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Zusammenfassung

Die Empfindlichkeit der thermohalinen Zirkulation im I°CME-Modell des Nordatlantiks
wird untersucht, indem das Modell dem Einflu verschiedener thermohaliner Antriebsfel-
der ausgesetzt wird. Veranderungen des Antriebs im noérdlichen Modellgebiet I6sen einen
Adaptationsprozess aus, dessen Signal zunachst durch topographische Wellen entlang
des westlichen Randes in weniger als zwei Jahren bis in die Tropen propagiert und dort
in dquatorialen Kelvinwellen transformiert wird. Am 0dstliche Rand werden barokline
Rossbywellen angeregt. Sie fuhren ein neues quasistationdres Gleichgewicht auf deka-
discher Zeitskala herbei. Die anfangliche Zeitskala ist von der horizontalen Gitterweite
abhéangig: Im wirbelauflésenden I/3°CME-Modell werden Schelfwellen besser repréasen-
tiert und das Signal erreicht schon nach wenigen Monaten den Aquator. Dagegen stellt
sich die Zeitskala des gesamten Prozesses als weitgehend unabhéngig von der Auflésung
dar. Sie ist durch die Laufzeit der Rossbywellen bestimmt. Dieser Adjustierungspro-
zelR spielt mdglicherweise eine Rolle bei beobachteten klimatischen Schwankungen auf
dekadischer Zeitskala.

Die thermohaline Zirkulation des Modells wird durch Zwangsanpassung von Temperatur
und Salzgehalt in zwei Randzonen an der nérdlichen und stdlichen Modellgrenze und an
der Oberflache getrieben. Die méridionale Umwalzung wird nahezu vollstandig durch
den klimatologischen Antrieb in den Randzonen dominiert. Thermische oder haline
Oberflachenanomalien von beobachteter GréRenordnung haben zwar einen starken Ein-
flul auf die Konvektionstiefen, jedoch keine Bedeutung fur die méridionale Zirkulation.
Entgegen traditioneller Sichtweise beeinflussen Ereignisse wie die “groRRe Salzgehaltsan-
omalie” im wesentlichen nur die Zusammensetzung des neu erzeugten Tiefenwassers.
Konvektion ist nicht notwendig mit Absinken am gleichen Ort verbunden, wie es in
verschiedenen Zirkulationsschemen postuliert wird. Erst wenn der Oberflachenantrieb
aullerhalb der Randzonen auf, fir heutige klimatische Verhaltnisse, unrealistische Werte
verstarkt wird, erlangt er eine dynamische Bedeutung und verandert die Umwalzung.
Die Fahigkeit zur Erzeugung des jeweils dichteren Wassers durch Zwangsanpassung in
der oberen Randzone einerseits oder durch AbkUhlung an der subpolaren Oberflache
sudlich der Randzone andererseits, entscheidet Uber den EinfluR der konkurierenden
Antriebskomponenten auf den Transport nordatlantischen Tiefenwassers (NADW).

In den Levitus'sehen klimatologischen Daten der ndrdlichen Randzone ist das kalte
Danemarkstrallen-Overflow-Wasser nicht addquat dargestellt. Dies ist im Modell mit
einer Unterreprasentierung des unteren Transports von NADW und einer Uberbetonung
des oberen NADW-Transports verbunden. Die Verwendung realistischer Daten in der
nérdlichen Randzone bewirkt eine Verbesserung der Meridionalzirkulation, gemessen an
Transportbeobachtungen in den Subtropen. Dies geht einher mit einer Anhebung des
bisher zu niedrigen nordwdartigen Warmetransports.

Das Modell reagiert nach thermohalinen Antriebsanderungen im Norden auch mit Veran-
derungen des tiefen westlichen Randstroms und des Dichtefeldes in den Subtropen. Die
dadurch modifizierten JEBAR-Effekte erklaren die Anderungen des vertikal integrierten
Transports. Diese treten vorwiegend am westlichen Rand auf. Abseits hiervon ist der
barotrope Transport weitgehend durch die Sverdrup-Balance bestimmt.



Abstract

The sensitivity of the thermohaline circulation in the loCME-model of the Northatlantic
to the forcing is examined. Changes in the forcing of the northern part of the model
aiea trigger an adaptation process. The disturbance signal is initially mediated by
topographic waves in less than two years along the western boundary to the tropics,
where it is transformed to equatorial Kelvinwaves. At the eastern boundary, baroclinic
Rossbywaves are excited. They set up a new dynamic quasi-equilibrum on the decadal
timescale. The initial response timescale depends on the horizontal grid width: In the
eddyresolving 1/3 °CME-model Kelvinwaves are better represented. The signal already
reaches the equator after some months. In contrast, it appears that the timescale of
the complete adjustment process is almost independent on the grid resolution. It is
determined by the baroclinic Rossbywaves. This adjustment process may play a role in
observed climatic changes on decadal timescale.

The thermohaline circulation of the model is driven by restoring of temperature and
salinity in two boundary zones in the north and south and at the surface. The meri-
dional overturning is dominated by the clixnatological forcing in the boundary zones.
Thermal and haline surface anomalies have a strong influence on the depth of convective
deepwater formation, but they play no role for the overturning. Contrary to traditional
opinions, anomalous events like the “great salinity anomaly” only influence the hydro-
graphic composition of the newly formed deepwater, but not the overturning. Several
circulation schemes imply that deep convection is coupled to sinking in the same area.
The model shows, that this is not nessecarily the case. The surface forcing outside the
boundary zones becomes relevant for the overturning only if it is enhanced to values,
which are unrealistic for todays climate. The ability of production of the densest water
by restoring on the one hand in the upper part of the northern boundary zone or, on
the other hand by cooling the subpolar surface south of the boundary zone, decides

about the effect of the competing forcing components on the transport of Northatlantic
Deepwater (NADW).

The cold “Denmarkstraits overflow water” is not adequately described in Levitus’s cli-
matoldgica! forcing data in the northern boundary zone. In the model, this leads to an
underrepresentation of the lower NADW transport and an overrepresentation of the up-
per NADW transport. The use of realistic data in the northern boundary zone results in
an improvement of the meridional circulation as compared to observed transports in the

subtropics. This is linked to an enhancement of the too low northward heat transport
to a realistic level.

After a change of the thermohaline forcing in the north, the adjustment process causes
a changing deep western boundary current and a changing density field in the tropics.
Modified JEBAR effects, predominantly near the western boundary, can explain the

change of the vertically integrated transport. Away from the boundary, the barotropic
transport largely corresponds to the Sverdrup balance.
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1 Einleitung

Die Ozeane spielen eine bedeutende Rolle fur die Klimadynamik, da sie einen Speicher
von Warme, Feuchte und CO: mit erheblicher Kapazitat darstellen. Die differentielle
Erwarmung des Systems Ozean-Atmosphére wird im erdumspannenden zonalen Mittel
durch einen polwéartigen Warmetransport ausgeglichen, der in den einzelnen Ozeanen
unterschiedliche Richtungen aufweist. Damit verbunden ist die Existenz eines asymme-
trischen globalen Umwalzsystems mit Tiefenwasserbildung in polaren und subpolaren
Gebieten und nordwartigem Warmetransport im gesamten Atlantik. Innerhalb dieses
globalen sogenannten “conveyor beit” nimmt der Atlantische Ozean eine Sonderrolle ein,
da die Tiefenwasserbildung als Antrieb der globalen Umwaéalzzelle unter gegenwartigen
klimatologischen Bedingungen im wesentlichen im Nordatlantik stattfindet. Das Nord-
atlantische Tiefenwasser (NAD W) wird durch den tiefen westlichen Randstrom (DWBC)
entlang des amerikanischen Kontinentalabhanges nach Sitden transportiert (FINE und
MOLINARI, 1988; MOLINARI et al., 1992). In den oberen Schichten erfolgt ein ausglei-
chender nordwértiger Transport durch den westlichen Randstrom und den Nordatlanti-
schen Strom. Disse méridionale Umwalzbewegung und der méridionale Warmetransport
stellen einen integralen Ausdruck dieser beckenweiten thermohalinen Zirkulation dar.

Im Bemuhen um ein Verstdndnis der thermohalinen Zirkulation wurden verschie-
dene Modelle benutzt. STOMMEL (1961) konnte in einem einfachen 2-Boxen-Modell
die Mdglichkeit mehrerer stabiler Zirkulationszustdnde nachweisen, wenn die &ufleren
Wéarme- und Salzflusse, welche die Dichtedifferenz zwischen den beiden advektiv verbun-
denen Boxen aufrechterhalten, durch unterschiedliche Starke der Ankopplung bestimmt
sind. Diese Erkenntnis wurde spéater auch mit einem 3-dimensionalen Zirkulationsmo-
dell von BRYAN (1986) verifiziert. Unter Verwendung gemischter Randbedingungen
(rackstellend fur Temperatur, FluB fuar den Salzgehalt) werden eine Vielzahl von insta-
bilen Gleichgewichtszustanden der thermohalinen Zirkulation gefunden (MAROTZKE
und WILLEBRAND, 1991; WEAVER und SARACHIK, 1991). Kleinste Stérungen des
Systems kénnen einen Wechsel des Zirkulationszustands bewirken. Die Ergebnisse die-
ser Arbeiten werden von RAHMSTORF und WILLEBRAND (1994) relativiert. Die
Verwendung eines Diffusionsterms im Antrieb der Wé&armeerhaltungsgleichung berutck-
sichtigt in erster Ndherung Ruckkopplungsmechanismen mit der Atmosphére. Dieses
Modell reagiert weniger empfindlich auf Stérungen der Randbedingungen als Modelle
unter klassischen gemischten Randbedingungen, 148t jedoch auch verschiedene Zustéande
des “conveyor beit” zu.

Ein anderer Ansatz zur Untersuchung der heutigen Umwalzzirkulation ist die Verwen-
dung von riucksteilenden Randbedingungen in hochauflésenden Zirkulationsmodellen, die
mit beobachteten Dichtefeldern initialisiert werden. Nach einer Adjustierungsphase stellt
sich eine Zirkulation ein, die abhangig vom ldealisierungsgrad des Modells mit heutigen
Beobachtungen verglichen, und deren Sensitivitat gegentber kleinen Stérungen erkundet
werden kann. BRYAN (1987) untersuchte die Abhangigkeit der Umwaélzzirkulation von
verschiedenen Parametern mit Hilfe des Cox-Bryan-Modells mit rechteckiger Geometrie.
Im thermodynamischen Gleichgewichtszustand erwies sich die vertikale DifFusivitat als
bestimmender Parameter fiir die Hydrographie und die méridionale Zirkulation. Eine



Erhéhung der vertikalen Diffusivitat fahrt sowohl zu einer Vertiefung der Hauptsprung-
schicht, als auch zu einer Verstarkung der meridionalen Umwalzbewegung und des
hiervon abhangigen meridionalen Wéarmeflusses. Weiter zeigt Bryan’'s Atlantik-Box-
Modell eine moderate Abhangigkeit von der thermischen Oberflachenrandbedingung:
auf eine Vervierfachung der Ruckstelzeit reagiert das Modell mit einer 30-prozentigen
Verringerung des Umwalztransports, was mit einer Abnahme der Konvektionsaktivitat
einhergeht (COX und BRYAN, 1984). Prinzipiell &hnliche Sensitivitat zeigt auch das glo-
bale Hamburger LSG (“Large Scale Geostrophic”) Modell gegentiber einer Variation der
Ruckstellzeit (MAIER-REIMER et al., 1993). Starkere Abhéangigkeiten ergeben sich
durch die Variation des Oberflachentemperaturfeldes, das dem Modell aufgezwungen
wird. Ein Wechsel von einem advektiv modifizierten klimatologischen Lufttemperatur-
feld auf klimatologisches Feld der Meeresoberflachentemperatur resultiert in einer
drastischen Veringerung der nordatlantischen Tiefenwasserbiidung und in einer Um-
kehr der atlantischen Umwaélzzelle. Beide Parametrisierungen des Oberflachenwarme-
flusses werden hierbei als akzeptable Darstellungen der gegenwartigen klimatologischen
Oberflachenbedingungen, im Rahmen der MelRRgenauigkeit, angesehen. Hier liegt also
ein Problem hinsichtlich der Kenntnis der Oberflachenflisse. Variationen innerhalb der
Beobachtungsfehlerfiihren im Modell zu signifikant verschiedenen Zirkulationssystemen.

Neben den Modellen existieren zahlreiche Beobachtungen einzelner Komponenten der
thermohalinen Zirkulation. Abschatzungen der Stérke der atlantischen Umwalzzelle
ergeben sich aus Wassermassenanalysen und hydrographischen Schnitten. SCHMITZ
und RICHARDSON (1991) analysieren die Wassermassen in der Floridastrale und fin-
den einen Anteil von 13 Sv sudatlantischen Ursprungs. Der Antillenstrom, 6stlich der
Bahamas, fuhrt keine stdatlantischen Wassermassen. Weitere Informationen tUber die
Starke der meridionalen Umwalzung entstammen den transatlantischen Schnitten von
ROEMMICH und WUNSCH (1985) bei 36°N und 24°N . Die Anwendung inverser Ver-
fahren liefert eine Umwalzung von 17 +/- 4 Sv. Diese ist mit einem nordwartigen
Warmetransport von 1.2 +/- 0.3 PW verbunden (HALL und BRYDEN,1982). Neben
dieser dominanten Zelle existiert am Boden des westlichen Nordatlantiks ein nordwarti-
ger Transport antarktischen Bodenwassers (AABW) von etwa 3 Sv. Weiter im Norden
sind die Verhéltnisse unklarer. SCHMITZ und McCARTNEY (1993) fassen hydrogra-
phische und direkte Strommessungen zu einem in sich geschlossenen Szenario zusammen.
Die abgeschatzten 13 Sv sudatlantischen Wassers bei 24°N liegen im Bereich der Messun-
gen des nordwartigen Netto-Transports im subpolaren Nordatlantik. Deshalb wird eine
Tiefenwasserproduktion von 13 Sv postuliert. Hiervon erscheint lediglich der stidwéartige
Tiefenwassertransport Uber die nordatlantischen Schwellen von 6 Sv als gesichert (DICK-
SON et al. 1990). Die uibrigen 7 Sv sollen im weiteren Bereich der Labrador See absinken.

Die Vorstellungen von der thermohalinen Zirkulation im Atlantik werden zusétzlich kom-
pliziert durch starke Indizien fur zwischenjdhrliche Variabilitat, die mit einer Verander-
lichkeit in den Tiefenwasserquellen in Verbindung gebracht wird. PaldozeanograpHsche
Auswertungen von Sedimentkemen lassen neben einer Verénderlichkeit der Oberflachen-
temperatur auch auf eine damit korrelierte Variabilitdt im Tiefenwassertranport auf de-
kadi”her Zeitskala schlieBen (BOYLE und KEIGWIN, 1987; LEHMAN und KEIGWTN,
1 Bestimmungen der Lufttemperatur aus dem grénlandischen GISP-2 Eiskern zei-
gen, dal3 dies mit KBmaschwankungen verbunden sein kann (TAYLOR et al., 1993).



Variabilitat in der zweiten Halfte des 20. Jahrhunderts zeigt sich in der Struktur der
meridionalen Umwéalzung (ROEMMICH und WUNSCH, 1985) und in Veranderungen
von Temperatur und Salzgehalt (LEVITUS, 1989; PARILLA et al., 1994). Als Ursache
dieser dekadischen Veranderungen, vermuten die Autoren eine verdnderte Tiefenwasser-
bildung im Nordatlantik. Dabei wird die Labradorsee favorisiert, da die winterliche
Konvektion dort zwischen 1967 und 1974 drastisch reduziert war (LAZIER, 1980). Es
ist jedoch unklar, ob die beobachteten Verdnderungen in den Subtropen tatséchlich auf
die Ereignisse in der Labradorsee zurtckgefihrt werden kénnen oder ob andere Tiefen-
wasserqguellen eine Rolle spielen.

