensatz mit monatlicher Auflösung auf 

einem 2° x 2° Gitter zur Verfügung. Fehler in diesem Datensatz sind insbesondere auf 

unterschiedliche Meßmethoden, die Verwendung unterschiedlicher Instrumente sowie 

verkehrte Schiffspositionen zurückzuführen (WOODRUFF et. al., 1987). Eine einge

hende Diskussion über systematische und zufällige Fehlerquellen bei der Berechnung 

der Komponenten des Energieflusses an der Meeresoberfläche aus historischen Daten ist 

in ISEMER (1987) zu finden. Der in dieser Arbeit verwendete Oberflächenwärmeß.uß 

und die in Abschnitt 4.2.2 zur Berechnung des Frischwasserflusses benutzte Verdun

stungsrate wurden mit einem korrigierten Windfeld und revidierten Bulk-Koeffizienten 

aus den meteorologischen Basisvariablen des COADS-Datensatzes neu berechnet (ISE

MER & HASSE, 1991, ISEMER, pers. Mitteilung, 1992). 

Der Wärmefluß an der Grenzfläche Ozean-Atmosphäre setzt sich zusammen aus der 

kurzwelligen und langwelligen Nettostrahlung, sowie aus den latenten und sensiblen 

Wärmeflüssen. Die langwellige Nettostrahlung wird vom atmosphärischen Wasser

dampfgehalt sowie der Wolkenbedeckung beeinfl.ußt und bewirkt einen Wärmeverlust 

des Ozeans. Die räumlichen und jahreszeitlichen Schwankungen der langwelligen Net

tostrahlung sind vergleichsweise gering, ein typischer Wert für diese Strahlungskompo

nente liegt in mittleren Breiten bei -40 W/m2 • Der sensible Wärmeß.uß trägt nur im 

Bereich der westlichen Randströme wesentlich zum Energieaustauch zwischen Ozean 

und Atmosphäre bei, da dort die größten Temperaturdifferenzen zwischen kalter Fest

landstuft und warmen Wassermassen auftreten. In diesen Regionen kann der sensible 

Wärmeß.uß im Winter Werte unter -150W/m2 erreichen. 

Der Netto-Wärmeß.uß durch die Ozeanoberfläche wird hauptsächlich vom Residuum 

der kurzwelligen Nettostrahlung und dem latenten Wärmeß.uß gebildet. Die solare 

Nettostrahlung ist im wesentlichen eine Funktion der Wolkenbedeckung und des Son-
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nenstandes. Der latente Wärmeßuß wird durch die Windgeschwindigkeit, die Luft

feuchtigkeit und die Temperatur bestimmt, maximale Wärmeabgaben des Ozeans von 

etwa 400W/m2 treten im Dezember im Bereich der Golfstromregion auf. Sowohl die 

kurzwellige Nettostrahlung als auch der latente Wärmefluß unterliegen großen räumli

chen und jahreszeitlichen Schwankungen (ISEMER & HASSE, 1987). 

Abb. 4.1 zeigt den aus allen Wärmeßußkomponenten resultierenden Jahresmittelwert 

des Oberflächenwärmeßusses, wobei die Beobachtungen auf das Modellgitter interpo

liert wurden. Die größte Wärmeabgabe erfolgt im Bereich des Golfstroms und seiner 

Fortsetzung mit mehr als 225 W/m2 • Im gesamten subarktischen Wirbel sowie in den 

Bereichen der Labrador- und der Norwegensee wird im Jahresmittel Wärme vom Ozean 

an die Atmosphäre abgegeben. Wärmeaufnahmen des Ozeans sind besonders in den 

-----·-
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Abbildung 4.1: Jaluemüttelwert des Oberlläcb irmefl b • 
COADS D t (WOOD enw: usses, asJerend auf 

- a en RUFF et. al., 1987). Isolinienabstand: 25 Wfm2. 
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Auftriebsgebieten vor Westafrika (> 100 Wfm2 ) und Südwestafrika (> 150 Wfm2 ), 

sowie im Bereich der innertropischen Konvergenzzone zu finden (> 75 W/m2). Der 

entlang der nordamerikanischen Küste :ßießende kalte Labradorstrom bewirkt im Jah

resmittel eine Wärmeaufnahme des Ozeans in dieser Region bis zu 75 Wfm2 • Der 

zentrale Teil des subtropischen Nordatlantiks ist durch einen Wärmeverlust von etwa 

25 W fm2 gekennzeichnet. 

4.2.2 Frischwasserfluß 

Der Frischwasserfluß durch die Meeresoberfläche wird aus der Differenz Verdunstung 

minus Niederschlag gebildet. Die Verdunstungsrate wird aus dem latenten Wärmefluß 

der in Abschnitt 4.2.1 beschriebenen COADS-Daten bestimmt. Die Niederschlagsdaten 

entstammen der Arbeit von DORMAN & BOURKE (1981). Die Niederschlagsmessun

gen basieren auf Schiffsmeldungen der Jahre 1950 bis 1974. Dabei wurden die Nieder

schlagshäufi.gkeit, der Typ und die Intensität des Niederschlags aufgezeichnet. Die 

Daten sind als Monatswerte mit einer Auftösung von 5° in zonaler und 2° in meridio

naler Richtung verfügbar. Durch die Einbeziehung vermehrter Schiffsmeldungen in die 

Niederschlagsberechnungen konnten DORMAN & BOURKE darauf verzichten, Nieder

schlagsmessungen von Landstationen auf Ozeangebiete ohne Messungen extrapolieren 

zu müssen. Die so erhaltenen Niederschlagsdaten stellen trotz der teilweise ungenauen 

Messungen auf Schiffen eine bedeutende Verbesserung gegenüber älteren Schätzungen 

des Niederschlags dar (z. B. BAUMGARTNER & REICHEL, 1975). DORMAN & 

BOURKE schätzen die Fehler im Niederschlag auf maximal ± 20% in Regionen mit 

ausreichender Datenüberdeckung. Größere Fehler wegen zu geringer Datendichten sind 

in den subpolaren Regionen, dem nordäquatorialen Bereich und besonders in weiten 

Teilen des zentralen Südatlantiks zu erwarten. 

Die Verdunstungs- und Niederschlagsdaten wurden mit Hilfe der objektiven Analyse 

auf das Modellgitter interpoliert. Abb. 4.2 zeigt den Jahresmittelwert des Frischwas

serllusses. In den subpolaren Gebieten überwiegt der Niederschlag, minimale Werte für 

den Frischwasserfluß sind westlich der britischen Inseln zu finden ( < -O.Sm/Jahr). 

Im Bereich der innertropischen Konvergenzzone überwiegt der Niederschlag die Ver

dunstung mit einem Frischwasserfluß kleiner -l.OmfJahr. Verdunstungsüberschuß 

tritt im Jahresmittel insbesondere in den Subtropen der beiden Hemisphären (> 
2.0mfJahr) und im Bereich der Golfstromregion (> 2.2mfJahr) auf. SCHMITT 
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Abbildung 4.2: Jahresmittelwen des Friscbwasserflusses. 
VerdustUllg: OOADS-Daten (WOODRUFF et. al., 1987), 
Niederschlag: DDRMAN k BOURKE (1981). 
Isolinienabstand: 0.2 mfJahr. 

et. al. (1989) erhalten mit den Wärmeßußdaten von BUNKER (1976) sowie mit den 

Niederschlagsdaten von DORMAN k BOURKE (1981) für den Jahresmittelwert des 

Frischwusedlusses im Nordatlantik qualitativ das gleiche Bild. Der Frischwasserfluß 

bei SCHMITT et. al. ist jedoch südlich von 30° N durch die Verwendung geringerer 

Windgeschwindigkeiten und anderer Bulk-Koeffizienten, die bei der Berechnung der 

Verdunstung eingehen, systematisch um ca. 0.3 bis 0.4 mfJahr geringer als bei den 

hier verwendeten Daten. 
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4.2.3 Hydrographische Daten 

In dieser Arbeit werden zwei hydrographische Datensätze verwendet. Dabei handelt 

es sich um den klimatologischen Atlas von LEVITUS (1982) und um einen aus hydro

graphischen Stationsdaten zusammengestellten Datensatz. 

In den globalen Levitus-Atlas gehen über 1.5 Millionen Messungen aus Schöpferdaten 

sowie aus MBTs und XBTs ("Mechanical/Expandable Bathythermograph") ein. Der 

Atlas enthält auf einem 1° x 1° Gitter klimatologisch gemittelte Daten für Temperatur, 

Salzgehalt und Sauerstoff in 32 Tiefenstufen. Eine Beschreibung der Datenquellen, 

der Qualitätskontrolle sowie der Analysemethoden ist in LEVITUS (1982) zu finden. 

Bedingt durch die klimatologische MitteJung besitzen die Levitus-Daten in zentralen 

Ozeangebieten eine Horizontalskala von 5° bis 10° und von 2° bis 3° an den Oze

anrändern (OLBERS et. al., 1985). Während großskalige ozeanographische Strukturen, 

wie z. B. das Mittelmeerwassersignal im Nordatlantik in den Atlas-Daten reproduziert 

werden, sind insbesondere die Gradienten in den Tracerverteilungen der Randstrom

bereiche stark geglättet. Als Beobachtungsdaten werden die Jahresmittelwerte der 

potentiellen Temperatur und des Salzgehalts aus dem Levitus-Atlas herangezogen. 

Der hydrographische Stationsdatensatz aus dem Atlantik setzt sich zusammen aus hi

storischen und neueren Schöpferdaten sowie CTD-Messungen, die auf Standardtiefen 

interpoliert wurden (Abb. 4.3a,b). Tabelle 4.3listet die dem Gesamtdatensatz zugrun

deliegenden Einzeldatensätze und Expeditionen auf. 

Konzeptionell bietet das adjungierte Verfahren in Verbindung mit der Kostenfunktion 

(Gl. 2.15) die Möglichkeit eines direkten Vergleichs hydrographischer Stationsdaten 

mit den entsprechenden Modellvariablen. Dazu müßten die Modellvariablen bei jeder 

Berechnung der Kostenfunktion auf die Beobachtungskoordinaten interpoliert werden. 

Die Realisierung eines solchen Modell-Daten Vergleichs ist jedoch technisch sehr viel 

aufwendiger als der in dieser Arbeit beschrittene Weg einer räumlichen Mittelung der 

hydrographischen Daten vor Beginn der Assimilationsexperimente. Zu diesem Zweck 

wurden alle 5700 Vertikalprofile, die sich innerhalb des Modellgebiets zwischen 30° S 

und 75° N befinden, aus dem hydrographischen Gesamtdatensatz extrahiert. Sämtli

che Temperatur- und Salzgehaltsdaten innerhalb einer Modellbox wurden mit gleichem 

Gewicht auf den entsprechenden Modellgitterpunkt interpoliert. Damit stehen die hy

drographischen Daten an den Modellgitterpunkten zur Verfügung und es entfällt die 

Interpolation während der Assimilationsexperimente. Der mit dieser Interpolation ver-
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Abb. 4.3a 

bundene horizontale Positionsfehler beträgt maxima\1.4°, womit eine deutlich kleinere 

Horizontalskala als bei den Levitus-Daten erreicht wird. Aus diesem Grund sind bei den 

Experimenten mit hydrographischen Daten insbesondere dort unterschiedliche Ergeb

nisse zu den Levitus-Daten zu erwarten, wo die horizontale Glättung im Levit.us-Atla.a 

größer ist als die horizontale Modellauflösung, beispielsweise in den Gebieten des Golf
stromt und des Nordatlantischen Stroms. 

In Abb. 4.4 ist exemplarisch der Salzgehalt in einer Tiefe von 275 m dugestellt. 

Bedingt durch fehlende Daten. ergibt sich ein lückenhaftes Bild der Salsgehalta

verteilung. Zudem ist in den gemittelten Daten besonders im Bereich des Golf
dromt/Nordatla.ntischen Stroms eine verrauschte Struktur erkennba.r, die auf du 

Mäandrieren des Golfstroma, auf Wirbel und auf saisonale Einflüsse in den Ausgangs-
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Abbildung 4.3: Verteilung des hydrographischen Stationsdatensatzes, 
a) zeitlich, b) räumlich. 

daten zurückzuführen ist. Als auff"alligste Erscheinung ist neben den starken Salzge

haltsgradienten im Bereich des westlichen Randstroms die Zentralwassermassengrenze 

mit starken Gradienten zwischen Westafrika und Südamerika erkennbar. 

Ein Problem bei der Verwendung hydrographischer Daten in einem Modell mit sta

tionärem Antrieb stellt die in den Beobachtungen enthaltene zeitliche und räumliche 

Variabilität dar. Mesoskalige Wirbel und der Jahresgang von Temperatur bzw. Salz

gehalt können vom Modell nicht reproduziert werden und müssen daher bei der Feh

lerabschätzung in der Kostenfunktion (GI. 2.15) berücksichtigt werden. Die Wahl der 

Beobachtungsfehler wird im folgenden Abschnitt 4.3 näher beschrieben. 
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Datensatz Expe 1 1on I d'f I Autor 

Aufbereitete hydrographische Daten vom REID (pers. Mitteilung, 1989), 

National Oceanographic Data Center, U.S.A. Scripps Institution of Oceanography, 

La Jolla, U.S.A. 

Hydrographische Messungen aus dem Nordatlantik LUYTEN & STOMMEL (1987) 

Hydrographische Messungen aus dem Nordatlantik, FUKUMORI et. al. (1991) 

aufgenommen zu Beginn der 80er Jahre 

Poseidon, Reise Nr. 138 KRAUSS et. al. (1990) 

Meteor, Reise Nr. 4, Kapverdenexpedition SIEDLER et. al. (1987) 

Meteor, Reise Nr. 6, Atlantik 87/88 MÜLLER et. al. (1988) 

Meteor, Reise Nr. 9, Barlavento Expedition ZENK et. al. (1989) 

Meteor, Reise Nr. 15, WOCE Südatlantik SIEDLER et. al. (1992) 

Oceanus, Reise Nr. 133 WARREN & SPEER (1990) 

South Atlantic Ventilation Experiment (SAVE), OCEANIC DATA FACILITY, 
Leg 1-3 Scripps Institution of Oceanography, 

La Jolla, U.S.A, (1988) 

Tabelle 4.3: Einzelne Datensätze und Expeditionen, die zur Erstellung eines 
Gesamtdatensatzes für Temperatur und Salzge.halt benutzt wurden. 

4.3 Experimentelles Vorgehen 

Das Jahresmittel der Windschubspannungen wird der Arbeit von HELLERMAN & 

ROSENSTEIN (1983) entnommen. Wie bereits in Kapitell dargelegt, wird auf eine 

Einbeziehung der Windschubspannungen in den Optimierungsprozeß verzichtet. Die 

Sensitivitit der Lösungen des Inversmodells gegenüber einem geänderten Windfeld 
wird jedoch in Kapitel 8 untersucht. 

Alle Experimente werden von den beobachteten Temperatur- und Salzgehaltsverteilun

gen und von den beobachteten Oberfliehenflüssen aus gestartet. Im Fall der hydrogra

phischen Stationsdaten liegen an etwa 81% der Modellgitterpunkte Beobachtungen vor. 

An den Modellgitterpunkten ohne hydrographische Daten werden die Levitus-Daten 

als Anfangaschitzungen herangezogen. Die Kostenfunktion enthilt für diesen Fall je

doch nur Modell-Daten DifFerenzen für die hydrographischen Stationsdaten. Die An

fangaschitzungen für die Geschwindigkeitsfelder werden vorweg durchgeführten "Spin 
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Abbildung 4.4: Ausschnitt der auf das Modellgitter interpolierten hydrographi
schen Daten. Dargestellt ist der Salzgehalt in 275 m Tiefe. Isolinienabstand: 
0.1 PSU. Aus Gründen der besseren Darstellbarkeit wurden die an verein
zelten Modellgitterpunkten fehlenden hydrographischen Beobachtungen durcb 
Levitus-Daten ergänzt. 

Up"-Experimenten entnommen, die ihrerseits von den klimatologischen Verteilungen 

des Levitus-Atla.s aus gestartet wurden (vgl. Kapitel5.1). Damit ist gewährleistet, daß 

einerseits die Modellgeschwindigkeiten zu Beginn eines Experiments nicht zu sehr von 

einem aus den Beobachtungen ableitbaren geostrophischen Geschwindigkeitsfeld ab

weichen, und andererseits keine numerischen Probleme, wie sie bei einem Modellstart 

ohne Anfangsgeschwindigkeitsfeld auftreten können, entstehen. 

Die Experimente des folgenden Modellvergleichs lassen sich anhand zweier Untertei

lungen charakterisieren. Die Unterschiede basieren zum einen auf der Formulierung der 

Diffusion in kartesischen oder isopyknischen Koordinaten sowie zum anderen auf den 

beiden Datensätzen für Temperatur und Salzgehalt in Form des Levitus-Atlas bzw. des 

hydrographischen Stationsdatensatzes. Im Mittelpunkt des Interesses steht dabei die 

Frage der Reproduzierbarkeit der beobachteten Felder durch das Modell innerhalb noch 
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festzulegender Fehlergrenzen für die Beobachtungen. Hierbei soll au~h untersu~t wer

den ob und inwieweit die aus physikalischer Sicht sinnvollere isopyknische Vemnschung 

in d~m hier verwendeten Inversmodell der kartesischen Vermischling überlegen ist. Fer

ner soll geklärt werden, ob die hydrographischen Stationsdaten mit einem stationären 

Modellzustand kompatibel sind. Wenn ja, wo existieren Unterschiede zu den Atlasda

ten von Levitus? 
Tabelle 4.4 gibt eine Zusammenfassung der wichtigsten Eigenschaften der Experimente 

und ihrer Unterschiede. 

jExp · ent enm jKARLEVjiSOLEVjCONLEVjKARHYDjiSOHYDjCONHYDj 

Beobachtungen Nettowärmefluß und Verdustung: COADS-Daten 

der Ober- (WOODRUFF et. al., 1987), 

:ßächenfiüsse Niederschlag: DORMAN & BOURKE (1981) 

Hydrographische Jahresmittel aus Hydrographische Stations-
Beobachtungen Levitus-Atlas (1982) daten (siehe Tab. 4.3) 
Dift'usionspara- kart. iso.fdiap. kart. kart. iso./diap. kart. 
metrisierung vert. f(N) konstant vert. f(N) konstant 

Tabelle 4.4: Kurzbezeichnungen der Experimente und ihre Unterscbiede. 
iso.fdiap.: isopylmiscb.efdiapylmiscb.e DiJfusion. kart.: DiJfusion in Koordi
natenrichtung, bei KARLEV und KARHYD in der vertilralen Richttmg 
variabel in Abhäugiglceit von der Stabilitätsfrequenz N. 

In den in Kapitel 3 beschriebenen Zwillingsexperimenten wurde ein optimaler Integra

tionszeitraum von 100 bis 1000 Tagen für die Assimilationsexperimente ermittelt. Ähn

liche Integrationszeiträume konnten für das Atlantikmodell aus Vorexperimenten abge

leitet werden. Für die im folgenden dargestellten Experimente wird deshalb zunächst 

ein Integrationszeitraum von einem Jahr gewählt. Innerhalb dieses kurzen Integrati

onszeitraums erfolgt eine Anpassung der ober:ßächennahen Schichten an den thermo

halinen Antrieb. Gegen Ende der jeweiligen Optimierung wird die Integrationszeit auf 

fünf Jahre ausgedehnt, um eine ozeanische Anpassung der tieferen Modellschichten an 

den thermohalinen Antrieb zu ermöglichen. Zusätzlich wurden die Experimente mehr

mals mit den Endwerten vorhergehender Iterationen als neuen Anfangsschätzungen 

gestartet. Die Verlängerung des Integrationszeitraums in Verbindung mit der Reinitia

lisierung ermöglicht eine Adjustierung der Hauptsprungschicht an einen thermohalinen 

Antrieb, der sich gegen Ende der Optimierung nur noch wenig verändert. Auf diese 

Weise werden Ventilationszeiten von ca. 10 bis 20 Jahren für die Thermokline erreicht, 
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wie sie von SARMIENTO {1982) und von COX & BRYAN {1984) für den subtro

pischen Wirbel in numerischen Modellen identifiziert wurden. Ein anderer positiver 

Effekt des längeren Gesamtintegrationszeitraums ist das Verschwinden der durch den 

"Bottom Torque"-Term in der barotropen Vorticitygleichung hervorgerufenen starken 

Meridionalzellen der zonal integrierten Stromfunktion in Äquatornähe, wie sie von 

SARMIENTO & BRYAN {1982) beschrieben wurden. Dieser physikalisch unrealisti

sche Effekt in primitiven Gleichungsmodellen resultiert aus der Inkompatibilität einer 

vorgegebenen Anfangsdichteverteilung mit der Bodentopographie und verschwindet im 

Fall eines prognostischen Modells nach einigen Jahren Integrationszeit. 

Die Festlegung der Beobachtungsfehler in Inversmodellen stellt aufgrund nicht vorhan

dener Fehlerabschätzungen bei den verwendeten Datensätzen ein häufig auftretendes 

Problem dar (OLBERS et. al., 1985, HOGG, 1987). So liefert der Levitus-Atlas nur 

horizontal und beckenweit gemittelte Standardfehler { = mittlerer Fehler des arithmeti

schen Mittelwerts) für den Atlantik, die in dieser Arbeit als Beobachtungsfehler für die 

Levitus-Daten dienen. Abb. 4.5a,b zeigt die Beobachtungsfehler für die Levitus-Daten. 

Der Fehler in der Temperatur erreicht in Oberflächennähe, bedingt durch saisonale 

Einflüsse und mesoskalige Wirbel, Werte von 1.4 °0, minimale Werte treten in mittle

ren Tiefen mit 0.2 oc auf, bevor der Fehler in Bodennähe wieder geringfügig auf 0.3 °C 

zunimmt. Der Salzgehaltsfehler zeigt eine monotone Abnahme von 0.28 PSU an der 

Oberfläche bis auf 0.02 PSU in Bodennähe. 

Bei den gemittelten hydrographischen Stationsdaten wird der Versuch einer regionalen 

Fehlerabschätzung unternommen. Dazu wurden bei der bereits beschriebenen Interpo

lation der Stationsdaten auf die Modellgitterpunkte die Standardfehler berechnet und 

anschließend für sechs verschiedene Modellregionen (siehe Abb. 6.5) regional gemittelt. 

Die entsprechenden Kurven in Abb. 4.5a,b zeigen am Beispiel der Bobachtungsfehler 

für den westlichen Randstrombereich deutlich geringere Fehler als die Levitus-Daten. 

Als untere Fehlergrenze werden 0.01 °C für die Temperatur und 0.01 PSU für den 

Salzgehalt zugelassen. Niedrigere Werte würden allgemein akzeptierten Genauigkeits

annahmen über klimatologische Daten widersprechen (vgl. OLBERS et. al., 1985). Auf 

eine Darstellung der anderen regional bestimmten Fehler wurde wegen der ähnlichen 

Amplitude zu dem hier gezeigten Beispiel verzichtet. Die in Kapitel 2.2 dargestellte 

Verknüpfung zwischen Beobachtungsfehler und Stationaritätsforderung wird an dieser 

Stelle auf die Beobachtungsfehler der Levitus-Daten angewendet. Mit der gewähl

ten Stationaritätsforderung von r = 20 Jahren dürfen sich die lokalen Temperatur

oder Salzgehaltswerte extrapoliert über 20 Jahre um den gleichen Betrag wie ihr je-
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Abbildung 4.1: Beobachtungsfehler O'oiJ• für 
aJ Temperatur in °0 und b) Salzgehalt in PSU. 
Durchgezogene Linien: Levitus-Daten, 
gestrichelt: Hydrographische Stationsdaten, westlicher Randstrombereich. 

welliger Beobachtungsfehler ändern. Die daraus resultierenden zeitlichen Änderungen 

entsprechen in etwa der langjährigen Variabilität der großskaligen ozeanischen Zirku

lation, wie sie von LEVITUS (1989) für zwei 15 Jahre auseinanderliegende Zeiträume 

im Nordatlantik festgestellt wurden. Da die Stationaritä tsfehler im Gegensatz zum 

Beobachtungsfehler eine Modelleigenschaft charakterisieren, wird für spätere Modell

vergleiche der Stationaritätsfehler aus den Levitus-Daten auf die Experimente mit den 

hydrographischen Stationsdaten übertragen. 

Der für den Oberflächenwänneßuß angenommene Fehler von 25 Wfm2 ist mit dem. 

von ISEMER et. al. {1989) mit einem Inversmodell geschätzten Fehler von 21.5 W/m2 

vergleichbar. Dieser Wert liegt auch im mittleren Bereich der von ISEMER (1987) 

angegebenen maximalen Unsicherheiten von 52 W/m2 für den systematischen und von 

8 W/m2 für den zufilligen Fehler des Jahresmittels im Oberftächenwä.tmeft.uß, basierend 

auf BUNKER-Daten (BUNKER & GOLDSMITH, 1979). Eine Zusammenfassung glo
baler Schitzungen der Frischwasserß.üase und ihrer qualitativen Ungenauigkeiten geben 

PEIXOTO .k OORT {1992). Für den Beobachtungsfehler des Frischwasserflusses an 

der Meeresoberfliehe liegen nur ungenaue Schätzungen vor (SCHMITT et. al., 1989). 

In dieser Arbeit wird ein Wert von 0.5 mfJah.f' angenommen. 
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5 Ergebnisse des Vorwärtsmodells 

Bevor in den folgenden Kapiteln auf die Ergebnisse des Inversmodells eingegangen wird, 

soll in diesem Kapitel anhand zweier Experimente die Notwendigkeit zur Optimierung 

der thermohalinen Ober:Hächen:Hüsse dokumentiert werden. Es soll gezeigt werden, daß 

weder die Newton-Randbedingung noch die Flußrandbedingung zu jeweils gleichzeitig 

akzeptablen Ergebnissen für die Hydrographie und die thermohalinen Oberflächenflüsse 

führen. 

Die beiden Experimente verwenden eine stabilitätsfrequenzabhängige vertikale Ver

mischung und unterscheiden sich hinsichtlich der Formulierung des thermohalinen An

triebs. Das erste Experiment wurde mit der bei thermohalin angetriebenen Modellen 

häufig verwendeten Newton-Randbedingung durchgeführt (Zeitskala: 30 Tage). Im 

zweiten Experiment sind die thermohalinen Randbedingungen in Form von zeitlich 

konstanten Flußrandbedingungen implementiert, wozu die im vorhergehenden Kapi

tel beschriebenen beobachteten Ober:Hächen:ß.üsse benutzt wurden. Heide Experimente 

wurden von den hydrographischen Verteilungen des Levitus-Atlas aus gestartet. 

5.1 Experiment mit Newton-Randbedingungen 

Die Abbildungen 5.1, 5.2 zeigen den aus der Newton-Randbedingung diagnostizierten 

Ober:ß.ächenwärme:ß.uß und einen Temperaturschnitt entlang 31° W für den Modellzu

stand nach 120 Jahren Integrationszeit. Das Modell befindet sich zu diesem Zeitpunkt 

in den tieferen Schichten noch nicht im stationären Modellgleichgewicht, trotzdem las

sen die Abbildungen einige Rückschlüsse auf den Realitätsgrad der Oberflächenflüsse 

und der hydrographischen Verteilungen zu. 