An diesem Punkt setzt die Fragestellung dieser Arbeit ein: Es soll untersucht werden,
in welchem MaRe Veranderungen der noérdlichen Tiefenwasserquellen im Rahmen heu-
tiger klimatischer Verhaltnisse die Zirkulationsstruktur im Nordatlantik beeinflussen.
Dazu werden die nordatlantische Zirkulation, die Hydrographie, sowie daraus abgelei-
tete GroRen mit Hilfe eines numerischen Modells des Nordatlantiks unter Verwendung
klimatologischer Antriebsfelder modelliert. Abhangigkeiten der gro3skaligen Zirkulation
vom thermohalinen Antrieb sollen aufgezeigt werden, und das Antwortverhalten des
Modellozeans auf dekadischer Zeitskala nach Anderungen des thermohalinen Antriebs
soll untersucht werden. Zu diesem Zweck werden riickstellende Randbedingungen fir
Temperatur und Salzgehalt variiert und die Reaktion des Ozeans analysiert.

Modellgrundlage ist eine nicht-wirbelauflésende Version des CME-Modells (Gitterweite
1.2° zonal * 1° meridional) Die urspriungliche Version dieses Modells wurde vom F.Bryan
und W.Holland als Teil des WO CE -“Community Modeling Effort” (CME) analog zum
wirbelauflésenden 1/3°CME-Modell (BRYAN und HOLLAND, 1989) entwickelt. Mit
seiner mittleren raumlichen Aufldsung stellt es einen Kompromil? zwischen Realitatsnéhe
und den Anforderungen an die simulierte Zeit dar. Es ermdglicht Rechnungen Uber meh-
rere Jahrzehnte zu Ph&dnomenen oberhalb der Mesoskala. AuRerdem kann das I°Modell
innerhalb des CME-Projektes Interpretationshilfen fur héherauflésende Modellaufe lie-
fern. Die Betrachtungen in dieser Arbeit beschranken sich auf den Zeitraum von De-
kaden, worin die dynamische Antwortphase nach Stérungen des Gleichgewichtszustands
enthalten ist, nicht jedoch die thermohaline Adjustierung. Eine Erweiterung der zu
betrachtenden Zeitskalen ist aus Rechenkapazitatsgriinden nur eingeschrankt maglich.
Wie in vielen anderen nicht globalen Zirkulationsmodellen auch, haben die CME-Modelle
kunstliche Berandungen, die mit Anpassungszonen versehen sind. Darin werden die po-
tentielle Temperatur und der Salzgehalt des Modells auf vorgegebene Werte gezwungen.
Diese Anpassungszonen sind in den CME-Modellen bei 15°S und auf den nordatlanti-
schen Rucken zwischen Grénland, Island und Schottland lokalisiert. Sie reprasentieren
den EinfluR von Meeresgebieten auflerhalb des Modellgebietes. Fur die thermohaline
Zirkulation ist hier von besonderem Interesse, welchen relativen Einflu einzelne Kom-
ponenten des thermohalinen Modellantriebs (Randzonen, Oberflachenflisse) auf die Zir-
kulation haben.

Hydrographische Beobachtungen belegen, dall die winterliche AbkUhlung an der
Oberflache der Labradorsee zu tiefreichender Vertikalkonvektion und Homogenisierung
der Wassersaule fuhren kann. CLARKE und GASCARD (1983) liefern eine Abschatzung
des jahrlich neu gebildeten Volumens des Labradorsee Wassers (LSW). Wenn dieses



vollstdndig innerhalb eines Jahres abgefuhrt wirde, ergdbe sich daraus ein Trans-
port von etwa 4 Sv. Da Vertikalkonvektion nicht notwendigerweise mit einem Uber
das Konvektionsgebiet integriertem Absinken verbunden ist (VISBECK, 1993), erge-
ben sich Zweifel an dieser Vorstellung. Auch Messungen von horizontalen Stromungen
kénnen diese Interpretation von Volumenabschétzungen nicht eindeutig belegen, da das
Beobachtungsnetz zu grobmaschig ist. Moglicherweise ist der dynamische Effekt der sub-
polaren Modewasserbildung geringer als bisher angenommen. In diesem Fall kdme den
schweren Wassermassen, die die nordatlantischen Schwellen Uberstromen, eine gréRere
Bedeutung fur den Antrieb der thermohalinen Zirkulation zu. Der relative Einflul} von
subpolarer Modewasserbildung und “Overflow” , sowie die Empfindlichkeit der Umwalz-
zelle, des Warmetransports und der horizontalen Zirkulation gegentber der Spezifikation
der “Overflow”-Wassermassen, soll in dieser Arbeit analysiert werden. Viele Zirkulati-
onsmodelle sind durch zu geringe Warmetransporte und Umwalzraten gekennzeichnet
(z.B. SARMIENTO, 1986, SEMTNER und CHERVIN, 1992)). Die Verwendung von rea-
listischeren Temperatur-Daten fur das Danemarkstralien-“Overflow” -Wasser (DSOW) in
der ndrdlichen Randzone, die von der unrealistisch glatten Levitus'sehen Klimatologie
abweichen, bringt mdoglicherweise eine Verbesserung.

Neben den Untersuchungen der prinzipiellen Empfindlichkeiten der Meridionalzirkula-
tion soll auch die Bedeutung von lokalen Oberflachenanomalien, wie der “Grolien Salz-
gehaltsanomaEe” (beschrieben von DICKSON et al., 1988), untersucht werden. Hierbei
ist von Interesse, inwieweit solche Anomalien beobachtete dekadische Temperatur- und
Salzgehaltsschwankungen im tiefen subtropischen Nordatlantik begriinden kénnen.

Insbesondere im Hinblick auf Dichteanomalien im tiefen Atlantik kénnen die thermo-
haline und die windgetriebene Zirkulation nicht als unabhangig voneinander betrachtet
werden. Einerseits kénnen beide Dichte advehieren, weshalb auch die horizontale Zirku-
lation fur den thermohalinen Antrieb von Bedeutung ist; andererseits wird die vertikal
integrierte, horizontale Zirkulation durch die hydrographische Vertikalstruktur beein-
fluRt. Dies geschieht durch den kombinierten Effekt von Baroklinitdt und Topographie
(HOLLAND, 1973). Die Rolle dieses JEBAR-Effektes in der Folge von Verdanderungen
der thermohalinen Zirkulation soll anhand ausgewahlter Falle betrachtet werden.

Alle fur diese Arbeit durchgefiihrten Antriebsénderungen lésen Adaptationsprozesse aus,
die in neuen quasistationaren Gleichgewichtszustdnden minden. Fur Untersuchungen
zur KJimavanabilitat sind diese Prozesse von Interesse, da die Zeitskala einer klimati-
schen Verdnderung davon abhéngt. In stark idealisierten Modellen wird das dynamische
Antwortverhalten nach einer Stérung in der Tiefenwasseiproduktion durch Wellenpro-
zesse realisiert (KAWASE, 1987): das Signal wird durch barokiine Kelvinwellen entlang
des westlichen Randes zum Aquator gefuihrt. Nach einer Konvertierung in dquatoriale
Kelvinwellen erfolgt am 6stlichen Rand eine Abstrahlung von polwérts propagieren-
den Kelvinwellen und baroklinen Rossbywellen, die das Becken westwarts Uberque-
ren und den tiefen polwartigen Transport einstellen. Im Grenzfall vemachlassigbaier
Dampfung von Rossbywellen stellt sich ein Stommel-Arons-Regime (STOMMEL und
ARONS, 1960) ein. In weniger idealisierten Modellen mit Topographie und beobach-
teter Schichtung werden die genannten Wellenprozesse modifiziert, und topographische
Wellen kommen hinzu. Deshalb soll das Antwortverhalten der nordatlantischen Zirku-



lation auf ausgewahlte Anderungen des thermohalinen Antriebs in den CME-Modellen
untersucht werden. Die sich hierbei ergebenden Fragen lauten: Mit welchen Zeitska-
len antworten Modelle mit einer realistischen Beckengeometrie auf eine Verdnderung der
thermohalinen Randbedingung am Nordrand und welche Mechanismen spielen dabei eine
Rolle? Da Klimamodelle aufgrund begrenzter Computer-Resourcen notgedrungen mit
einem sehr grob aufgeldésten Ozean arbeiten, ist von Interesse wie das Antwortverhalten
von der horizontalen Auflésung abhangt. Deshalb wird der dynamische Adaptations-
prozed von Modellen unterschiedlicher horizontaler Auflésung miteinander verglichen.

Diese Arbeit ist wie folgt gegliedert: Nach der Modellbeschreibung (Kapitel 2) folgt
die Beschreibung der Einschwingphase (Kapitel 3). Damit verbunden ist die Darstel-
lung der Adjustierung der beckenweiten Zirkulation an einen verdnderten Antrieb am
nordlichen Rand in Abhé&ngigkeit von der horizontalen Modellauflésung. In Kapitel 4
werden grundlegende Eigenschaften der Zirkulation und der Hydrographie des Modells
dokumentiert. Féhigkeiten und Defizite des Modells werden aufgezeigt. Die Rolle der
einzelnen Komponenten des thermohalinen Antriebs fur die Zirkulation wird in Kapitel
5 untersucht. Danach folgen Studien zur Empfindlichkeit der Zirkulation gegenuiber dem
DéanemarkstraBen-“Overflow” -Wasser (Kapitel 6) , sowie spezieller Verdnderungen des
thermohalinen Oberflachenantriebs in der Labradorsee und anderen Teilen des noérdli-
chen Nordatlantiks (Kapitel 7).



2 Das Modell

2.1 Grundlagen

Das in. dieser Arbeit verwendete nicht-wirbelauflésende Nordatlantik-Modell basiert auf
dem GFDL-Model, das von BRYAN (1969) und COX (1984) umfassend beschrie-
ben wurde. Die hier verwendete Version wurde von F. Bryan und W.R. Holland
analog zum wirbelauflésenden 1/3°CME-Modell (BRYAN und HOLLAND, 1989) als
Teil des WOCE-CME (“Community Modelling Effort” )-Projekts entwickelt. Das wir-
belauflosende 1/3°CME-Modell 143t Rechnungen Gber einige Jahre zu. Es wird u.a. fur
Untersuchungen vom WirbelefFekten, hydrodynamischen Instabilitdten und saisonaler
Variabilitat verwendet. Dagegen eignet sich das I°CME-Modell besonders zur Betrach-
tung von grofRskaligen Ph&dnomenen und ihrer Variabilitat auf langeren Zeitskalen. Die
geringeren Rechenzeitanforderungen ermdoglichen Modellaufe GUber mehrere Jahrzehnte.

Die Grundlage des Modells ist das System der “Primitiven Gleichungen”, dessen Her-
leitung aus den Erhaltuhgsgesetzen der Thermo- und Hydrodynamik von MULLER
und WILLEBRAND (1989) dokumentiert wird. Darin enthalten sind die Boussinesq-
Approximation, die Reynolds-Mittelung zur Berucksichtigung turbulenter Flusse, die
sphéarische Approximation, sowie die traditionelle und die hydrostatische Approxima-
tion. Die schnellsten (zeitschrittbegrenzenden) Wellenprozesse in diesem System sind
externe Schwerewellen. Diese werden durch die “rigid lid” Randbedingung (w = 0 bei
2 = 0) herausgefiltert. Hierbei werden die kinematischen Effekte der Oberflachenaus-
lenkung vernachléassigt, nicht jedoch die dynamischen Konsequenzen derselben. Dies
ermdglicht eine Erhéhung des Zeitschrittes um eine GréRenordnung.

Die Impulsgleichungen lassen sich nun in interne und externe Anteile aufspalten. Die
internen Impulsgleichungen lauten dann:

= _ _ _ _ _ _ + Ahmv~, + Avm_ (2.1)
— +fi.VH» + /u - + (2.2)

Hierbei ist a der Erdradius, u und v sind die horizontalen Geschwindigkeitskomponenten,
/ ist der Coriolisparametet und p der Druck. Ajjm und A¥m sind horizontale und
vertikale Vermischungsparameter fur den Impuls. Der externe, divergenzfreie, vertikal
integrierte Volumeatraaspoxt wird als horizontale Stromfunktion ~ ausgedruckt und als
prognostische Variable in das Gleichungssystem eingefuhrt. Durch vertikale Integration

der horizontalen impulsgleidmngexi mit anschlieRender Rotationsbildung ergibt sich eine
Poissongleichung fur die Stromfunktion:

v = t s (2-3)

Die Indizes symbolisieren partielle Ableitungen. Diese wird zu jedem Zeitschritt mittels
emer SOR gelost, wob« die Bedingung ~ = conat auf dem Rand bericksichtigt wird.



Hinzu kommen noch die hydrostatische Gleichung

dp
gz = -~9P , (2-4)
die Kontinuitatsgleichung
V-u = 0, (2.5)
die Warmeerhaltungsgleichung
A = T?2VO + V-(i40-V0) + C (2.6)
die Salzerhaltungsgleichung
= u-VS+V-(As-VS)+C , (2.7)
und die Zustandsgleichung
P = ' (2.8)

wobei 0 die potentielle Temperatur symbolisiert und S den Salzgehalt. A® und As
sind identische Diffusionstensoren. C reprasentiert die Parametrisierung der Konvektion
durch statische Instabilitadt, ein Prozel3, der vorher durch die hydrostatische Approxima-
tion aus dem Gleichungssystem entfernt wurde.

Die Zustandsgleichung wird durch eine Polynomapproximation an die Knudsen-Formel
(FOFONOFF, 1962) nach BRYAN und COX (1972) ersetzt, um Rechenzeiterfordernisse
zu minimieren.

Die Diskretisierung auf dem Arakawa-B-Gitter (MESINGER und ARAKAWA, 1976)
wird ausfuhrlich von COX (1984) beschrieben. Implizite Effekte des numerischen Sche-
mas der Advektion (zentrale Differenzen in Raum und Zeit) beeinflussen die hydrographi-
sche Struktur. Der Dispersionsfehler verursacht kleinskaliges Rauschen, das durch eine
explizite Diffusion gedadmpft werden muB. Insbesondere die Scharfe von Fronten und
die ostwartige Eindringtiefe des Nordatlantischen Stroms sind hiervon betroffen (GER-
DES, 1988). Die Austauschanséatze in den Erhaltungsgleichungen sollen in erster Linie
Prozesse unterhalb der Gitterskala parametrisieren. Der Laplace’'sche Impulsaustausch
des Modells erfolgt in lateraler und vertikaler Koordinatenrichtung. Fur die turbulen-
ten Flisse von Warme, Salz und passiven Tracern kommt das Konzept des iso- und
diapynken Austauschs zur Anwendung, wobei der Diffusionstensor so gedreht wird, daf
seine Hauptachsen parallel, bzw. senkrecht zu den Isopyknen liegen (COX, 1987). Nicht-
wirbelauflésende numerische Modelle mit rein lateraler und vertikaler Diffusivitat produ-
zieren unphysikalisch hohe Dichtefliisse quer zu geneigten Isopyknen (COX und BRYAN,
1984; McDOUGALL and CHURCH, 1985) und unrealistische Vertikalgeschwindigkeiten
in der Tiefe durch einen kiunstlichen Auftrieb am westlichen Rand (VERONIS, 1975).
Isopyknische Diffusion hingegen entspricht der klassischen Vorstellung von der Wirkung
geostrophischer mesoskaliger Wirbel und verbessert die Ventilierung der Hauptsprung-
schicht sowie die Vermischung verschiedener Tiefenwassermassen. Scharfe Dichtefronten



werden besser aufrecht erhalten. In Kombination mit dem “Leap£rog”-Zeitschnttschema
der Advektion reicht die isopyknische Diffusion nicht aus, um numerische Dispersions-
effekte zu unterdriicken (COX, 1987). Deshalb mul3 zusatzlich eine geringe laterale
Diffusivitat beibehalten werden. Ferner sind die isopykmschen Flisse durch eine maxi-
male Steigung begrenzt, da sonst numerische Instabilitdten, insbesondere bei konvektiver
Vermischung, auftreten kdnnten. Bei der Parametrisierung Konvektion durch statische
Instabilitdit kommt das numerische Schema von COX (1984) zur Anwendung, das die
Dichte vertikal benachbarter Boxen paarweise vergleicht und im instabilen Fall ver-
mischt. Diese Prozedur wird viermal pro Zeitschritt durchlaufen. GERDES (1988) und
WAJSOWICZ (1986) liefern eine ausfuhrliche Untersuchung der numerischen Effekte im
Cox-Bryan-Modell. Deshalb wird hier auf eine ndhere Diskussion verzichtet.

An lateralen Berandungen wird die “no slip” - Bedingung verwendet (ti = v = 0).
Der FluR von aktiven und passiven Tracern durch den Rand verschwindet durch die
Bedingung Tn = 0 (T, = partielle Ableitung senkrecht zur Berandung). Die Boden-

reibung folgt einem quadratischen Reibungsgesetz mit einem Boden-Drag-KoefRzienten
cd= 1.3 <10'3.

Der Impulseintrag durch die Oberflache wird durch eine kinstliche vertikale Geschwin-
digkeitsscherung der obersten Schicht zu einer virtuellen, dartberliegenden Schicht rea-
lisiert:

uz = tx/Amyv, vz = tv/Amyv, (2.9)

mit r = Windschubspannung.

2.2 Modellkonfiguration

Das Modellgebiet stellt den Atlantischen Ozean zwischen 15°S und 65°N und von 100°W
- 14°E dar (Abb. 2.1). Der horizontale Gitterabstand betrégt 1° (meridional) und 1.2°
(zonal). Das Modell beinhaltet 30 Schichten, wobei der Bereich oberhalb der permanen-
ten Hauptsprungschicht mit minimal 35 m hoher aufgelost ist als der darunterliegende
Bereich. Die Machtigkeiten der einzelnen Schichten sind der Tabelle 2.1 zu entnehmen.

Die Topographie, die jeweils vom Boden einer Dichte-Box gebildet wird, entstammt
dex Glattung des globalen GEBCO-Datensatzes mit 5’ Auflésung. Abweichend vom
NCAR-Onginal des I°CME-Modells wurde das Kieler I°CME-Modell mit einer breiteren

Flond&strasse ausgestattet, die einen nordwdartigen Massentransport durch die Karibik
in realistischer GréRenordnung erlaubt.

«dien” 1 kHmatol°Sisciien Monatmittel von ISEMER und HASSE

den Windsc*bspawmngen von HELLERMAN und RO-
SEr STEIN (1983; (HR) durch eine verbesserte Parametrisierung auszeichnen. Die we-

sentlichen \ orteile von IH Hegen in einem, neueren Erkenntnissen angepaliten, kleineren
Drag-KoeffiMten <us bei HR und in der Verwendung einer verbesserten wissenschaftli-
chen Beau&rtskala. Gegenuiber HR resultiert dies in stéarkeren Passatwinden, allgemein



Abbildung 2.1: Modellgebiet mit der Lage der einzelnen Zwangsanpassungszonen: (1)
nordliche Randzone, (2) studliche Randzone, (3) Mittelmeerzone, (4) Labradorzone.

geringeren Schubspannungen im Winter und gréBeren im Sommer. Ein Austausch des
HR-Antriebs gegen IH bewirkt im 1/3°CME-Modell einen realistischeren Jahresgang des
Floridastroms (BONING et al., 1991).

Da die vertikale Aufldsung im oberen Bereich der Wassersdule nicht so hoch gewahlt
werden kann, dall Deckschichtprozesse explizit dargestellt werden, wird dem Zirkula-
tionsmodell ein lokales vertikales Deckschichtmodell vom Kraus-Turner-Typ aufgesetzt,
das sich allerdings auf windbedingte Vermischung beschréankt und keinen thermischen
Antrieb bericksichtigt. Die Winde in der atmosphéarischen Grenzschicht liefern eine
Energie pro Flache und Zeit (“Windaxbeit”)

Wa = PaCju\O , (2.10)

wobei pa die Dichte der Luft, Cd der Drag-Koefiizient und uw die Windgeschwindigkeit
in 10 m Hohe ist. Die kinetische Energie, die pro Flache und Zeit an der Unterseite der
Deckschicht zur Verfugung steht, wird angesetzt als

W —olW azxpl——— ) (2.12)

(LUECK und REID, 1984). Dabei ist ot der Anteil des atmosphéarischen Windenergie-
flusses, der in die Deckschicht eindringt, Dds ist die Tiefe der Deckschicht und DO
(= 50 m) die vertikale Skalentiefe. Versuche mit dem I/3°CME-Modell ergaben in den
Subtropen optimale Tiefen mit a = 0.01 (R. BUDICH). Die gesamte Arbeit W wird
aufgewendet, um die Deckschicht zu vertiefen, d. h. Wassermassen von unterhalb der



Schicht Az Schicht Az Schicht Az

“3S7TKT "-35°"OF — rr 80171~ ~ir 250,U(T 325U;uU"
-5 36.85 71,85 12 198,30 1000,04 22 250,00 3500.00
3 3958 111,43 13 250.00 1250.00 23 250.00 3750.00
4 4352 15495 14 250.00 1500.00 24 250.00 4000.00
5 49,14 204.09 15 250.00 1750.00 25 250.00 4250.00
6 57,01 261.10 16 250.00 2000.00 26 250.00 4500.00
7 67.85 328,95 17 250.00 2250.00 27 250.00 4750.00
8 8252 41147 18 250.00 2500.00 28 250.00 5000.00
9 102,07 513,54 19 250.00 2750.00 29 250.00 5250.00
10 127,65 641.19 20 250.00 3000.00 30 250.00 5500.00

Tabelle 2.1: Die vertikale Auflésung in m, mit Az = Schichtdicke und z = Tiefe der
unteren Schichtbegrenzung.

Deckschicht emziimischen, und so die potentielle Energie der Wasserséule zu erhdhen.
Zur Unterdrickung von 2Ai-Schwingungen wird eine zeitliche Glattung der Tiefe der
Deckschicht Uber 2 Zeitschritte durchgefiihrt. Die maximale Tiefe der Winddurchmi-
schung ist auf 721 m begrenzt. Dieses Deckschichtmodell ist in der Lage, eine Deck-
schicht aufzubauen und zu vertiefen; es kann jedoch nicht zum Abbau der Deckschicht
beitragen. Diese Aufgabe Ubernimmt das Zirkulationsmodell durch Advektion, Diffu-
sion und thermohaline Oberflachenflisse. Da die Windarbeit nicht nachtraglich aus
den klimatologischen IH-Windschubspannungen errechnet werden kann, werden diese
Antriebsfelder als klimatologische Monatsmittel aus dem HR-Datensatz bezogen. Samt-

liche Deckschichtparameter werden in den fur diese Arbeit durchgefiihrten Experimenten
konstant gehalten.

Der thermohaline Antrieb des Modells erfolgt Gber vier Anpassungszonen, sowie in der
gesamten Oberflachenschicht durch Newton’sche Randbedingungen. Zur Berechnung

des Oberflachenwarmeflusses wird die lineare Parametrisierung von HANEY (1971) ver-
wendet:

Qwarme = Qi ' ((T™™Mm + I —Toz) (2.12)

Qi und Qi sind empirische Koeffizienten. Deren Bestimmung ist in groBen Gebieten
des Nordatlantiks unproblematisch, liefert jedoch signifikante Fehler im Bereich der
Golistromabldsung und vor Neufundland (KLEIN, 1993). Der Ausdruck (TAm +

definiert eine “scheinbarel Gleichgewichtstemperatur T', die die Effekte des latenten
und sensiblen Warmefiusses, sowie der solaren Einstrahlung und der langwelligen Aus-
strahlung berulcksichtigt. Die Felder von T* und der “Han”-Koeffizienten Q2 wurden
von HAN (1984) aus meteorologischen Oberflachenparametem berechnet und gehen als

klimatologische Monatsmittelwerte in den Warmeflufl Qwarme ein. Als Temperaturande-
rang zuséatzlich zu Gl. 2.6 ergibt sich:

OTQz _ Q Warmt

dt QS0 (2.13)

Der OherftEchenfiuR von Frischwassei (Salz) resultiert aus einer Newton’'schen Anpas-
'Sa\l,lt?g des Modellsauzgehaltes an klimatologische Monatsmittelweite aus dem Levitus-
as:



n = — e(Slevitus- So,) (2.14)
ot Tr

Die Anpassungszeit +~» — 25 Tage ist so kurz gewahlt, dal? der Oberflachensalzgehalt
dem saisonalen Zyklus folgen kann.

Das Modell enthalt vier Zonen, in denen eine Zwangsanpassung von potentieller Tem-
peratur und Salzgehalt (Newton’sehe Relaxation) an klimatologischer Werte erfolgt:

Die nordliche Randzone: Nr. 1in Abb. 2.1, 61°N bis 65°N (4 aktive Gitterpunkte
bei 61.5°N - 64.5°N), tr = 5 Tage am inneren Rand bis 25 Tage am &uferen Rand.

Die sudliche Randzone: Nr. 2in Abb. 2.1, 15°S bis 11°S (4 aktive Gitterpunkte bei
14.5°S - 11.5°S), «» = 5 Tage am inneren Rand bis 25 Tage am auflleren Rand.

Die Mittelmeerzone: Nr. 3in Abb. 2.1, 32°N - 39°N, 10.4°W - 8.0°W, 721 m - 1875 m,
tr — 1 Jahr. Obwohl das Modell kein Mittelmeer beeinhaltet, soll der Eintrag von
warmem, salzreichem Mittelmeerwasser in den Atlantik auf diese Weise simuliert
werden.

Die Labradorzone: Nr. 4 in Abb. 2.1, auf dem Labradorschelf, tr = 25 Tage. Die
Folgen der Eisbildung fur O und S werden dem Zirkulationsmodell aufgezwungen,
da es ohne Eismodell arbeitet.

In der Referenzversion des Modells stammen die vorgeschrieben Werte fir 0 und S
aus den klimatologischen Monatsmittelwerten des Datensatzes von LEVITUS (1982).
An der auBeren Begrenzung der ndrdlichen und stdlichen Randzone verschwindet die
Geschwindigkeit entsprechend der Randbedingung u = O,v = 0. In den Ubrigen Berei-
chen der Randzone werden durch lokale geostrophische Adaptationsprozesse barokline
Geschwindigkeitsprofile erzeugt. In Zusammenhang mit einer aus Kontinuitatsgriinden
erzwungenen Vertikalbewegung bewirkt diese Konstruktion eine unphysikalische Kon-
version der einstromenden Wassermassen und einen Austrom des modifizierten Wassers
in einem anderen Tiefenniveau. Ein Netto-Ein- oder Ausstrom ist nicht vorgesehen. Da-
mit soll der Effekt der naturlichen physikalischen Prozesse auRerhalb des Modellgebiets
widergespiegelt werden. Probleme treten auf, wenn die erzwungene Vertikalbewegung
wegen topographischer Hindernisse nur durch lokale horizontale Strémungen ausgegli-
chen werden kann. Dies ist in der nérdlichen Randzone der Fall (siehe Kapitel 4.5).

Dieses nicht-wirbelaufldsende Zirkulationsmodell des Nordatlantiks enthalt die wich-
tigsten fur die grofRskalige Zirkulation relevanten Prozesse von der Gitterskala bis zur
Beckenskala. Die klassischen Modelle der Zirkulationstheorie sind Bestandteil des Glei-
chungssystems. Durch die “rigid lid”-Approximation sind Oberflachenschwerewellen
aus dem System herausgefiltert. Die Skala der mdglichen Prozesse umfasst jedoch
interne Schwerewellen, interne Rossbywellen, nichtdivergente barotrope Rossbywellen,
topographische Rossbywellen und interne &quatoriale Kelvinwellen. Nicht ausreichend
beschrieben werden kénnen Randwellen, deren Querskala nicht vom Gitter aufgeldst



wird. Darunter fallen z. B. interne Kelvinwellen, deren Transversalskala durch den in-
terne Rossbyradius festgelegt ist.

Die schnellsten, zeitschrittbegrenzenden Wellen im *“rigid-lid” -System sind interne
Schwerewellen und barotrope Rossbywellen. Diese missen vom Zeitschrittverfahren des
Modells noch aufgeldst werden. Mit Hilfe des notwendigen CFL-Kriteriums

(COURANT, FRIEDRICHS und LEWY, 1928) ergibt sich daraus ein Zeitschritt von
kleiner als 2 Stunden. Hier wurde 1 Jahr/8400 Zeitschntte = 3756.8 s gewahlt.

Das I°CME-Modell mit 2 (aktiven) Tracern bendtigt 1.8 CPU-Sekunden pro Zeitschritt
auf der Kieler Cray-XMP 2/16; d.h. 4.22 CPU-Stunden pro Modelljahr. Unter normalen
Auslastungsverhaltnissen kénnen etwa 4 Modelljahre pro realer Woche gerechnet werden.

2.3 Reibungs- und Diffusionsparameter

Die 'no-slip’-Bedingung an lateralen Berandungen erfordert die raumliche Aufldsung
einer viskosen Randschicht. Andernfalls werden numerische Stérungen (“computational
modes”) erzeugt, die auch ins Beckeninnere abgestrahlt werden (BRYAN et al., 1975).

Die Erzeugung eines hinreichend breiten Randstromes erfordert nach MUNK (1950) die
Erfullung der Bedingung

Ahm > [3{ -;‘ )3

fur den lateralen Impulsaustausch Arm. Bei einer maximalen Gitterdistanz von A =

1.2° (zonal) ergibt sich ein Ahm > 0.9 «108cm23_1. Fur die vorliegenden Experimente
wurde ein Ahm von 1 «10&cmZ2a~l gewahlt.

Die Wahl der vertikalen Viskositat (4vm = 10 cnx2a-1) ist durch den Wunsch nach
Reduzierung der Ekman-Tiefe auf die erste Modellschicht bestimmt. Eine Variation hat

keinen wesentlichen Effekt auf quantitative und qualitative Eigenschaften der grofRRskali-
gen Zirkulation (BRYAN, 1987).

Eine Obergrenze fur die Diffusivitat entlang von Isopyknen ergibt sich zunachst aus
einem Gleichgewichtsansatz zwischen advektiven und diffusiven Termen. Aus einer sol-
chen Skalierung folgt AIH= U Ax = 10cm a'1-133-105cm » 1S-10W 2*“ 1. Méglichst
j°~ IH Stahlt werden, um den Tracertransport durch Strémungen nicht zu
orffusiv werden zu lassen. Weitere Hinweise ergeben sich aus der relativen Dispersion
von Lagrange sehen Driftern. KRAUSS und BONING (1987) sowie DOSCHER (1988)
finden Werte zwischen 2 und 10 . 10W ,-i. Analoge Untersuchungen mit Modell-

kfe® ahnliche Ergebnisse (BONING und COX, 1987). Das Multibox-Modell

/0°t ® ,Ct “?* (1986” similliert die Ventuiierung der Hauptsprungschicht mit Spu-
.ens.o.en optimal mit isopyknischen Diifusivitaten zwischen 1.7 und 2.9 IO W a"1.