Der in Abb. 5.1 dargestellte Wärmefluß reproduziert zwar qualitativ einige großskalige 

Phänomene des beobachteten Wärme:ß.usses, wie etwa starke Wärmeabgabe im west

lichen Randstrombereich und äquatoriale Wärmeaufnahme, lokal sind jedoch erhebli

che Unterschiede zu den Beobachtungen festzustellen (vgl. Abb. 4.1). Beispielsweise 

ist im westlichen Randstrombereich des Modells die Wärmeabgabe auf ein schmales 

Gebiet entlang der amerikanischen Küste beschränkt, während in den Beobachtun

gen ein wesentlich größerer Bereich mit erhöhter Wärmeabgabe enthalten ist. Die 

Region mit starker Wärmeaufnahme südlich von Grönland entspricht ebenfalls nicht 

den Beobachtungen und ist ursächlich mit der Advektion zu kalten Ober:Hächenwas-
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Abbildung 5.1: Oberßäcllenwärmeßuß nac.h 120 Ja.hren Integrationszeit (New
tOil-Randbedingung). Isolinienabstand: 25.0 Wfm2

• 

aen in diesem Modellbereich verbunden, wodurch der Modellozean über die Newton

Randbedingung zu einer Wärmeaufnahme gezwungen wird (näheres dazu in Kapitel 

6.2.1). Die starke Wärmeabgabe an der nördlichen Modellgrenze ist auf die Advektion 

1u warmen Wassera mit dem Nordatlantischen Strom und dem Norwegenstrom in dieser 

Region nrii.cbuführen. Die zum Teil erheblichen Abweichungen der Oberftächenßüsse 

von den Beoba.chtungen lassen sich auch mit dem hier nicht dargestellten Frischwas

aerllul belegen, der insbesondere im Bereich der Golfstromfortsetzung und im Modell

gebiet nördlich von etwa 600 N unrealistische Strukturen und Werte aufweist. 

Bedingt durch die Anpassung von Oberllä.ehentemperaturen und -salzgehalten an vor

gegebene Werte auf Zeitskalen von einigen Tagen oder Wochen bleibt die Modellhydro

graphie in den oberen Modellniveaus relativ nahe bei den Beobachtungen ( Abb. 5.2). 
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Abbildung 5.2: Potentielle Temperatur entlug 31° W nacb 120 Jaluen Inte
grationszeit {Newton-Randbeclingrmg). Isolinieuabstand: 0.5 °0. 

5.2 Experiment mit Flußrandbedingungen 

Im folgenden soll die zeitliche Entwicklung des ModeDnstands mit den beobachteten 

Oberflichenflüaaen als thermohaliner Antrieb dargestellt werden. IDerzu wurde du 

Experiment über einen Zeitraum von 600 Modelljahren vorwirb integriert. 

Die über weite Modellbereiche vorherrechende Wirmea.bgabe bewirkt nnkhst eine 

Abkiihlung der WusermuseD in den aerdnlen OR&Dbereichen. Der WinDegewinn in 
Äquat.ornähe, entlang der afrihnischen Auftriebsgebiete, vor Neufundland und an der 

aüdameribniac:hen Kiiate (vgl. Abb. 4.1) kann den weitriumigeren AbkWunptrend 

nicht unterbinden. Zu Besinn der Jntesration sind die Wirm~ranaporle aus der An
paaallllglsone heraus nach Norden au schwach, um den Wirmeverlust ausgleichen au 

können. Bereits nach 25 Modelijahren ist jedoch eine starke Umwibsbewegung ent

standen, die ihr Maximum bei 1 'fO N hat und seitweise über 100 S11 ( 1 S11 = toe m3/•) 

beträgt (Abb. 5.3). Mit dieser ttarken Umwilsbewegung versucht das Modell, die 
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Abbildung 5.3: a) Zonal integrierter Volumentransport nach 120 Jahren Inte
grationsseit (Flußrandbedingung). Isolinienabstand: 5.0 Sv. b) Zeitserie des 
.zonal integrierten Volumentransports bei 17° N in 1088.5 m Tide. 

Wärmeverluste über die Oberß.äche durch Zufuhr von Wärme aus der südlichen Rand

zone auszugleichen. Dieser Trend ist bis zu einer Integrationszeit von etwa 120 Jahren 

feststellbar. Anschließend kommt es auf einer Zeitskala von etwa 30 Jahren zum Zu

sammenbruch der meridionalen Umwälzbewegung. Danach bleibt lediglich die Ekman

Komponente der Umwälzbewegung erhalten, und im weiteren zeitlichen Verlauf sind 

keine weiteren drastischen Veränderung des Modellzustands festzustellen. Die Hy
drographie weist nach 500 Jahren Integrationszeit außerhalb des Einflußbereichs der 

südlichen Randzone nur geringe horizontale und vertikale Gradienten auf (Abb. 5.4). 
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Abbildung 5.4: Potentielle Temperatur entlang 37° N nacb 500 Jab.ren Inte
grationszeit {Flußrandbeclingung). Isolinienabstand: 0.5 °0. 

Aus Untersuchungen von GERDES et. al. (1991) geht hervor, daß sich beim hier 

verwendeten primitiven Gleichungsmodell mit einem Advektionsschema in Form von 

zentralen Differenzen besonders die großen Volumina der unteren Modellschichten im 

nicht vollkommen eingeschwungenen Zustand stark erwärmen. Durch diese nume

risch bedingte Erwärmung der tieferliegenden Modellschichten kann sich ein quasista

tionäres Modellgleichgewicht einstellen, obwohl die fiächengemittelten Beobachtungen 

der Oberß.ä.chenwärm.efl.üsse mit ca. -19 Wfm2 bei einem verschwindenden Wärme

transport über die südliche Herandung eine weitere Abkühlung des Ozeans zur Folge 

hätten. 

Zusammenfassend bleibt festzuhalten, daß sich bei Verwendung beobachteter Ober

fiä.chenfiüsse im quasistationären Modellzustand unrealistische hydrographische Ver

teilungen ergeben, die stark von den beobachteten Verhältnissen abweichen. Im umge

kehrten Fall belegt das Experiment mit Newton-Randbedingungen (Abschnitt 5.1), daß 

aus einem hydrographischen Modellzustand nahe bei den Beobachtungen unrealistische 

Oberftächenfiüsse resultieren. Daraus ergibt sich die Konsequenz, daß ein optimaler 

und "realistischer" Modellzustand unter Berücksichtigung der Beobachtungsfehler nur 

durch gleichzeitige Variation der Hydrographie und der Oberfiächenflüsse erreicht wer

den kann, was in den folgenden Kapiteln versucht werden soll. 
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6 Ergebnisse des Inversmodells 

Im Vordergrund dieses Kapitels steht der Vergleich der Modellergebnisse mit den Beob

achtungen. Zur Interpretation der Ergebnisse werden die großräumige Zirkulation und 

aus optimierten Feldem ableitbare Größen, wie etwa die Dichteß.üsse an der Ozean

oberfläche, herangezogen. Es wird hier keine vollständige Dokumentation der Modell

ergebnisse angestrebt. Vielmehr wird versucht, einen Eindruck von den Differenzen der 

verschiedenen Modellversionen untereinander und besonders zu den Beoba.chtungen zu 

vermitteln. Dabei werden einige Ursachen der Schwächen des verwendeten Inversmo

dells aufgezeigt, um letztendlich Hinweise :fiir Verbesserungen zu gewinnen. 

Zunächst wurde das Experiment KARLEV mit der in Kapitel 4 beschriebenen Mo

dellkonfi.guration und den entsprechenden Beobachtungen durchgeführt. Dabei traten 

in einigen Modellregionen erhebliche Abweichungen der optimierten Oberflächenflüsse 

von den Beobachtungen auf. Hierzu zeigt Abb. 6.1 den Oberftächenwärmefluß; in den 

Bereichen um 60° N und am Nordrand des Modellgebiets sind Wärmeabgaben des 

Ozeans bis zu 550 Wjm2 feststellbar. Innerhalb des nördlichen Modellbereichs kann 

an einigen Modellgitterpunkten die starke Abkühlung der Meeresoberfläche nicht mehr 

durch die Advektion von wärmeren Wassermassen ausgeglichen werden, so daß dort 

der Gefrierpunkt erreicht wird. Der größte Wärmeverlust des Modellozeans tritt mit 

bis zu 750 W/m2 entlang der amerikanischen Küste und im Bereich des Golfstroms 

auf. Diese enorme Wärmeabgabe steht im Zusammenhang mit dem bekannten Defizit 

des GFDL-Modells, die Separation des Golfstroms vom Kontinent bei Cape Hatteras 

richtig wiedergeben zu können (SARMIENTO, 1986). Die Ursachen des in primiti

ven Gleichungsmodellen zu lange der Küste folgenden Golfstroms sind bis heute nicht 

vollstindig geklärt. TREGUIER (1992) gibt als mögliche Gründe neben unzureichen

den Auilösungen des Modellgitters und der zur Initialisierung benutzten Daten, selbst 

bei den derzeit betriebenen wirbelauilösenden Modellen, insbesondere einen Mangel an 

Trägheit des Golfstroms aufgrundder ungenügenden räumlichen Auflösung und einer 
zu starken lateralen Reibung an. 

Aufgrund der zu weit nördlich stattfindenden Ablösung des Golfstroms von der Küste 

sind auch in dem hier verwendeten Modell die oberflächennahen Wassermassen entlang 

des amerikanischen Kontinents nördlich von etwa 35° N im Vergleich zu den Beobach

tungen zu warm. Um das Modell nahe bei der beobachteten Hydrographie halten zu 
können, ist eine starke Wärmeabgabe des Ozeans notwendig. 

Ähnliche Probleme wie beim Wärm.eß.uß treten mit dem hier nicht abgebildeten Frisch-
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Abbildung 6.1: Optimierter Obedlächenwärmdluß. Experiment KARLEV 
ohne Flußbegrensung. Iso.Iinienabstand: 25.0 W/m2• 

wasserfluß vor der amerikanischen Küste auf. Dort tra.nsportiert der Golfstrom salzrei

ches Wasser nach Norden, wo in der Realität der Labradorstrom sa.l.zärmeres Wasser 

nach Süden exportiert. Folglich versucht das Modell die hohen Salzgehalte durch einen 

Frischwa.sserfl.uß von bis zu -15.0 mjJa.hr auszugleichen. 

Weder die enormen Wärmeabgaben im nördlichen Modellbereich und a.n der amerika

nischen Küste noch die starken Niederschlagsüberschiiaae im Bereich des Golfstroms 

lassen sich mit Beobachtungen der thermohalinen Oberfl.ächen:ßüsse in Einkla.ng brin

gen. Aus diesem Grund wurde für die Wiederholung des Experiments KARLEV sowie 

für alle weiteren Experimente eine Flußbegrenzung für die Oberflächenflüsse im Mo

dell eingeführt. Mit dieser Einschränkung dürfen die lokalen Ober:ßächenftüsae maximal 

um das dreifache der jeweiligen a priori Fehler, also um maximal 75 W/m2 bzw. 1.5 

m/Jahf' von den beobachteten Werten abweichen. Es wird bei der Darstellung der 

folgenden Experimente gezeigt werden, daß die Flußbegrenzung im wesentlichen Aus

wirkungen auf die genannten Problemregionen hat, während für den größten Teil des 

Modellgebiets die Abweichungen innerhalb der a.ngegebenen Grenzen liegen. 
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6.1 Analyse der Kostenfunktion 

Sämtliche Experimente wurden mit dem in Kapitel 4 dargestellten experimentellen 

Konzept durchgeführt, bis keine weitere Verringerung der Kostenfunktion mehr erzielt 

wurde. Für die in Tabelle 6.1 aufgeführten Experimente liegt die Anzahl der benötig· 

ten Iterationen zwischen 28 (ISOHYD) und 53 (KARLEV). 
Zunä.chst werden einige Informationen, die eine Analyse der Kostenfunktion liefert, 

ausgewertet und im weiteren Verlauf dieses Kapitels auf ihre ozeanographische Bedeu· 

tung hin untersucht. 
In Tabelle 6.1 sind die jeweiligen Beiträge zur Kostenfunktion der einzelnen Expe. 

rimente zusammengefaßt. Alle Optimierungen wurden von den Beobachtungen aus 

gestartet, so daß am Ende der ersten Vorwärtsintegration die Beiträge der Beobach· 

tungsterme von Temperatur bzw. Salzgehalt zur Kostenfunktion noch nahe bei eins 

liegen, während die Stationaritätsterme den größten Anteil zur Kostenfunktion }Anfang 

ausmachen. Aufgabe des hier angewandten Inversverfahrens ist es, am Ende einer 

Optimierung einen Kompromiß zwischen der Forderung nach einem sta.tionären M~ 
dellzusta.nd und den Abweichungen des Modells von den Beobachtungen zu finden. 

Diese Forderung wird vom Modell erfüllt, da die Residuen der Stationaritätsterme in 

Kostenfunktion Kostenfunktion JEnde 

Experiment gesamt aufgeschlüsselt nach einzelnen Termen 

JAuiang JEnde To~~. So~~. 6.T 6.8 HT,ob• Hs,oh. 

KARLEV 7.02 1.57 1.91 1.78 1.20 1.11 1.83 1.79 

ISOLEV 7.30 1.67 1.92 1.64 1.63 1.41 1.67 1.80 

CONLEV 7.77 1.32 1.60 1.54 0.96 0.76 2.01 1.71 

KARHYD 9.14 4.61 6.11 6.88 2.78 2.04 2.02 2.14 

ISOHYD 9.52 3.94 5.68 5.33 2.30 1.96 2.11 2.21 

CONHYD 10.07 4.15 5.78 6.12 2.32 1.41 2.25 2.05 

T~belle 6.1: Mit der jeweiligen Auahl der Beobachtungen bzw. der Modell
gdterpu.nlte (AT, AS) normierte Beiträge zur Kostenfu.nktion in Standard
~bw~~ungen~ Ein Wert von 1.0 entspricht einer globalen Abweichung der 
Jeweiligen Große um eine Standardabweichung von den a p:riori Feblerannab
men. JADI.anc und JF..Dih sind die Gesamtbeiträge zur Kostenfunktion zu Bemnn 
und am Ende · 0 timi o-. . emer P erung. Tohl, So~~., AT, AS, HT,oba und Hs,o~~. be-
zmdmen die entsprechenden Terme der Kostenfunlrtion in Gl. (2.15 ). 
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Tab. 6.1, im Gegensatz zu dem unter Kapitel 3 beschriebenen Einschrittverfahren, die 

gleiche Größenordnung aufweisen wie die jeweiligen Beiträge aus den Modell-Daten 

Differenzen. Im optimalen Fall wären alle aufgeführten Beiträge gleich eins, so daß 

die einzelnen Kostenfunktionskomponenten gerade einer Standardabweichung der Feh

lerannahmen entsprechen würden. Es ist ein generelles Ergebnis aller Experimente, 

daß bei keinem der optimierten Endzustände ein Gesamt beitrag zur Kostenfunktion 

mit einem Wert kleiner oder gleich eins erreicht wird. Dabei fällt auf, daß die Experi

mente mit Levitus-Daten zu einer stärkeren Verringerung der Kostenfunktion (~ 1-2 

Standardabweichungen) führen als die Experimente mit hydrographischen Daten ( ~ 4 

Standardabweichungen). Die Ursache hierfür ist vor allem in den wesentlich größeren 

Beiträgen der Beobachtungsterme von Temperatur und Salzgehalt bei den hydrogra

phischen Daten mit max. 6.88 gegenüber max. 1.92 bei den Levitus-Daten zu suchen. 

Das Modell weicht stärker von den a priori Fehlern der hydrographischen Daten ab als 

von den Fehlerschätzungen des Levitus-Atlas. Daraus ist zu schließen, daß im Rahmen 

der Fehlerannahmen und im globalen Mittel insbesondere die hydrographischen Daten 

nicht mit der Modellphysik kompatibel sind. Dies ist allerdings insofern verständlich, 

als bei der in Kapitel 4 genannten Mittelung der hydrographischen Daten auf die Mo

dellgitterpunkte nicht überall die Wirbelfelder herausgeglättet wurden. Infolgedessen 

besitzen die Beobachtungsfelder eine stark verrauschte Struktur, die vom Modell nicht 

aufgelöst werden kann und soll (vgl. Abb. 4.4). 

Während bei den Jahresmittelwerten für Temperatur und Salzgehalt in Form der 

Levitus-Daten zumindest näherungsweise die saisonal variierenden Komponenten der 

Zirkulation herausgefiltert wurden, enthalten die hydrographischen Daten in stärkerem 

Maß ein saisonales Signal. Daraus resultieren für die Instationaritätsterme mit hydro

graphischen Daten trotz gleich gewählter Wichtungen im Mittel etwa doppelt so große 

Beiträge zur Kostenfunktion wie bei den Levitus-Daten. 

Es soll hier nicht der Eindruck erweckt werden, daß die Modeliierung mit hydrographi

schen Daten insgesamt erfolglos war. Die hydrographischen Beobachtungen von Tem

peratur und Salzgehalt enthalten neben dem Wirbelanteil auch Informationen über die 

mittleren Felder, die vom Modell zur Verringerung der Modell-Daten Differenz benutzt 

werden. Bei alleiniger Betrachtung der Kostenfunktion kann also aus den Ergebnissen 

geschlossen werden, daß das Inversmodell dazu neigt, ein konsistenteresBild der Hy

drographie mit Levitus-Daten als mit den gemittelten Stationsdaten zu liefern. 

Die Beiträge der Oberflächenflußterme zur Kostenfunktion liegen bei typischerweise 

zwei Standardabweichungen und weisen aufgrund der Flußbegrenzung vergleichsweise 

geringe Unterschiede zwischen den einzelnen Experimenten auf. 
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6.2 Oberflächen- und Dichtefitisse 

6.2.1 WlrmefUl11e 

Die mit dem Inversmodell erhaltenen Oberflächenflüsse stellen im optimalen Fall ver

besserte Schätzungen der thermohalinen Randbedingungen dar. Dies beruht im wesent

lichen auf der Einbeziehung von zusätzlichen Informationen, wie etwa von Temperatur 

und Salzgehalt, in den Optimierungsprozeß. Bei dem hier verwendeten &djungier

ten Inversverfahren wird implizit von der Annahme ausgegangen, daß das Modell den 

Zustand des Ozeans exakt reprisentiert. Diese Annahme ist jedoch, wie bereits zu Be

ginn dieses Kapitels anband der Golfstromablösung gezeigt wurde, nicht konekt. Die 

Genauigkeit des Modells beeinft.ußt die erzielten Ergebnisse. So zeigt der in Abb. 6.2 

dargestellte Oberflächenwärmefluß des Experiments KARLEV südöstlich von Neufund

land eine Wärmeaufnahme des Ozeans, die sich von den Beobachtungen (Abb. 4.1) 

in ihrer Lage und Ausdehnung unterscheidet. Während in den Beobachtungen der 

Bereich positiver Wärmeflüsse auf das Gebiet des Neufundla.ndschelfs beschränkt ist, 

erstreckt sich die Wärmeaufnahme in KARLEV überwiegend in meridionaler Richtung 

bis zur Küste Westgrönlands. Das Ergebnis ist typisch für nicht wirbelauflösende Mo

delle der nordatla.ntischen Zirkulation, die ihre thermohalinen Randbedingungen über 

Relaxationsterme an vorgegebene Oberflächentemperaturen und -salzgehalte koppeln 

(SARMIENTO, 1986, GERDES, 1988). Die Ähnlichkeit der hier erhaltenen zu den 

zitierten Resultaten basiert auf der indirekten Kopplung der thermohalinen Flüsse im 

adjungierten Modell an die Oberflächenwerte von Temperatur und Salzgehalt über die 

Lagrangeschen Multiplikatoren (GI. 2.23). Sowohl der optimierte Oberßächenwärme

ßuß (Abb. 6.2) als auch die hier nicht dargestellte Oberflächentemperatur weisen deut

liche Abweichungen von den Beobachtungen auf. 

Die Modell-Daten Differenz läßt sich qualitativ mit BiHe der Kostenfunktion erklären, 

da die beobachtete Wärmeabgabe inkompatibel mit der Forderung eines stationären 

Modellnstanda ist. Ein Herabsetlien der Stationaritätsanforderungen würde den Mo

dellwert des Oberflächenßusses niher bei den Beobachtungen lassen, was allerdings 

große TemperaturänderuJllen im Laufe einer Vowärtaintegration zur Folge hl.tte. 

Die dynamische Ursache der Wärmeflußanomalie vor Neufundland liegt in der 

siidostwärtigen Komponente des Ekmantransporla, womit kaltes Oberfliehenwasser 

in die betrachtete Resion advehiert wird. Das Maximum der anomalen Wärmeauf
nahme liegt genau dort, wo im Modell der kalte Labradorstrom zu weit südlich auf 
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Abbildung 6.2: Optimierter OberßäcbenwärmetluB. Experiment KARLEV. 
Isolinienabstand: 25.0 W/m2• Negative Bereiclte sind gerastert dargestellt. 

den Nordatlantischen Strom trüf't. Offensichtlich kann das Inversmodell im Ra.hmen 

der vorgegebenen horizontalen Modellauflösung nur durch starke Abweichungen von 

der beobachteten Hydrographie im Neufundlandbecken einen stationären Modellzu

stand produzieren. Das beschriebene Problem verschwindet bei einem wirbelauflösen

den Modell mit Newton-Randbedingungen fast völlig, da durch die nordwärtige Verla

gerung der subarktischen Front die beobachtete Hydrographie besser dargestellt wird 

(BÖNING, 1992). 

Dominierende Regionen mit Wärmeabgaben des Ozeans bis über 250 W/m2 sind in 
Abb. 6.2 der westliche Randstrom und dessen Fortsetzung bis etwa 50° N und 40° W. 

Das zweite Gebiet starker Wärmeabgaben liegt zwischen Grönland und den britischen 

Inseln, das sich über die Norwegensee bis zum nördlichen Modellrand erstreckt. Maxi

male Wärmeabgaben liegen in diesen subpolaren Seegebieten bei über 200 W/m2
• 

Geringe Unterschiede zu den Beobachtungen treten im sentralen Bereich der Subtropen 

diagonal verlaufend von etwa 15° N, 75° W bis 33° N,25° W auf (Abb. 6.3). Während 
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die Beobachtungen dort eine Wärmeabgabe von etwa 25 W/m2 an die Atmosphäre auf

weisen, ist im Inversmodell eine schwache Wärmeabgabe des Ozeans von unter 25 Wfm2 

feststellbar. Die vom Modell geschätzten Oberflächenwärmeflüsse stimmen in diesem 

Gebiet im Rahmen der vorgegebenen Fehlergrenzen mit den entsprechenden Beobach-

tungen des COADS-Datensatzes überein. 
Zwischen der südlichen Flanke der Golfstromfortsetzung und der zentralen Subtro

penregion befindet sich ein Gebiet mit erhöhter Wärmeaufnahme des Ozeans. Eine 

südostwärtige Komponente des Ekmantransporls sorgt hier im Oberflächenwasser für 

einen horizontalen diapyknischen Transport. Das durch die starke Wärmeabgabe im 

Golfstrom abgekühlte Wasser erwärmt sich in dieser Region, bevor es großräumig im 

südlichen Teil des Subtropenwirbels rezirkuliert (vgl. Abb. 6.14). 

Die Auftriebsgebiete vor West- und Südwestafrika sind als Regionen mit maximalen 

Wärmeaufnahmen des Ozeans von über 100 bzw. 175 W/m2 zu erkennen. Ein weiteres, 

durch Ekman-Divergenz erzeugtes Auftriebsgebiet vor der Küste Venezuelas bewirkt 

im Modellozean lokal einen erheblichen Wärmegewinn von über 100 W/m2
• Das Ma

ximum der äquatorialen Wärmeaufnahme mit mehr als 75 W/m2 befindet sich etwa an 

der gleichen Position wie die Beobachtungen und hat vergleichbare Werte. 

Ausgehend von den Auftriebsgebieten Südwestafrikas erstreckt sich ein Gebiet mit 

einer Wärmeaufnahme des Ozeans bis an die nordbrasilianische Küste, welches auch 

das äquatoriale Maximum mit einschließt. Diese Wärmeaufnahme des Modellozeans 

steht, abgesehen von der äquatorialen Zone, im Widerspruch zu den Beobachtungen, 

so daß im Südatlantik Differenzen zu den Beobachtungen von über 50 W/m2 auftreten 

(Abb. 6.3). Eine Ursache der großen Modell-Daten Differenz entlang des Südäquato

rialstroma (SEC) liegt in der starken Auftriebsregion vor Südwestafrika, die sich im 

Modell von etwa 200 S bis 35° S erstreckt. Durch eine vermehrte Wärmeaufnahme ver

sucht das Modell, die zu kalten Wassermassen der Hauptsprungschicht näher an den 

Beobachtungen zu halten. Die lokale Wärmeaufnahme des Ozeans in den Auftriebsge

bieten vor der afrib.nischen Küste kann dies nicht leisten, sie ist im Vergleich zu den 

Beobachtungen zu gering. Auf die Ursachen dieses Modelldefizits und die Konsequen

zen für die Hydrographie im Südatlantik wird in Abschnitt 6.3.1 näher eingegangen. 

Im Bereich der Golfstromfortsetzung, dem nördlichen Teil des Subtropenwirbels und in 

der Labradorsee betragen die Modell-Daten Differenzen des Oberfläch.enwirmeflusses 

über 50 W/m
2 

• In diesen Regionen ist die Wärmeabgabe des Modelloze&n.s durch den 

optimierten Wärmefluß geringer als in den Beobachtungen. 

Anhand der Dürerenzen zwilchen beobachtetem und optimiertem Obedlächenwärme

ftuß in KARLEV (Abb. 6.3) wird deutlich, daß die zu Beginn dieses Kapitels ein-
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Abbildung 6.3: Daten - Modell D.i1Fere.DJJ des Oberßäcbenwärmeßusses: 
HT,oln - HT,opt· Experiment KARLEV. Isolinienabstand: 25.0 W/m2 • 

Düferenzen von 75.0 Wjm2 sind gerastert dargestellt (Flußbegrenzung). 

geführte Flußbegrenzung in einem kleinen Bereich an der amerikanischen Küste und 

großräumig östlich von Grönland sowie vor der britischen und norwegischen Küste fast 

bis zum Nordrand des Modellgebiets wirkt. Dies sind ausschließlieb Regionen mit einer 

großen Wärmeabgabe des Ozeans, der Modellozean neigt in diesen Gebieten zu einer 

gegenüber den beobachteten Oberflächenflüssen extremen Wärmeabgabe. 

Die mit hydrographischen Daten erhaltenen Schätzungen des Oberfiächenwirmeftuases 

(Abb. 6.4, Experiment KARHYD) besitzen im Vergleich zu den mit Levitus-Daten 

optimierten Flüssen kleinska.ligere Strukturen. Dies ist damit zu erklären, daß die Gra

dienten der Oberßächenßüsse und somit die neuen Schätzungen aus zwei Beiträgen 

bestimmt werden ( Gl. 2.23). Neben der Mode11-Daten Differenz der Oberfliehenflüsse 

ist der zweite Term über die Lagrangeschen Multiplilmtoren und über die Modellphysik 

indirekt mit den Kostenfunktionsbeiträgen von Temperatur bzw. Salzgehalt verknüpft. 