In diesem Bereich liegt auch die Wahl von A[H im PCME-Modell: Am variiert von



2 m10rcm2s~1 an der Oberflache bis zu 0.5 «107cm2s~1 in der Tiefe mit einer expo-
nentiellen Abklingskala von 500 m. Aus Griunden der numerischen Stabilitdt muf} die
isopyknische Diffusion auf eine maximale Steigung der Isopyknen von 0.01 (1 km vertikal
auf 100 km horizontal) begrenzt werden. Ferner wird eine geringe laterale Diffusivitat
von 1 «106cm2s~1 bendtigt, um numerisches Rauschen zu unterdricken (COX, 1987).

Die vertikale Diffusivitait Avh besitzt einen starken EinfluR auf die Tiefe der
Hauptsprungschicht und die Meridionalzirkulation. Insbesondere fir Avh > 0.5cm2s~1
wird dieser EinfluR dominierend gegenuber der windbedingten Vertikalgeschwindigkeit
an der Unterseite der Ekman-Schicht (BRYAN, 1987). Messungen von GARGETT
(1984) variieren zwischen 0.1 und lcm2s~1. Hier wird Avh = 0.3cm2s~1 gewéahlt,
um eine realistische Sprungschicht-Tiefe zu erreichen. Tabelle 2.2 falt die wesentlichen
Modellparameter zusammen.

Parameter

Horizontale Viskositdat A phm 108 cm’°3—_'i
Vertikale Viskositat Avm 101 cm /| K'oOor AN
Horizontale Diffusivitait Ann 106 cmx~1 /v
Isopyknische Diffusivitat Am 2 «107- 0.5 w107 cmZ2~1 /
mit exp. Skalentiefe von 500 m
Isopyknische FluRbegrenzung (
bei einer Steigung von 0.01 4]<‘ K
Vertikale Diffusivitait Avh 0.3 cmz2a~1
Zeitschritt At 3756.85 3

Tabelle 2.2: Modellparameter

Diese Parameter werden in allen hier durchgefihrten Modellexperimenten konstant ge-
halten, Die Auswirkungen von Variationen der Vermischungsparameter wurden von
BRYAN (1987) untersucht.

2.4 Spezielle Konfiguration der einzelnen Experimente

Das Modell wird mit Januar-Werten aus dem Levitus-Datensatz fur Temperatur und
Salzgehalt aus dem bewegungslosen Zustand heraus gestartet. Wie die Untersuchungen
in Kapitel 3 zeigen, kann nach einer 50-jdhxigen Integration davon ausgegangen werden,
dal sich die Zirkulation in einem quasistationédren, dynamischen Gleichgewicht mit den
Antriebsfeldern befindet.

Zur Untersuchung der Abhangigkeiten der grof3skaligen Zirkulation vom thermohali-
nen Antrieb werden in einer Reihe von Experimenten die Randbedingungen variiert.
Zunéchst wird der EinfluR der beiden Randzonen und des Oberflachenantriebs durch
Abschalt- und Reduzierungsexperimente untersucht. Dies ermdglicht eine Konkretisie-
rung von Vorstellungen der Wirkungsweise des thermohalinen Antriebs. Die verschie-
denen Experimente werden im Jahr 50.0 mit den dynamischen Variablen des zuvor
erreichten quasistationdren Gleichgewichtszustands aufgesetzt.



ST (Standard, das Referenzexperiment) In ST sind alle vier Anpassungszonen mit Tem-
peraturen und Salzgehalten aus der monatlichen Levitus-Klimatologie (LEVITUS,
1982) bestuckt. Diese Modell-Version entspricht vollstandig der Beschreibung in
Kapitel 2.1 - 2.3.

ST2 Die Anpassungszeiten in der ndrdlichen und stdlichen Randzone werden verdop-
pelt, die Effektivitat der Anpassung also geschwéacht, sonst wie ST.

NRO (Ohne nordliche Randzone) Die ndrdliche Randzone wird deaktiviert, sonst wie
ST.

SRO (Ohne sudliche Randzone) Die sudliche Randzone wird deaktiviert, sonst wie ST.

NRSRO (Ohne nérdliche und sudliche Randzone) Die nérdliche und stdliche Randzone
werden deaktiviert, sonst wie ST.

KOA (Kein thermohaliner Oberflachenantrieb) Warme- und SuRwasserflul an der
Oberflache werden im gesamten Modellgebiet deaktiviert, sonst wie ST.

NROKOA (Ohne noérdliche Randzone, kein Oberflachenantrieb) Die nérdliche Rand-

zone und die thermohalinen Flisse an der Oberflache werden deaktiviert, sonst
wie ST.

SNOA (Starker noérdlicher Oberflachenantrieb) Die scheinbaren atmosphéarischen
Gleichgewichtstemperaturen T* werden zwischen 48°N und 61°N (die Grenze zur
nordlichen Randzone) um 3.5°C erniedrigt, sonst wie ST.

PAK (Partielles Abkling-Experiment) Tiefenwasserbildung im subpolaren Nordatlantik
soll reduziert werden, indem die scheinbare atmosparische Temperatur auf minimal
7°C begrenzt wird, und die Zwangsanpassung in der ndrdlichen Randzone auf

die oberen 700 m beschrankt wird. Darunter wird keine Zwangsanpassung mehr
vorgenommen.

Danach werden speziellere Antriebsénderungen mit realem Hintergrund in dem Modell
getestet.

NDS (Neue Danemarkstrale) Das Levitus-Temperaturfeld in der D&nemarkstralle
(Abb.2.2) erscheint im Vergleich zu einzelnen hydrographischen Schnitten (z.B.
von SMETHIE und SWIFT (1989) (Abb.2.3) als sehr glatt und zu wann (3°C
am Boden). Die Levitus-Daten beinhalten kein D&nemarkstralen-Overflow-
Wasser (DSOW) mit minimalen Temperaturen von 0°C. Analog zu dem einzelnen
Temperatur-Schnitt von SMETHIE und SWIFT (1989) wird eine idealisierte kalte
DSOW Struktur in die Randzone eingefuhrt (Abb.2.4). Die Eigenschaften des
DSOW-Kems unterliegen keinem Jahresgang. Diese Festsetzung ist mit Beobach-
tungen von DICKSON et al. (1990) konsistent. Da das FModell diese Struktur

“Inf ure” kerid auflosen kann, ist eine Verbesserung der Hydrographie in der
ndrdlichen Randzone nur in idealisjerter Form moglich. Vom Westhang erfolgt in
ostwattiger Richtung ein linearer Ubergang in die Levitus-Klimatologie, die nach



Abbildung 2.2: Potentielle Temperaturin der nérdlichen Randzone im Bereich der Dane-
markstrafle aus dem Levitus-Atlas, Konturintervall 0.5°G. Das DSOW fehlt hier.

STAT. NO.169 168167166 165 164 163

Abbildung 2.3: Potentielle Temperatur in der Danemarkstrale, aus SMETHIE und
SWIFT (1989), Konturintervall 0.5°C. Deutlich erkennbar ist das kalte DSOW am west-
lichen Hang.



Abbildung 2.4: Potentielle Temperatur in der nérdlichen Randzone im Bereich der Dane-
maxkstraBeim Exp. NDS, Konturmtervall 0.5°C.

200 km und 300 m oberhalb des Bodens dominant wird. Oberhalb von 700 m Tiefe
gelten ebenfalls weiterhin die Levitus-Daten. Die Randzone ist in ihrem gesamten
Breitenbereich (4°) von dieser Verédnderung betroffen.

Die Modellversion NDS wurde mit dieser umgestalteten (DSOW enthaltenden)
nordlichen Randzone im Bereich der Ddnemarkstrale ausgestattet. Dieses Expe-
riment zielt auf die Sensitivitdt der Zirkulation hinsichtlich einer Variation des
thermohalinen Antriebs und auf den Adaptationsproze3 zwischen zwei quasista-
tionaxen Zustanden.

NDS2 (Neue Danemarkstralle 2) Analog zu NDS. Das neu eingefuhlte DSOW in der
ndrdlichen Randzone ist jedoch enger am westlichen Kontinentalabhang konzen-
triert als in NDS: das Volumen pro Temperaturintervall unterhalb von 3°C ist um
etwa 40% reduziert.

KNOA (Kein noérdlicher Oberflachenantrieb) Der thermohaline Oberflachenantrieb
nordlich von 49°N wird deaktiviert, sonst wie ST.

GSA (GroRe Salzgehaltsanomalie) In diesem Experiment wird eine negative Salz-
anomalie in die Labradorsee plaziert. Dies geschieht mittels einer Modifizierung
des halinen Oberflacheaantriebsfcldes. Dem Salzgehaltsfeld von LEVITUS (1982)
wird eine nahezu kreisférmige, negative Anomalie addiert. Abb.2.5 zeigt die Diffe-
renz zwischen dem Levitus'sehen und dem modifizierten Feld. Das Minimum von

-0,7 psu befindet sich bei 58.5°N, 56°W. Innerhalb des Radius von 8 Gitterpunkten
steigt es radial und linear auf die Levitus'sehen Werte an.

Der reale Hintergrund dieser stark idealisierten Anomalie ist die Beobachtung einer
Salzgehaltserniedrigung im Nordatlantik (Die “grol3e Salzgehaltsanomalie” , DICK-
SON et aL 1988). Beginnend in den spaten 80er Jahren ndrdlich von Island, adve-
mette eine Oberflachen-AussSfiung zyklonal mit dem subpolaren Wirbel, bis sie



14 Jahre spéater in der Norwegensee verschwand. Auf ihrem Weg berthrte sie die
Labradorsee, wo sie 1971 ihren H6éhepunkt erreichte. Der typische Oberflachen-
salzgehalt bei dem Wetterschiff Bravo (56.5°N, 51°W) von 34.7 - 34.8 psu wurde
bis auf 34.0 psu verringert, wodurch die ansonsten tiefreichende Konvektion auf
200 m verflachte (LAZIER, 1980). Die Differenz von 0.7 psu wird im Experiment
GSA als Vorbild fur eine stationare Salzgehaltsanomalie herangezogen.

Abbildung 2.5: Salzgehalts-Differenz  zwischen den antreibenden Oberf3achen-
Salzgehaltsfeldern in ST und GSA: eine zentrierte negative Salgehaltsanomalie.

Daneben werden Teilergebnisse zweier Experimente mit dem wirbelauflésenden CME-
Modell aus der Veroffentlichung von DOSCHER et al. (1994) verwendet:

STI1/3 Standard CME-Experiment mit 1/3°* 0.4° horizontaler Auflésung. Dieses Mo-
dell ist analog zur I°CME-Modellversion ST aufgebaut. Eine genaue Beschreibung
liefern BRYAN und HOLLAND (1989) sowie BONING et al. (1994) (lhre Version

“K13-27).

NDS1/3 Wie STI/3, jedoch mit idealisiertem DSOW in der ndrdlichen Randzone,
analog zur I°Modell-Variante NDS.



3 Einschwingphase und Adaptationsprozesse

3.1 Zeitskalen

Die zeitliche Entwicklung der ozeanischen Zirkulation nach einem Start vom Ruhezu-
stand kann in 3 Phasen gegliedert werden. Innerhalb der ersten Tage findet eine lokale
geostrophische Adaptation mit Hilfe von Schwerewellen statt. AnschlieRend folgt eine
dynamische Anpassung der tiefenabhéngigen Zirkulation an die antreibenden Krafte mit
Hilfe planetarischer Wellen, welche die Zeitskala des dynamischen Adaptationsprozesses
(wenige Jahre bis Jahrzehnte) bestimmen. Der resultierende quasistationdre Zustand
kann daruber hinaus langsamen Veranderungen unterliegen. Advektive und diffusive
Prozesse kénnen ein thermisches Gleichgewicht der dynamischen Variablen mit den
thermohalinen Antriebskraften herbeifiihren, das sich deutlich von dem priméaren quasi-
stationaren Zustand unterscheidet (GERDES et al., 1991). Die dazugehdérige Zeitskala

fur die Advektion im Weltozean betrdgt mehrere Jahrhunderte, wéhrend die Diffusion
mehrere Jahrtausende bendtigt.

Eine Betrachtung thermischer Gleichgewichtszustdnde wére aus Rechenkapazitats-
grinden nur zu Lasten der Gitterpunktsdichte durchfihrbar. Zudem wiuirde die raumli-
che Beschrankung des Modells auf den Nordatlantik Ergebnisse produzieren, die nicht
mit naturlichen globalen Gleichgewichtszustanden vergleichbar wéaren. In dieser Arbeit
werden daher Zirkulationszustande im quasistationaren Gleichgewicht und Ubergéange
dazwischen betrachtet. Dazu muB zunéachst ein Einschwingen (“spin-up”) nach dem
Start vom Ruhezustand stattfinden.

3.2 Initialisierung und Einschwingen

Das Original des I°CME-Modells wurde am NCAR mit Levitus'schen Januar-Werten
far Temperatur und Salzgehalt aus dem bewegungslosen Zustand heraus gestartet. Die
Felder von potentieller Temperatur und Salzgehalt wurden nach 1.2 Jahren abgespeichert

und dienen nach einer Verbreiterung der Floridastralle fur diese Arbeit als Startfeld des
Einschwingprozesses.

Der Einschwingvorgang ist m Abb. 3.1 anhand der Uber das Becken gemittelten Kineti-
schen Energie dargestellt. Einige Monate nach dem Start im Jahr 1.2 ist ein Energieni-
veau erreicht, das in den folgenden 2 Jahren noch leicht ansteigt und danach, abgesehen

von saisonalen Schwankungen, nur schwachen zwischenjéhrlichen Fluktuationen unter-
liegt.

Die zonal integrierte Zirkulation in der meridional-vertikalen Ebene (Umwé&lzung) a3t
sich als Stromfunktion <pdarstellen:

—J va cos fdX 3



Abbildung 3.1: Beckengemittelte kinetische Energie in cm23~2 gegen die Zeit in Jahren.

Zeit [Jahre]

Abbildung 3.2: Maximum der meridionalen Umwalz-Stromfunktion €£bei 44° N als Funk-
tion der Zeit in Sv, wahrend des Einschwing-Prozesses.

Abbildung 3.3: Barotrope Siromfunktion tj; im westlichen Becken (31.5°N, 70.4°W;
durchgezogene Linie) und im o6stlichen Becken (31.5°N, 29.0 °W; gestrichelte Linie) als
Funktion der Zeit in Sv.
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Diese Stromfunktion kann als Indikator fur Veranderungen der thermohalinen Zirkula-
tion dienen. Wie die kinetische Energie, so zeigt auch die Umwalzung einen schnellen
Anstieg in den Bereich des spateren Gleichgewichtsniveaus (Abb. 3.2). Zwischenjahrliche
Schwankungen wahrend der ersten 25 —30 Jahre gehen mit einem leichten Abwartstrend
(ca. 0.5Sv/ 30 Jahre) einher (1 Sv = 106to33_1), danach ist beides nicht mehr erkennbar.

Die schnelle anfangliche Reaktion der Bewegung stellt zum einen die lokale geostrophi-
sche Adaptation durch schnelle interne Schwerewellen an das Anfangsdichtefeld und zum
anderen das baxotrope Antwortverhalten auf die antreibenden Krafte dar. Die Levitus-
Daten beinhalten Meffehler und sind zeitlich und rdumlich gemittelt. Die dynamische
Anpassung dieser Startdaten an die Topographie und an die Antriebskréafte des Modells
kann deshalb nach der geostrophischen Adaptation und einer barotropen Reaktion nicht
vollstandig sein. Wie aus dem zwischenjahrlichen Signal in Abb. 3.2 ersichtlich, vollzieht
das Modell einen weitergehenden dynamischen Anpassungsprozel3 auf einer dekadischen
Zeitskala. Dabei wird der quasistationdre Gleichgewichtszustand durch verschiedene
Wellentypen herbeigefuhrt. Anhand eines Modellexperiments mit verandertem ther-
mohalinen Antrieb am Nordrand (Experiment NDS) wird in Kapitel 3.3 gezeigt, dal
interne Kelvinwellen und Schelfwellen am Beckenrand eine Rolle spielen. Analog zum
Einschwingen der windgetriebenen Zirkulation (ANDERSON UND KILLWOR.TH, 1977;
ANDERSON und CORRY, 1985) vermitteln interne Rossbywellen das Anpassungssignal
im inneren Modellgebiet. Das zwischenjahrliche Signal nach dem schnellen Anstieg der
meridionalen Stromfunktion in den ersten Monaten ist im “spin-up” deutlich geringer
als im Fall NDS nach einer Dichtednderung im Nordrand (Abb. 3.4). Ohne eine solche
Dichteabweichung von der Klimatologie bewirkt die lokale geostrophische Anpassung
anscheinend einen GroR3teil der gesamten Adaptation. Dariiberhinausgehende Abwei-

chungen vom quasistationaren Gleichgewicht, die durch Wellenprozesse auszugleichen
waren, sind offensichtlich klein.

Der windgetriebene “spin-up” des Modells kann anhand des barotropen Transports do-
kumentiert werden, obwohl hierfur auch thermohaline Antriebskréfte eine Rolle spielen.
Abb. 3.3 zeigt die zeitliche Entwicklung der barotropen Stromfunktion bei 31.5°N im
westlichen und im 6stlichen Becken. Nach dem Start setzt eine Oszillation mit einer
Periode von etwa 7 Jahren ein, die nach 25 Jahren stark abklingt und in einen nahezu
guasistationdren Zustand Ubergeht. Die 7-Jahres-Oszillation deutet auf die Existenz von

baroklinen “basin modes” Mn, die Uber die Topographie mit dem barotropen Mode in
Wechselwirkung stehen.

Nach einem Erschwingen von etwa 25 Jahren ist ein quasistationares Gleichgewicht er-
reicit”~denn die integralen Indikatoren der Bewegung haben, abgesehen vom Jahresgang,
ein nahezu konstantes Niveau erreicht. Innerhalb der ersten Jahrzehnte nach dem Start
>.rd das Dichtefeld unterhalb der Hauptspruagschicht nicht wesentlich verandert, denn
acvestive und oiffusive Prozesse kommen wegen der langen Zeitskalen des tiefen Ozeans
.saus Zuleitung, In Kapitel 4 ist ein Vergleich der Levitus'schen Temperaturen mit
uenen nacll Gern tnce aes -spin-up” zu finden, Die verschiedenen Experimente werden



im Januar des Jahres 50 mit den zu diesem Zeitpunkt erreichten dynamischen Variablen
aufgesetzt.

3.3 Der Adaptationsprozel3 nach ,&.nderungen des thermoha-
linen Antriebs

In allen fur diese Arbeit durchgefuhrten Experimenten werden Komponenten des ther-
mohalinen Antriebs variiert. Die verschiedenen Modellvarianten werden sodann bis
zu einen neuen quasistationares Gleichgewichtszustand vorwérts integriert, der in der
Regel spatestens nach 20 Jahren erreicht wird. Zur Verdeutlichung des dekadischen
Adaptationsprozesses soll an dieser Stelle die zeitliche Entwicklung von Umwaéalzstéarke,
Warmetransport und von horizontalen Geschwindigkeitsfeldern untersucht werden. Dies
geschieht exemplarisch anhand des Experiments NDS (“Neue Danemarkstrafle”). In
diesem Versuch wird dem Levitus'schen Datensatz das in der Ddnemarkstrafe fehlende
DSOW hinzugefiigt. Dies geschieht durch eine idealisierte stationdre Temperaturernied-
rigung am westlichen Hang der Meeresenge. NDS ist in Kapitel 2 genauer definiert. Es
wird Uber die Jahre 50 - 75 integriert und sein quasistationarer Gleichgewichtszustand
wird in Kapitel 6 diskutiert.

An ausgewahlten Breiten, in den Tropen (4°N) und bei 34°N und 44°N, wird die Starke
der Hauptumwalzzelle sowie der nordwartige Warmetransport in den Abb. 3.4 und 3.5
dargestellt. Da hier ein dekadischer Proze3 untersucht wird, sind die Zeitreihen mit
einem laufenden Filter von einem Jahr Lange geglattet, wodurch das vom saisonalen
Windantrieb verursachte Hintergrundsignal reduziert wird.

Das Umschalten von der Levitus’schen Hydrographie in der Ddnemarkstralle auf die neue
Struktur, welche DSOW berucksichtigt, fuhrt zu einem starken anfanglichen Anstieg
der Umwalzstarke mit einem Uberschwingen in den gemaRigten Breiten. Die nordlichste
Kurve (44°N) erreicht das Maximum nach 3-4 Jahren. Bei 34°N dauert es etwa 7 Jahre.
In den Tropen (bei 4°N) wird ein erstes Maximum nach 7-8 Jahren erreicht. Die meri-
dionale Umwalzung erreicht nach etwa 13 Jahren ein erhdhtes Gleichgewicht auf allen
geographischen Breiten, das mit einer drastischen Verdnderung der Zirkulationsstruktur
des Tiefenwassers verbunden ist (siehe Kapitel 6). Die auch danach sichtbaren Fluktua-
tionen der 4°N - Kurve sind mdglicherweise auf barokline Instabilitdten in den Tropen
zurtuckzufuhren: ein Mechanismus, der von COX (1985) im Nordaquatorialstrom gefun-
den wird. GERDES (1988) kann in einem Modell dhnlicher Gitterweite die Erfullung
der notwendigen Bedingung fur barokline Instabilitdt um 20°N herum nachweisen: eine
Vorzeichenanderung des meridionalen Gradienten der potentiellen Vorticity. Die Varia-
bilitat der Umwalzstarke des Referenzexperiments ST nach 50-jahriger Integration ist im
Vergleich zu den Veranderungen in den uUbrigen Experimenten um eine GréRenordnung
geringer (Abb. 3.4), und kann deshalb fur diese Betrachtungen vernachlassigt werden.

In Kapitel 5 wird gezeigt, dall das Niveau des nordwartigen Warmetransports durch
die meridionale Umwalzung dominiert wird. Deshalb verlauft die zeitliche Entwicklung
des Warmetransports (Abb. 3.5) analog: auf allen ausgewdahlten Breiten wird ein neues



Abbildung 3.4: Maximum der zonal integrierten Stromfunktion des Volumentransports
$im Tiefenbereich der Haupt-Umwalzzelle als Funktion der Zeit fur das Referenzexpe-

riment ST (ohne Kurvenbezeichnung) und die Experimente NDS und PAK (geglattet
mit einem Ubergreifenden Mittel von einem Jahr Lange).

1:: '~%hb5:
r - e=«.

_ Warmetransport als Funktion der Zeit fir das Referenzex-
un4 die Experimente NDS und PAK (geglattet mit einem RBbergreifenden
von. emem Jahr Lange).



erhohtes Gleichgewicht erreicht, nachdem ein Zwischenmaximum durchlaufen wurde.
Diese Maxima werden in einer zeitlichen Reihenfolge von Norden nach Sdden erreicht.
Nach 25-jahriger Integration, im Mittel Gber den gesamten Breitenbereich, steigt der
Warmetransport um 0.2 PW.

Die dekadische Zeitskala der Adaptation wird durch das partielle Abkling-Experiment
PAK bestéatigt (Abb. 3.4 und 3.5). Dies weist auf einen robusten UmstellungsprozeR
hin, dessen Dauer sich weitgehend unabhangig von der Art der Verdnderung der ther-
mohalinen Randbedingung darstellt.

Um den Einflull der horizontalen Gitterweite auf den Adaptationsprozel? zu bestim-
men, wurde das wirbelauflésende Kieler 1/3°CME-Modell von DOSCHER et al. (1994)
mit einer ahnlichen Randbedingung wie in NDS ausgestattet (Exp. NDS1/3). Das
hochauflésende Modell konnte wegen begrenzter Rechenzeitkapazitaten nicht bis zum
guasistationaren Gleichgewichtszustand integriert werden. Deshalb konzentriert sich
dieser Vergleich auf die anfangliche Reaktion der Modellozeane auf die Anderung der
thermohalinen Randbedingung. Dabei mussen die unterschiedlichen Referenzzustande
der Experimente ST und ST1/3 berucksichtigt werden. Um eine bessere Vergleich-
barkeit zwischen den Umwalztransporten zu erreichen, werden die Zeitreihen auf den
Zeitpunkt io + 0.5 Jahre (der Beginn der gefilterten Zeitreihe nach der Umstellung der
Randbedingung bei io) normiert. Wahrend der ersten vier Jahre verlauft der zeitliche
Anstieg der Umwalztransporte bei 44°N (Abb. 3.6) stark unterschiedlich: NDS1/3 zeigt

Abbildung 3.6: Anfangliches Antwortverhalten des Maximums der zonal integrierten
Volumentransport-Stromfunktion $im Tiefenbereich der Haupt-Umwalzzelle als Funk-
tion der Zeit fur das grobauRésende Experiment NDS und das wirbelauflésende Experi-
ment NDSI/3 (geglattet mit einem Ubergreifenden Mittel von einem. Ja.hr Lange),

einen drastischen Antieg innerhalb der ersten Monate sowohl in den Tropen, als auch in
gemaRigten Breiten. Die Transporte im grobauflésenden 1°Modell steigen dagegen sehr



viel moderater bis zum Zwischenmaximum im 7. Jahr an. Die horizontale Auflésung
scheint in dieser Startphase eine dominierende Bedeutung fur den Umstellungsprozeld
zu haben. Nach den ersten vier Jahren sind starke Ahnlichkeiten der mittleren Kur-
vensteigungen festzustellen, was auf einen geringeren Einflul? der Gitterweite in dieser
spateren dynamischen Anpassungsphase hindeutet. In allen drei vom Standard (ST bzw.
ST1/3) abweichenden Experimenten (NDS, PAK, bzw. NDS1/3) ist eine schnelle Reak-
tion auf die Anderung der nordlichen Randbedingung erkennbar. Selbst in den Tropen
bei 4°N zeigt sich eine Veranderung des bisherigen Gleichgewichtstransports innerhalb
des 2. Jahres. Wie sich im Detail heraussteilen wird, ist diese Systemantwort des Mo-
dells zunachst auf den westlichen Rand beschrankt und reflektiert die Verlagerung und
Verstarkung des DWBC. Das Signal ist zu schnell stidwérts propagiert, als dal? es durch
Advektion hatte befordert sein kénnen. Wellen mussen hierbei eine Rolle spielen.

Die klassische Theorie der tiefen Zirkulation verlangt fir den Nordatlantik eine konzen-
trierte Abwértsbewegung im Norden und einen grof3flachigen tiefen Auftrieb im rest-
lichen Becken (STOMMEL und ARONS, 1960). Uber die lineare Vorticity-Beziehung
resultiert daraus ein breiter, interner, nordwartiger Transport. Dieser muf? durch einen
stdwartigen tiefen westlichen Randstrom (DWBC) ausgeglichen werden. Der “spin-up”
zu diesem Zustand wurde von KAWASE (1987) mit einem idealisierten, rechteckigen,
2-Schichten-Modell ohne Topographie untersucht. Der Modellantrieb besteht aus einer
konzentrierten Tiefenwasserquelle in der nordwestlichen Ecke des Modells. Der erfor-
derliche Auftrieb durch die Grenzflache zwischen den beiden Schichten wird durch einen
Dampfungsterm in der Kontinuitatsgleichung parametrisiert. In Kawases Modell wer-
den durch die Tiefenwasserquelle Kelvinwellen in einem breiten Spektralbereich angeregt.
Diese bilden eine Wellenfront und propagieren entlang des westlichen Randes, wobei sich
im Gefolge ein Randstrom herausbildet. Nach wenigen Wochen wird der Aquator erreicht
und des Signal wird in &quatoriale Kelvinwellen transformiert. Wenn diese den dstlichen
Rand erreichen, werden polwarts laufende Kelvinwellen angeregt, welche ihrerseits lange
interne Rossbywellen abstrahlen. Die Gesamtheit der verschiedenen Rossbywellen mo-
difiziert den DWBC und vermittelt analog zum windgetriebenen “spin-up” (ANDER-
SON und KILLWORTH, 1977) einen interne Gleichgewichtszustand, dessen Eintritts-
zeitpunkt von der Laufzeit der Rossbywellen abhéngt. In dem 2-Schichten-Modell ist der
“spin-up” nach etwa 200 Tagen abgeschlossen. Im Grenzfall schwacher Dampfung wird
ein Stommel-Arons-Regime erreicht. Die Einfuhrung einer realistischen Topographie in
der unteren Schicht fuhrt zu starkeren lokalen Unterschieden fir den Eintrittszeitpunkt
des Gleichgewichts, da die Rossbywellen sich entlang geostrophischer Konturen aus-
breiten (KARCHER und LIPPERT, 1994). SUGINOHARA und PUKASAWA (1988)
bestatigen Kawase’'s Resultate mit einem Primitivgieichungs-Modell mit 6 Schichten.
Ein rechteckiger, homogener Ozean ohne Topographie wird im westlichen polaren Be-
reich abgekthlt. Der daraufhin ablaufende “spin-up”-ProzeR ist prinzipiell der gleiche
wie bei KAWASE (1987). Nach etwa 10 Jahren ist ein quasistationarer Gleichgewichts-
zustand erreicht. Die langere Zeitskala ist auf die hohere vertikale Auflésung zurick-
zufuhren. Ohne Topographie hat jeder vertikale Mode des Adjustierungssignals seine
eigene Adaptationszeitskala entsprechend seiner dquivalenten Tiefe. Eine Erhéhung der
vertikalen Auflésung ermdglicht die Existenz héherer vertikaler Moden.

Tiefenwaaseibildung registriert der Ozean als eine Stérung des dynamischen Gleichge-



wichts. Die dadurch angeregten Wellen kénnen vom westlichen Rand als Wellenlei-
ter eingefangen werden. In geschichteten Modellen ohne Topographie nehmen diese
Wellen die Gestalt von barotropen und baroklinen Kelvinwellen an. In homogenen
Modellen mit Topographie dagegen treten am Rand sogenannte barotrope Schelfwel-
len (“shelf waves”) auf. Hierbei handelt es sich um Vorticity-Wellen mit dem gleichen
Rucksteilmechanismus wie in topographischen Rossbywellen, die auf den weiteren Be-
reich des kontinentalen Schelfs beschrénkt sind. Die hier verwendeten Modelle weisen
sowohl eine Dichteschichtung, als auch eine Topographie auf. Eine Oberflachenaus-
lenkung wird durch die “rigid-lid”-Approximation verhindert. In dieser Konfiguration
existieren topographisch modifizierte interne Kelvinwellen und Schelfwellen, die durch
die Schichtung modifiziert sind (MYSAK, 1980). Beide Wellentypen breiten sich mit
einer Berandung zur Rechten (in der Nordhemisphére) aus und bilden gemeinsam Hy-
bridformen. Abhangig von der SchelfForm gibt es sehr verschiedene Kombinationen der
beiden Bestandteile dieser Hybrid-Moden. HUTHNANCE (1978) stellt fest, dall eine
schwache Schichtung nahezu reine barotrope Schelfwellen hervorbringt, wahrend bei
einer starken Schichtung Moden entstehen, die den Kelvinwellen &hnlich sind.