Wenn, wie im vorliegenden Fall, verrauschte hydrographische Beobachtungen zur As-
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Abbildung 6.4: Optimierter Oberßäcbenwärmelluß. Experiment KARHYD. 
Aus optischen Gründen wurden verschiedene Isolinienabstände gewählt: 
-100.0 Wfm2 ~ HT,opt ~ 100.0 Wfm2 : 50.0 W/m2, außerhalb des angegebenen 
Bereichs : 25.0 W/m2 • Negative Bereiche sind gerastert dargestellt. 

similation verwendet werden, hat dies unmittelbare Auswirkungen auf die St:ruldur 

der geschätzten Obedlichenflüsse. Das Modell erzeugt vergleichsweise "glatte" Felder 

für Temperatur und Salzgehalt, so daß lokal erhebliche Abweichungen zwischen dem 

Modell und den 1deinskaligeren Strukturen der hydrographischen Daten in der Kosten

funktion auftreten. Diese Differenzen spiegeln sich anschließend in den optimierten 

Oberflächenftüssen wider. 

Die großriumigen Merkmale des in KARLEV (Abb. 6.2) erhaltenen Wärmeflusses 

werden auch durch KARHYD (Abb. 6.4) reproduziert. Ausgehend vom Golfstrom, 

erstreckt sich entlang des Nordatlantischen Stroms bis in den subpolaren Wirbel eine 

durchgehende Region ozeanischer Wirmeabgabe. Die Wärmeflüsse in der westlichen 

Randstromregion und vor den Auftriebsgebieten Afrikas besitzen die gleichen Extrem& 
wie in KARLEV. Unterschiede treten in KARHYD im Bereich des äquatorialen Atlan

tiks auf. Dort beträgt die maximale Wirmeaufnahme mehr als 125 W/m2. Insbeson-

62 



Abbildung 6.5: Regionale Einteilung des Modellgebiets: 
1: Subpolarregion 
2: Subtropischer Nordatlantik 
3: Äquatorialer Atlantik 
4: Subtropischer Südatlantik 
5: Westliche Randströme 
6: Karibik. 

dere die zentralen Subtropen beider Hemisphären besitzen stark verrauschte Felder des 

Wärmeflusses, wobei im Südatlantik Wärmeaufnahmen um 50 W/m2 erreicht werden, 

während im Nordatlantik die Werte um Null schwanken. 

Zusammenfassend lassen sich die mit dem Inversmodell erhaltenen optimierten 

Oberflächenwärmeflüsse anhand der regionalen Einteilung in Abb. 6.5 wie folgt cha· 

rakterisieren: 

In Ahb. 6.6a,b sind die Differenzen der regionalen Mittelwerte mit zugehörigem Stan· 

dardfehler ( = mittlerer Fehler des Mittelwerts) unter der vereinfachenden Annahme 

stochastischer Unabhängigkeit der Wertepa&re (SACHS, 1992) aufgetragen: 

mit 8 n 8 u als den J. eweiligen Stand&rdfehlern des arithmetischen Mittelwerts. 
T ,ob•' nT,opt 

Die beiden beschriebenen Experimente KARLEV und KARHYD weisen regionale 
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Abbildung 6.6: a,b) Regionale RMS-Di:lferenzen HT,ob• - HT,opt 
in Exp. KARLEV ( a) und KARHYD (b ). 
c,d) Di:lferenzen <HT,oo;> - <HT ,.> der :regionalen Mittelwerte plus/minus 
Standardfehler in Exp. KARLEV (c) und KARHYD (d). Regionale Eintei
lungen entsprechend Abb. 6.5. 

RMS-Difrerenzen zwischen optimierten und beobachteten Wärmeftüssen auf, die re

gional zwischen 35 Wjm2 und 61 W/m2 variieren und beckenweit gemittelt 46 W/m2 

in KARLEV bzw. 51 W/m2 in KARHYD betragen. In beiden Experimenten hat das 

Modell offensichtlich in der subpolaren Region die größten Schwierigkeiten die beobach

teten Wärmeftüsse zu reproduzieren. Die Differenzen der Mittelwerte des beobachteten 

und optimierten Wärmeflusses (Abb. 6.6c,d) sind mit Ausnahme der Randstromregio

nen signifikant von Null verschieden. Die westlichen Randstromregionen weisen jedoch 

mit ±9 W/m2 die größten Schwankungen um diese Werte auf, was seine Erkli.rung in 

den starken Abweichungen von den jeweiligen Mittelwerten, insbesondere im Bereich 

der GoHstromablösung, findet. Sieht man von der polaren Region ab, so ist festzu

stellen, daß alle übrigen Modellgebiete zu einer gegenüber den Beobachtungen ver

mehrten Wärmeaufnahme bzw. verringerten Wärmeabgabe tendieren (vgl. Abb. 6.3). 
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Erwähnenswert erscheint an dieser Stelle, daß die Differenzen der Mittelwerte im Be

reich des subtropischen Nordatlantiks vergleichsweise konstant bei -29 Wfm2 (KAR

LEV) bzw. -26 W/m2 (KARHYD) liegen. Das Modell bevorzugt offensichtlich im 

quasistationären Gleichgewicht einen Wärmefluß im subtropischen Nordatlantik, der 

im regionalen Mittel nahe bei Nullliegt und in etwa mit den von ISEMER & HASSE 

(1987) publizierten Werten übereinstimmt. 

Die obige Darstellung der optimierten Oberflächenwärmeflüsse beschränkte sich auf die 

Experimente KARLEV und KARHYD. Die mit den anderen Modellversionen erhalte

nen optimierten Wärmeflüsse entsprechen tendenziell den hier vorgestellten Ergebnis

sen. Gleiches gilt für die im folgenden diskutierten FrischwasserHüsse. 

6.2.2 Frischwasserflüsse 

Die optimierten Frischwasserflüsse des Experiments KARLEV in Abb. 6. 7 reproduzie

ren in groben Zügen die beobachtete Klimatologie (vgl. Abb. 4.2). Dabei wird der 

Frischwasserfluß nördlich von etwa 48° N vom Niederschlagsüberschuß dominiert. Im 

Rahmen der eingeführten Flußbegrenzung treten in diesen Modellregionen Frischwas

serflüsse von typischerweise -1.0 mfJakr auf, die lokal, wie etwa vor der irischen Küste 

und vor Neufundland, -2.0 m/ Jahr erreichen. Die Golfstromregion und Teile des Nord

atlantischen Stroms sind durch starke Verdunstungsüberschüsse im Frischwasserfluß 

mit maximal etwa 3.0 m/ Jahr gekennzeichnet. In den Subtropen beider Hemisphären 

bewirkt die starke Verdunstung einen Netto-Frischwasserverlust, der im Nordatlantik 

großräumig mehr als 1.0 mfJahr beträgt, während im Südatlantik im Bereich des 

Benguelastroms über 2.5 m/ J akr erreicht werden. Letzteres ist durch den Auftrieb 

vor Südwestafrika bedingt: Durch eine vermehrte Verdunstung versucht das Modell 

die im Vergleich zur beobachteten Hydrographie zu salzarmen Wassermassen näher an 

die Beobachtungen zu bringen. Zwischen den subtropischen Verdunstungsüberschüssen 

beider Hemisphären befindet sich das äquatoriale Niederschlagsmaximum mit Werten 

von etwa 1.0 mfJahr im Frischwasserßuß. 

Analog zu den Differenzen zwischen beobachtetem und optimiertem Oberflächen

wärmefluß (Abb. 6.3) weisen die optimierten Frischwasserßüsse des Experiments KAR

LEV in Abb. 6.8 die größten Abweichungen von den Beobachtungen entlang der nord

amerikanischen Küste und im nördlichen Modellbereich auf. Dabei erstreckt sich der 

Bereich maximaler Abweichungen in die Karibik und bis zur südamerikanischen Küste. 

In diesen Gebieten und dem größten Teil des übrigen Modellgebiets tendieren die Mo

dellwerte im Vergleich zu den Beobachtungen zu einem verstärkten Frischwasserge-
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Abbildung 6.7: Optimierter Friscllwasserfluß. Experiment KARLEV. 
Isolinienabstand: 0.5 m/ Jahr. Negative Bereicbe sind gerastert dargestellt. 

winn des Ozeans. Nur entlang der Flanken des Golfstroms und seiner Fortsetzung, am 

Äquator und im Benguelastrom treten negative Abweichungen mit einem gegenüber 

den Beobachtungen vermehrten Frischwa.sserverlust des Ozeans auf. 

Die mit hydrographischen Daten optimierten Frischwasserflüsse ( Abb. 6.9, Experi

ment KARHYD) beeinhalten, wie bereits beim Wännefiuß diskutiert wurde, viele 

kleinräumige Strukturen. Davon betroffen sind insbesondere die beiden Subtropen

regionen mit Friac:hwaasedlüssen, die lokal 2.0 mjJah.r und vor Südwestafrika über 

3.0 m/ J ah.'l' erreichen. Die großsbligen Verteilungen der in KARHYD optimierten 

Frischwasaerllüsse sind auch in KARLEV enthalten. So liegt daa Maximum des Nie

derachlagaüberschUISea in mittleren Breiten vor der irischen Küste und hat einen Frisch

wasserßuß von unter -2.0 m/ J ahf' zur Folge. 1m Golfstrom und am Äquator bewirkt 

der Verdunstungsüberschuß einen Frischwasserfluß von jeweils mehr als 2.0 m/Jahf'. 

Die optimierten Frischwasserflüsse besitzen beckenweit gemittelte Differenzen zu den 

beobachteten Werten, die 0.91 m{Jah'l' in KARLEV und 1.08 m/Jahf' in KARHYD 
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Abbildung 6.8: Daten - Modefl Differenz des Frlscbwasser:flusses: 
Hs,ob.- Hs,ope. Experiment KARLEV. Isolinienabstand: 0.5 mfJahr. 
DiRerenzen von 1.5 mfJahr sind gerastert dargesteHt (Flu/Jbegrenzung). 

betragen. Insgesamt sind die subtropischen Modellgebiete und der äquatoriale At

lantik in beiden Experimenten durch RMS-Abweichungen in den Frischwasserllüssen 

gekennzeichnet, die zwischen ca. 0.7 und 1.0 mfJahr liegen, während in den übrigen 

Regionen die RMS-Differenzen bis zu 1.4 mfJahr betragen (Abb. 6.10a,b). In diesen 

Werten spiegeln sich die Schwierigkeiten des Modells wider, besonders im westlichen 

Randstrombereich, in der Karibik und in den subpolaren Regionen ein konsistentes 

Bild der Zirkulation mit den beobachteten Frischwasserllüssen zu erhalten. Die letzt

genannten Modellgebiete weisen auch die größten Differenzen zwischen den mittleren 

Feldern der beobachteten und optimierten Frischwasser:O.üsse auf {Abb. 6.10c,d). Ma

ximalwerte der mittleren Differenzen werden im Randstrombereich und in der Karibik 

mit etwa 1.4 m/ Jahr erreicht, wobei die zugehörigen Standardfehler mit Werten unter 

0.1 mf J a.hr gering sind. Allen Modellregionen ist gemeinsam, daß eine positive Diffe

renz vorherrscht, d. h. der gesamte Modellozean simuliert einen Zustand, in dem im 

Vergleich zu den Beobachtungen die Verdunstung reduziert und/oder der Niederschlag 
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Abbildung 6.9: Optimierter Frischwasserflu:ß. Experiment KARHYD. 
Aus optischen Gründen wurden verschiedene Iscilinienabstände gewählt: 
-1.0 mjJa.h.r ~ Hs,op~ ~ 1.0 mfJa.h.r: 1.0 m/Ja.kr, außerhalb des angegebenen 
Bereichs: 0.5 m/ J a.kr. Negative Bereiche sind gerastert dargestellt. 

veratirkt wird. 

6.2.3 Diehtetlilsae 

Die Dichteilßase an der Meeresoberß.äche resultieren aus den Wärme- und Frisch

waaaerflßaaen und stellen ein Maß für den Transfer von potentieller Energie an der 

Grenaftäche Osean-Atmosphire dar. Dabei verindem die therm.ohalinen Obedlächen

fiüsse Temperatur und Salzgehalt an der Meeresoberß.äche und bewirken somit eine 

Waa8erm.assentransformation in andere Dichtebereiche. Infolgedessen wird die thermo

haline Zirkulation von den oberflächennah gebildeten, anschließend absinkenden und 

sich in der Tiefe ausbreitenden Wassermassen maßgeblich beeinftußt. Der Dichteßuß 

an der Meereaoberß.iche ist wie folgt detiniert (SPEER & TZIPEB.MAN, 1992): 
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Abbildung 6.10: a,b) Regionale RMS-Di:lferenzen Hs,ob•- Hs,ope 
in Exp. KARLEV (a) und KARHYD (b). 

· Region 

c,d) Differenzen <.Hs,ob.> - <.Hs,opi> der regionalen Mittelwerte plus/minus 
Standardfehler in Exp. KARLEV (c) und KARHYD (d). Regionale Eintei
lungen entsprechend Abb. 6.5. 

HT Hs·S 
Fp = -a~ + p(O,T){J l- S (6.1) 

In diesem Ausdruck ist p( S, T) die Dichte und T bzw. S sind die Obedlächenwerte von 

Temperatur und Salzgehalt. Der thermische Expansions- sowie der haline Kontrakti

onskoeffizient sind definiert durch 

18p' 18p' a = - - 8T und {J = -OS . 
p p,S p p,T 

(6.2) 

Anhand der Abb. 6.11-6.14 werden die allen Experimenten vergleichbaren und cha.rak-
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Abbildung 6.11: Summe aus tbennisc.her und baliner Komponente des 
Oberlläcbendicbte:Husses. 
Experiment KARLEV. Isolinienabstand: 2 ·10-6 lcg/m2

&. 

teristischen Merkmale der Dichteftüsse in KARLEV dokumentiert. Die beiden Kom

ponenten des thermoha.linen Dichteflusses entsprechen in ihren Grundzügen den Ver

teilungen der Oberflächenftüsse (Abb. 6.2, 6.7) und sind daher hier nicht abgebildet. 

Bedingt durch die starke Abkühlung, umfa.ßt die Region mit stärkstem Dichtegewinn 

den Golfatrom und seine Fortsetzung (Abb. 6.11). In den Auftriebsgebieten vor West

und Südwestafrika sowie vor Venezuela und im äquatorialen Bereich verringert sich 
durch Erwärmung der kalten Wassermassen die Dichte an der Meeresoberfliche. So-

wohl der thermische Dichtefluß ala auch der haline Dichteftuß führen im subtropischen 

Nordatlantik zu einem schwachen Dichtegewinn des Ozeans. Der in den Subtropen 

durch eine positive Frischwasserflußbilanz hervorgerufene haline Dichtegewinn steht in 

guter fibereinstimmungmit den von SCHMITT et. al. (1989) publizierten Jahresmittel

werten. In den von diesen Autoren gezeigten Abbildungen besitzt der thermische Dich

teßuß im subtropischen Nordatlantik groBräumig schwach negative Werte, während in 

den Experimenten ein geringer thermischer Dichtegewinn feststellbar ist. Die Ampli-
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tude des the~schen Dichteß.usses liegt in einem Bereich zwischen -8-10-6 kgjm2s in 
Auftriebsgebieten und 16 · 10-6 kgjm2s im Golfstrom, während der haline Dichtefluß 

Werte zwischen -1.5 ·10-6 kgjm2s im nördlichen Modellgebiet und 2.5 · 10-6 kgjm2s 

im GeHstrom erreicht. Aus diesen Zahlen wird deutlich, daß über große Bereiche des 

Ozeans der thermische den halinen Dichtefluß überwiegt und sich deshalb thermischer 

Dichtefluß und gesamter Dichtefluß (Abb. 6.11) sehr ihnlieh sind. 

Abb. 6.12 gibt den prozentualen Anteil des thermischen Dichteflusses am gesamten 

Dichtefluß an der Meeresoberfläche an. Neben kleineren Gebieten und der Labra-

60N 

40N 

20N 

80W 

Abbildung 6.12: Prozentualer Anteil des thermischen Dichteflusses am gesam-
ten OberßäcbendicbtelluJJ. Experiment KA.RLEV. . . 
Dunkel gerastert: Bereiche, in denen der thermische den halinen Anteil um 
mindestens das doppelte überwiegt. . . 
Hell gerastert: Bereiche, in denen der haline den thermischen Anteil um mm-
destens das doppelte überwiegt 
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dorsee mit dominierendem halinen Dichtefluß fällt insbesondere ein Bereich auf, der 

sich von etwa 10° N bis 40° N an der iberischen Halbinsel erstreckt. In diesem Be

reich ist das Dichteflußverhältnis in etwa ausgeglichen bzw. dominiert vom halinen 

Dichtefluß. Die genannte Region stellt im Rahmen der Sprungschichttheorie von LUY
TEN et. al. (1983) ein Gebiet der Sverdrup-Zirkulation dar, in der Oberflächenwasser 

in die Thermokline abtaucht und damit eine Ventilation tieferliegender Dichteflächen 

ermöglicht. SCHMITT et. al. (1989) weisen hierbei auf die Bedeutung des halinen 

Dichteflusses bezüglich der Rolle von Salzfingern in der vertikalen Vermischung und 

auf die Notwendigkeit eines erhöhten halinen Dichteflusses an der Oberfläche zur Auf

rechterhaltungder T-S Relation im Nordatlantischen Zentralwasser hin. 

6.2.4 Wassermassentransformation 

Mit HiHe der thermohalinen Oberflächenfiüsse lassen sich Transformationsraten 

von Wassermassen über die Dichteflächen an der Ozeanoberfläche angeben. Die 

Oberflächenflüsse verändern Temperatur und Salzgehalt und folglich die Dichte an 

der Meeresober:fläche. Dies kann, bezogen auf ein Dichteintervall, zu einer Akku

mulation oder Reduzierung von Wassermassen in diesem Dichtebereich führen. Im 

hier untersuchten quasistationären Modellzustand wird bei festgelegten Verteilungen 

der Oberflächendichte der diapykne Massentransport durch Dichteadvektion oder dia

pykne Vermischung kompensiert. Im instationären Fall kann das Oberflächenwasser 

lokal seine Dichte ohne Advektion oder Vermischung allein aufgrund der thermohali

nen Flüsse ändem. Die diapykne Transferrate an der Meeresoberfläche als Funktion 

der Dichte ist wie folgt definiert (vgl. SPEER k TZIPERMAN, 1992): 

FT(p) = II dAFp6(p- p') (6.3) 
Fläche 

A entspricht der Fläche bei der durch die Deltafunktion festgelegten Oberflächendichte 

p. Im diskreten Fall wird die Deltafunktion in ein Dichteintervall umgewandelt. Hier 

wurde 6.u, = 0.3 gewählt; kleinere Dichteinkremente führen zu einem unakzeptablen 

Rauschanteil in den Ergebnissen. Zusätzlich läßt sich aus der Divergenz der Transfor

mationsrate FT (p) die Produktionsrate F P (p) pro Dichteintervall abschätzen: 

dFT 
FP(p)=-

dp 
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(SPEER & TZIPERMAN, 1992). Die Gleichungen (6.3) und (6.4) stellen Vereinfa

chungen der totalen Transfer- und Produktionsraten dar, da Senken und Quellen der 

Dichte über offene Ränder und Vermischungsprozesse vernachlässigt werden. 

In Abb. 6.13a,d sind die aus KARLEV resultierenden Transformations- und Produkti

onsraten für den nordatlantischen Bereich des Modells dargestellt. Um eine regionale 

Einordnung zu ermöglichen, ist in Abb. 6.14 die Dichte der oberen Modellschicht mit 

dazugehörenden Geschwindigkeitsvektoren angegeben. Positive Werte in Abb. 6.13a 

bedeuten eine Transformation hin zu größeren Dichten, was für den gesamten Ach

senabschnitt ue ~ 24.6 gilt. Negative Transferraten bei kleineren u-Werten bedeuten 

eine insbesondere durch Erwärmung hervorgerufenene Transformation hin zu geringe

ren Dichten. Dies gilt in Abb. 6.14 im wesentlichen für die äquatoriale Region und den 

südlichen Bereich der nördlichen Subtropen. Der Nulldurchgang in Abb. 6.13a ent

spricht ungefähr dem des von SPEER & TZIPERMAN (1992) angegebenen Werts für 

die Bunker-Daten (Abb. 6.13b), während bei den gleichen Autoren der Nulldurchgang 

mit Isemer & Hasse Oberflächenflüssen bei etwa o-8 = 23.2 auf eine stärkere Abkühlung 

bzw. geringere Erwärmung in den niederen nördlichen Breiten zurückzuführen ist. Die 

Maxima der thermohalinen Wassermassentransformation treten im oberen Dichtebe

reich ab ca. u8 = 27.0 auf. Kennzeichnend für diesen Dichtebereich, der die subpolaren 

Modellregionen und Bereiche des Nordatlantischen Stroms umfaßt, sind eine starke 

thermische Transformationsrate bis zu 18.9 Sv (1 Sverdrup = 106 m3
/ s) und eine nega

tive haline Transformationsrate bis zu -8.7 Sv, die durch den Niederschlagsüberschuß 

in den höheren Breiten geprägt ist. Im Mittel ergibt sich daraus eine Transferrate, die 

bis zu 17.8 Sv beträgt und mit der Tiefenwasserbildungrate im Nordatlantik vergleich

bar ist (McCARTNEY & TALLEY, 1984, GORDON, 1986). 
Die mit dem Modell erhaltenen Transformationsraten stimmen in ihrem Verlauf gut 

mit den von SPEER & TZIPERMAN erhaltenen Werten überein. Die Amplitude der 

Modellwerte ist allerdings- nicht zuletzt aufgrund des größeren Dichteintervalls- nur 

etwa halb so groß wie die zitierten Werte. Demgegenüber erscheinen die in Abb. 6.13c 

wiedergegebenen Transformationsraten für die beobachteten Oberflächenilüsse in Kom

bination mit den Levitus-Daten wenig plausibel. Hierbei fillt vor allem eine dem 

Golfstrombereich zuzuordnende enorme thermische Wassermassentransformation von 

mehr als 47 Sv auf (us = 25.3), die mit keinem der von SPEER&: TZIPERMAN 

untersuchten meteorologischen Datensätze korrespondiert und auf den inkompatiblen 

Klimatologien der Obe:Bächenflüsse und der Levitus-Daten beruht. 
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Abbildung 6.13: a,c) Wassermassentransformationsrate FT (p) in Sv als Funk
tion der Dichte (1 Sverdrup = 106 m3 / • ). Gestrichelte Linie: tbermiscber An
teil, strichpunktierte Linie: baliner Anteil, durchgesogene Linie: Summe aus 
thermischer und baliner Komponente. 
a) Experiment KARLEV; c) Levitos-Daten plus beobachtete Oberlläcben
ßüBie, jeweils berechnet für den Nordatlantilc. 
b) Wassermassentransformationsrate FT (p) in Sv als Funktion der Dicbte für 
verschiedene Datensätse. Entnommen aus: SPEER & TZIPERMAN (1992). 
Gestrichelte Linie: Budyko-Daten, durchgesogene Linie: Isemer & Hasse
Daten, gepunktete Linie: Bunker-Daten. 
d) Wassermassenproduktionsrate F P (p) in Sv als Funktion der Dichte. Ex
periment KARLEV, Nordatlantilc. 
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Abbildung 6.14: Potentielle Dichte und Geschwindigkeitsvektoren der obe
ren Modellschicht in 25.0 m Tiefe. Experiment KARLEV. Isolinienabstand: 
ÖtT(J = 0.3. 

Die in Abb. 6.13d dargestellte thermohaline Produktionsrate F P (p) weist in den Dicht

bereichen 0'9 = 27.4 und u8 = 28.1 Bildungsraten um 4 bzw. 6 Sv auf. Bei tTfJ = 24.5 

und 26.5 verlieren die genannten Dichtebereiche Wasser in Höhe von etwa 6.0 Sv an die 

umgebenden Dichten. Offensichtlich berücksichtigt diese ungenaue Darstellung nicht 

die Bildung von subtropischem "Modewasser", das im Nordatlantik durch winterliche 

Abkühlung westlich von 50° W, einer beobachteten Dichte von etwa 0'9 = 26.5 und 

Temperaturen um 18 °C gebildet wird (McCARTNEY, 1982). Gleichwohl existiert im 

Modell direkt südlich des Golfstroms und westlich von etwa 60° Wein Gebiet, in dem 

durch Abkühlung eine auf die oberen 300 m beschränkte Vertikalkonvektion in Gang 

gesetzt wird. Daraus entsteht ein Bereich homogener Temperaturverteilung zwischen 

17 und 18 °C (Abb. 6.15), der mit einer Modewasserbildung assoziiert werden kann. 

Das ebenfalls durch winterliche Konvektion gebildete subpolare Modewasser ist der 

Produktionsrate von 4.4 Sv im Dichtebereich um u8 = 27.4 zuzuordnen. Beobachtete 

Regionen der subpolaren Modewasserbildung befinden sich nördlich des Nordatlanti-
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Abbildung 6.15: Potentielle Temperatur entlang 63° W. 
Experiment KARLEV. Isolinienabstand: 1.0 °0. 

sehen Stroms (NAC), in der Irmingersee, in Ost- und Westgrönlandstrom, sowie in 
der Labradorsee (McCARTNEY k TALLEY, 1982). In den Modellversionen tritt 

Konvektion nur in den östlichen der genannten Seegebiete und entlang des NA C auf 

(Abb. 6.16). Neben großen Bereichen, in denen die konvektive Vermischung nur die 

obere Wassersäule bis in einige hundert Meter Tiefe erlaßt, existieren in der Norwe

genseeund der Irmingersee Regionen mit tiefreichender Konvektion {über 2000 m), die 

auf Tiefenwasserbildung hindeuten. Dem Gebiet der Norwegensee ist auch du Maxi· 

mum der thermohalinen Produktionsrate bei u, ~ 27.4 zuzuordnen (Abb. 6.13c, 6.14). 

Die genannten Konveldionsgebiete sowie die oberfliehennahe Konvektion entlang des 

Golütroms und seiner Fortsetzung stellen in allen Modellversionen Regionen perma

nenter konvektiver Aktivität dar. Dabei bnn die Bildung von Modewassermassen als 
ein Indiz für den Trend aller hier vorgestellten optimierten Modellzustände gewertet 

werden, einen Winterzustand zu simulieren. 

In Abb. 6.13c ist die Produktionsrate aufsrund des "Ekman-Pumping" nicht berück· 

sichtigt. Dieser Beitrag zur Wassermassenproduktion resultiert aus dem Transfer von 

Was~er aus der Ekman-Schicht in das Ozeaninnere und umgekehrt. Das "Ekman· 

Pumping" bewirkt keinen Transport von Wassermassen über Isopyknen und kann 
deshalb nicht kompensierend auf die thermohalinen Dichteverluste wirken. Im vor

liegenden Fall ergaben sich BeitrJse des "Ekman-Pumping" zur Produktionsrate in 

Abhängigkeit von der Dichte, die unter 0.1 Sv lagen und deshalb in Abb. 6.13c nicht 
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Abbildung 6.16: Konveldio.nstiefe. Experiment KARLEV. 
Isolinien abstand: 250.0 m. Bereicbe mit Konvektion sind gerastert dargestellt. 

berücksichtigt wurden. 