Das 1°CME-Modell ist nicht in der Lage, interne Kelvinwellen-dhnliche Hybride raumlich
adaquat darzustellen. Die Querskala des ersten baroklinen Modes ist durch den ersten
baroklinen Rossbyradius gegeben, welcher in den mittleren Breiten des Nordatlantiks 20
- 40 km betragt. Numerische Effekte auf dem diskreten Gitter verdndern den Rossbyra-
dius. Dieser effektive Rossbyradius, und somit auch die Querskala Kelvinwellen-ahnli-
cher Prozesse, wird groler mit zunehmendem Gitterpunktabstand und mit zunehmender
lateraler Viskositat (HSIEH et al., 1983). Die zonale Gitterweite im grobauflésenden
CME-Modell bei 30°N ist mit 115 km mindestens 3 mal so grof3 wie der interne Rossby-
radius. Fur diesen Fall finden HSIEH et al. (1983) eine Verdopplung des effektiven
Rossbyradius und eine Verringerung der Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen um
einen Faktor 3, nur durch die grobe Auflésung. Laterale Viskositat, die zur Parame-
trisierung subskaliger Prozesse und aus Griunden der numerischen Stabilitdt notwendig
beibehalten werden muf3, reduziert die Phasengeschwindigkeit weiter um &hnliche Fakto-
ren (DAVEY, 1983). Diese Reduzierung der Phasengeschwindigkeit und die Verflachung
der Querstruktur bewirkt eine Abnahme der Effektivitat von internen Kelvinwellen fur
einen beckenweiten Adaptationsprozeld im grobauflésenden Modell. Das Stérungssignal
wird deshalb wesentlich von den im System verbleibenden Wellenmoden, den von der
Schichtung modifizierten Schelfwellen und topographischen Rossbywellen, transportiert.
Im hochauflésenden 1/3° CME-Modell mul diese durch die Gitterweite bedingte Verzer-
rung von Welleneigenschaften geringer ausfallen. Dies erklart die schnellere anfangliche
Sytemantwort auf eine verdnderte Randbedingung im Norden, wie sie sich in NDS1/3
im Umwalztransport zeigt. Schwach verzerrte interne Kelvin-Moden propagieren schnel-
ler als Schelfwellen-Moden und bewirken deshalb einen schnelleren Informationstransfer
vom nordlichen Rand zum &quatorialen Wellenleiter.

Um piTip detailliertere Untersuchung der Struktur des Adaptationsverhaltens im 1°CME-
Modell durchfihren zu kénnen, mufld das Wellensignal zunachst vom starken, windbe-
dingten Hintergrundrauschen befreit werden. Das tiefe Geschwindigkeitsfeld wird von
barotropen und baroklinen Rossbywellen dominiert, die vom saisonal variierenden Wind-
feld herriihren. Dadurch werden Geschwindigkeitsfluktuationen von 1-10 cm 3_1, auch
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in groBen Tiefen, verursacht. Die Wellenamplitude des Startsignals nach der Umstel-
lung der Randbedingung ist dagegen nur von der GrolRenordnung 0.1 c¢cm s-1. Zur
Verdeutlichung des Startsignals werden die Geschwindigkeitsfelder von NDS und ST
zum jeweiligen Zeitpunkt voneinander subtrahiert (V(NDS) - v(ST)). Auf diese Weise
werden das jahrlich wiederholte, vom Wind verursachte, Signal und andere konstante
Anteile des Geschwindigkeitsfeldes herausgefiltert. Ubrig bleibt das extrahierte Start-
signal, das in einer zeitlichen Sequenz aus 3 Zeitpunkten in Abb. 3.7 dargestellt ist.
Darin ist eine sudwarts fortschreitende Wellenfront erkennbar, die analog zu den zi-
tierten idealisierten Modellstudien einen westlichen Randstrom in ihrem Gefolge mit
sich zieht. Solche Geschwindigkeitsanomalien sind zwischen 1000 m und dem Boden zu
finden.

Abbildung 3.8: Zonale GeschwinxiigkeitsajiomeJdien (cm a 1) in NDS (U(NDS)—u{ST))
in 1125 in Tiefe, 2.6 Jahre nach der Umstellung der nérdlichen Randbedingung. Lxnien-
abstand allgemein: 0.02 cm a~1 bei Werten gréfer als -0.009: 0.003 cm s~X.

Das Signal erreicht wahrend des zweiten Jahres den Aquator, wo &dquatoriale Kelvin-
Wellen angeregt werden. Deren Bewegungsmuster ist deutlich im Feld der zonalen Ge-
schwindigkeitsanomalie in Abb. 3.8 zu erkennen. Die Laufzeit auf dem Aquator betragt
mehrere Monate, was mit der theoretischen Phasengeschwindigkeit von &aquatorialen
Wellen vertréaglich ist. Im Experiment NDS erreichen die dquatorialen Kelvinwellen



nach etwa 2.3 Jahren den 6stlichen Rand. Dort werden wieder polwérts laufende Rand-
wellen angeregt. Deren nordlicher Ast, der auch in den idealisierten Studien existiert,
fallt im I°CME-Modell nur schwach aus. Mdglicherweise ist dies ein Effekt der spezi-
fischen Form der Modell-Topographie vor dem afrikanischen Kontinent. Das Signal ist
jedoch stark genug, um westwarts propagierende Rossbywellen anzuregen. Eine dafur
typische Bogenstruktur im Feld der Zonalgeschwindigkeit, wie sie auch im Modell von
GERDES und WUBBER (1991) angetroffen wird, ist in Abb. 3.8 zwischen 5°und 10°N
erkennbar.

Mit Hilfe dieser Wellenphanomene lassen sich die zwei Phasen in der zeitlichen Verande-
rung der Umwalzung und des Wéarmetransports erklaren. Die “Startphase” wird durch
Laufzeit und Amplitude der anfanglichen Randwellen bestimmt. Dies fuhrt in NDS zu
einem Anstieg des meridionalen Volumen- und Warmetransports. Die 2. Phase, welche
in den nicht tropischen Breiten in NDS durch den Abschwung bis zum quasistationdren
Gleichgewicht gekennzeichnet ist, wird durch die baroklinen Rossbywellen dominiert. Sie
vermitteln das urspriinglich vom nérdlichen Rand kommende Signal und setzen es in eine
veranderte innere Zirkulation um. Am westlichen Rand bewirkt die Reflexion der ein-
laufenden langen Rossbywellen eine Transformation in kurze Wellen, wobei ein Teil der
Energie dort verbleibt. Auf diese Weise wird der quasistationdre Gleichgewichtszustand
auch am westlichen Rand herbeigefthrt.

Der wesentliche Unterschied zwischen NDS und NDS1/3 liegt in der schnelleren Start-
phase des hochauflésenden Modells. Die Information von verénderten T-S-Eigenschaften

des “Overflow” -Wassers kann also schneller in der gesamten Hemissphéare vermittelt wer-
den.

Vielen globalen Ozeanmodellen und allen gekoppelten Ozean-Atmosphéare-Modellen liegt
ein grobes, nicht wirbelauflésendes Gitter zugrunde. Solche Modelle missen wie das
1 CME-Modell die Zeitskala der Systemantwort in der Startphase tUberschatzen, wenn
sie auf verénderte Oberflachendichtefliisse oder Tiefenwasserbildung reagieren. Die Un-
terdrickung schneller Randwellen wirkt in einem solchen Fall wie wn Tiefpassfilter: die
hohen Frequenzen werden reduziert. Die Bedeutung von zwischenjahrlicher Variabilitat
als Reaktion auf verdnderten thermohalinen Antrieb wird damit in grobauflésenden. Mo-
dellen moglicherweise unterschéatzt. Vermutlich konvergiert dieser Effekt mit zunehmen-
der Gitterauflésung, bis barokline Kelvinwellen gut aufgeldést werden. Der Eintrittszeit-
punkt (die Adaptationszeitskala) des neuen quasistationdren Gleichgewichts ist hiervon
jedoch nur schwach bertihrt. Er mufi von der Laufzeit der langsamsten wirksamen ba-
roklinen Moden bestimmt sein, da diese die langsamste Adaptationsphase darstellen.
mrAiSJSSJ.?0 ® VWV n bdden horizontaien Auflésungen gut darstellbar sind

(WAJSOWICZ, 1986), kdnnen in diesem Punkt keine Unterschiede zwischen den beiden
Modeliversionen NDS und NDSI/3 erwartet werden.

Gegenuber der Adaptationzeitskala kann der Zeitpunkt des Zwischenmajdmums in den
ranspo zeitm en von NDS nicht nur als Ausdruck der Uberlagerung von Startsignal
verstanden werden. Das Maximum tritt in einer zeitlichen Abfolge

von Nord nach Sud auf. Die Rossbywellen werden wegen der Breitenabhéngigkeit ihren
Gruppengeschwindigkeit jedoch schneller im Stiden des Modellgebiets wirksam. Hierbei



Abbildung 3.9: Meridionaler Transport im westlichen (W) und 6stlichen (E) Becken,
integriert von 1000 bis 2750 m (1) und von 2750 bis 5500 m (2).

mussen auch das Abklingverhalten der Startwellen, lokale Adaptation und Unterschiede
in der lokalen Ausdehnung von topographischen Becken eine Rolle spielen. Diese oben
skizzierten beckenweiten Prozesse, wie sie in den Abb. 3.7 - Abb. 3.8 fur 1125 m Tiefe
dargestellt sind, werden in gréReren Tiefen durch die Topographie gestdrt. Da der tiefe
Nordatlantik durch den Mittelatlantischen Ricken in zwei Becken geteilt ist, findet die
dynamische Adaptation nach der Anderung der Randbedingung in der Danemarkstrasse
im wesentlichen im westlichen Teil statt. Zeitreihen des meridionalen Transports bei
38°N in Abb. 3.9 dokumentieren die unterschiedliche Reaktion der beiden Becken. Der
sudwartige Transport im tieferen Bereich (2750 - 5500 m) steigt zunéachst innerhalb von
6 Jahren von etwa 2 Sv auf 22 Sv an. Im mittleren Tiefenbereich (1000 - 2750 m) ist
wahrenddessen ein nahezu linearer Antieg von sudwéartigem zu. nordwéartigem Transport
erkennbar. Dieser starken Reaktion im westlichen Becken stellt ein nahezu unveréander-
ter Transport im 6stlichen Becken gegeniber. Lediglich ein sch.wacher Trend von 1 Sv in
11 Jahren (Abnahme des stidwértigen Transports) wird im mittleren Tiefenbereich deut-
lich. Die Wellenfront am tiefen westlichen Rand mit ihrem nachfolgenden Randstrom
passiert das Nadelohr der Ceara-Tiefebene vor der nordwestlichen brasilianischen Kiste.
Randwellen und Rossbywellen sind in dieser Region nicht unterscheidbar. Die Anregung
einer dquatorialen Kelvinwelle wird in gréBeren Tiefen vom Mittelatlantischen Rucken
blockiert. Die Transportzeitreihen in Abb. 3.9 zeigen jedoch, daR im westlichen Becken
ein lokaler Adaptationsprozel3 stattfinden muf3. In Abhangigkeit von der Topographie
kénnen lokale Zeitskalen auftreten, die durch die drtliche Ausbreitung von Rossbywellen
von den beckenweiten Skalen abweichen. In diesem Kontext ist auch die zeitliche Rei-
henfolge der Maxima in den Zeitreihen des meridionalen Transports zu verstehen: im
Unterschied zu Modellen mit flachem Boden kann lokale Adaptation an topographischen
Engstellen und die nach Norden abnehmende Breite des Atlantiks und seiner Becken den



zeitlichen Verlauf der beckenweiten Adjustierung beeinfluf3en.

Der reale Hintergrund dieser Untersuchungen liegt in einer moéglichen Verdnderung der
nordatlantischen “Overflow” -Wassermassen. Das zeitliche Verhalten von Transport und
Wassermasseneigenschaften des DSOW ist weitgehend unbekannt. Es existiert lediglich
eine zweijahrige Stiommesser-Zeitreihe von DICKSON et al. (1988), die keine Variabi-
litat auf langerer als Monatsskala zeigt. Die Tiefenwasserbildung in der Labradorsee
nahm im Laufe einiger Jahre deutlich ab (LAZIER, 1980). Dies geschah auch in der
Groénlandsee (RHEIN, 1991), was dort zu einer langsamen Zunahme von Temperatur
und Salzgehalt fuhrte (GSP-Gruppe, 1990). Interne zwischenjdhrliche Variabilitat in
der nordatlantischen Tiefenwasserbildung verlauft also nicht als eine Treppenfunktion
wie in NDS und NDS1/3. Im Modell wirde kontinuierliche Antriebsveradnderlichkeit
zu einer langsameren Anderung der Struktur der Tiefenzirkulation fihren, denn die
resultierende Verédnderung des quasistationdren Gleichgewichtszustands héangt bei Ver-
wendung von ruckstellenden Randbedingungen nur von der Verdnderung des effektiven
Antriebs ab. Die Modellversuche sind vor diesem Hintergrund als extreme Experimente
anzusehen, in denen Grenzfalle betrachtet werden.

Schnelle Anderungen der Oberflachentemperatur und der Zirkulation lassen sich aus
palédogeologischen Aufzeichnungen herleiten. DANSGARD et al. (1989), sowie die GRIP-
Gruppe (1993) dokumentieren Lufttemperaturen Gber dem grénléandischen Gletschereis.
Diese werden stark durch die mittlere Oberflachentemperatur der umgebenden Meere
bestimmt und lassen sich aus SE® Konzentrationen in Eiskemen ableiten. Am Ende
der Jingeren Dryas-Periode gab es einen Temperatursprung von 7°C innerhalb von 50
Jahren. Dies war der letzte Sprung in einer Reihe gegen Ende der letzten Eiszeit. Der-
artige Temperaturédnderungen werden bestatigt durch Messungen der zur Oberflachen-
temperatur in Beziehung stehenden Deuterium-Konzentrationen in nordatlantischen
Meeresboden-Bohrkemen. Darin finden sich starke Veranderungen der Oberflachen-
temperatur von bis zu 5°C innerhalb von 20 Jahren. Faunische Sedimentkerne aus dem
nordwestlichen Nordatlantik deuten aufeine starke Korrelation zwischen Verdnderungen
der Oberflachentemperatur im subpolaren Nordatlantik und dramatischen Veranderun-
gen der Tiefenwasserzirkulation hin (LEHMAN und KEIGWIN, 1992). Ein weiterer
Hinweis auf die Mdglichkeit dekadischer Umstellungsprozesse ergibt sich aus hydrogra-
phischen Schnitten bei 24°N und 36°N aus dem Internationalen Geophysikalischen Jahr
(1958) und von 1981. ROEMMICH und WUNSCH (1985) leiten daraus mit Hilfe ei-
nes inversen Verfahrens zonal gemittelte Transportprofile her. Es ergeben sich zwischen
den beiden Jahren erhebliche Unterschiede in der relativen Gewichtung des oberen und
untren NADW-Transports. Ahnliche Unterschiede zeigen sich zwischen den quasista-

tionaren Zustédnden der Modellexperimente ST und NDS, worauf in Kapitel 6 néher
eingegangen wird.

ffie ZdIsMen dieser beobachteten Variabilitdten ans portgUriafei Zeit and ans zeit-
gendssischen M engen smd konsistent mit den Zeitskalen der Adaptation, die in den

D" welW mittelte Adaptati-
onsprozel stellt also eme mogliche Erklarung der beobachteten Zeitskalen dar



4 Hydrographie und Zirkulation in der Standard-
konfiguration

In diesem Kapitel werden die grundlegenden Resultate des I°CME-Modells in der Stan-
dardkonfiguration ST dargestellt. Im Vergleich mit anderen Zirkulationsmodellen und
Beobachtungen werden positive Modelleigenschaften und Defizite verdeutlicht, um eine
Einschatzung der Fahigkeiten des Modells zu liefern. Ergebnisse aus Senitivitatsunter-
suchungen kénnen an dem hier beschriebenen Standard gemessen werden.

4.1 Hydrographie

Das I°CME-Modell wurde mit Januarwerten der Klimatologie von LEVITUS (1982)
initialisiert. Die hydrographische Struktur dieses Startfeldes unterliegt auf der hier
zu betrachtenden dekadischen Zeitskala einer dynamischen Anpassung an die &ufe-
ren Antriebskrafte. Die thermische Adjustierung auf langeren Zeitskalen kommt we-
gen der kurzen Integrationszeit nicht zum Tragen. Deshalb kann erwartet werden, dal}
die mittlere Struktur des tiefen Dichtefeldes unterhalb der Hauptsprungschicht weitge-
hend unverandert bleibt. Ausnahmen bilden Gebiete mit starker Advektion, z. B. im
Bereich des westlichen Randstroms, und Konvektionsgebiete. Die horizontale hydrogra-
phische Struktur ist im Modell generell kleinskaliger als in der Startklimatologie. Deren
Glattungsskalen sind um einen Faktor 2-10 grofRer als die Gitterweite des Modells. Ex-
plizite und implizite Diffusion sind im Modell schwach genug, um die Herausbildung
kleinerer Skalen zu ermdglichen.

Abb. 4.1a zeigt die Differenz zwischen den zonal und jahrlich gemittelten Temperaturen
von ST und der Levitus’schen Klimatologie, deren Januarwerte ursprunglich beim Mo-
dellstart verwendet wurden. Die Differenzen sind in der N&he der Oberflache intensiviert.
Im beckenweiten Mittel ergibt sich eine maximale Abweichung von 2.4 K in 100 m Tiefe
(Abb. 4.1b). Unterhalb von 1000 m sind die zonal gemittelten Temperaturdifferenzen

nur gering.

Die gréRten und tiefreichendsten Abweichungen von der Klimatologie treten in den Tro-
pen auf. Die dortigen recht unterschiedlichen vertikalen Dichtegradienten und starken
Scherungen kdnnen mit den konstanten vertikalen Vermischungskoeffizienten des Mo-
dells nicht adaquat daxgestellt werden. Dies duflert sich in einer vertikalen Ausdeh-
nung der Hauptsprungschicht, wie sie in Abb. 4.4 zwischen 5°S und 5°N erkennbar
ist. Bei diesen Schichtungsverhaltnissen kénnten stabilitdtsabhdngige Vermischungspa-
rameter in Kombination mit einer hohen vertikalen Auflésung bessere Dienste leisten
(PHILANDER und PACANOWSKI, 1986). Eine weitere Ursache fur den generell zu
warmen aquatorialen Bereich liegt in den unterschiedlichen Auflésungen des dquatorialen
Stromsystems im Modell und in der Klimatologie. Levitus hat die feinen horizontalen
Strukturen des &aquatorialen Stromsystems geglattet; das Modell dagegen produziert
neue Strukturen, die teilweise mit warmem Wasser von der Oberflache des westlichen
Randes durchstrémt werden. Dies ist an der ostwartigen Vorwdlbung der Isothermen



Abbildung 4.1: TemperaturdiffFereaz (Exp. ST - Levitus-Klimatologie) im Jahresmittel,

(a) zonal gemittelt (Linienabstand 0.8 K in den oberen 600 m, 0.2 K darunter) (b)
oeckenweit gemittelt.

in 91 m Tiefe (Abb. 4.2a) bei 5°N zu erkennen. Im zonalen Mittel macht sich die
Erwarmung an der Oberflache weniger bemerkbar als darunter, denn die riickstellende
Randbedingung zwingt die Oberflachentemperatur zu klimatologischen Werten und die
Erwédrmung am westlichen Rand ist nur schwach reprasentiert. Die Temperaturdiffe-
renzen in Abb. 4.1 zégen deshalb ein Zwischenmaximum bei etwa 100 m. Die starke
meridionale Strukturierung in den Tropen entsteht durch die topographische Anordnung,
die der Temperaturanomalie unterschiedliche Gewichte in der zonalen Mittelung gibt.

Auch andere Differenzen in Oberflachenndhe kdnnen auf eine nicht mit der Klimatologie
zusammenpassende Zirkulation zuruckgefuhrt werden. Vor der afrikanischen Kiste ist
die Oberflachentemperatur um etwa 1 K zu hoch (Abb. 4.2a,b). Dies deutet auf einen
zu schwachen Auftrieb hin. Vor der nordamerikanischen Ostkuste ist die Oberflache
zu warm, da das kalte “slope”-Wasser aus der Labradorsee fehlt und die Golfstrom-
ablésung zu weit nordlich stattfindet (siehe Abb. 4.20). Die Erhéhung der zonal ge-
mittelten Temperaturen in Abb. 4.1a zwischen 10°N und 23°N ist auf den Einflu der

Karibik zuxuckzufuhren. Das Modell liefert dort 1 ~4 K héhere Temperaturen als die
Klimatologie.

Eine Abkiuhlung des Modells ist zwischen 600 und 1000 min. den Subtropen festzustellen.
Zwischen 25°N und 40°N ist die Temperatur um maximal 0.6 K zu gering. Ein Vergleich
der horizontalen Temperaturfelder in 2125 m Tiefe zwischen ST und den Levitus'schen



Abbildung 4.2: Potentielle Temperatur als Jahresmittel (a.),(c) im Standard-
Modellexperiment ST und (b),(d) in den Levitus-Daten, Linienabstand 1.5 °C.



Daten offenbart das Fehlen einer von Gibraltar ausgehenden warmen Zunge im Modell
(Abb. 4.2c,d). Die Anpassungszone vor dem Mittelmeerausgang bewirkt also eine un-
genugende Darstellung des Mittelmeerwassers. Dieses Problem ist zur Zeit ungeldst. In
dem analog zum I°Modell aufgebauten 1/3°CME-Modell liefert auch eine Verkirzung
der Anpassungzeit keine befriedigende Losung. Neuere Untersuchungen von GERDES,
BECKMANN, KOBERLE und HERRMANN (persénliche Mitteilung) lassen vermuten,
dal? neben der Anpassung von Temperatur und Salzgehalt das Vorschreiben einer Ein-
und Ausstrombedingung zu einer realistischeren Darstellung fihren kénnte. Die aktuelle
Version des Semtner-Chervin Modells arbeitet mit einer vergroflerten Anpassungszone
(5 *5°), die Teile der grof3skaligen Struktur des Iberischen Beckens abbildet. Auch diese
Methode scheint eine Verbesserung zu bewirken.

Die zonal gemittelten Temperaturdifferenzen zwischen dem Experiment ST und den
Levitus'schen Daten sind unterhalb von 2000 m nicht gréer als etwa 0.4 K. Im becken-
weiten Mittel zeigt Abb. 4.1b eine geringe Erwarmung von etwa 0.1 K zwischen 2400 und
4000 m, und eine Abkuhlung darunter. Dies kann mit einem in Kapitel 4.2 und Kapitel 6
diskutierten Mangel an unterem Nordatlantischen Tiefenwasser und einer dazugehdrigen
raumlichen Ausdehnung des Antarktischen Bodenwassers erklart werden.

15N 25N MN GN 55N 65N

Abbildung 4.3: Potentielle Temperatur (Linienabstand 1°C) entlang eines m eridionalen
Schnittes bei 41,67 W; (aj im Modell und (b) in den Levitus-Daten.

Trotz der deutlichen Erwarmung in den oberen 1000 m der Tropen Va-nn dort im 1°Modell
bei 41.6°W (Abb. 4.3) weiterhin eine konzentrierte Hauptsprungschicht zwischen 100 und
200 m existieren, die jedoch um maximal 100 m abwarts verschoben ist. Die Sprung-
schicht fachert sich in nordwértiger Richtung auf. In den Subtropen besteht eine weitge-
hende Ubereinstimmung zwischen Modell und Startklimatologie. Die vertikalen Gradien-
ten im Bereich der Hauptsprungschicht unterscheiden sich dort nur gering. Der vertikale
Diffusionskoeffizient AVh —0.3cm2a~* ist hier hinreichend klein, um eine Dominanz der
Ekman-Vertikalgeschwindigkeit gegentiber der vertikalen Diffusion bei der Bestimmung
der Sprungschichttiefe sicherzustellen. (Typische Ekman-Vertikalgeschwindigkeiten in
diesem Gebiet sind 10"8m s~K Im Falle eines advektiv-diffusiven Gleichgewichts in
der Vertikalen ergibt sich dagegen eine Vertikalgeschwindigkeit von der GréRenordnung

—4.2*16~8m s~I, wob« eine Sprungschichtskalavon D = 700 m angesetzt wird.)



Die Sprungschichttiefeist unter diesen Bedingungen weitgehend advektiv bestimmt und
nur schwach abhangig von der vertikalen Diffusivitdt (BRYAN, 1987).

Das Modell zeigt entlang der Schnittein Abb. 4.3 und 4.4 zumeist tiefere Deckschichten
als die Klimatologie. Deren rédumlich konstante Tiefen sind ein Artefakt des Modells,
denn das windgetriebene Deckschichtmodell ist nur in der Lage, komplette Schichten
zu homogenisieren. Davon sind in den Subtropen haufig nur die obersten zwei Niveaus
betroffen. Die nach unten exponentiell abnehmende Vermischungsenergie reicht zumeist
nicht aus, um die dritte Schicht zu durchmischen (siehe GI. 2.11).

Abbildung 4.4: Potentielle Temperatur (Linienabstand 1°C) entlang eines meridionalen
Schnittes bei 32.0°W; (a) im Modell und (b) in den Levitus-Daten.

Die subarktische Front ist im Model deutlich scharfer ausgebildet als in der Startklimato-
logie, die in dieser Hinsicht unrealistisch glatt ist (Abb. 4.2a,b). Das loModell entwickelt
feinere Strukturen, welche durch die Verwendung des isopyknischen Diffusionsschemas
erhalten bleiben, obwohl eine lateralen Hintergrunddiffusion und eine Neigungsbegren-
zung dem entgegenwirken. Die Front ist zwischen 45°W und 35°W nach. Suden verscho-
ben und weitgehend zonal ausgerichtet. Dies ist an der 12°-Isotherme zu erkennen, die in
diesem Bereich 2° - 3°sudlicher liegt als in den Levitus-Daten. In ihrem weiteren Verlauf
knickt sie umso starker nach Norden ab. In Kombination mit der mangelnden Golfstrom-
ablésung fuhren diese Unterschiede nérdlich der Front, vor der neufundIEndischen Kiste,
zu einer zu kalten Oberflache, was einen anomalen Oberflachenwaxmeflufi von der At-
mosphéare in den Ozean (siehe Abb. 4.16a) nach sich zieht. Die sidwéartige Verschiebung
der subpolaren Front ist eine typische Eigenschaft von nicht wirbelauflosenden Modellen,
die auch bei SARMIENTO (1986) und GERDES (1988) auftritt. Im Vergleich mit der
Hydrographie des 1/3°CME-Modells (STI1/3) zeigt die Lage der Front eine Abhé&ngigkeit
von der horizontalen Gitterweite des Modells: im hochaufldsenden Modell befindet sich
die Front etwa 5° weiter nordlich. Hierbei scheinen also mesoskalige Wirbel eine Rolle
zu spielen. BONING (1992) vermutet im wirbelauflésenden Modell eine gegentiber dem
I°Modell verstarkte topographische Steuerung der mittleren Strémung, die durch eine
Wechselwirkung zwischen kleinskaiigen, stark barotropen Stromfluktnationen und der
Topographie enstehen kdénnte.



Im 1°Modell ist der Verlaufdei subarktischen Fiont éstlich von 35°W unklar, da die hori-
zontalen Oberflachengradienten dort geringer sind als im Westen. Auf einem meridiona-
len Schnitt bei 32°W (Abb. 4.4) 143t sich eine Oberflachenerwarmung gegentiber Levitus
bis etwa 55°N feststellen, die sich in der Horizontalen (Abb. 4.2a) als eine nordwartige
Vorwdlbung der Isothermen darstellt. Die subtropische winterliche flache Konvektion
bewirkt deshalb eine Ventilierung weiter Teile der Hauptsprungschicht des Subtropen-
wirbels mit warmerem Wasser als bei Levitus. Um 35°N hat sich ein homogener Mo-
dewasserkodrper von etwa 15.5°C gebildet, was in 200 m bis 500 m eine Erwdrmung von
maximal 2 K bedeutet. Weiterhin zeigt das Temperaturfeld in beiden Modellen (1°,
1/3°) nordlich der Front bei 32°W zunéchst eine Aufwdélbung und weiter nérdlich eine
Absenkung der Isothermen (Abb 4.4). Diese bei Levitus nicht vorkommende Struktur
und die zu geringe Oberflachentemperatur im Nordosten des Modells sind Ausdruck ei-
ner zu weit im Nordwesten konzentrierten Rezirkulation des subpolaren Wirbels. Der
Verlauf der oberflachennahen Stréomung (siehe Abb. 4.20) macht deutlich, dal die gene-
rell zyklonale Zirkulation teilweise durch antizyklonale Muster Uberlagert ist, wodurch
Ab- und Aufwdlbung dynamisch erzwungen sind. Dieses Problem resultiert aus der
kinstlich geschlossenen nérdlichen Berandung, die keinen Transport nérdlich von Is-

land erlaubt, jedoch einen starken Sogeffekt der Danemarkstral’e auf das Beckeninnere
verursacht (siehe auch Kapitel 4.5).

4.2 Meéridionale Umwalzung

Die thermohaline Zirkulation im I°Modell spiegelt sich im zonal integrierten meridio-
nalen Volumentransport (“Umwalzung”) und im nordwéartigen Warmetransport wieder.
Beide GrofRen sind jeweils ein integraler Ausdruck der Zirkulation in der meridional-
vertikalen Ebene. Die in den Gleichungen 3.1 und 3.2 definierte Umwé&lzung zeigt in
der Standardkonfiguration des I°CME-Modells im quasidynamischen Gleichgewicht 5
typische Zellen (Abb. 4.5). Die Hauptumwalzzelle mit ihrem Kern zwischen 1000 m und
2000 m Tiefe erstreckt sich Uber den gesamten Breitenbereich des Modellgebietes. Der
obere, nordwartige Teil reprasentiert im wesentlichen den oberen westlichen Randstrom
(Nordbrasilstrom, Antillenstrom, Floridastrom, Golfstrom) in den Subtropen und den
Nordatlantischen Strom samt seiner subpolaren Aste. Der untere, siidwartige Transport
der Hauptzelle stellt den sudwartigen Transport von NADW durch den tiefen westlichen
Randstrom (DWBC) dar, der auch in der horizontalen Darstellung (siehe Abb. 4.22) gut
erkennbar ist. Der maximale Transport der Zelle betragt 17 Sv (1 Sv = 106m 33" 1) bei
44°N, wéahrend in den Tropen 8-9 Sv umgewalzt werden. Die Zelle wird durch die Was-
sercnassentransformation in den Anpassungszonen am Rand und durch thermohaline
Oberflachenflisse getrieben. Die vertikalen Transporte finden hauptsachlich innerhalb
der artifiziellen Randzonen statt (12.7 Svim Norden, 8.1 Svin Studen in 1250 m). Unter-
halb der Haupzelie befindet sich eine 4 Sv starke Zelle, die antarktisches Bodenwasser bis
zru 45°N nach Norden transportiert (AABW-Zeile). Im tiefen westlichen Becken findet
man nordwaértige Bewegung am Boden auch noch ndrdlich von 45°N, was in der zonal
integrierten Darstellung nicht sichtbar ist. Die sudwartige Rezirkulation erfolgt daruber
als NADW . Diese tiefe Zirkulationszelle hat ihren Ursprung in der sudlichen Randzone,
deren Levitus-Hydrographie AABW enthalt. Der obere, nordwéartige Zirkulationsast



Abbildung 4.5: Stromfunktion des zonal integrierten Volumentransports in der
meridional-vertikalen Ebene (Umwalzung) flir das Standardexperiment ST, Linienab-
stand 2 Sv, geschlossene durchgezogene Linien zeigen Zirkulation im Uhrzeigersinn an,
festrichelte Linien zeigen Zirkulation entgegen dem Uhrzeigersinn. 5 Zellen sind vor-

anden: Die NADW-Zelle mit 17 Sv, die AABW-Zelle mit 4 Sv und 3 windgetriebene

Zellen in den oberen 300 m.

der NADW-Hauptzelle wird von 3 flachen, bis zu 400 m tiefen, windgetriebenen Zellen
Uiberlagert. Ekman-Divergenz am Aquator bewirkt einen Auftrieb von 20 Sv. Ekman-
Konvergenz im Subtropen-Wirbel resultiert in einem abwértigen Transport von 8 Sv.
Diese Umwalz-Zirkulation kann Uber die betrachteten Zeitrdume im Jahresmittel als
stationdr betrachtet werden, wie aus den Zeitreihen des “spin-up” ersichtlich, ist (siehe

Abb. 3.2).