6.3 Hydrographie uDd Zirkulation 

6.3.1 Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen 

Die Betrachtung beschränkt sich in diesem Abschnitt im wesentlichen auf die Dis

kussion der Verteilungen von Temperatur und Sahgehalt in einer oberBächennahen 

Schicht. Zur Verifizierung werden a.ußerdem Zonalschnitte der Temperatur herangezo

gen. Die grundsätzlichen Modellergebnisse entlang der betrachteten Tiefen und Zonal

scluzitte ähneln sich stark, wobei die Abweichungen zu den Beobachtungsdatensätzen 

oft größer sind als die Modellresultate untereinander. Aus diesem Grund werden im 

vorliegenden Abschnitt nur die Modellergebnisse angesprochen, die innerhalb der Expe

rimente und im Vergleich zu den Beobachtungen deutliche Unterschiede aufweisen. Die 

hydrographischen Eigenschaften der Modellversionen lassen sich anhand der gewählten 

Vermischungsparametrisierung charakterisieren. Hierbei ist bei den Experimenten mit 

isopyknischem Diffusio!lBansatz eine Modellhydrographie zu erwarten, die den realen 
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Abbildung 6.17: Potentielle Temperatur in 81.5 m Tiefe. 
Experiment ISOHYD. Isolinienabstand: 1.0 °0. 

Zuständen im Ozean am nächsten kommt (vgl. Abschnitt 4.1.2); deshalb wird im fol

genden zunächst das Experiment ISOHYD betrachtet (Abb. 6.17-6.20). 

Die Temperaturverteilung in 81 m Tiefe {Abb. 6.17) gibt in ihren Grundzügen be

obachtete großräumige Strukturen wieder. Die arktische Front bei etwa 65° N und die 

subarktische Front bei etwa 45° - 50° N erfahren gegenüber den horizontal geglätte

ten Beobachtungen eine deutliche Intensivierung. Das Modell erzeugt dort schärfere 

Fronten, die in den klimatologischen Mitteln nicht oder nur in abgeschwächter Form 

vorhanden sind (max. Gradienten: 5 °0 bzw. 2.7 PSU auf 250 km). Aufgrund der 

bereits erwähnten, vom Modell verkehrt wiedergegebenen Zirkulation im Bereich der 

nordostamerikanischen Küste treten in diesem Bereich die größten Daten-Modell Dif

ferenzen mit über 10 °0 auf (Abb. 6.18), entsprechendes gilt für den Salzgehalt mit 

Abweichungen von mehr als 3 PSU (Abb. 6.20). In den Modellversionen mit isopyk

nischer Vermischung findet im Unterschied zu den anderen Modellen vor Neufund

land eine südwirtige Verlagerung der Golfstromfortsetzung und der damit verknüpften 

Dichtefront um etwa 500 lcm statt, was den Beobachtungen eher entspricht (CLARKE 
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Abbildung 6.18: Daten - Modell DiJferenz der potentiellen Temperatur in 81.5 
m Tiefe. Experiment ISOHYD. Isolinienabstud: 2.0 °0. 
Aus optischen Gründen wurde hier die Differenz der Modellwerte zur An
fangsscbätzung {=beobachtete Hydrographie plus Levitus) dargestellt. 
Negative Bereiche sind gerastert wiedergegeben. 

et. al., 1980, KRAUSS, 1986). Ursache für diese gegenüber den anderen Experimenten 

verbesserte Darstellung ist die reduzierte diapykne Vermischung, so daß sich in Fron

talregionen stärkere Dichtegradienten ausbilden können. 

Von der Karibik bis zur iberischen Halbinsel erstreckt sich eine Region erhöhter meri

dionaler Temperatur- und Salzgehaltsgradienten, die den tibergangsbereich von starker 

Wärmeabgabe entlang des Golfstroms/Nordatlantischen Stroms zu dem sich südwärts 

daran anschließenden Gebiet mit Erwärmung und erhöhter Verdunstung markiert. 

(Abb. 6.17,6.19). Der Verdunstungsüberschuß im Frischwasserbudget bewirkt hierbei 

ein ausgeprägtes Salzgehaltsmaximum von 37.8 PSU bei 30° N, 28° W. Gegenüber dem 

in diesem Tiefenniveau beobachteten, etwa 1500 /m& südwestlich davon auutreifenden 

Kern des "subtropischen Salzgehaltsmaximumwassers" ist der Modellsalzgehalt jedoch 

um ca.. 0.5 PSU zu hoch. Östlich des mittelatlantischen Rückens sind die optimierten 
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Abbildung 6.19: Sahgehalt in 81.5 m Tiefe. Experiment ISOHYD. 
Isolinienabstand: 0.1 PSU. 

Modellwerte um ca. 4 °C und um ca. 0.8 PSU höher als die Beobachtungen, was auf 

eine übermäßig starke Wärmeaufnahme bzw. Verdunstung des Ozeans zurückzuführen 

ist (Abb. 6.18, 6.20). Diese Region des zu warmen und salzreichen Wassers setzt sich 

im Rahmen der subtropischen Resirkulation durch weitere Wärmezufuhr und Verdun

stung bis in den äquatorialen Bereich hinein fort. 

Nördlich der subarktischen Front bei etwa 500 N, 400 W sind durch Wärmeabgabe und 

Frischwassereintrag im subarktischen Wirbel Differenzen zu den Beobachtungen von 

über 6 °0 und 1 PSU festzustellen. Die Abweichungen zu den Daten lassen sich mit 

der in der Realität vorhandenen Auffächerung der subarktischen Front bei 45° W und 

der sich daran anschließenden nördlichen Versetzung der Front um etwa. 1000 km nach 

Norden erklären. Im Modell verläuft auf dieser geographischen Länge die Front zu weit 
südlich, und sie fächert erst östlich von 35° W auf. 

Insgesamt bleibt festzuhalten, daß die mit ISOHYD erhaltenen optimierten Vertei

lungen von Temperatur und Salzgehalt in der Hauptsprungschicht vor der nordost

amerikanischen Küste, südöstlich des Nordatlantischen Stroms und in Äqua.to:rnihe su 
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Abbildung 6.20: Daten- Modell D.üferenz des Sahgehalts in 81.5 m Tiefe. 
Experiment ISOHYD. Isolinienabstand: 0.2 PSU. 
Aus optischen Gründen wurde b.ier die Differenz der Modellwerte nr All
fangsschätzung (=beobachtete Hydrographie plus Levitus) dargestellt. 
Negative Bereiche sind gerastert wiedergegeben. 

warm und salzreich sind. Durch starke Wirmeabgaben und NiederachlagsübenchuJ 

bzw. Verdunstungsmangel sind der GoHstrom/Nordatlantische Strom, Teile der Sub

tropen und vor allem der subarktische Bereich zu kalt und salzarm. 

Zur Verdeutlichung der Unterschiede zwischen Modellergebnissen und Ausgangsdaten 

zeigen die Abb. 6.21a-{ die Temperaturverteilungen längs 37° N für den Levitua-Atlu, 

die hydrographischen Beobachtungen, eine Daten-Modell Differenz (KARHYD) sowie 

die entsprechenden, mit hydrographischen Daten gewonnenen Modellergebnisse. Aus 

einem Vergleich beider Klimatotogien (Abb. 6.2la,b) werden einige wesentliche Unter

schiede zwischen den Datensätzen ersichtlich. Während die Levitus-Daten durch einen 

mäßigen Anstieg der Isothermen zum Westrand hin gekennzeichnet sind, tritt dieser 

Effekt im hydrographischen Datensatz wesentlich stärker hervor. Die Obedlächentem-
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peratur erreicht in den hydrographischen Daten bei 68° W über 24 oc, die Levitna

Daten sind um 2 oc kälter. In Abb. 6.21b macht sich im Bereich zwischen 45o Wund 

65° W zusätzlich der in den hydrographischen Beobachtungen enthaltene Wirbelan

teil in der Hauptsprungschicht bemerkbar. Oberflächentemperaturen und Verlauf der 

Isothermen im östlichen Becken sind im Rahmen der Modellauflösung bei beiden Da

tensätzen nahezu identisch. Trotz der genannten Unterschiede ergaben sich in bezug 

auf die unterhalb der Oberflächenschicht gelegenen Modellniveaus keine signifikanten 

Unterschiede in den optimierten Modellzuständen mit Levitus- bzw. hydrographischen 

Daten. Dies muß der unzureichenden räumlichen und zeitlichen Darstellung in den 

Modellen zugeschrieben werden. Folglich werden hier nur die mit hydrographischen 

Daten erhaltenen Ergebnisse untersucht. 

Einen Einblick in die vorzufindenden grundsätzlichen Differenzen zwischen Beobach

tungen und Modellergebnissen vermittelt Abb. 6.21c. Die vom Modell gelieferten Tem

peraturen sind in großen Bereichen der Thermokline deutlich geringer als in den Beob

achtungen. In KARHYD erstreckt sich der Bereich des zu kalten Oberflächenwassers 

von 22° Wausgehend fast bis zur amerikanischen Küste. Die kalte Temperaturanomalie 

erlaßt bei 45° W den gesamten Tiefenbereich der Thermokline bis etwa 1000 m Tiefe. 

Aus der westwä.rtigen Verschiebung der mit dem westlichen Randstrom verknüpften 

Temperaturfront resultieren um 70° W negative Daten-Modell Differenzen. Der Mo

dellozean ist dort gegenüber dem durch die Mittelung der Daten stark geglätteten 

Signal des Schelfwasssers ("Slope Water") zu warm. Das annähernd von der östlichen 

Berandung bis etwa 40° W auftretende wärmere Wasser der Hauptsprungschicht ist ein 

Ergebnis des in diesem Breitenbereich und weiter nördlich stattfindenden Wärmege

winns des Ozeans (vgl. Abb. 6.4). Dabei gelangen im Vergleich zu den Beobachtungen 

zu warme, rezirkulierende Wassermassen durch Absinkvorgänge bis in über 1000 m 
Tiefe. 

Es sei bereits an dieser Stelle auf die deutliche Temperaturabnahme im Bereich des 

Mittelmeerwassers hingewiesen. Durch eine fehlende Quelle ist der östliche Tiefenbe

reich um 1000 m deutlich kälter (und salzärmer) als die Beobachtungen. In Kapitel 7.2 

wird die Problematik einer fehlenden Mittelmeerwasserquelle eingehender untersucht. 

In den Abbildungen 6.21d-f der optimierten Temperaturfelder zeigt ISOHYD im Rand

strombereich gegenüber CONHYD und KARHYD eine verstärkte Isothermenneigung. 

Gleichzeitig erlaßt der Kern des warmen Golfstromwassers einen größeren Tiefenbe

reich. Beide Effekte bewirken, daß ISOHYD den Beobachtungen am ehesten entspricht. 
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Abb. 6.21a-c 
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Abbildung 6.21: PoteDtielle Temperatur eDtlang 3'f0 N. 
a) Levitu-Date:a, b) Hydroppm.du: Daten; I.ol.We:aabriand: 1.0 °0. 
c) DateD - Modell Düfereu Experiment KARHYD; Isoümenabriaud: 0.8 •c. 
d) &periment ISOHYD, e) Experiment KARHYD, f) Experiment OONHYD; 
holüUenabriand: 1.0 °0. 



Die in den Daten enthaltene Absenkung der Isothermen ("bowlshape") bei etwa 55° W 

bildet das Zentrum des subtropischen Wttbels auf dieser geographischen Breite. Keine 

der hier benutzten Modellvernonen kann diese Struktur unterhalb der durchmischten 

Schicht reproduzieren, was ein mehrfach beobachtetes und diskutiertes Problem des 

GFDL-Modells darstellt (GERDES, 1988, MAROTZKE & WUNSCH, 1993). 

In den Abb. 6.21d-f lassen sich Bereiche konstanter Temperatur oberhalb von 400 

bzw. 500 m feststellen, die sich von etwa 400 W bis in den Bereich des westlichen 

Randstroms erstrecken. Starke Wärmeabgaben und Verdunstung bewirken einen Dich

tegewinn sowie eine konvektive Durchmischung der oberen Wassersäule mit homogenen 

Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen. Östlich davon erstreckt sich bis zur Küste 

das Gebiet mit Wärmeaufnahme des Ozeans, so daß sich eine fiacb.e Sprungschicht 

ausbilden kann. Alle Experimente stimmen qualitativ in diesen Strukturen überein. 

In den Daten ist hingegen kein Bereich durchmischter Wassermassen im westlichen 

Becken zu erkennen, so daß die Modelltemperaturen dort durchweg kälter sind als die 

Beobachtungen. 

Das Experiment CONHYD entspricht in seinem hydrographischen Aufbau, mit Aua

nahm.e der schwächeren Gradienten in Frontalregionen, weitgehend den Ergebniuen 

von ISOHYD, so daß hier auf eine Darstellung verzichtet wird. Hingegen ergeben 

sich aus KARHYD einige zusätzliche Schlußfolgerungen, deren Ausgangssituationen 

zunächst mit ISOHYD verglichen werden sollen. 

Einen tJberblick über die beckenweiten Abweichungen des Modells von den hydro

graphischen Beobachtungen vermittelt Abb. 6.22 in Form der zonal gemiUelten, für 

alle Modellniveaus dargestellten Daten-Modell Differenzen. ISOHYD zeigt an der 

Oberfläche nördlich von 45° N eine bis .zum Nordrand des Modells durchgehende Zone 

zu blten Oberflächenwassera (Abb. 6.22a); du Signal iat bis in eine Tiefe von 451 m .111 

verfolgen. Unterhalb von 1000 m und nördlich von500 N ist der Modellosean gegenüber 

den Beobachtungen n warm. Dies ist eine Konaequens der vom Modellnur unzurei

chend wiedergegebenen Zirkulation iiber du schottisch-grönländische Rückensystem 

(siehe Abschuitt 6.3.2). Aderdem macht sich am nördlichen Modellrand die geschlos

sene Bera.ndun& bemerkbar, da keine der Realität entsprechende Wechselwirkung mit 

den arktischen Wuaermaaen stattfinden kann. Ein .111 warmer und salmeieher Mo

dellosean ist 1UD 45° N bia in eine Tiefe von 114 m feststellbar. Diese Anomalie ilt 

ursädilich mit der u.nrealiatischeD Wauermauenatruktur vor Neufundland verbunden, 

die sich eatlaa& des Nordatlaatischen Stroms bis in mittlere Tiefen (1088 m) verfolgen 

WU. Aderdem sind in den entralen Subtropen ( ~ 25° N) und in der iquatoria.len 
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Abb. 8.22a 

Region weite Teile der mittleren Hauptsprungschicht (159 m- 451 m) zu blt und 

salzarm, während der Bereich des Nordäquatorialstroms (5° - 15° N) durch die starke 
Erwärmung und Verdunstung zu warm und salzreich ist. 

Die für ISOHYD geschilderten zonalen Modell-Daten Differenzen lassen sich mit einer 

AuanahmeauchaufKARHYD übertragen (Abb. 6.22b). Im Vergleichzudenhydrogra.. 

phischeu Daten existiert in KARHYD (und KARLEV) ein subtropischer Südatlantik , 
der im zonalen Mittel unterhalb der Oberflächenschicht deutlich zu kalt ist (Abb. 6.22b, 

6.23). Während sich die obere Modellschicht bei 1 'fO S stark erwärmt und n warm ist 

( vgl. Abb. 6.2,6.4 ), sind die zweite und dritte Schicht durch Temperaturanomalien bia 
in den nordäquatorialen Bereich hinein gekeJUlJieichnet, die um 10° S Differenzen bia 
8 oc erreichen. Das kalte und salzarme Wasser, welches mit dem Südäquatorialatrom 
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Abbildung 6.22: a,b) Zmlal gemittelte Daten - ModeU Dilferezusen der poten
tiellen Temperatur toO). a) Experiment ISOHYD, b) Experiment KARHYD. 

(SEC) nach Nordwesten transponiert wird, entstammt, wie bereits in Abschnitt 6.2 

erwähnt, dem starken Auftriebsgebiet vor Siidwestafrih. Dort treten windbedingte 

Vertikalgeacltwindigkeiien bis su einigen 10-6 m/• in einem Streifen von etwa 200 S 

bis 35o S in den oberen Modellniveau auf, wu im Bereich beobachteter Werte liegt 

(NELSON & HUTCHlNGS, 1983) uad einem aufwirtsgerichteten Volumentra.naport 

von 1- 2 811 entspricht. In der darüberliegemden oberen Modellschicht erhöht sich in 

den Subtropen der Südhemisphäre die Temperatur bmgsam durch Wärmeaufnahme. 

Durch die EnrirmUDg wird jedoch die statische StabiliUt der Schicht1111g erhöht und 

der von der Dichteac:hichtung abhiJJgip vertikale Diffusionskoeffizient groBalralig auf 

Werte kleiner als 10-6m'/• verriugert (Abb. 6.25a). Diea hat einen verringerten dif-
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Abbildung 6.23: Potentielle Temperatur in 81.5 m Tiefe. 
Experiment KARHYD. lsolinienabstand: 1.0 °0. 

fusiven Austausch über die Berandung der beiden oberen Modellschichten zur Folge, 

so daß die Erwärmung im wesentlichen auf das obere Modellniveau beschränkt bleibt. 

Die vertikale Advektion ist zu gering, um eine merkliche Erhöhug des Austauschs zu 

bewirken. Entsprechendes gilt für den aus dem subtropischen Verdunstungsüberschuß 

resultierenden erhöhten Obedlächensalzgehalt (Abb. 6.24). Der Dichtegewinn durch 

Verdunstung kann jedoch den Verlust durch Erwärmung nicht ausgleichen, so daß 

die isolierende W"ttkung der geringen vertikalen Diffusion zwischen erster und zweiter 

Modellschicht bia in Äquatornähe bestehen bleibt und erst dort durch die stärkere Ver

mischung im iquatorialen Stromsystem beseitigt wird. 

Das in Abb. 6.23, 6.24 erkennbare kalte und salzarme Wasser vor der Küste Westafrikas 

weicht in seinem Zentrum bei 14° N, 2go W um mehr als 6 °C von den hydrographischen 

Beobachtungen ab. Der Dichtegewinn durch Verdunstung wird in dieser Region eben

falls durch die Wärmeaufnahme des Ozeans überkompensiert, so daß eine Stabilisierung 

der oberen Modellschicht stattfindet. Dabei ist das zu kalte Wasser bis in Tiefen von 450 

88 



90W 80W 70W 60W 50W 40W 30W 20W 1 OW GM 1 OE 20E 

Abbildung 6.24: Salzgehalt in 81.5 m Tiefe. Experiment KARHYD. 
Isolinienabstand: 0.1 PSU. 

m feststellbar. Durch die südwestwärtige Strömung des Nordäquatorialstroms (NEC) 

und durch die ostwärtige Zirkulation des Nordäquatorialen Gegenstroms (NECC) ent

steht ein zyklonaler Wirbel. Die Zufuhr von kaltem, küstennahem Auftriebswasser hat 

zur Folge, daß ein permanenter Konvektionsprozeß in Gang gesetzt wird, der wiederum 

selbst zur Aufrechterhaltung des kalten Wasserkerns beiträgt (Abb. 6.25b). Zwar zeigt 

der kalte Wirbel des Modells typische Eigenschaften des "Guinea-Doms" (vertikale und 

horizontale Ausdehnung, Rotationsgeschwindigkeit; SIEDLER et. al., 1992), die dyna

mischen Ursachen, die zur Aufrechterhaltung beider Phänomene führen, sind jedoch 

teilweise unterschiedlich (Kaltwaaserzufuhr und Konvektion im Modell, Aufwölbung 

der lsopyknen und auch unterhalb der Sprungschicht starke vertikale Gradienten der 

Hydrographie in den Beobachtungen). Neben der Diskrepanz zwischen beobachteter 

und Modell-Hydrographie stimmen auch die Positionen des beobachteten Guinea-Doms 

bei 9° N, 25° W im Sommer, bzw. 10.5° N, 22" W im W'mter nicht mit den Positionen 

der Modelhyklone überein. 
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Abbildung 6.25: Logaritb.miscbe Da:rstellung des vertilralen Dilfusionslcoefli
menten: log K., {cm2/•). a) Zwiscben 1. und 2. Modellscbicbt, b) Bwischen 
2. und 3. Modellscbicbt. Experiment KARHYD. 
IsoliJJienabstand: n·log K.,, D=-1, .. ,4. Scb.rafliert: K., < 0.1 cm2/•, gerastert: 
K., = 10" cm2 / 1 (Konvektive Du.rcbmiscbung). 
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Ein Vergleich u .t den von PHILANDER k PACANOWSKI (1986) im Rahmen ei

nes saisonalen äquatorialen Zirkulationsmodells mit llichardson-Zahl-abhängiger ver

tikaler Vermist:hung erhaltenen Ergebnissen zeigt im oberen Ozean bei 11° N, 31° W 

ein ganzjähriges Minimum des Wärmeinhalts. SARMIENTO (1986) kommt im Rah
men von Modelluntersuchungen bezüglich des atlantischen Wärmebudgets mit ebenfalls 

Richardson-Zahl abhängiger Vermischung zu dem Schluß, daß die WärmespeicherungB

raten des Modells im südöstlichen Nordatlantik im Vergleich zu Beobachtungen auf

grund einer besonders in den Sommermonaten vorherrschenden stabilen Schichtung zu 

gering sind. SARMIENTO führt dies auf eine zu geringe vertikale Vermischung zurück 

und hält eine Verbesserung durch eine zusätzliche windgetriebene Konvektion für sinn

voll. Offensichtlich neigen Modelle mit variabler vertikaler Diffusion in diesem Gebiet 

zu einer verminderten vertikalen Vermischung aufgrund der stabilisierenden Wirkung 

der thermohalinen Oberßächenfiüsse, was deutliche Abweichungen der Modellhydro

graphievon den Beobachtungen zur Folge hat. 

Sieht man von der unmittelbar mit der Atmosphäre in Kontakt stehenden oberen Mo

dellschicht ab, so ist das beschriebene Phänomen eines vom direkten thermohalinen 

Antrieb isolierten Ozeans auf die hier vorgenommene Wahl zur Parametrisierung der 

vertikalen Vermischung und der thermohalinen Flußrandbedingungen zurückzuiuhren. 

Bei Experimenten mit einem geänderten Windfeld (Kapitel 8) ergab sich in KARHYD 

eine Verringerung der Modell-Daten Differenzen in den oben angesprochenen Regionen 

im Südatlantik und vor Westafrika. Die veränderte Wechselwirkung zwischen windge

triebener und thermohaliner Zirkulation läßt beispielsweise die anomale zyklonale Zelle 

vor Westafrika verschwinden; die Tendenz einer zu kalten und zu salzarmen Hydrogra

phie bleibt allerdings mit stabilitätsabhängiger Vermischung in diesen Modellregionen 

weiterhin bestehen. Grundsätzlich läßt sich das Problem isolierter oberflächennaher 

Bereiche durch vergleichsweise größere (und konstante) vertikale Diffusionskoeffizien

ten in der Hauptsprungschicht umgehen (Experimente CONLEV und CONHYD). Dies 

bedeutet einerseits die Aufgabe der erho:ft'ten realistischeren Diffusionsparametrisierung 

und bewirkt andererseits eine übermäßig starke, nicht überall den Beobachtungen ent

sprechende vertikale Vermischung der Wassermassen, wie sie beispielsweise von BRYAN 

(1987) beschrieben wurde. 

Die in Abschnitt 6.1 diskutierten Ergebnisse der Kostenfunktion erlauben eine geo

graphische Darstellung der zeitlichen Driften der Modelle. Die Residuen von Tem

peratur und Salzgehalt bezüglich der Stationaritätsforderung sind bei den einzelnen 

Experimenten stark verrauscht, weshalb sich eine generelle Diskussion schwierig ge-
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Abbildung 6.26: Horisontal gemittelte RMS-Abweicbungen der Beitlichen Drift 
des optimierten Modelhustands nacb 5 Jahren IntegrationszeH. 
a) Potentielle Temperatur in oa Ulld b) Salzgehalt in PSU. 
Kurve 1: Apriori Stationaritätsfehler 0'6T,s, 

Kurve 2: Experiment OONLEV, 
Kurve 3: Experiment KARHYD. 

staltet. In Abb. 6.26a,b sind jeweils für das Experiment mit der größten (KARHYD} 

und kleinsten (CONLEV) zeitlichen Variabilität die beckenweit gemittelten zeitlichen 

RMS-Driften für den fünfjährigen Integrationszeitraum angegeben. Während im Expe

riment CONLEV die RMS-Abweichungen um den aprioriWert schwanken und mit den 

globalen Fehlerannahmen eines stationären Ozeans in etwa konsistent sind, zeigt der 

Kurvenverlauf aua KARHYD große Abweichungen im obertlächennahen Bereich. Diese 

Abweichungen lassen sich insbesondere auf großsblig auftretende zeitliche Fluktuatio

nen im Bereich der subarktischen Front und auf dem Neufundlandschelf zurückführen. 

In den anderen Experimenten traten zusätzlich deutliche Driften in isoliert liegenden 

Modellbereichen wie der Karibik oder der Nordsee auf. Einen Eindruck von der geogra

phischen Verteilung der Driften vermittelt in Abb. 6.27 die zeitliche Änderungsrate des 

Oberliächenaalzgehalts aua KARHYD. In dieser Darstellung treten entlang der subark

tischen Front innerhalb des fünfjährigen Integrationszeitraums lokale Salzgehaltduk

tuationen mit Maximalwerten bis zu 1.6 PSU auf. Das Modell ist in der vorgegebenen 
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Abbildung 6.27: Zeitliche Änderungsrate des Oberfläcbensalzgeb.alts SrSo für 
eine Integrationszeit von 5 Jaluen. Experiment KARHYD. Isolinienabstand: 
0.1 PSU. 

Konfiguration mit fest vorgeschriebenen Oberflächenflüssen während einer Vorwärts

integration nicht in der Lage, im Bereich um 50° N eine stationäre und mit den Daten 

kompatible Lösung zu finden. Demgegenüber sind die zeitlichen Änderungsraten der 

anderen Modellregionen in Abb. 6.27 vergleichsweise gering, und die mit dem a priori 

Fehler gewichteten Abweichungenliegen in weiten Bereichen unterhalb einer Standard

abweichung. 

6.3.2 Mittlere Zirkulation 

Wie bereits in Kapitel 2 dargelegt wurde, werden keine Geschwindigkeitsbeobachtun

gen in das Modell assimiliert. Durch die weitgehend geostrophische Anpassung des 

Geschwindigkeitsfeldes beeinflussen jedoch die optimierten Verteilungen von Tempe

ratur und Salzgehalt maßgeblich die großräumige Zirkulation. Der Aspekt der Mo

dellverifizierung bezüglich der Zirkulation beschränkt sich hier auf einen Vergleich mit 
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Abbildung 6.28: Gescbwindigkeitsvelrto:ren in 81.5 m Tiefe. 
Experiment ISOHYD. 

einigen publizierten Beobachtungen. Unterhalb der Hauptsprungschicht befinden sich 

die Modellfelder von Temperatur und Salzgehalt noch weitgehend bei den Beobach

tungen, so da.ß das Dichtefeld annähernd der Ausgangsverteilung entspricht. Dies und 

der konstante W'mdantrieb für den externen Mode des Modells haben zur Folge, da.ß in 

größeren Tiefen Unterschiede bezüglich der mittleren Zirkulation zwischen den einzel
nen Experimenten kaum feststellbar sind. Modifi.kaüonen der im folgenden vorgestell

ten Zirkulationsmuster sind in allen Experimenten enthalten, allerdings sind die Un

terschiede im Rahmen der Modellgenauigkeit, sofern nicht erwähnt, vernachlässigbar. 

Die Darstellungen beschränken sich deshalb in diesem Abschnitt auf zwei horizontale 

Modellniveaus und zwei Zonalschnitte der Geschwindigkeit. 

Ausgehend vom Benguelastrom und der südlich von 300 S gelegenen Anpassungszone 

an Levitus-Daten führt der Südäquatorialstrom (SEC) Wassermassen in nordwestliche 

Richtungen (Abb. 6.28). Der Kern des SEC ist dabei unterhalb einer südwärts ge

richteten Ekmandrift auf die oberen 500 m des Modells beschränkt (Abb. 6.29a). Das 
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Stromband des SEC fächert sich an seiner südlichen Flanke in westwärtige Strömungs

komponenten auf, die in den Braailstrom mit einem Transport von 9.1 Sv bei 20° S 

(ISOHYD) münden. Der größte Teil des SEC, der bei 35° W die Küsten Brasiliens und 

Guyanas erreicht, geht direkt in den energiereichen Nordbrasilstrom (NBC) über. Diese 

Modellergebnisse entsprechen Beobachtungen der mittleren Zirkulation im Südatlantik 

(REID, 1989, PETERSON & STRAMMA, 1991). 

Der Nordäquatoriale Gegenstrom (NECC) erscheint als breite, ostwärts gerichtete 

Strömung, die außerhalb der Küstenregionen ein Gebiet von etwa 10° N bis5°S erlaßt. 

Die Dynamik des äquatorialen Stromsystems wird mangels räumlicher und saisonaler 

Auflösung nur unvollständig wiedergegeben. So existiert in diesem grobauflösenden 

Modell kein äquatorialer Unterstrom, der mit einer Halbwertsbreite von 1.5° vom Mo

dell nicht aufgelöst werden kann. Die starken saisonalen Richtungsänderungen des 

Nordbrasilstroms, so wie sie anhand von Beobachtungen belegt sind (DIDDEN & 

SCHOTT, 1992), können vom Modell im Rahmen der mittleren Zirkulation nur teil

weise wiedergegeben werden. Die beobachtete Saisonalität äußert sich derart, daß die 

OberHächenströmung von Juli bis Dezember die Küste verläßt und den ostwärtigen 

Nordäquatorialen Gegenstrom speist, während im übrigen Jahr der Nordbrasilstrom 

äquatoriale Wassermassen bis in die Karibik transportiert. Die verschiedenen Pfade 

des NBC sind ehenfalls im Modell zu erkennen. Der überwiegende Teil des Nordbra

silstroms retroßektiert in den Nordäquatorialen Gegenstrom, ein kleinerer Zweig setzt 

seinen Weg als Küstenstrom bis in die Karibik fort. 

Nordäquatorialer Gegenstrom und der Einstrom in die Karibik werden zusätzlich vom 

Nordäquatorialstrom versorgt. Daran anschließend, bildet die Karihik den Ausganga

punkt für den Golfstrom und späteren Nordatlantischen Strom (NAC). Der westliche 

Randstrom ist bei 36° N (Abb. 6.29b) auf einen Tiefenbereich oberhalb von 1500 m 

beschränkt, während Beobachtungen auf eine Fortsetzung des Golfstroms bis in bo

dennahe Schichten hindeuten (CLARKE et. al., 1980, LEAMAN et. al., 1989). Die 

Golfstromtransporte bei 36° N variieren in den einzelnen Experimenten zwischen 76.0 

und 89.6 Sv (Tab. 6.2). LEAMAN et. al. (1989) erhalten aus Messungen des GoH

stromtransports bei Cape Hatteras (35° N) Jahresmittelwerte für den Transport von 

93.7 Sv bis zum Boden und 86.8 Sv bis in 2000 m Tiefe. Die von den Modellen gelie

ferten Werte sind wegen zu niedriger Geschwindigkeiten teilweise deutlich geringer als 

die Beobachtungen. 
Neben den bereits erwähnten Modellunterschieden beriglich der Lage der Golfstrom-

fortsetzung südöstlich des Neufundlandschelfs bestehen weitere Unterschiede im Verlauf 

des Nordatlantischen Stroms und in den einzelnen Komponenten der Rezirkulation. 
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Golfstrom Tiefer westlicher Randstrom 
Experiment 

36° N 36° N 24° N 20° s 
KARLEV 78.3 23.5 18.1 13.6 

ISOLEV 76.0 22.3 18.3 15.3 

CONLEV 88.2 28.5 19.5 13.8 

KARHYD 84.1 28.5 17.4 13.8 

ISOHYD 77.6 22.1 14.6 13.7 

CONHYD 89.6 34.2 20.9 7.6 

Tabelle 6.2: TI-ansparte (Sv) des GoHstroms und des tiefen westlieben Rand
stroms, bereclmet von der Küste bis zur Nullinie der Meridionalkomponente 
der Geschwindigkeit. Die Nullinien der Meridionalgeschwindigkeiten sind teil
weise unterschiedlich. Typische Werte der Randstrombreiten liegen bei fünf 
Modellgitterpunkten für die angegebenen Breitengrade. Tiefenbereich des 
Golfstroms: 0 - 1306 m (Untergrenze 7. Modellbox). Tiefenbereich des tiefen 
westlieben Randst:roms: 1306 m - Boden. 

Die subtropische Rezirkulation erfolgt in den Modellen im wesentlichen über drei iden

tifizierbare Strombänder. Die am weitesten westlich gelegene Zelle östlich von ca. 65° 

W entspricht der Rezirkulation in der Sargassosee. In ISOHYD (Abb. 6.28) wird als 

einzigem Experiment eine Ablösung vom NAC zwischen 38° und 40° W sichtbar, die 

in ihrem weiteren Verlauf mit dem Azorenstrom (AC) assoziiert werden kann (KLEIN 

& SIEDLER, 1989). Die anderen Experimente zeigen in diesem Bereich nur eine in die 

großräumige Rezirkulation eingebettete schwache Strömung. Im Nordostatlantik ist 

andeutungsweise der Portugalstrom zu erkennen, der Wassermassen nordatlantischen 

Ursprungs südwärts transportiert. Vor Nordwestafrika vereinigt sich diese Strömung 

mit dem Azorenstrom zu einer breiten südwirtigen Strömung, die anschließend in den 
Nordäquatorialstrom mündet. 

Ab etwa 500 N, 35° W ändert der Nordatlantische Strom seine Richtung gen Nor

den und spaltet sich bei ca. 60° N auf, wobei der größere Ast den Norwegenstrom 

speist. Zwischen 60° N und dem nördlichen Modellrand entsteht in der Grönland

Ialand-Norwegensee eine geschlossene zyldonale Zirkulation mit einem starken Norwe

genstrom (vmas = 30.0cm/•). Der kleinere Ast des NAC erreicht über die hmingersee 

die Küate Grönlands und bildet dort den südwestwärtigen Ostgrönlandstrom. Daran 

schließt sich der deutlich schwächere Westgrönlandstrom an, der in den Labradorstrom 

übergeht. Letzterer vereinigt sich bei 45° N, 48° W mit dem Nordatlantischen Strom 
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Abbildung 6.29: Zonalschnitte der Gescb.windighit. Experiment ISOHYD. 
a) 20° S, b) 36° N. Isolininienabstaod: 0.5 cmfs. 
Siidwärtige Gescbwincfigkeiten sind gerastert dargestellt. 
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und schließt damit die zyklonale Zirkulation des subarktischen Wirbels. 

Die für die thermohaline Umwälzbewegung bedeutsame Transformation von Ober

flächenwasser in Tiefenwasser findet in allen Modellversionen südöstlich von Grönland 

und zu einem geringeren Teil in der Norwegensee statt (vgl. Abb. 6.16). Insbeson

dere in der hmingersee und an der ostgrönländischen Küste liegen die Quellregio

nen für den tiefen westlichen Randstrom (DWBC) der verwendeten Modellversionen 

(Abb. 6.30). Damit wird von den Modellen nur ein Teil der aus Beobachtungen ab

leitbaren Tiefenwasser-Entstehungsgebiete erlaßt (Island-, Norwegen-, Grönland- sowie 

Labradorsee; McCARTNEY & TALLEY, 1984, SMETHIE & SWIFT, 1989). Ein wei

teres Modelldefizit liegt in dem zu geringen Einstrom über das Grönland-Schottland

Rückensystem. Eine auf Langzeitmessungen basierende Transportbestimmung entlang 

des ostgrönländischen Schelfs in Kombination mit einem Tracer-Modell ergab einen 

Einstrom durch die Dänemarkstraße von 2.9 Sv (DICKSON et. al.,1990). Durch Hin

zunahme von Transportabschätzungen anderer Autoren für den Faroer-Bank-Kanal 

sowie kleinerer Durchlässe erhalten DICKSON et. al. einen Gesamtbeitrag am tiefen 

westlichen Randstrom durch "Overflow"-Wasser von etwa 5.6 Sv. In den hier verwen

deten Modellversionen variiert der gesamte Umwälzanteil an der Zirkulation nördlich 

von etwa 66° N nur zwischen 3 und 4 Sv (Abb. 6.31). Dies ist einerseits auf die grobe 

Modellauflösung, mit der das Rückensystem nicht realistisch dargestellt wird, zurück

zmuhren. Der zweite Aspekt ist im modifizierten Dichtefeld der Beobachtungsdaten 

im Bereich der Rücken zu suchen. Die räumlich geglätteten Levitus-Daten beinhalten 

nicht die kalten, bodennahen Overflow-Wassermassen der Dänemarkstraße (DSOW), 

die einen wesentlichen Anteil am tiefen westlichen Randstrom haben (McCARTNEY 

& TALLEY, 1984, DÖSCHER et. al., 1993). Einige, südlich des Grönland-Schottl&nd

Rückens aufgenommene Vertikalprofile des hydrographischen Stationsdatensatzes ent

halten in ihrer ursprünglichen Form das Signal des Overflow-Wassers. Durch die an
schließende MitteJung auf die Modellgitterpunkte in Kombination mit der groben Mo
dellauflösung geht diese Information jedoch verloren. 

Im Modell beginnt sich der tiefe westliche Randstrom aus den durch Konvektion absin

kenden Wassermassen und aus den die Grönland-Schottland-Schwellen überströmen

den Wassermauen südlich von 600 N zu bilden. Die Ausbreitung geschieht in Form 

einer zweigeteilten Strömung. Während ein Strömungszweig den Ausgangspunkt für 

den entlang des Neufundlandschelfa strömenden tiefen westlichen Randstrom bildet, 

trauportiert der andere Zweig Wasser in Richtung Osten bis in das Westeuropäische 
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Abbildung 6.30: Geschwindigkeitsvektoren in 2216.5 m Tiefe. 
Experiment ISOHYD. 
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Becken bei etwa 45° N hinein und wendet sich dann westwärts, bis sich beide Strömun

gen südöstlich des Neufundlandschelfs vereinigen. Hingegen gehen die auf Beobach

tungen beruhenden Beschreibungen der Ausgangswassermassen des tiefen westlichen 

Randstroms von einem durch winterliche Konvektion absinkenden Nordostatlantischen 

Wasser und dem Overflow-Wasser über den Island-Schottland-Rücken aus (SMETHIE 

& SWIFT, 1989). Nach McCARTNEY (1992) sind zur Beseitigung von Tr&nBporl

imbalancen zwischen Overß.ow-Wasser und Labradorseewasser einerseits und dem tie

fen westlichen Randstrom andererseits zusätzliche Wassermassen notwendig. Danach 

entsteht südöstlich der Grönland-Schoitland-Schwellen im Westeuropäischen Becken 

ein tiefer nördlicher Ra.ndstrom, der sich lllllächst aus rezirkulierendem, unteren Tie

fenwaaser mittlerer Breiten und erwä.nntem antarktischen Bodenwasser der Südhe

misphäre 8UB&mmensebt. Diese Strömung nimmt entlang der Rücken das Overflow

Wa.aaer aua der Norwegensee, sowie im Verlauf seiner westwärtigen Ausbreitung nach 

Duchquerung der Gibbachen Bruchzone rezir.kulierendes Labradorseewasser auf. Das 

schwerere Overflow-Wasser aus der Dinemarbtra.ße folgt der beschriebenen Zirkula-
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tion auf einem tieferen Niveau. In der Labradorsee erfolgt die Zufuhr des wärmeren 

Labradorseewassers, und der jetzt tiefe westliche Randstrom Hießt entlang des Konti

nentalabhangs südwärts. Die von den Modellen realisierte antizyklonale Zirkul&tion des 

zunächst ostwärtigen Strömungszweiges stimmt nicht mit den oben zitierten Beob&eh

tungen eines vom lsland-Faroer-Rücken sowie dem Fa.roer-Bank-Kanal stammenden 

und durch die Gibbache Bruchzone westwärts strömenden Tiefenwassers überein. 

Bei 36° N (Abb. 6.29b, Tab. 6.2) transportiert der tiefe westliche Randstrom je nach 

Modellversion zwischen 22.1 und 34.2 Sv n&eh Süden. Diese, vom Kontinental&bhang 

bis zur Nullinie der südwärtigen Geschwindigkeitskomponente berechneten Transporte 

erstrecken sich teilweise über 14 Längengrade und können deshalb nur eingeschränkt 

als tiefer westlicher Randstrom interpretiert werden. Allerdings weisen neuere Be

obachtungen der tiefen Randstromtransporte entlang der &merikanischen Küste eine 

große Variationsbreite auf. Die Angaben schwanken zwischen 8 Sv (FINE & MO

LINARI, 1988) und 35 Sv (LEAMAN & HARRIS, 1990), während allgemein ak

zeptierte Werte zwischen 10 und 20 Sv liegen (z. B. HALL & BRYDEN, 1982). In 

Ergänzung dazu deuten Ergebnisse von wirbelauflösenden Modellen (BÖNING et. al., 

1991, DÖSCHER et. al., 1993) auf die Sensitivität des tiefen westlichen Randstroms 

gegenüber der Formulierung der nördlichen Modellrandbedingungen hin. Bei Verwen

dung der sta.rk geglätteten Levitus-Daten als nördlicher Randbedingung im Bereich der 

Grönland-Schottland-Rücken wird ein Randstromtransport von nur 6- 7 Sv erreicht 

(BÖNING et. al., 1991). 

Die in dieser Arbeit vorgestellten Modellversionen prognostizieren Geschwindigkeiten 

von ca. 1-2 cm/ • für den tiefen westlichen Randstrom, was im Vergleich zu Beoh
achtu:ngen mit 5-30 cm/a zu gering ist (LEE et. al., 1990, RHEIN, 1993). Bei 200 S 

(Abb. 6.29a) erscheint der Randstrom als ein gebündelter, aber vergleichsweise inten

siver Strom (v,.._ = 2.5cm/•) mit Transporten zwischen 7.6 und 15.3 Sv. 

Aus den geachilderten Einzelbildern der Zirkulation ergibt sich ein zonal integrierter Vo

lumentransport, der in allen Expe:dmenten qualitativ ähnlich ist und dem Jdusischen 

Zirkulationsmuster der thermohalinen Umwälsbewegung entspricht. Die maximalen 

Umwilsraten achwanken bei den ebuselnen Experimenten zwischen 16 und 23 Sv und 

erreichen einheitlich ihre Ma.xima im Bereich um 4:30 N (Tab. 6.3). Es fällt auf, daß die 

Volumentransporte bei 430 N in den Experimenten mit isopyknischer Vermischung am 

gerinpten sind. Eine mögliche Erklärung hierfür kann die reduzierte effektive diapyk

nische Diffuaion in ISOHYD und ISOLEV sein. BRYAN (1987) beschreibt anhand von 

Experimenten mit einem grobauflötenden primitiven Gleichungsmodell die Sensitivitit 
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Experiment 
Umwälzrate (Sv) 

43° N 25° N 29° s 
KARLEV 19.4 13.2 10.3 

ISOLEV 16.2 12.6 10.2 

CONLEV 19.7 12.5 6.8 

KARHYD 20.3 13.1 10.4 

ISOHYD 16.2 10.4 9.1 

CONHYD 23.1 14.0 7.0 

Tabelle 6.3: Umwährate ("Overturning") in Sv bei 43° N (Marima), 25° N 
und 29° S (Südrand des InvusmodeUs). 

des zonal integrierten Volumentransports und die Abhängigkeit der Thermoklinentiefe 

von der vertikalen Vermischung. Danach nehmen zonal integrierter Volumentransport 

und Hauptsprungschichttiefe proportional mit (Kv )113 zu. Die Intensivierung des zonal 

integrierten Volumentransports, wie sie besonders im Experiment CONHYD sichtbar 

ist, findet vermutlich hierin ihre Begründung. 

In den oberBächennahen Schichten des Äquators wird der meridionale Volumentrans

port von der windgetriebenen EkmandivergenJI dominiert (Abb. 6.31). In ISOHYD 

bewirkt subtropische Ekmankonvergenz zwischen 200 und 30° N eine Absinkbewe

gung von ca. 10 Sv. Um 60° N werden etwa 14 Sv der Warmwassersphäre durch 

Abkühlung und Konvektion in Nordatlantisches Tiefenwasser (NADW) transformiert, 

das sich oberhalb eines Tiefenhorizonts von 3000 m südwärts ausbreitet. 

In allen Experimenten findet über den Südrand und unterhalb von 4000 mein Einstrom 

von Wassermassen antarktischen Ursprungs (AABW) in das untersuchte Modellgebiet 

statt; in ISOHYD beträgt dieser Transport etwa 3 Sv. Zwischen 1300 m und 4000 m 

verlassen 12 Sv Nordatlantisches Tiefenwasser das Modellgebiet, oberhalb von 1300 m 

strömen bei 300 S etwa 9 Sv antarktisches Zwischenwasser (AAIW) und oberllichen

nahe Wassermassen nordwärts. RINTOUL (1991) erhilt aut Inversberechnungen einen 

Export nordatlantischen Tiefenwassers über 3ao S von 17 Sv, das durch nordwütige 

Transporte von Oberflächenwasser (8 Sv), antarktischem Zwischenwasser (5 Sv) sowie 

Antarktischem Bodenwasser (4 Sv) balanciert wird. Selbst unter Berücksichtigung des 

von IUNTOUL angegebenen Fehlers von ±2Sv erscheinen die hier dargestellten Trans

porte über die südliche Modellherandung als Z11 gering. 

Die Intensität des meridionalen Umwilanteils an der Zirkulation hängt entschei-
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Abbildung 6.31: Zonal integrierler Volmnentransporl. Experiment ISOHYD. 
Isolinienabstand: 1.0 Sv. 

dend vom Tra.ntporl über die südliche Betandung bei 30° S ab. Hierbei besteht eine 

Wechselwirkung zwischen der Tiefenwasserbildung im Norden und dem Einstrom von 

Oberflächenwasser bzw. Ausstrom von Tiefenwasser über die südliche Randzone. Die 

hier vorgenommene Anpassung an vorgegebene hydrographische Felder mit einer tie

fenabhängigen Zeitskala (Tab. 4.2) führt n deutlichen Transportschwankungen über 

die südliche Betandung (Tab. 6.3) und ist daher nicht optimal. Sinnvoller, wenn auch 

technisch aufwendiger, ist die Einbeziehung der offenen Randbedingung als weitere 

Kontrollvariable in den Optimierungaprozeß. 

6.4 Zusammenfassung der Ergebnisse 

In diesem Kapitel wurden Experimente vorgestellt, bei denen Levitua-Daten und hy

drographische Stationsdaten in Modellversionen mit verschiedenen Diffwäonsparame

triaierungen ueimftiert wurden. Generellea Ziel dieses Vorgehen& war es, den jeweili

gen Modellsustand möglichst nahe an die Beobachtungen für Temperatur, Salzgehalt 
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und thermohaline Ober:flächenfiüsse zu bringen, sowie gleichzeitig einen stationären 

Mode11mstand zu erhalten. Bei ersten Experimenten traten in den optimierten Mo

dellzuständen regional Oberß.ächenfiüsse auf, die weit außerhalb akzeptabler Gren

zen lagen. Die Abweichungen konzentrierten sich insbesondere auf den westlichen 

Randstrombereich und den konvektiv durchmischten Modellbereich um 60° N. Ver

a.ntwortlich für das Modelldefizit im westlichen Randstrombereich ist vermutlich eine 

grundsätzliche Diskrepanz zwischen Modell und Beobachtungen, die im Rahmen der 

vorliegenden Modellau1lösung nicht beseitigt werden kann { z. B. fehlender küstennaher 

Gegenstrom). Durch die starke Abkühlung in einigen nördlichen Bereichen versucht 

das Modell seine eigene Wassermassenbildung aufrechtzuerhalten. Es entsteht eine Me

ridionalzirkulation, die die Massenverluste über den Südrand bei 30° S ausgleicht. 

Nach Einführung einer Flußbegrenzung für die thermohalinen Oberflächenflüsse von 

maximal drei Standardabweichungen der geschätzten Beobachtungsfehler ergaben sich 

folgende Resultate: 

Große Abweichungen der globalen Kostenfunktionbeiträge, insbesondere bei Verwen

dung hydrographischer Stationsdaten, deuten darauf hin, daß das verwendete Invers
modell im Rahmen der angenommenen Beobachtungsfehlerinkompatibel mit den Beob

achtungen ist. Dies könnte ein ffinweis auf zu klein gewählte hydrographische Beobach

tungsfehler sein, die im vorliegenden Fall eines stationären Antriebs auch die Amplitude 

des Jahresgangs enthalten müssen. Andererseits würden durch größere Beobachtungs

fehler die Differenzen zwischen Modell und Beobachtungen weiter vergrößert, obwohl 

die eingangs dieses Kapitels dargestellten Differenzen beobachtete Jahresamplituden 

in einigen Modellbereichen bereits übertreffen (LEVITUS, 1984). Wegen fehlender 

Abschätzungen sind hier auch die Kovarianzen in den Beobachtungsfehlern unbeachtet 

geblieben. Verschiedene Abbildungen deuten aber auf räumlich korrelierte Modell

Daten DifFerenzen hin (z. B. Abb. 6.18, 6.20). 
Besonders die verwendeten hydrographischen Stationsdaten besitzen einen Bias hin zu 

Sommerwerten. Die mit diesen Beobachtungen durchgeführten Optimierungen weisen 

auch deshalb einen größeren Beitrag zur Kostenfunktion auf, weil sich das Modell durch 

die groBe Gebiete umfassende Simulation eines Wmterzustands in einem gegenläufigen 

Trend zu den Beobachtungen befindet. 
Die Darstellungen der lobl zeitlichen Driften weisen regional und zwischen den einzel

nen Experimenten deutliche Unterschiede auf. Generell sind die globalen Kostenfunk

tionsbeiträge durch Instationaritit von gleicher Größenordnung wie die Beiträge durch 

Modell-Daten Differenzen. 
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Übereinstimmungen der optimierten Oberflächenwärmeß.üsse mit den Beobachtungen 

im Rahmen der angenommenen Fehler treten besonders im zentralen Teil des subtro

pischen Nordatlantiks auf, während in den Bereichen der Labradorsee, des Nordatlan

tischen Stroms und des Südäquatorialstroms der Modellozean vergleichsweise zuviel 

Wärme aufnimmt bzw. zuwenig Wärme abgibt. Starke Wärmeabgaben sind vor der 

nordamerikanischen Küste, in der Irmingersee, vor den britischen Inseln und in der 

Norwegensee zu verzeichnen. 
Maximale Abweichungen zwischen beobachteten und optimierten Frischwasserflüssen 

lassen sich entlang der nordamerikanischen Küste und im nördlichen Modellgebiet fest

stellen. Dabei herrscht eine generelle Tendenz vor, einen optimierten Modellzustand 

mit verstärktem Frischwassergewinn des Ozeans zu bilden. 

Im globalen Mittelliegen die RMS-Differenzen zwischen optimierten und beobachteten 

Oberll.ächenß.üssen bei etwa 50W/m2 bzw. lmfJa.h.r. Daslegt den Schluß nahe, daß 

Modelldynamik und beobachtete Oberll.ächenß.üsse inkompatibel sind. 

Die aus optimierten Oberll.ächenß.üssen berechneten Dichte:ß.üsse und Transformati

onsraten geben in wesentlichen Punkten beobachtete Komponenten der winterlichen 

Mode- und Tiefenwasserbildung wieder. 

Die vom Inversmodell simulierten hydrographischen Verteilungen entsprechen groß

räumig den beobachteten Feldern. Regional treten jedoch - je nach Modellversion -

z. T. erhebliche Abweichungen auf. Dabei zeigt sich bei allen Modellversionen eine 

erhöhte Sensibilität der Ergebnisse in den dynamisch aktiven westlichen Randstrom

gebieten und den für die globale thermohaline Zirkulation bedeutsamen subpolaren 

Regionen. 

Die von den Modellen zu weit nördlich realisierte Golfstromablösung und die mangelnde 

'Obereinstimmung zwischen mittlerer Zirkulation von Golfstrom bzw. Nordatlantischem 

Strom vor Neufundland gegenüber Beobachtungen haben entlang der amerikanischen 

Küste und auf dem Neufundlandschelf zu warme und salzreiche Wassermassen zur 
Folge. 

1m Gegensatz dazu sind groBe Bereiche entlang der Golfstromachse bzw. Nordatlan

tischen Stroms, der Hauptsprungschicht in den Subtropen und der subpolaren Ge
biete zu kalt und zu salzarm. Abgesehen von wenigen Ausnahmen deutet dies im 

Zusammenhang mit der von allen Modellversionen durchgeführten Mode- und Tiefen

wasserbildung auf die Simulation von Winterzuständen im Verlauf der Optimierungen 

hin. Ein Vergleich mit den Modellergebnissen von MAROTZKE & WUNSCH (1993) 

legt ebenfalls den Schluß nahe, daß bei invers betriebenen Ozeanmodellen mit sia-
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tionärem Antrieb und in ähnlicher Konfiguration wie dem vorliegenden Modell ein 

Trend besteht, über weite Modellbereiche eine zu kalte Ozeanoberfläche und damit 

einen Winterzustand zu simulieren. Die Analyse von Temperaturschnitten entlang 37° 

N bestätigt die Aussagen eines in weiten Teilen der Thermokline, insbesondere aber 

auch im oberflächennahen westlichen Randstrombereich, zu kalten Ozeans. 

Die Sensibilität der optimierten Modellzustände gegenüber der Wahl der Di:ffusionspa

rametrisierung äußert sich in den Experimenten mit isopyknischer Vermischung darin, 

daß vor Neufundland eine - den Beobachtungen eher entsprechende - südwärtige Ver

lagerung der subarktischen Front unter Verstärkung der horizontalen Temperatur- und 

Salzgehaltsgradienten erfolgt. Die isolierende Wirkung der dichteabhängigen vertikalen 

Diffusionsparam.etrisierung verhindert bei einer vernachlässigbaren vertikalen Advek

tion im Südäquatorialstrom und vor Westafrika bei Wärmeaufnahme an der Ozea

noberfläche eine effektive vertikale Ausbreitung des Oberflächensignals und bewirkt 

damit in den unterhalb der Oberflächenschicht gelegenen Modellniveaus zum Teil er

hebliche Temperatur- und Salzgehaltsdifferenzen zu den Beobachtungen. Dies ist als 

ein Hinweis auf die starke Abhängigkeit der Modellergebnisse von den entsprechenden 

subskaligen Parametrisierungen zu werten und deutet auf eine unzureichende vertib.le 

Modellauflösung hin. 

Die horizontale Zirkulation weist im Rahmen der Modellauflösung neben Gemein

samkeiten mit der beobachteten großräumigen Zirkulation deutliche Abweichungen in 

Form zu schwacher westlicher Randströme und einer nicht den Beobachtungen entspre

chenden Tiefenwasserzirkulation nördlich von etwa 50° N auf. 

Die meridionalen Umwälzbewegungen der optimierten Modellzustände im subpolaren 

Nordatlantik stehen in Einklang mit bisherigen Abschätzungen (GORDON (1986): 

15-20 Sv, BROECKER (1991): 23 Sv), sind aber im subtropischen Nordatlantik und 

weiter südlich im Vergleich mit Beobachtungen zu gering. 

Im Rahmen der diskutierten Unzulänglichkeiten des Modells sind nur geringe Unter

schiede der optimierten Modellzustände in Abhängigkeit vom gewählten hydrographi

schen Beobachtungsdatensatz festzustellen, die sich vornehmlich auf den oberflächen

nahen Bereich und die Auswirkungen auf die thermohalinen Oberflächenflüsse be

schränken. Die geringen Unterschiede in den Ergebnissen bei Verwendung der hydro

graphischen bzw. Levitus-Daten legen den Schluß nahe, daß der in den hydrographi

schen Beobachtungen zusätzlich enthaltene raum-zeitliche Informationsgehalt durch die 
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grobe Modellauftösung und durch die Forderung nach einem stationären Modellzustand 

im Rahmen der Optimierung weitgehend unbeachtet bleibt. Eine verbesserte Darstel

lung mit einem saisonal angetriebenen, höherauBäsenden Modell kann hier ggf. Abhilfe 

schaffen. 
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7 Wärme-, Salz- und Frischwassertransporte 

Die Transporte von Wärme und Salz bzw. Frischwasser im Ozean sind wegen ih

rer Bedeutung für das globale Klima von besonderem Interesse. Der Ozean beein

:flußt das Klima sowohl durch Wärmetransporte von den Tropen in polare Regionen 

als auch durch in situ Wärmespeicherung bzw. Wirmeabgabe. Auf die vorliegenden 

Modellresultate bezogen, lassen sich aus den Wärmetransporten und den optimierten 

Oberflächenflüssen Aussagen über die Wärmespeicherungsraten und damit über den 

erreichten Grad der Stationarität ableiten. 

7.1 N ordwärtiger Wärmetransport 

Das Wärmebudget des Ozeans wird im wesentlichen durch drei Komponenten be

stimmt, die sich in der Wärmetransportgleichung zusammenfassen lassen (OORT k 

VONDER HAAR, 1976): 

H = HT- V ·WT (7.1) 

Hierbei stellt die lokal zeitliche Änderungsrate der Wärmespeicherung 

(7.2) 

das Residuum aus Oberflächenwärmefluß HT und der horizontalen Divergenz des 

Wärmetransports WT aufgrund von Advektion und Düfusion dar (T = pot. Tem

peratur). Die nordwärtige Komponente des Wärmetransports wird damit zu 

L H(z) 

WT = WTADV + WTniF = j J paep(vT- KhVT)dztk 
0 0 

(7.3) 

Die durch Diffusion bedingten Beiträge sind im Vergleich zu den advekiiven ~-
. d --'-1!!- •gt u: ... -en ist eine weitere, 

porten sehr klein und werden un folgen en VerD~K~W~D81 • .u.u.>.&"& 

~ eils w- etransporl in einen mit der zonal 
1ormale Aufspaltung des advektiven Ant am arm 
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gemittelten Geschwindigkeit ;r verknüpften Anteil und einen auf den Abweichungen 

vom zonalen Mittel v's beruhenden Beitrag sinnvoll: 

H(s) H(s) 

WTADv = WTovT + WTaYR = I p0ep"f?r dz + I poepv'T'.,. dz. (7.4) 
0 0 

Die erste Komponente des advektiven Beitrags in Gl. (7.4) steht in Zusammenhang mit 

der mittleren meridionalen Umwälzbewegung ("Overturning"); der zweite Term läßt 

sich als ein durch horizontale Wirbel hervorgerufenener Wärmetransport interpretieren 

("Gyre-Anteil"). 

Für einen Vergleich der Modellergebnisse untereinander und mit den Beobachtungen 

werden das Experiment mit dem geringsten (KARLEV) sowie mit dem größten (CON

HYD) nordwärtigen Wärmetransport herangezogen. In Abb. 7.1a,b sind die jeweiligen 

Gesamttransporte sowie die Umwälz- und Wirbelanteile der Wärmetransporte darge

stellt. Ausgehend von der südlichen Randzone ist in KARLEV der Wärmetransport im 

gesamten Modellgebiet positiv, während in CONHYD bis 18° Sein südwärtiger Wärme

transport stattfindet. Die erheblichen Unterschiede des Umwälzanteils in beiden Expe

rimenten sind Ausdruck des unterschiedlichen Wassermassentransports über 30° S, der 

in KARLEV 10.3 Sv und in CONHYD nur 7.0 Sv beträgt (vgl. Tab. 6.3). Während 

in beiden Experimenten die Wärmetransporte über den Äquator mit etwa 0.65 PW 
(1 PW = 1015 W) nahezu identisch sind, steigt im weiteren Verlauf der Wärmetrans

port in CONHYD wesentlich stärker an, bis er bei 26° N mit 1.07 PW sein Maximum 

erreicht. Zwischen Äquator und etwa 25° N ist der Wirbelanteil von untergeordneter 

Bedeutung und der Gesamttransport wird fast ausschließlich vom Umwälzanteil be

stimmt. Allerdings wird der Wärmetransport zwischen Äquator und ca. 20° N nicht 

von der thermohalinen Zirkulation, sondern vom windgetriebenen Ekmantransport do

miniert. Bei 18° N erreicht der nordwärtige Wärmetransport in KARLEV mit 0.83 PW 
sein Maximum. Die Muima aller Experimente befinden sich zwischen 18° N und 300 

N, wobei nur die Experimente mit einem konstanten vertikalen Diffusionskoeffizienten 

von ISO N abweichen (Tab. 7.1 ). Im Vergleich zu der auf Messungen beruhenden direk

ten Wärmetransportbestimmung von HALL & BRYDEN {1982) mit 1.22±0.3 PW bei 

25° N liegen alle Modellergehnisse- mit Ausnahme von CONHYD- im unteren Wer

tebereich. Der Grund hierfür ist in der zu geringen Umwälzrate aller Modellversionen 

bei 25o N mit maximal14 Sv zu finden (vgl. Tab. 6.3), während HALL & BRYDEN 
einen Wert von 18 Sv angeben. 
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Abbildung 7.1: Nordwirtiger WirmetraDsport (PW ). 
a) Experiment KARLEV, b) Experiment CONHYD. 
SUM = GesamtlrllllBpori, OVT = Umri/Banteü, GYR = W.abdanteil. 
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Experiment 
Nordwärtiger Wärmetransport 

Maxima und Positionen 25° N 

KARLEV 0.83, 18° N 0.81 

ISOLEV 0.88, 18° N 0.82 

CONLEV 0.89, 30° N 0.89 

KARHYD 0.91, 18° N 0.89 

ISOHYD 0.88, 18° N 0.79 

CONHYD 1.07, 26° N 1.06 

Tabelle 7.1: Nordwärtiger Wärmetransport (PW ). 

Das Maximum des Wärmetransports in CONHYD bei 26° N wird trotz abnehmenden 

Umwälzanteils durch einen gleichzeitigen Anstieg des Wirbelbeitrags hervorgerufen, 

wobei das ausgeprägte Maximum des Wirbelanteils bei 28° N auf den Golfstrom und 

seine Rezirkulation zurückzuführen ist. Während der Umwälzanteil in den beiden dar

gestellten Experimenten nördlich von etwa 45° N stark abfällt (dies entspricht ungeiahr 

dem Maximum des zonal integrierten Volumentransports, siehe Tab. 6.3), erreicht der 

Wirbelanteil um 55° N im subpolaren Wirbel sein zweites Maximum im Nordatlantik. 

Dort wird auf der Ostseite mit dem Nordatlantischen Strom warmes Wasser nach Nor

den advehiert, während auf der Westseite durch den Labradorstrom kälteres Wasser 
nach Süden gelangt. 

Die zweite, indirekte Methode zur Berechnung des nordwärtigen Wärmetransports be

steht na.ch GI. 7.1 in der Integration der Oberflächenenergiebilanz 

BoL 

WTnr =-I I HTtkdy 
B 0 

(7.5) 

und anschließender Subtralttion der entsprechend integrierten Wärmespeicherungsrate 

(Gl. 7.2). Bo bezeichnet die geographische Breite, von der aus die Oberllichenwirme
ftüsse aufintegriert werden. 

In diesem Zusammenbang sind in Abb. 7.2 die zonal gemittelten Oberflächenwärme

flüsse der Experimente KARLEV und CONHYD sowie die entsprechenden COADS

Daten dargestellt. Die Abbildung gibt in integraler Form bereits in Abschnitt 6.2.1 

diskutierte Ergebniue der optimierten Oberfläcbenftüsse wieder. Dabei weisen KAR-
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Abbildung 7.2: Zonal gemittelter Oberflächenwärmefluß (Wfm2 ). 
Kurve A: Experiment KARLEV, Kurve B: Experiment OONHYD, 
durchgezogene Linie: OOADS-Daten. 
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LEV und CONHYD große Differenzen in Äquatornähe auf, während sich entlang der 

übrigen Breitengrade die Kurven stark ähneln. Fast im gesamten Bereich südlich von 

etwa 50° N geben die zonal gemittelten Oberflächenflüsse der COADS-Daten mehr 

Wärme an die Atmosphäre ab als die Modellwerte. Dies entspricht den in Abb. 6.6 
dargestellten Differenzen der regional gemittelten Oberfiächenftüsse. Hingegen sind 

nördlich von 55° N die Wärmeflüsse der Modelle großenteils negativer als die Beobach

tungen, worin die stärkere Wärmeabgabe der Modelle um 600 N zum Ausdruck kommt. 

Im stationären Zustand ist der zonal und meridional integrierte Oberflächenwärmefluß 

(GI. 7.5) identischmit dem nordwärtigen Wärmetransport (GI. 7.3), d. h. es findet keine 

Änderung des ozeanischen Wärmeinhalts statt. In diesem Zusammenhang erlauben die 

vorliegenden Modellergebnisse eine Bewertung des erreichten Grades der Stationarität 

und dessen Auswirkungen auf den Wärmetransport. ffierzu sind in Abb. 7.3a,c die 

Wärmetransporte sowie die zonal und von Norden aus aufintegrierten Energieflüsse an 

der Meeresoberfiäche wiedergegeben. 
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Abbildung 7.3: a,c) Norclwärlige W&r.mefn.Dsporle (Kune WT) ud inte-
grierte Oberfläcbenwir.me/Jüsse (Kurve IBT) in PW: Ezperime11te KARLEV 
(a), OONBYD (c). Die scb.raflierls FlicbeB pben de11 Anteil des .nordwärli
gen Wärmetransports m, der n.r Änderu.DB der Wärmeinbalts im Oean 
beiträgt. b,d) Diverreruen der Wirmei.nbaltsindmmgeu, dargestellt als zonal 
gemiitelter OberD.idenwinnelluJ {W/m2): KARLEV (b), CONHYD (d). 
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Die integrierten Oberflächenflüsse sind bis auf die nördlichen Modellgebiete und bis auf 

einen kleinen Bereich in KARLEV südlich von 24° S geringer als die Wärmetransporte. 

Die als Änderungen des Wärmeinhalts n interpretierenden Differenzen erreichen bei 

KARLEV in den Subtropen ihr Maximum mit etwa 0.1 PW, in CONHYD nehmen die 

Differenzen vom Nordrand bis zum Äquator hin zu und erreichen dort ihr Maximum 

mit über 0.3 PW. Positive Differenzen sind so zu interpretieren, daß die Wärmeabgabe 

durch die Ozeanoberfläche im Vergleich zu den Wärmetransporten zu gering ist, was 

einer Erwärmung des Ozeans gleichkommt. Dies steht nur scheinbar im Widerspruch 

zu den Ergebnissen aus Kapitel 6. Dort wurde festgestellt, daß weite Bereiche der 

Hauptsprungschicht im Vergleich zu den Beobachtungen zu kalt sind. Die in Abb. 7.3 

gezeigten Ergebnisse beziehen sich jedoch auf die gesamte Wassertiefe. Nach derbe

reits in Kapitel 5 zitierten Arbeit von GERDES et. al. (1991) muß die numerische 

bedingte Erwärmung der unteren Modellschichten im nicht eingeschwungenen Zustand 

mit berücksichtigt werden. Ein wesentlicher Teil der modellweiten Wärmespeicherung 

beruht vermutlich auf diesem Modelldefizit. 

Aus der Wärmetransportgleichung (7.1) läßt sich die beckenweit gemittelte Tempera

turänderung 

6.T = 6.WT ·t 
PoCpV 

(7.6) 

abschätzen. Hierbei ist 6. WT die in Abb. 7 .3a,c dargestellte Differenz aus dem Wärme

transport und den integrierten Oberflächenflüssen bei 30° S, V ist das Ozeanvolumen 

nördlich von 300 S, und t ist der fünfjährige Integrationszeitraum. Daraus ergibt sich 

eine ozeanweit gemittelte Temperaturänderung von 6.T = +0.05 oc, in Öbereinstim

mung mit den vertikal gemittlelten RMS-Werten der zeitlichen Temperaturänderungen 
der Experimente (Abb. 6.26). 

In den Abb. 7 .3b,d sind die meridionalen Divergenzen der Wärmeinhaltsänderungen 

in äquivalente, zonal gemittelte Oberflichenwärmeflüsse umgerechnet worden. Daraus 

läßt sich ablesen, welcher zonal integrierte Obedlichenwärm.efluß notwendig ist, um 

eine verschwindende Wärmeapeicherung, d. h. WT = WTH", zu erhalten. Positive 

Werte bedeuten, daß durch die Ozeanoberfläche eine Wärmeabgabe stattfindet. Hier

bei fallen besonders die in beiden Experimenten vorhandenen Maxim.a zwischen 55° N 

und 600 N auf. Die eingangs von Kapitel& diskutierte Modelltendenz hin zu stärkeren 

Wärmeabgaben in diesem Breitenbereich ist also aus dieser Sicht korrekt, die dazu not

wendigen erheblichen Abweichungen von den hydrographischen Beobachtungen werden 

allerdings bei dieser Berechnung nicht berücksichtigt. Bei den übrigen Breitengraden 
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sind die notwendigen Änderungen im zonal integrierten Oberflächenwärmeß.uß eher 

moderat ($ 20 W/m2
), lediglich in CONHYD ist nördlich des Äquators eine erhöhte 

Wärmeabgabe aufgrund der übermäßig starken äquatorialen Erwärmung notwendig, 

um keine lokale Wärmespeicherung zu erhalten. Wertet man die gezeigten Differenzen 

zwischen Wärmetransporten und integrierten Oberflächenflüssen als eine untere Feh

lergrenze für die mit quasistationären Modellzuständen assoziierten Wärmetransporte, 

dann ist der in Abb. 7.3c dargestellte maximale Wärmetransport von den anderen Mo

dellergebnissen nicht signifikant verschieden. 

Zusammenfassend ist in Abb. 7.4 dargestellt, wie die hier erhaltenen Ergebnisse in 

andere Abschätzungen des Wärmetransports im Atlantik einzuordnen sind. In der Ab

bildung sind neben den eigenen Werten Modellergebnisse von SARMIENTO (1986), 

indirekte Berechnungen von HSIUNG (1981) und ISEMER et. al. (1989), sowie direkte 

Bestimmungen des Wärmetransports von FU (1981), HALL & BRYDEN (1982) und 

MOLINARI et. al. (1989) wiedergegeben. Einen Eindruck von den Ungenauigkeiten 

vermitteln die Fehlerabschätzungen von HALL & BRYDEN bei 25° N, von MOLI

NARI et. al. bei 26.5° N sowie die übrigen Fehlerbalken, die von WUNSCH (1984) mit 

einem Inversmodell erhalten wurden. Die mit den hier verwendeten Modellversionen 

erzielten Ergebnisse liegen insgesamt im unteren Bereich der auf Beobachtungen basie

renden Wärmetransportberechnungen. Insbesondere der südwärtige Wärmetransport 

von CONHYD bei 30° S steht im Widerspruch zu den Wärmetransporten anderer 

Modelle und Beobachtungen. Ein Vergleich mit Wärmetransporten, die durch Inte

gration revidierter Bunker-OberflichenwärmeO.üsse und unter der Zwangsbedingung 

WT = 1.0 PW bei 25° N bestimmt wurden (ISEMER et. al., 1989), zeigt deutliche 

Unterschiede zu den Experimenten, insbesondere nördlich von 400 N. Danach fällt der 

indirekt berechnete ozeanische Wärmetransport nördlich von 30° N kontinuierlich ab 

und erreicht ab etwa 45° N Werte, die wesentlich geringer sind als in den Experimenten. 

Die starken Wärmeverluste nördlich von etwa 500 N (vgl. Abb. 6.2,6.4) bewirken im 

Vergleich zu den ISEMER et. al. Werten einen zu großen nordwärtigen Wärmetrans

port. Die von SARMIENTO (1986) erhaltenen Modellergebnisse mit einer Anpassung 

der Oberflächentemperaturen an Levitus-Daten weisen in dieser Region ähnliche Re

sultate auf. Die Berechnungen von ISEMER et. al. wurden mit einem nordwirligen 

Wärmetransport von 0.1 PW ab 65° N aufintegriert (AAGAARD k GREISMAN, 

1975). Die Ungenauigkeit dieser Integrationskonstante ist jedoch von untergeordneter 

Bedeutung und kann die grundsätzlichen Diskrepansen zwischen Modellergebnissen 

und aus Beobachtungen abgeleiteten Wärmetransporten nicht beseitigen. 
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Abbildung 7.4: Nordwärtiger Wärmetranspo.ri (PW). Kurve A: KAR
LEV, KIU'Ve B: OONBYD. SAR = SAB.MIENTO {1986), IWH = ISEMER 
et. al. {1989). +: FU {1981), •: HALL k BRYDEN (1982), *: HSIUNG 
(1985), x: MOLINARI et. al. (1989). 
Feblerbalken von WUNSCH {1984): 00, 600 N, HALL k BRYDEN (1982): 
25° N UJJd MOLINARI et. al. (1989 ): 26.5° N. 
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7.2 Salz- und Frischwassertransporte 

Die bisher untersuchten Experimente enthielten außer dem Austausch über die Ozean

oberß.äche und über die südliche Herandung bei 300 S keine weiteren Quellen und 

Senken für die haline Zirkulation. Dabei blieben sowohl Frischwassereinträge in den 

Atlantik durch große Flüsse (größter Beitrag durch Amazonas) und der Mittelmeer

wassereinstrom als Salzgehaltsquelle unberücksichtigt. Abb. 7.5 vermittelt einen Ein

druck von den Differen.sen zwischen den beobachteten und optimierten SalBgehalten 

im Tiefenniveau des Mittelmeereinstroms (Experiment KARLEV). Durch die fehlende 

Salzgehaltsquelle ist das ursprünglich vorhandene Signal fast völlig verschwunden und 

es treten Salzgehaltsanomalien bis zu 0. 7 P SU auf'. Der hier nicht gezeigte zeitli

che Trend belegt eine weitere Salzgehaltsabnahme, die bezogen auf' den fünfjährigen 

Integrationszeitraum allerdings um fast eine Größenordnung geringer ist als die Modell

Daten Differenzen. 
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Abbildung 7.5: Daten- Modell Dilfereu des Samgellalts in 1088.5 m Tiefe. 
Experiment KARLEV. IsoliDieraabBtand: 0.05 PSU. 
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Um die Sensitivität der Modellergebnisse gegenüber den genannten Faktoren zu prüfen, 

wurde das Experiment KARLEV mit einer Anpassung der Modelltemperaturen und 

Salzgehalte an die Levitus-Daten im nordöstlichen Atlantik sowie mit zusätzlicher 

Frischwasserzufuhr durch den Amazonas wiederholt. Die Anpassung an Levitus-Daten 

wurde an 3 x 3 horizontalen Gitterpunkten in den Modellniveaus des Mittelmeer

einstroms durchgeführt. Die Frischwasserzufuhr des Amazonas in Höhe von 0.19 Sv 

(BAUMGARTNER .k REICHEL, 1975) wurde auf die Oberflächenfrischwasserflüsse 

entlang des Nordbrasilstroms addiert. 

Infolge der genannten Änderungen resultiert für das Modell im Einflußbereich des Mit

telmeerwasaers eine realistische Hydrographie. 

Die zonal gemittelten Friachwaaserfliisae reproduzieren in Übereinstimmung mit den 

Beobachtungen im nordäquatorialen Bereich den zusätzlichen Frischwassergewinn des 

Ozeans (Abb. 7.6). Sieht manjedoch von diesem Bereich ab, so ergeben sich aus beiden 

Experimenten nahezu identische Oberflächeniliiase. Im Vergleich zu den Beobachtun

gen sind die optimierten Frischwasserflüsse in den Subtropen beider Hemisphären und 
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nördlich von etwa 45° N zu gering. Daraus läßt sich ablesen, daß die Frischwasserflüsse 

insgesamt eine zu salzarme Meeresoberfläche produzieren. 

Im folgenden werden die einzelnen Komponenten der Salztransportgleichung unter

sucht. Da diese analog zur Warmetransportgleichung (7.1) definiert sind, wird hier auf 

eine Darstellung der Gleichungen verzichtet. 

Der zusätzliche Frischwassereintrag durch den Amazonas bewirkt einen starken zona

len Salzgehaltskontrast. Im östlichen Bereich gleicher Breite existieren keine derart 

großen Quellen für den Frischwasserfluß, so daß der äquatoriale nordwärtige Saktra.ua

port deutlich abnehmen sollte. Zwar zeigt die W"ubelkomponente des Salztransports 

in Abb. 7.7b gegenüber dem Experiment ohne Amazonaszußuß (Abb. 7.7a) eine Ver

ringerung des nordwärtigen bzw. eine Zunahme des südwärtigen Salztransports bis 100 

N, die daraus ableitbaren beckenweiten Auswirkungen sind aber insgesamt als gering 

einzustufen. 

Beide Experimente zeigen außerhalb des äquatorialen Bereichs weitgehend ähnliche und 

mit den anderen Experimenten vergleichbare Salztransporte. Von der Anpassungszone 

bei 30° S bis etwa so S erfolgt ein südwärtiger Salztransport, der durch den Wirbelanteil 

bestimmt ist und dessen Timwälzanteil vom sich nordwärts ausbreitenden salzarmen 

Antarktischen Zwischenwasser (AAIW) mit beeinflußt wird. Im nordäquatorialen Ge

biet bis etwa 15° N sind Umwälzanteil und Wirbelanteil etwa gleich groß. In diesem, 

dem subtropischen Salzgehaltsmaximum zuzuordnenden Bereich liegt in den oberen 

Modellschichten salzärmeres über salzreicherem Wasser, so daß die Umwilzbewegung 

einen geringeren nordwärtigen Salztransport aufweist. Erst nördlich von 15° N ge

winnt die Meridionalzirkulation an Bedeutung und erfaßt Wassermassen mit gröBerem 
Salzgehalt und größerer vertikaler Ausdehnung. Da:6ir verantwortlich iat der aalsrei

che westliche Randstrom, der über dem sich südwärts ausbreitenden und aalärmeren 

Nordatlantischen Tiefenwasser liegt, so daß große Salzgehaltsdifferenzen zwischen bei-

den Strömungen bestehen. 
Im Rahmen dieser Darstellung scheint die Einführung einer Mittelmeerwasserquelle 

nur geringe Auswirkungen auf die BOnal integrierten Modellgrößen zu haben. Bei einer 

nahezu unveränderten Um wälzrate verringert sich der nordwärtige Wärmetransport im 

Einflußbereich des Mittelmeerwassers um max. 0.03 PW, da vergleichsweise wärmeres 

Wasser im unteren Ast der Umwälzbewepng nach Süden transportiert wird und sich 

somit der Temperaturkontrast machen obedlichennahem Wasser und Tiefenwasser 

verringert. Die Differenzen im zonal gemiUelten Salstransport zwischen den Modell-
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120 



Versionen ohne bzw. mit Mittelmeerrestoring liegen in den Subtropen und den mitt

leren Breiten bei etwa -2 · 10-3 Sv und lassen sich in Analogie zum Wärmetransport 

auf einen schwächeren nordwärtigen Transportaufgrund des salzreicheren südwärtigen 

Astes der Umwälzbewegung im Niveau des Mittelmeerwassers zurücldiihren. 

Während beim Wärmetransport in der Nordhemisphäre der Wirbelanteil fast durch

gehend ein positives Vorzeichen besitzt und damit in die gleiche Richtung wie der 

Umwälzanteil gerichtet ist, zeigt der Wirbelanteil südlich von 500 N einen südwärtigen 

Sa.lztransport. Dies beruht auf der dominierenden Korrelation zwischen südwärtigen 

Geschwindigkeiten und niedrigen Salzgehalten über weite Bereiche des Ozeanvolumens. 

Durch die starken positiven Salztransporte in der meridionalen Timwälzbewegung blei

ben jedoch die Gesamttransporte in den nördlichen subtropischen und mittleren Breiten 

in Abb. 7. 7 nach Norden gerichtet. Analog zum Wärmetransport gibt nördlich von 50° 

N die abnehmende Bedeutung des Umwälzanteils und die Zunahme des W'trbelanteils 

den Einfiuß des subpolaren Wirbels wieder. 

Die Bedeutung des Oberßächenfrischwassedlusses für das Salzbudget und somit für 

die thermohaline Zirkulation läßt sich durch die Transformation der Salztransporte 

in äquivalente Frischwassertransporte verdeutlichen. In der ozeanographischen Litera

tur existieren dazu unterschiedliche Definitionen des Begriffs "Frischwassertranaport" 

(z. B. WUFFELS et. al., 1992). Die hier verwendete Definition basiert auf einem 

Frischwassertransport, der im stationären Zustand die durch Verdunstung, Nieder

schlag und Flußzufuhr hervorgerufenen Salzgehaltsänderungen kompensiert. Zu die

sem Zweck werden die Salztransporte ST in äquivalente Frischwassertransporte FWT 

umgewandelt: 

1 
FWT=- So ·ST 

(7.7) 

Hierbei ist So der Ober:flächensal.zgehalt, der an dieser Stelle als konstant angenommen 

wurde. Die anschließend diskutierten größeren Ungenauigkeiten lassen diese Approxi-

mation zu. 
Zum Vergleich der aus KARLEV bestimmten Frischwassertransporte sind in Abb. 7.8 

die indirekt berechneten Kurven von SCHMITT et. al. (1989), BA UMGARTNER k 
REICHEL (1975) sowie eine direkte Bestimmung von HALL & BRYDEN (1982) an

gegeben. Die indirekt bestimmten Werte wurden durch Integration der Oberflächen

frischwasserflüsse einschließlich Fluhufuhr und Mittelmeerwassersignal erhalten. Im 

subpolaren Nordatlantik besteht ein südwärts gerichteter Frischwaasertansport, hervor-
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gerufen durch Zufuhr aus der BeringstraBe sowie durch Niederschlag und Flußzufuhr 

aus der Arktis in Höhe von etwa -0.1 Sv (COACHMAN &; AAGAARD, 1988). Die

ser Betrag muß als Integrationskonstante bei der indirekten Berechnung berücksichtigt 

werden. In den hier vorgestellten Modellen ist der Nordrand des Modellgebiets ge

schlossen und es existiert kein Transport über die Berandung. Wie Abb. 7.8 zeigt, 
würde eine Berücksichtigung der Integrationskonstante den Abstand zwischen Modell

werten und Beobachtungen südlich von 65° N sogar noch weiter vergröBern. 

Vom Südrand her zeigen Modelle und Beobachtungen einen nordwärligen Frischwasser

transport, der mit dem Verdunstungsüberschuß in den Subtropen der Südhemisphäre 

verbunden ist. Im äquatorialen Bereich ändert sich in den Modellen durch den Nie

derschlagsüberschuß das Vorzeichen des Frischwassertransports. Im Experiment mit 

Amazonas-Zuftuß (Kurve B) zeigt sich am Äquator ein niedrigerer Wert, d. h. es be

steht dort eine Divergenz des Friachwassertransports, da Niederschlag und Flußzufuhr 

die Verdunstung übertreffen. Der nördlich von 5° N bis 35° N fast konstante Offset 
zwischen den Kurven A und B deutet darauf hin, daß aufgrund des Mittelmeerzuflusses 
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mehr Frischwasser nach Norden bzw. weniger Frischwasser nach Süden transportiert 

wird. Die indirekt bestimmten Frischwassertransporte von SCHMITT et. al. (1989) 

unterscheiden sich vor allem südlich von 20° N von den Werten von BA UMGARTNER 

& REICHEL (1975) durch Verwendung erhöhter Verdunstungsraten. 

Insgesamt zeigen die Modelltransporte einen ähnlichen Verlauf wie die beobachteten 

Frischwassertransporte; sie sind aber in den Vorzeichen oft verschieden. Durch die 

auf das gesamte Modellgebiet bezogene Tendenz eines gegenüber den Beobachtungen 

erhöhten Niederschlags sind die hier vorgelegten Transportwerte südlich von 600 zu 

gering. 

Eine systematische Differenz zwischen Modellwerten und Beobachtungen in Abb. 7.8 

beruht auch auf einer Abschätzung der lobl zeitlichen Salzgehaltsinderungen. Aus 

der Integration der Oberflächenflüsse resultiert für beide Experimente am Südrand des 

untersuchten Modellgebiets ein Wert, der jeweils um etwa 0.2 StJ über den nordwirti

gen Frischwassertransporten liegt und damit den Beobachtungen der anderen Autoren 

nahe kommt (in Abb. 7.8 als gestrichelte Kurve für KARLEV mit Amazonas-Zufiufl 

angegeben). Anders ausgedrückt, bedeutet dies eine beckenweite Zunahme des Salzge

halts durch den nordwütigen Salztransport, da zuviel Salz nach Norden transportiert 

wird. Danach ergibt sich im Laufe einer fünfjährigen Vorwärtsintegration eine Salzge

haltsänderung von +0.005 PSU. Diese ist ebenso wie die Erwärmung auf numerische 

Eigenschaften des sich nicht im stationären Gleichgewicht befindlichen Modells zurück

zuführen. 

7.3 Zusammenfassung der Ergebnisse 

Die im Ra.hmen der Datenassimilation gewonnenen Jahresmittelwerte des nordwärli

gen Wärmetransports erreichen am Äquator 0.65 PW und liegen mit maximal 1.07 

PW im unteren Bereich der aus Beobachtungen ableitbaren Transporte. 
Modellspezifische numerische Eigenschaften bewirken in den tieferliegenden Schich

ten des Ozeans eine Erwärmung und Salzgehaltserhöhung. Diese Trends dominieren 

aufgrundder wesentlich größeren Volumina der tieferen Modellboxen den Abkühlungs

trend und die Salzgehaltsabnahme in der Hauptsprungschicht und bewirken während 

des fünfjährigen Integrationszeitraums für das gesamte Modellgebiet nördlich von aoo 
Seine Erwirmung von +0.05 °0 bzw. eine Salzgehaltszunahme von +0.005 PSU. 

Die fehlende Salzgehaltsquelle des Mittelmeerwassers führt im entsprechenden Mo

dellniveau zu erheblichen Dift'erenzen zwischen beobachteten und optimierten Vertei

lungen, die lokal bis zu 10 Standardabweichungen der a priori Fehler erreichen. Die 
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BerücksicbtigUD.g des Mittelmeerwassereinstroms und des Frischwassereintrags durch 

den Amazonas schafft in den Modellen regional eine realistischere Hydrographie, im 

Rahmen der hier verwendeten Modellversionen sind jedoch die Auswirkungen auf die 

globalen Wärme- und Salzbudgets sowie die damit verbundenen Transportänderungen 

von untergeordneter Bedeutung. 

Die von den Modellen ableitbaren Frischwassertransporte zeigen in ihrem Verlauf Ähn
lichkeiten mit veröffentlichten Werten. Die Modellwerte liegen jedoch unterhalb der 

auf Integrationen von Oberflächenflüssen basierenden Abschätzungen anderer Autoren, 

wofür eine Hauptursache in der zeitlichen Salzgehaltszunahme zu suchenist (Abb. 7.8). 

Hierzu muß allerdings angemerkt werden, daß die auf Beobachtungen beruhenden Be

rechnungen der Frischwassertransporte selbst mit einem erheblichen Fehler behaftet 

sind. Nach Abschätzungen von WIJFELLS et. al. (1992) ergibt sich bei einer optimi

stischen 30prozentigen Fehlerannahme für Niederschlag, Verdunstung und Flußzufuhr 

durch die Integration von 65° N aus ein Fehler für den Frischwassertransport, der am 

Äquator ±0.42 Sv und bei 35° S ±0.60 Sv beträgt. Damit ist im Rahmen der hier 

gewählten Darstellung der Frischwassertransport über weite Bereiche der Beobachtun

gen und der Modellwerte im Vorzeichen unbestimmt. 

Insgesamt lassen sich die zu niedrigen Wärme-, Salz- und Frischwassertransporte in 

den Modellen auf die deutlichen Abweichungen der thermohalinen Oberfliehenflüsse 

und der Temperatur- bzw. Salzgehaltsverteilungen von den Beobachtungen sowie auf 

eine zu schwache Meridionalzirkulation zurückf'uhren. 
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8 Sensitivitätsanalysen 

8.1 Windgetriebene Zirkulation 

Im Rahmen des in dieser Arbeit verwendeten vereinfachten adjungierten Ansatzes stellt 

das Windfeld einen nicht in das Optimierungsverfahren einbezogenen externen An

trieb des Modells dar. Systematische Fehler im Windfeld können große Änderungen 

im vertikal integrierten Volumentransport verursachen und sich indirekt auch auf die 

thermohaline Zirkulation auswirken. Der erste Abschnitt des vorliegenden Kapitels 

ist daher der Untersuchung des Lösungsverhaltens des Inversmodells gegenüber einer 

geänderten Windschubspannung gewidmet. Hierbei soll untersucht werden, inwieweit 

sich die Zirkulation und die optimierten Modellvariablen (Hydrographie, thermohaline 

Oberllächen:ß.üsse) bei Verwendung verschiedener Windfelder verä.ndem. Die Untersu

chung der Zirkulation konzentriert sich dabei auf einen Vergleich der Sverdruptra.ns

porte mit den vertikal integrierten Volumentransporien. 

In den primitiven Gleichungen ist der Einß.uß des Windfeldes an der Meeresoberfläche 

und der damit verbundenen Windschuhspannung mit der barotropen Bewegung des 

Ozeans verknüpft. Hierbei beein:ß.ußt die Wmdschuhspannung r über die Vorticityglei

chung auch das barokline Verhalten des Ozeans. Aus der Vorticitygleichung 2. 7 läßt 

sich mit den vereinfachenden Annahmen einer verschwindenden Reibung und einer ver

schwindenden Vorticityadvektion im Oze&Dinnem die Sverdrupbalance für konstante 

Wassertiefen ableiten (vgl. WILLEBRAND, 1990): 

ßM" = v .. X 'T 
(8.1) 

H 

mit der meridionalen Komponente des Sverdruptransports M, = J pvt!.z und fJ als dem 
0 

meridionalen Gradienten des Coriolisparameters. Die genannten Annahmen erlauben 

die Anwendung der Sverdrupbvalanc:e (GI. 8.1) im untersuchten Modellgebiet außer

halb des westlichen Randstrombereichs. Für den divergenzfreien Sverdruptransport 

läßt sich eine horizontale Stromfunktion • definieren: 

l 

I V. X 'T ~-' 
Y(z) = - ß a;c 

A. 

(8.2) 
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mit der Randbedingung 'li(ze) = 0 an der östlichen Herandung des Ozeans. Einen er

sten Eindruck von den zu erwartenden Unterschieden in den Modellergebnissen liefert 

die Differenz der Jahresmittel des Sverdruptransports in Abb. 8.1a. Dargestellt sind die 

Transportdifferenzen aus den ECMWF ("European Center For Medium Range Wea

ther Forecasts") (TRENBERTH et. &1.,1989) und HELLERMAN & ROSENSTEIN 

(1983, im folgenden HR) W"mdklimatologien. An dieser Stelle sei erwähnt, daß die 

Windschubspannungen von HR aus historischen Schi:ft'sbeobachtungen bestimmt wur

den, während die Werte des ECMWF auf den Ergebnissen eines Modells beruhen, in 

das global analysierte W"mdfelder über einen Zeitraum von sieben Jahren assimiliert 

wurden. Die resultierenden WindBehubspannungen unterscheiden sich vor allem in 

der Wahl der Reibungskoeffizienten, näheres dazu ist in TRENBERTH et. al. (1989) 

zu finden. Die in Abb. 8.1a dargestellte Differenz der Sverdruptransporte weist im 

Bereich zwischen 300 N und 47° N positive Werte auf, die einer stärkeren Rotation 

der Windschubspannung in den ECMWF-Winden gegenüber den HR-Daten zuzuord

nen sind. Zum Vergleich zeigt Abb. 8.1b die Differenzen der beiden in Abb. 8.1c,d 

abgebildeten Stromfunktionen der vertikal integrierten Volumentransporte aus den 

optimierten Modellzuständen des Experiments KARHYD, berechnet mit ECMWF

bzw. HR-W"mdschubspannungen. Dabei ist zu beachten, daß ein direkter Vergleich 

von Sverdruptransporten, berechnet aus beobachteten W"mdstressdaten, und Volumen

transporten aus den Modellen nur mit gewissen Einschränkungen möglich ist. In einem 

Modell mit Topographie und mit einer thermohalin getriebenen Umwälzbewegung ha

ben topographische Effekte auf den barotropen Mode der Bewegungen eine nicht 111 

vernachlässigende Bedeutung (WUNSCH &: ROEMMICH, 1985). Dies beruht auf der 

Tatsache, daß geringe -thermohalin getriebene- Tiefenströmungen eine Wechselwirkung 

mit der Bodentopographie hervorrufen können, so daß die Annahme einer in der Tiefe 

verschwindenden Vertikalgeschwindigkeit in GI. 8.1 nicht mehr korrekt ist. Zusätzliche 

Modifikationen der Modellergebnisse gegenüber einer reinen Sverdrupbalance sind in 

geringerem Maße durch die in GI. 8.1 vernachlässigte Reibung und Vorticityadvektion 

su erwarten. Abb. 8.1a,b belegen eine annähernde 'Obereinstimmung in der Struktur 

der Differenzen im Bereich der nördlichen Subtropen. Nördlich von 47° N und südlich 

von 300 N deuten zwei etwa 5° breite, beckenweite Zonen auf eine gegenüber den HR

W"mdschubspannungen reduzierte Sverdrupzirkulation der ECMWF-Daten hin, wobei 

nur der letzigenannte Bereich in den Modelldiirerenzen in abgeschwächter Form bis 

etwa 45o W zu finden ist. In den Differenzen der Modelltransporte existiert weiterhin 

ein beckenweiter Bereich negativer Werte zwischen 100 und 200 N, der in den Sverdrup-
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Abbildung 8.1: a) DJJfereu der Sftl"CCr&p~: ECMWF- HB (811). 
b-d) Experiment KARHYD .mit verscfrledenen W"mdaclau6sparuumpa. 
DHiereu der vertib.l itdeg:rierteu Volummtransporte (Sv): ECMWF - HR 
(b). Ve.rtib.l mtep:jerler Vol11.1Delltr&aaport (Sv} mit ECMWF-Wmtlen (c) 
tlD.d mit HR- W"mdeu ( d). Ieolinieaabstäade: 2.0 Sv (a.,b} b..".. 5.0 Sv (c,d). 
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transportennicht existiert. Im Gebiet südlich des Äquators stimmen die Differenzen 

im Sverdruptransport und im Volumentransport des Modells wieder annähernd über

ein. Daraus kann unter Berücksichtigung der genannten EinsChränkungen geschlossen 

werden, daß die Änderungen im vertikal integrierten Volumentransport des Modells 

ihnliehe Strukturen und Extremwerte aufweisen wie die Differenzen der entsprechen

den Sverdruptransporte. 

Die Stromfunktion des vertikal integrierten Transports für das Experiment KARHYD 

mit den oben beschriebenen Windfeldern ist in Abb. 8.1c,d dargestellt. Der Volu

mentransport des subarktischen Wirbels schwankt in allen Experimenten zwischen 

40 und 50 Sv und erreicht damit die gleiche Stärke wie das westliche Randstromsy

stem. Auf Beobachtungen beruhende Inversionen hydrographischer Daten (WUNSCH 

& GRANT, 1982, MARTEL & WUNSCH, 1992) geben mit 10-20 Sv durchweg kleinere 

Werte an. Der rein windbedingte Transport schwankt nach TRENBERTH et. al. {1989) 

bei 55° N zwischen 20 Sv in den Sommermonaten und 80 Sv im Winterhalbjahr. Nach 

GERDES (1988) wird der starke subarktische Transport des externen Modes im Mo

dell nicht durch die Arbeitsleistung des Windes, sondern durch den Ein:fluß des Boden

druckterms in der Vorticitybalance und damit durch die Auftriebskräfte im Rahmen 

der intensiven thermohalinen Zirkulation zwischen 50° N und 60° N hervorgerufen. Ein 

Vergleich mit den vertikal integrierten und zeitlich gemittelten Volumentransporten des 

wirbelau:flösenden WOCE-Modells (BÖNING, 1992) bei gleichem Windantrieb (HR) 

zeigt eine ihnliehe großräumige Anordnung der Zirkulationszellen. Hierbei treten die 

deutlichsten Unterschiede im subpolaren Wirbel auf: Im hochauflösenden Modell sind 

die Mu:ima des tiefenintegrierten Transports mit ca. 20 Sv nur etwa halb so groß wie 

bei dem hier verwendeten Modell. Der Grund für diesen Unterschied liegt vermut

lich in der intensiveren thermohalinen Umwälzbewegung und der damit verbundenen 

An~wirkung auf den vertikal integrierten Volumentransport: Im vorliegenden Experi

ment KARHYD (Abb. 8.1d) ist das "Overturning" mit über 20 Sv deutlich stärker 

an~gepri.gt als im wirbelau:flösenden Modell ( ca. 12 Sv). 

Der kombinierte Effekt der gegenliu:tigen Strömungen von Golfstrom einerseits und tie

fem westlichen Randstrom andererseits resultiert in einem nordwütigen Transport von 

c:a. 50 Sv für beide W"mdfelder. In allen anderen, mit HR-Winden angetriebenen Expe

rimenten schwanken die vertikal integrierten westlichen Randstromtransporte zwischen 

40 und 50 Sv. Entlang der Golfstromfortsetzung in Abb. 8.1c,d werden südöstlich des 

Neufundlandschelfs bis su 30 811 nach Osten transportiert. Südlich davon, in einem 

Gebiet zwischen 45° N und 300 N sowie westlich von 2t)O W treten deutliche Differen

zen im Volumentransport aufg:nmd der unterschiedlichen Wmdldimatologien hervor. 
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In diesen Bereichen bewirken die ECMWF-Winde eine stärkere südwütige ReärlmJa.. 

tion als die HR-Winde. Die Differenzen in Abb. 8.1b sind teilweise gröBer als 6 Sv, 
was einer lokalen Intensivierung der vertibl integrierten Transporte um mehr als 30% 
entspricht. 

Nördlich des Äquators werden entla.ng der bruilianiachen Küate bis zu 15 Sv über

wiegend südatlantischen Wassers nach Nordwesten transportiert. Die Dift'erenzen der 

vertikal integrierten Transporte sind in diesem Bereich mit maximal 2 Sv vergleichs
weise gering. 

Ähnlich große Abweichungen wie in der Nordhemisphäre um 40° N lassen sich in den 

südlichen Subtropen in einem Gebiet südöstlich des Brasilstroms (23° - 30° S, 27° - 38° 
W) feststellen. Die tiefengemittelten Transporte im Südatlantik zeichnen sich durch 

eine nach Süden hin zunehmende subtropische Rezirkulation mit max. 60 Sv aus. Die

ser hohe Wert resultiert aus der Wechselwirkung mit der Pufferzone südlich von 30° S, 
wie am Verlauf der Konturlinien ersichtlich ist. 

Aus Ska.lena.bschä.tzungen der planetarischen Vomcitygleichung und der Wirmeba

la.nce gelangt COLIN DE VERmiERE {1989) zu einer Relation, wonach der ReapODSe 

der kinetischen Energie auf ein verändertes Wmdstressfeld proportional aur 4/3 Po

tenz der Windschubspannung ist. Im Rahmen eigener, auf den planetarischen geostro

phischen Bewegungsgleichungen beruhender ModeRuntersuchungen stellt COLIN DE 

VERniERE fest, daß der Haupteffekt des geänderten Windfeldes in der lntenaivieru.ns 

der horizontalen Zirkulation Hegt, während die meridionale UmW'äkbewesunc und da

mit der Wärmetransport weitgehend unbeeinfldt bleiben. Diese Aussagen finden ihre 

Bestä.tigung in den hier gezeigten Experimenten, indem Auswirkungen dea geinderten 

Windantriebs auf die genannten zonal integrierten Größen kaum feststellbar lind. 

Mit Bezug auf die in Kapitel& diskutierten Ergebnisse der großräumigen Zirkulation ist 

anzumerken, daß mit den Diff'ereuen in den Volumentransporten auch Veränderungen 

in den Geschwindigkeiten des externen Modes verknüpft sind. Die absoluten Getchwin

digkeitsinderungen betragen jedoch setbat in Bereichen maximaler Unterschiede in den 

Volumentransporten typischerwente nur 10% des Geschwindig.keitsbetrags. Desweiteren 

sind die Auswirkungen des geinderten Antriebs für den externen Mode auf die ther

:mohaline Zirkulation bei einer globalen Änderung der Kostenfunktion von unter 5% 

als gering einzustufen. Ein Vetglf!idt. der Ergebniue belegt, daß die optimierte Hydro
graphie und die thermohalin.en Obedlichediiale nih.erungsweiae insenaitiv aegenilber 

den Unterschieden der hier venreat:ldea W'mdrire~~sdaten sind. 
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8.2 Erhöhung der vertikalen Au:ßösung 

In den vorangegangenen Kapiteln wurde versucht darzulegen, daß Modellauilösung 

und Modellparametrisierungen einen entscheidenden Einfluß auf die optimierten Mo

dellzustände ausüben. Um eine bessere Anpassung des Modells an die Beobachtungen 

zu erreichen, wäre es beispielsweise sinnvoll, die Modellauflösung zu erhöhen. Eine 

generelle Erhöhung der horizontalen und vertikalen Auflösung mit fest vorgeschriebe

nen Integrationszeiten für das Vorwärts- bzw. adjungierte Modell scheitert jedoch am 

Rechenzeit- und Speicherplatzbedarf der derzeit verfügbaren Computer. Stattdessen 

wurde der Versuch unternommen, die Sensitivität der vorgelegten Ergebnisse gegenüber 

einer alleinigen Erhöhung der vertikalen Au11.ösung zu untersuchen. Mit einer Vervier

fachung der vertikalen Auflösung auf 48 Modellniveaus wächst die Anzahl der zu op

timierenden Anfangs- und Randbedingungen auf ca. 1.2 · 105 an. Durch den erhöhten 

technischen Aufwand ergibt sich bereits in dieser Konfiguration eine ozeanographisch 

bedeutsame Einschränkung. So konnte im Rahmen des adjungierten Formalismus das 

Modell jeweils nur maximal zwei Jahre vorwärts bzw. rückwärts integriert werden. Bis 

zum Stop der Iterationen wurden Integrationszeiten von insgesamt 7 Jahren erreicht. 

Diese Zeit reicht außerhalb des tropischen Atlantiks nicht zu einer vollständigen Ad

justierung der Hauptsprungschicht an den geänderten Antrieb sowie zur beckenweiten 

baroklinen Informationsausbreitung durch interne Rossbywellen aus. Durch die erhöhte 

vertikale Auflösung wird die Darstellung der vertikalabhingigen Hydrographie durch 

das Modell erwartungsgemäß verbessert (z. B. ßachere tropische Sprungschicht). Op

timierter Modellzustand und Beobachtungen stimmen qualitativ in der großräumigen 

Struktur der flachen tropischen und tiefen subtropischen Hauptsprungschicht weitge

hend überein ( Abb. 8.2). Im Vergleich zu den Modellergebnissen der 12-Schichten 

Version ergeben sich mit dem vertikal hochauflösenden Modell allerdings keine quan

titativen Verbesserungen. So zeigen die Daten-Modell Differenzen in Abb. 8.2c,d die 

gleichen modellweiten Tendenzen eines über weite Bereiche lU blten und zu frischen 

oberen Ozeans. Dies legt den Schluß nahe, daB unter Berücbichtipng der o. g. modell

technischen Beschränkungen die alleinige Erhöhungen der vertiblen ModeBaulösung 

keine signikanten Änderungen in bezug auf den optimierten Modellsuatand bewirken 

kann. 
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9 Fehlerabschätzung 

Das der mathematischen Kontrolltheorie zuzuordnende adjungierte Verfahren basiert 

auf Voraussetzungen, die die Grundlage zur Beurteilung der Güte der erhaltenen In

venlöaung bilden. Diese Voraussetzungen seien im folgenden kurz erläutert (BRYSON 

k HO, 1975, FUKUMORI et. al., 1992): 

1. die Beobachtbarkeit ("Observa.bility"); d. h. die Fähigkeit des Inversmodells aus 

Messungen einen eindeutigen Modellzustand bestimmen zu können. Auf das 
vorliegende Problem bezogen ist dies äquivalent zur Aussage, daß die Beobach

tungsmatrix einen vollen Rang besitzt. Wenn weniger Beobachtungen als Frei

heitsgrade vorhanden sind oder Beobachtungen voneinander linear abhängig sind 

(von beidem kann bei den vorliegenden Experimenten ausgegangen werden), ist 

eine "gute" Anfangsschätzung notwendig, um durch a priori Informationen den . 

Nullraum des Lösungsvektors zu reduzieren. Gleichzeitig verbessert sich dadurch 

die Konvergenzgeschwindigkeit des Optimierungsverfahrens. 

2. die Kontrollierbarkeit ("Controllability"); d. h. die Fähigkeit des Inversmodells 

durch Veränderung der Kontrollvariablen (hier: Anfangs- und Randbedingungen) 

von einem beliebigen Endzustand in einen anderen zu gelangen. Hierin drückt 

lieh die Kopplung zwischen dem dynamischen Modell und den Kontrollvariablen 

aus, die den aktuellen Zustand eines Systems bestimmen. In der Terminologie 

der Inversrechnung gelten nicht eindeutige Modellzustände, die instabil gegenüber 

kleinen Änderungen des Lösungsvektors sind, als schlecht konditioniert. In diesen 

Fillen verbessern eine Skalentransformation der Gradienten und die Einführung 

von a priori Informationen, wie z. B. die in dieser Arbeit verwendete Glattheits

forderung beriglich der Stationarität, die Konditionierung. 

Ausgehend von den zitierten Voraussetzungen stehen in diesem Abschnitt drei Fragen 
im Vordergrund: 

- Entsprechen die in den vorangegangenen Kapiteln dargestellten Lösungen den 
globalen Minima der Kosten:fanktionen? 

- Wie sensitiv sind die Gradienten im angenommenen Minimum der Kostenfunk
tion gegenüber den Beobachtungen? 

- Wie groß ist der aus den Modellergebnissen ableitbare Fehler für die optimierten 

Verteilungen von Temperatur, Salzgehalt und Oberflächenfl.üssen? 
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Die Untersuchung dieser Fragen bei allen Experimenten scheidet aus Gründen des dazu 

notwendigen technischen Aufwands aus. Stattdessen konzentrieren sich die folgenden 

Analysen auf das Experiment KARHYD. 

9.1 Eindeutigkeit der optimierten Modellösungen 

Zur Untersuchung des Minimums der Kostenfunktion wurde das Experiment KARHYD 

mit einer Anfangsschätzung wiederholt, die mit einer Amplitude von einer Standardab

weichung der a priori Fehler verrauscht wurde. Der so erhaltene Modellzustand weicht 

nur geringfügig von den mit unverrauschten Anfangsschätzungen erhaltenen Ergeb

nissen a.b; die Kostenfunktion nimmt um ca. 3.5 Prozent zu. Dieses Ergebnis läßt 

zunächst vermuten, daß mit der unverrauschten Anfangsschätzung ein Minimum der 

Kostenfunktion gefunden wurde. 

Im folgenden ist zu klären, ob es sich bei den gefundenen Lösungen um zwei separate 

Minima handelt, oder ob die schlechte Konditionierung des Problems eine Fortsetzung 

der Minimierung der Kostenfunktion verhindert hat. ffierzu wurde mit ffilfe der bei

den Lösungen eine neue Kostenfunktion, aufgeteilt in Teilbereiche des Parameterraums, 

berechnet ( vgl. Tziperman et. al., 1992b ). Die neue Kostenfunktion mit dem Lösungs

vektor X wird aus Linearkombinationen der beiden alten Kostenfunktionen Xmml und 

xmin2 gebildet: 

(9.1) 

mit a = -3.0, -2.8, .. , 2.8,3.0. 

Aus Abb. 9.1b ist ersichtlich, daß beide Lösungen Xmm17Xmm2 in einem flachen Tal 

des durch den Lösungsvektor X aufgespannten Parameterraums liegen (Schnitt A). In 

diesem Bereich kann das Modell Linearkombinationen der Parameter nicht auflösen, 

und somit werden alle Lösungen von der Optimierung akzeptiert. Der flache Verlauf 

der Kostenfunktionen verhindert eine weitere Konvergenz des Verfahrens in Richtung 

auf ein eventuell vorhandenes, kleineres Minimum. 
Wodurch wird dieses ftache Minimum der Kostenfunktionen hervorgerufen? Zur 

Klärung dieser Frage wurde gerniß Abb. 9.la der Parameterraum des Lösungsvek

tors X jeweils in eine die Hydrographie umfassende Gruppe (T, S) und eine die 

Oberflächenftüsse enthaltende Gruppe (Hr,Hs) eingeteilt. Die Schnitte B in den 
· für die Oberflächenflüsse der 

Abb. 9.la-h entsprechen in den Kostenfunktionswerten 
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Lösung Xm~n11 während die Werte für die Hydrographie gemäß GI. (9.1) bestimmt 

wurden. Im Schnitt C entspricht die Hydrographie der Lösung von Xm~nt und die 

Oberflächenflüsse wurden mit Gl. (9.1) bestimmt. Die Kurven des Schnitts C laufen 

über weite Bereiche des abgebildeten Parameterraums parallel zu denen von A. Ein 

Festhalten der Hydrographie in Form der ersten Lösung beeinHußt demnach die Ko

steDfunktionsbeiträge, auch die der Oberflächenflüsse in Abb. 9.lc,d, nur wenig. Im 
Schnitt B hingegen treten deutliche Unterschiede zu A und C auf. Bei konstanten 

OberflächenHüssen verflacht sich der Verlauf der Kostenfunktion in Abb. 9.1b; keine 

der hydrographischen Modell-Daten Differenzen in Abb. 9.le,f entspricht mehr einem 

Minimum der Kosten!unktion. Dies deutet darauf hin, d&ß inbesondere die optimier

ten Oberflächenflüsse eine weitere Verringerung der Kostenfunktion verhindern. Zwar 

betrigt der Anteil der Oberflächenflüsse amBetrag der Kostenfunktion nur etwa ein 

Prozent, durch ihre Bedeutung als Randbedingung haben sie jedoch einen maßgeblichen 

Einfluß auf die Kostenfunktionsbeiträge der Hydrographie. Die Inkompatibilität zwi
schen Oberflächenflüssen und Hydrographie stellt somit einen wichtigen Grund dafür 

dar, daß die Kostenfunktion nicht weiter verringert werden kann. 

Das Problem der schlechten Konditionierung äußert sich im flachen Verlauf der Kosten

funktionen Xmint,Xmin2 in Abb. 9.1b. Wenn sich die Kostenfunktion in einer Richtung 

des Parameterraums nicht ändert, werden die entsprechenden Modellparameter nicht 

aufgelöst, d. h. sie lassen sich als Linearkombinationen anderer Modellparameter dar

stellen. Unachen hierfür können die Unterbestimmtheit des Systems in Form einer 

zu geringen Datendichte oder nicht unabhängige Informationen in den Beobachtungen 

sein. Dies bewirkt eine Verlangsamung der Konvergenz der Kostenfunktion bzw. einen 

Abbruch der Optimierung und kann letztendlich dazu führen, daß das exakte Minimum 

der Kostenfunktion nicht gefunden wird. Trotz der in Abb. 9.1b dargestellten Minima 

der Kostenfunktionen kann daher nicht ausgeschlossen werden, daß ein anderes, globa
lea Minimum existiert. 
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die beiden .&perimente aus KARIIYD ollne bzw. mit Rauseben auf den An
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GerbJp Sdnrankungen im Kostenlunküonsbeitrag des Oberßäcllenwärmeßus
M:S trof• komtaut vorgegebener Werte in Abb. c) beru..hen auf der in den Mo
deD-.eraiollen implementierten Bedingung eines vendnrindenden Wirmeflusses 
beim E.m:idaeu des Getiierpun.kts der Oberlfic.hentempendur. 

136 



9.2 Sensitivität der Lösungen gegenüber den Beobachtungs
fehlern 

Der folgende Abschnitt beschäftigt sich mit der Frage, inwieweit sich große Abweichun

gen zwischen Modell und Daten auf einen unzureichenden Informationsgehalt in den 

Daten durch zu große Beobachtungsfehler zurücldiihren lassen. Dies ist äquivalent zur 

Frage, wieviel Informationen im angenommenen Minimum der Kostenfunktion noch in 

den Daten unter Berücksichtigung der Beobachtungsfehler enthalten sind. Im Vergleich 

zum "perfekten" Gradienten, der mit fehlerfreien Beobachtungen bestimmt wird, sind 

mit fehlerbehafteten Beobachtungen berechnete Gradienten von den wahren Werten 

verschieden. Dieser Unterschied hängt von der zeitlichen Rückwärtspropagation der 

angenommenen Beobachtungsfehler ab. Der Gradient läßt sich somit als Zufallsvaria

ble aufgrundder Beobachtungsfehlerinterpretieren (GAUTHIER, 1992). Dazu werden 

Variationen um die zum Minimum der Kostenfunktion gehörenden Gradienten an aus

gewählten Modellpositionen betrachtet. Die von GAUTHIER abgeleiteten Relationen 

zwischen den Kovarianzmatrizen des Beobachtungsfehlers und des Gradientenfehlers 

(=Sensitivität des Gradienten) werden hier wie folgt approximiert: 

- Es werden nur Diagonalelemente der Kovarianzmatrix der Sensitivität des Gra

dienten an einigen ausgewählten geographischen Positionen betrachtet. Die Dia

gonalelemente werden als horizontal unkorreliert angenommen, so daß an allen 
geographischen Positionen die Werte simultan für das jeweilige Tiefenniveau be

stimmt werden konnten. Dies wurde anhand von Kontrollexperimenten überprüft 

und kann als hinreichend erfüllt angesehen werden. 

- Die Berechnungen wurden derart durchgeführt, daß die Modell - Daten Differen

zen mit dem a priori Beobachtungsfehler 30 mal verrauscht wurden (vgl. RABIER 

k CO URTIER, 1992). Durch entsprechende Integrationen des adjungierten Mo

dells wurden die Varianzen der Gradienten empirisch bestimmt. 

In Abb. 9.2 sind am Beispiel des Experiments KARHYD für vier Modellpositionen 

die Sensitivitäten der jeweiligen Gradienten gegenüber den variierten Beobachtungen 

dargestellt. Auf das gesamte Modellgebiet besopn, weisen die Gradienten von Tem

peratur und Salzgehalt die größten Sensitivitäten gegenüber den Beobachtungen in 

Modellniveaus und Regionen mit konvektiver Durchmischung auf (Abb. 9.2a). Dies 

beruht darauf, daß während der Konvektionsereipiase Informationen bis in große Tie

fen transportiert werden können und daß geringe Änderungen in den thermohalinen 

Variablen ausreichen, um die Konvektion zu unterdrücken. Das Sensitivitätsprofil der 
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Temperatur in Äquatornähe zeichnet sich ebenso wie der hier nicht dargestellte Salz

gehalt durch starke vertikale Fluktuationen aus. Dies läßt den Schluß zu, daß das vom 

a.djungierten Verfahren als fehlerfrei angenommene Modell in Kombination mit den für 

die richtige Darstellung der äquatorialen Dynamik zu stark geglätteten Beobachtungen 

zu Insensitivitäten in den Gradienten führt. Die beiden folgenden Abbildungen 9.2c,d 

dokumentieren die Sensitivitäten der Gradienten gegenüber Randeinflüssen. Abb. 9.2c 

zeigt die Sensitivität der Salzgehaltsgradienten im Bereich der südlichen Anpassungs

zone. Unterhalb der oberfiächennahen Schichten ist der Gradient in den Tiefen, wo 

Wassermasseneigenschaften in das Modellgebiet hinein transportiert werden (AAIW, 

AABW), weniger sensitiv gegenüber den Beobachtungen als dort, wo Wasser aus dem 

Modellgebiet in die Randzone gelangt (NADW). Abb. 9.2d schließlich vermittelt einen 

Eindruck vom Einfluß der Beobachtungen auf den Temperaturgradienten im Bereich 

des Mittelmeerwasserausstroms. Im Zentrum dieses Nebenmeerwassers in einer Mo

delltiefe von etwa 1100 m liegt das deutlich sichtbare Minimum der Sensitivität. Die 

fehlende Quelle bewirkt, daß die Beobachtungen auf den Gradienten und damit auf 

die Schätzungen der Modellparameter einen geringen Einfluß ausüben, d. h. der Gra

dient wird in erster Linie von den Modelleigenschaften bestimmt. Zusammenfassend 

bleibt festzuhalten, daß die hier gezeigten Sensitivitäten weniger auf Ungenauigkeiten 

in den Beobachtungen als auf Modelldefizite hindeuten. Die Sensitivitäten sind beson

ders dort gering, wo nachweislich Modellhydrographie und Modellzirkulation deutliche 

Mängel aufweisen. 

9.3 Formale Fehler der optimierten Modellvariablen 

Eine Schätzung der Konfidenzintervalle der Jnverslöaung kann prinzipiell mit der 

Hessschen Matrix erfolgen, die die zweite Ableitung der Kostenfunktion beri8}ich der 

Kontrollvariablen darstellt. Die Inverse der Hessschen Matrix ist die Fehlerkovari

anzmatrix der optimierten Modellparameter und gibt an, wie genau der Modellzu

stand durch die Beobachtungen bestimmt ist (THACKER, 1989). Die Eigenwerte und 

Eigenvektoren der Hessschen Matrix bestimmen die Form der Kostenfunktion im Pa

ra.meterraum und stehen somit in engem Zusammenhang mit dem bereits erwihnten 

Problem der Konditionierung. 
Die zur Bestimmung der Fehlerkova:riansen notwendige Berechnung der Hesasc~en Ma-

trix und deren Invertienmg ist im vorliegenden Fall mit ca. 6 ·10" Kostenfunktionster

men derzeit technisch nicht durchführbar. Die Hesseehe Matrix wird deshalb in einer 

vereinfachten Form aua den zentralen Düf'erensen der Gradienten der Kostenfunktion 
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gebildet (TZIPERMAN & THACKER, 1989): 

(9.2) 

Hierbei wurden nur die Diagonalelemente der Kovarianzmatrix der Schätzungen be

stimmt. Da selbst die Durchführung dieser Berechnung :für das gesamte Modellgebiet 

zu aufwendig ist, beschränkt sich die folgende Betrachtung auf sechs geographische 

Positionen, die in jeweils einer der nach Abb. 6.5 eingeteilten Modellregionen liegen 

und die als repräsentativ für das jeweilige Modellgebiet angenommen werden. 

Tabelle 9.1 gibt die an den sechs Positionen ermittelten Fehler der optimierten 

Oberflächenflüsse wieder. Im subpolaren Bereich (61° N, 35° W) werden sowohl für 

den Wärme- als auch für den Frischwasserfluß die geringsten Fehler aller betrachteten 

Positionen geschätzt (±0.9 Wfm2 bzw. ±0.02m/Jahr). Die größten Unsicherheiten 

treten beim Wärmefluß mit ±32.1 W/m2 in den nördlichen Subtropen (29° N, 2go 

W) und beim Frischwasserfluß mit ±0.24mfJahr in den südlichen Subtropen (2go N, 

29° W) auf. Legt man die geschätzten Fehler zugrunde, so ist das Vorzeichen des 

Wärmeflusses der nördlichen Subtropen unbestimmt. Dies ist im Hinblick auf den 

beobachteten Wert von -16.6 Wfm2 mit einem angenommenen Beobachtungsfehler 

von ±25.0 W/m2 als durchaus realistisch einzustufen. Die von verschiedenen Autoren 

benutzten Koeffizienten in den zur Berechnung des Wärmeflusses verwendeten Bulk

formeln erlauben in den Subtropen des Nordatlantiks keine eindeutige Festlegung der 

Nullinie des Oberflächenwärmeflusses (z. B. BUNKER, 1976, HSIUNG, 1986, ISEMER 

I Geogr. Position I Wärmefluß (W/m2
) I Frischwasserfluß (mfJahr) I 

61° N, 35° W -154.3 ±0.9 (-79.3) -1.55 ±0.02 (-0.05) 

29° N, 2go W -13.9 ±32.1 (-16.6) 0.17 ±0.16 {1.21) 

1° N, 290 W 44.8 ±8.4 (34.9) 0.92 ±0.23 {-0.13) 

25° S, 2SO W -37.4 ±1.3 {14.1) -0.39 ±0.24 {1.03) 

35° N, 7SO W -129.3 ±8.7 (-204.3) 2.62 ±0.08 {1.95) 

25° N, 8ro w -11.7 ±4.1 (-75.3) 0.45 ±0.06 {1.95) 

Tabelle 9.1: FeJller der optimierten Oberlläcben:llüsse, berec.lmet mit der appro
ximierten Hessscben Matrix (Gl. 9.2). Experiment KARHYD. Beobacbtmzgen 
sind in .Klammem -..ben. 
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& HASSE, 1987). 

Einen Eindruck von den für die optimierte Modellhydrographie erhaltenen Fehlem ver

mitteln die Abb. 9.3 und 9.4. Die Fehler der im subpolaren Bereich befindlichen und 

konvektiv durchmischten Temperaturen und Salzgehalte sind durch extrem niedrige 

und annähernd konstante Werte um 0.05 °C bzw. 0.01 PSU gekennzeichnet. In al

len anderen Vertikalprofilen sind die Fehler in der Hauptsprungschicht deutlich stärker 

ausgeprägt und erreichen Maximalwerte von 0.93 °C in der Temperatur (25° N, 8~ 

W) bzw. 0.23 PSU im Salzgehalt {29° N, 29° W). Der letztgenannte Wert erscheint 

allerdings im Vergleich mit den anderen Fehlern wenig plausibel und muß daher den 

Ungenauigkeiten bei der Fehlerberechnung zugeschrieben werden. Der Verlauf der Feh

lerprofile ist, abgesehen von wenigen Ausnahmen, durch einen innerhalb der Haupt

sprungschicht stark abnehmenden Fehler gekennzeichnet, der in Bodennähe Werte un

ter 0.1 °C bzw. 0.01 PSU annimmt. 

Formal eriullen fast alle Fehlerabschätzungen der optimierten Modellparameter die 

Vorstellung eines gegenüber den Beobachtungen reduzierten Fehlers. Die systemati

schen Unsicherheiten, wie etwa die eventuell in einem lokalen statt globalen Minimum 
der Kostenfunktion berechnete und approximierte Hesssche Matrix finden jedoch in 

dieser vereinfachten Darstellung keine Berücksichtigung (MAROTZKE & WUNSCH, 

1993). 

9.4 Zusammenfassung der Ergebnisse 

Die Untersuchungen des Lösungsraums der Kostenfunktion des Experiments KARHYD 

deuten darauf hin, daß die Inkompatibilität in den Beobachtungen zwischen 

Oherfiächen:flüssen und Hydrographie einen wichtigen Grund für die fehlende weitere 

Verringerung der Kostenfunktion darstellen. 
Die in diesem Zusammenhang durchgeführten Sensitivitätsuntersuchungen zeigten, daß 

die Gradienten der optimierten Hydrographie in Konveldionsgebieten sehr sensibel ge

genüber Variationen in den Beobachtungen reagieren. Insensitivitäten der Gradienten 

bezüglich der Beobachtungen lassen sich insbesondere in Äquatomähe, im Bereich der 

Mittelmeerwasserzunge und an der südlichen Puffersone erkennen. Die Insensitivitäten 

sind jedoch bei den hier verwendeten Modellversionen weniger auf die Beobachtungs

fehler als auf nachweisbare Modelldefizite (•· B. riumliche Auftöaung) zurücbuflihren. 
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Anhand einer Spektralzerlegung der Hessschen Matrix läßt sich zeigen (THACKER, 

1988), daß inadequate Daten neben der schlechten Konditionierung eines Problems 

auch große Konfidenzintervalle für die entsprechenden Modellparameter bewirken. Auf

grund der in den vorangegangenen Kapiteln ermittelten, teilweise erheblichen Modell

Daten Differenzen und der zu vermutenden schlechten Konditionierung erscheinen die 

hier an einigen geographischen Positionen mit einem vereinfachten Verfahren bestimm

ten Fehler als zu gering. Aus einer vereinfachten Ressachen Matrix wurden für sechs 

hydrographische Vertikalprofile und deren thermohaline Oberflächenflüsse formale Feh

ler bestimmt. Die Fehler im Oberflächenwärmefluß schwanken zwischen 0.9 und 32.1 

W/m2 , die Ungenauigkeiten im Frischwasserflußliegen zwischen 0.02 und 0.24 mfJa,hr. 

Die optimierte Hydrographie weist mit Ausnahme extrem kleiner Fehler in einem sub

polaren Vertikalpro:fil eine charakteristische Fehlerabnahme von der Oberfläche bis zum 

Boden hin auf. Typische Fehlerwerte schwanken in der Temperatur in Oberflächennähe 

um 0.5 oc und fallen im tiefen Ozean auf 0.1 °C ab. Die Fehler im Salzgehalt erreichen 

an der Oberfläche 0.09 P SU und liegen in großer Tiefe bei 0.01 P SU. 

Alle in diesem Kapitel durchgeführten Untersuchungen bezogen sich auf das Exp~ 

riment KARHYD. Die Ähnlichkeiten in den Ergebnissen der Kapitel 6 und 7 lassen 

jedoch den Schluß zu, daß mit den anderen in dieser Arbeit verwendeten Modellversio

nen vergleichbare Ergebnisse zu erwarten wären. 
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10 Schlußbetrachtung 

In der vorliegenden Arbeit werden klimatologische Daten von Temperatur, Salzgehalt 

sowie thermohaline Oberflächenflüsse in ein großsbliges Zirkulationsmodell des Atlan

tischen Ozeans assimiliert. Dabei soll ein stationärer Modellzustand erreicht werden , 
der dem beobachteten mittleren hydrographischen Aufbau und der entsprechenden Zir

kulation des Ozeans unter Berücksichtigung der Beobachtungsfehler entspricht. Hierzu 

wurde unter Anwendung des adjungierten Verfahrens ein Inversmodell entwickelt, dal 

in Form einer Kostenfunktion den Abstand zwischen Modell und Daten sowie die Ab

weichungen von einem stationären Modellzustand mißt. 

Zunächst wurden simulierte Daten dazu benutzt, die prinzipielle Anwendbarkeit des 

adjungierten Verfahrens in Zusammenhang mit einem idealisierten Einhemisphärenmo

dell zu überprüfen. Dabei wurde festgestellt, daß die Minimierung der Kostenfunktion 

und die Reproduzierbarkeit des gesuchten wahren Modellzustands akzeptable Erseb

nisse lieferten. Die erhaltenen Lösungen zeigten jedoch deutliche Sensitivitäten se
genüber dem verwendeten Integrationueitraum (optimal: ~1000 Tage) und geseniiber 

der nichtlinearen Formulierung der Vertiblkonvektion. In dem durch Konvektion do

minierten Modellgebiet wiesen die reproduzierten OberBächenflüsse im Vergleich nm 

übrigen Modellgebiet erhöhte Abweichungen von den wahren Werten auf (max. 22.0 

Wfm2). 

Die Ergebnisse des Atlantikmodells bdegen, daß das angewandte Inversverfahren 

grundsätzlich zur Assimilation von hydrographischen Beobachtungen in ein komple

xes Zirkulationsmodell des Ozeans geeignet ist. Dabei zeigte sich, daß die adjungierte 

Methode dazu in der Lage ist, einen quasistationären Modellzustand 111 bestimmen. 

Die mit verschiedenen Versionen des Inversmodells erhaltenen optimierten hydrogra

phischen Verteilungen zeigen jedoch, daß die im Rahmen der Beobachtunpfehler ange

strebte quantitative Übereinstimmung zwischen Modell und Daten regional von deut

lichen Differenzen gekennzeichnet ist. Die Ursachen fiir diese Modell-Daten Differen

zen lassen sich auf die grundlegenden Probleme inkompatibler hydrosraphischer und 

Oberfiächenflußdaten sowie auf inkonsistente Modell-Daten Relationen zuriickfiihren. 
Die genannten Punkte kommen besonders deutlich im subpolaren Bereich aller Modell

versionen zum Ausdruck in dem gralräumige Abweichuqen der optimierten von den 

beobachteten Oberfläch~üssen auftreten. Ein anderes, moclellspezifisches Problem ist 

die zu weit nördlich stattfindende Go1fatromabl5811J11 von der ameribDischen Kiiste. 



Die grobe Modellauflösung in Kombination mit horizontal gemittelten Beobachtungen 

führt in dieser, in der Realität durch eine hohe raum-zeitliche Variabilität gekennzeich

neten Region zu deutlichen Inkompatibilitäten zwischen Modell und Beobachtungen. 

Zur Untersuchung der Abhängigkeit der Inverslösungen von subskaligen Modellpara

metrisierungen wurden verschiedene Formulierungen der Vermischung getestet. Hier

bei zeigten sich insbesondere im Bereich der subarktischen Front sowie vor der Küste 

Westafrikas und im Südäquatorialstrom deutliche Abhängigkeiten der optimierten Hy
drographie von der gewählten Diffusionsparametrisierung. Unter dem Gesichtspunkt 

möglichst kleiner Abweichungen zwischen Modell und Hydrographie erwiesen sich in 

diesen Regionen im oberen Bereich der Hauptsprungschicht die Di:ffusionsparametri

sierungen mit isopyknischer Vermischung und in geringerem Maße mit konstanter Ver

mischung in Koordinatenrichtung als am besten geeignet. Hingegen lieferte die auf 

Beobachtungen beruhende Parametrisierung einer stabilitätsabhängigen vertikalen Ver

mischung in den niederen Breiten sehr kleine vertikale Diffusionskoe:flizienten, so daß 

der Einfluß der thermohallneu Randbedingungen in Form von Erwärmung und Salzge

haltszunahme auf die obere Modellschicht beschränkt blieb. 

Die mittleren ozeanischen Wirme- und Frischwassertransporte werden in erster Linie 

durch die tiefreichende meridionale Umwälzbewegung bestimmt. Diese erwies sich in 

den Experimenten südlich des subpolaren Bereichs als zu gering, so daß Maximalwerte 

des Wärmetransports zwischen 0.83 und 1.07 PW erreicht wurden, die im unteren 

Bereich zitierter Beobachtungen liegen. Die vom Modell gelieferten Frischwassertrans

porte liegen ebenfalls unterhalb der aus Beobachtungen abgeleiteten Werte. Die Un

sicherheiten über Größe und Vorzeichen des Frischwassertransports im Atlantik bei 

publizierten Werten erlauben derzeit keine quantitative Bewertung der hier erhaltenen 

Ergebnisse. 

Das Problem einer ausreichenden Datendichte und die damit verbundene Fragestellung, 

inwieweit die benutzten Beobachtungen voneinander unabhängige Informationen bein

halten, wurde in Zusammenhang mit der Untersuchung der Struktur der Kostenfunk· 

tion behandelt. Fehlende Beobachtungen bei den Experimenten mit hydrographischen 

Stationsdaten haben offensichtlich keine negativen Auswirkungen auf das Mode1lre

sultat. Die vom Modell durchgeführte dynamische Interpolation durch raum-zeitliche 

Informationsausbreitung von vorliegenden Beobachtungspunkten aus in datenfreie Mo

dellgebiete ist aufgrund der ausreichenden Integrationszeiten und der nur vereinzelt 
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vorhandenen Datenlücken ( < 20%) gewährleistet. 

Mit einer vereinfachten Formulierung der Hessschen Matrix w1Jrden für ein ausgewähl

tes Experiment (KARHYD) formale Fehler für die optimierte Hydrographie und die 

Oberflächenßüsse bestimmt. Interpretiert man die an einzelnen Positionen berechne

ten Fehler als repräsentativ für die jeweiligen Modellregionen, so erscheinen die Fehler 

unter Berücksichtigung der zum Teil großen Modell-Daten Differenzen zumindest re
gional als zu gering. 

Aus den vorgestellten Resultaten ergeben sich folgende Zielsetzungen und Anforde

rungenfür weite:rführende Datenassimilationsexperimente mit dem adjungierten Ver
fahren: 

- Vorrangig ist die Bedeutung einer verbesserten räumlichen und vor allem zeit

lichen Au:ftösung des Modells zu untersuchen (bei technischen Beschränkungen 

gegebenenfalls zunächst in kleineren Modellgebieten). Insbesondere mit der Er

weiterung auf ein saisonal angetriebenes Modell steht zu erwarten, daß der Mo

dellzustand :ftexibler auf hydrographische Daten reagieren kann, und somit die 

Modell-Daten Differenzen weiter verringert werden können. 

- Bei einer verbesserten raum-zeitlichen Au:ftösung erhöhen sich gleicluseitig die 

qualitativen und besonders die quantitativen Anforderungen an die Beobach

tungsdaten. Da selbst globale Meßkampagnen nur beschrinkte Datenmen

gen liefern können, erscheint die Einbeziehung weiterer Informationen in Form 

von Nährstoff- bzw. Tracerdaten in den Assimilationsproze.ß ebenso sinnvoll n 
sein, wie beispielsweise die Verwendung von Strömungsmesserdaten und tiefen

bzw. dichteorientierten Driftermessungen. Neben den Daten selbst kommt hier

bei der Forderung nach verbesserten (Ko-)Variansen der Beobachtungsfehler eine 

erhöhte Bedeutung zu. 

- Durch die Erweiterung auf ein saisonales Modell ist eine Reduzierung der Bedeu

tung des Stationaritätsterms in der Kostenfunktion zu erwarten, dessen Existeu 

in den vorliegenden Experimenten ad hoc aus technischen Argumenten eines nur 

begrenzt zur Verfügung stehenden Integrationszeitraums abgeleitet wurde statt 

physikalisch motiviert n sein. 

- Um zu verbesserten Vorhersagen bezüglich der Wirme- und Frischwulerlrans

porte mit dem in dieser Arbeit verwendeten Inversverfahren zu gelangen, er

scheint es notwendig, auch die Hydrographie und die Zirkulation über offene 
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Ränder als Kontrollvariablen in den Optimierungsprozeß mit einzubeziehen. 

Die in Kapitel 6 angegebenen Schwankungen der meridionalen Timwälzbewe

gung in den einzelnen Experimenten deuten auf eine nicht zu vernachlässigende 

Abhängigkeit der meridionalen Transporte von diesem Faktor hin. 

- Eine verbesserte raum-zeitliche Auflösung des Modells sollte im Hinblick auf eine 

realistischere Darstellung der Vorgänge im Ozean auch eine verbesserte Darstel

lung der Deckschichtdynamik enthalten. Damit ist zu erwarten, daß die durch 

winderzeugte Turbulenz hervorgerufene verstärkte vertikale Vermischung die in 

einigen Experimenten beobachtete Isolation der Ozeanoberß.äche von der darun

ter befindlichen Wassersäule beseitigt (KARHYD, KARLEV), bzw. die Festle

gung eines minimalen vertikalen Vermischungskoeffizienten zwischen erster und 

zweiter Modellschicht überflüssig macht (ISOHYD, ISOLEV). 

- Obwohl vergleichbare Studien bisher kaum signifikante Schätzungen für 

Reibungs- und Diffusionskoeffizienten lieferten, erscheint im Rahmen der hier 

vorgeschlagenen Verbesserungen eine Einbeziehung dieser Modellparameter in 

den Optimierungsprozeß erfolgversprechend. 

- Nicht zuletzt hängt der weitere Erfolg des adjungierten Verfahrens von den tech

nischen Voraussetzungen ab, da insbesondere dieses Inversverfahren- auch im 

Hinblick auf eine exaktere Bestimmung der Fehler der optimierten Modellvaria

blen - auf entsprechende Computerkapazitäten angewiesen ist. 
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