Das wirbelauflésende 1/3°CME-Modell in der Standardversion ST1/3 liefert ahnliche
Muster in der Meridionalzirkulation (ohne Abbildung in diesem Kapitel, siehe Abb.
6.1d) Die Unterschiede zu ST liegen in einer schwéacheren und flacheren NADW-Zelle.
Die Starke der Umwalzung betréagt in ST1/3 12 Sv im Maximum (17 Sv in ST) und
4-6 Sv in den Tropen (8-9 Sv in ST). Da das wirbelauflésende Modell eine schma-
lere Randzone (4 aktive Gitterboxen, ensprechend 4/3°) hat als das IcModell (4 aktive
Gitterboxen, enstsprechend 4°), findet der Vertikaltransport der nérdlichen Randzone
in einem engeren Gebiet statt. Hier liegt auch das Problem fur die Bestimmung der
Abhéangigkeit der Umwalzung von der horizontalen Auflésung: die Randzonen der bei-



den Modelle sind von unterschiedlicher Effektivitat, so daf nicht eindeutig zu kl&ren ist,
welche Unterschiede von der Auflésung herriihren. Sensitivitatsexperimente mit dem
1°Modell (Kapitel 5 und 6) zeigen, dal3 die Randzonen einen entscheidenden EinfluR auf
die Starke der Meridionalzirkulation und somit auch auf den transaquatorialen Trans-
port haben. Deshalb ist die schwéachere Umwalzung im 1/3°Modell wahrscheinlich durch
die geringere Effektivitat seiner Randzonen zu erklaren.

Zahlreiche Modellexperimente zu den Abhéangigkeiten der Meridionalzirkulation wurden
von verschiedenen Autoren durchgefuhrt: BRYAN (1987) untersucht die Sensibilitat ge-
genuiber den thermohalinen Oberflachenflissen. Eine Vervierfachung der Ruckstellzeit
beantwortet sein idealisiertes Atlanik-Box-Modell mit einer 30-prozentigen Verringerung
der Umwalzung im thermischen Gleichgewicht. Eine dhnliche Abhangigkeit finden auch
MAIER-REIMER et al. (1993) in dem globalen Hamburger LSG (“Large Scale Geostro-
phic”) Modell durch die Variation des antreibenden Oberflachentemperaturfeldes in-
nerhalb eines von den Autoren als akzeptabel betrachteten Bereiches. BRYAN (1987)
entdeckte mit Hilfe des Cox-Bryan-Modells in stark idealisierter Geometrie die Bedeu-
tung der vertikalen Diffusivitat als bestimmenden Parameter fur die Hydrographie und
die meridionale Zirkulation. Eine Erhéhung der vertikalen Diffusivitat fuhrt sowohl zu
einer Vertiefung der Hauptsprungschicht als auch zu einer Erhéhung des Reservoirs an
verfugbarer potentieller Energie. Diese wird in eine Erhéhung der Umwalzbewegung
umgesetzt. Der von der Umwélzung abhangige meridionale Warmetransport wird eben-
falls signifikant erhoht. Aufgrund dieser Empfindlichkeiten der Meridionalzirkulation
erscheint die Angabe einer verlalZlichen Umwalzrate aus Zirkulationsmodellen zur Zeit
zweifelhaft. Mit den Ziel der Simulation der heutigen Verhaltnisse und unter ruckstellen-
den Randbedingungen werden fur die nordatlantische Hauptzelle maximale Werte von
z. B. 17 Sv (diese Arbeit), 12 Sv (CME1/3), groRRer als 15 Sv (SARMIENTO, 1986), 21
Sv (ENGLAND, 1993) und 22 Sv (MAIER-REIMER et al., 1993) ermittelt. Die beiden
letzten hohen Umwalzraten stammen aus globalen Modellen ohne robust diagnostische
Anpassung in der Tiefe, wahrend die ersten drei Werte aus Atlantikmodellen mit An-
passungszonen an geschlossenen Randern stammen. Unsicherheiten in der Formulierung
der Randbedingungen, in der Messung der Oberflachenfliisse und in der Verifizierung der
Umwalzbewegung lassen derzeit keine verlaliche Simulation des Meridionaltransports
zu. Modellrechnungen solcher Art kénnen jedoch das Verstandnis der Prozesse erhohen,
die die Zirkulation bestimmen, und so sukzessive die Simulationsfahigkeiten verbessern,
indem kritische Parametrisierungen erkannt und korrigiert werden.

Beobachtungen der meridionalen Umwalzung wurden schon von WUST (1935) durch-
gefuhrt. Mit Hilfe von Sauerstoffmaxima erkannte er ein oberes und ein unteres Tiefen-
wasser im subtropischen Atlantik und identifizierte den nordwestlichen Nordatlantik als
Quefle der oberen Wassermasse. TALLEY und McCARTNEY (1982) dokumentieren
t 8 (1SW) anhand des Minimums

r potentieUea Vortiaty Auderden k&nnen Spurenstoffe die Ausbreitungswege der ver-
schiedenen T.rfenwuser deutlich machen. Das untere Tiefe.wa.serist d ®h le n Kern
NES°198nl 'jv ™ m vp (C1AAKE et al., 1980), Tritium (JENKINS und RHI-
Md iaJt Ich vomr n \V MOUNARI, 1988; PICKAET, 1992) gekennzeichnet

n i ? 5 i -
bfaI]; A Aquator (RHEIN et alr.],sfgd\d/fl)l vé%‘f‘(;‘é‘ﬂ.d Sber & nordatlantischen Schwel



Abbildung 4.6: Beobachteter geostrophischer nordwartiger Transport pro Tiefeneinheit
bei 36°N von ROEMMICH und WUNSCH (1985) und das dazugehdrige Jahresmittel

des zonal integrierten nordwértigen Modell-Transports in m?/s.

Eine quantitative Bewertung der modellierten Meridionalzirkulation im Atlantik er-
gibt sich aus wenigen quasisynoptischen hydrographischen Schnitten in den Subtropen.
ROEMMICH und WUNSCH (1985) zeigen geostrophische Transportprofile bei 36°N
(Abb. 4.6), die durch die Zwangsbedingung einer ausgeglichenen Massenbilanz adju-
stiert wurden. Im Tiefenwasserbereich existieren zwei sidwaértige Transportmaxima: ein
oberes NADW-Transportmaximum bei etwa 1700 m und ein unteres NADW-Maximum
zwischen 2500 m und 4000 m. Die Umwalzung der NADW-Zelle betrdgt 17 Sv + /- 3
Sv. Der nordwartige Transport unterhalb von 4300 m reprasentiert AABW . Oberhalb
von 1200 m ist der Transport nach Norden gerichtet. Die Starke der Umwalzung wird
aullerdem aus direkten Strommessungen abgeleitet (LEE et al. 1990), die allerdings we-
gen einer schwierigen Abschatzung der Randstrombreite und des Rezirkulationsanteils
und wegen zwischenjahrlicher Variabilitdt o6stlich der Bahamas mit erheblichen Unsi-

cherheiten behaftet sind.

Der Volumentransport pro Einheitstiefe unterhalb der Ekman-Schicht kann als Mo-
dellaquivalent zu den beobachteten geostrophischen Transportprofilen angesehen wer-
den (Abb. 4.6). Das 1°CME Modell in der Standardkonfiguration liefert hier nur ein
siidwartiges Maximum bei 1700 m im Bereich des oberen NADW, mit einer starke-
ren Auspragung als in der Beobachtung von ROEMMICH und WUNSCH (1985). Der
Transport im Niveau des unteren NADW ist im Modell signifikant u.nterrepréasentiert.
Dies 1aRt ein Defizit im thermohalinen Antrieb vermuten. Eine Inspektion des antreiben-
den Temperaturfeldes in der noérdlichen Randzone zeigt tatséchlich ein vélliges Fehlen
von schwerem “Overflow”-Wasser in der Ddnemarkstralle (Abb. 2.3). Wegen der ge-
ringen Datendichte in dieser Region war LEVTTUS (1982) zu einer starken Glattung



der vorhandenen hydrographischen Daten gezwungen, so dafl3 die medrigste Temperaiur
nur knapp unter 3°C Hegt. Im Gegensatz zu einzelnen Schnitten (z. B. SME-THIE und
SWIFT, 1989; siehe Abb. 2.4) ist der typische Kern kalten DSOW'sin den Levitus-Daten
nicht enthalten. In Kapitel 6 wird gezeigt, daB die EinfiUhrung eines dichten “ Overflow” -
Wassers in der Danemarkstrafle die Zirkulationsstruktur des Tiefenwassers im Modell
erheblich beeinfluf3t.

Eine weitere Vergleichsmdglichkeit ergibt sich aus Wassermassenanalysen: SCHMITZ
und RICHARDSON (1991) schlieRen auf einen Wasseraustausch tber den Aquator
von 13 Sv, der durch die Floridastral’e nach Norden transportiert werden soll. Durch
Heranziehung verschiedener Transportmessungen und hydrographischer Beobachtungen
entwerfen SCHMITZ und McCARTNEY (1993) ein in sich geschlossenes Schema der
nordatlantischen Zirkulation. Der transaquatoriale Transport von 13 Sv wird dann
durch eine Nettoproduktion von nordatlantischem Tiefenwasser von ebenfalls 13 Sv aus-
geglichen. Davon sind 6 Sv “Overflow”-Wasser aus dem Europaischen Nordmeer und
7 Sv stammen aus dem weiteren Bereich der Labradorsee. DIETRICH et al. (1975)
postulieren 8 Sv in der Gronlandsee und 4 Sv in der Labradorsee. Bdning (1992) be-
trachtet die von KRAUSS (1986) geostrophisch bestimmten Transporte auf zwei zonalen
Schnitten im nordlichen Nordatlantik. Es ergibt sich ein Vertikaltransport von 16 Sv
ndrdlich von 53°N, wovon 7-8 Sv zwischen 53°N und 59°N absinken. Der ausgleichende
sudwartige Transport erfolgt durch den DWBC. Zusammen mit dem oberen nordwarti-
gen Transport ergibt dies die Hauptzelle der meridionalen Umwalzung im Nordatlantik.
All diese Transporte sind jedoch von Schatzungen eines Referenzniveaus abhangig.

Im Gegensatz zu dem Zirkulationsschema von SCHMITZ und McCARTNEY (1993)
gelangt im I°Modell nicht das gesamte im Norden gebildete Tiefenwasser bis zum Aqua-
tor. Zwischen 30°N und 45°N steigen etwa 7 Sv hauptsachlich am westlichen Rand
auf. Suddlich hiervon zeigt die Umwalzung deutlich geringere Werte als die Beobach-
tungen. VERONIS (1975) fuhrt diese Eigenschaft vieler Modelle auf diapyknische
Vermischung im Bereich starker horizontaler Dichtegradienten zurick. Eine dadurch
bewirkte Erwarmung der kustenwartigen Flanke des Golfstroms muf3 im stationaren Zu-
stand durch einen Auftrieb kalten Wassers ausgeglichen werden. N&here Untersuchungen
von BONING et al. (1994) zeigen eine starke Abh&ngigkeit dieses Phanomens von der
horizontalen Auflésung und der Vermischungs-Parametrisierung. Durch eine neue Para-
metrisierung der isopyknischen Diffusion von GENT und McWILLIAMS (1990), die im
Gegensatz zu der Cox-Formulierung keine laterale Hintergrunddiffusion bendtigt, kann
der Auftrieb in mittleren Breiten deutlich reduziert werden.

Das 1 CME-Modell liefert mit 17 Sv abwartigem Transport nérdlich von 44°N einen im
Vergleich zu den Beobachtungen guten Wert. Schwer zu bewerten ist jedoch die starke
Konzentration der Vertikalbewegung am nérdlichen Rand (14 Sv in und nahe der Rand-
zone, 3 weitere Sv bis 44°N ), welche im Unterschied zu den vorgestellten Zirkulations-
schemen steht. Es existieren jedoch keine zuverléassigen Beobachtungen der rdumlichen
Verteilung von Vertikaltransporten im Nordatlantik, die nicht auf unsicheren geostro-
pimchen Berechnungen beruhen, so dal diese Modelleigenschaft nicht abschlieRend zu
beurteilen ist. Das fehlende tiefe NADW-Transportmaximum stellt ein deutliches Defi-
zit des Referenzexperiments ST dar, das auf den Einflul} der vorgeschriebenen Dichte in



der ndrdliche Randzone zurickzufiihren ist (siehe Kapitel 6).

4.3 Tiefenwasserbildung und Ausbreitung

Tiefenwasserbildung erfolgt im Modell durch die Zwangsanpassung in den Randzonen
und durch freie konvektive Tiefenwasserbildung im subpolaren Gebiet studlich der Rand-
zone. Die vertikale Homogenisierung der Wassersaule wahrend der winterlichen Kon-
vektion und der anschlieRende Deckschichtaufbau kann u. a. anhand des anthropogenen
Spurenstoffes Freon-12 (F12) verdeutlicht werden. AulRerdem kann die Ausbreitung von
Tiefenwasser im Modell mit Hilfe von F12 gepriuft und mit Beobachtungen verglichen
werden. Die Implementierung des F12-Tracers in das Modell wird im Anhang A beschrie-
ben. Die Zeitreihe der atmosphéarischen Konzentration von F12 ist bekannt. Sie zeigt
seit den 30er Jahren einen zunachst geringen Anstieg, ab 1960 dann ein starkes Anwach-
sen. Der 1. Januar des realen Jahres 1960 wird hier mit dem Anfang des Modelljalires
50 identifiziert, dem Beginn der F12-Ausbreitung im Modell.

Abb. 4.7 zeigt die potentielle Temperatur und die F12-Verteilung entlang eines Zonal-
schnittes bei 59.5°N durch die Labradorsee fiir vier verschiedene Zeitpunkte des 26.
und 27. Jahres nach der Einfuhrung des Tracers (ensprechend den realen Jahren 1986
und 1987). Ende Dezember besteht noch eine Deckschicht in etwa 150 m Tiefe (Abb.
4.7a,b). Als Vorbedingung fur Konvektion existiert in der Labradorsee eine zyklonale
Zirkulation (Abb. 4.20) in der gesamten Wassersdule. Diese ist mit einer Aufwdlbung
der Isothermen und der F12-Isolinien verbunden, so daf3 ein konvektives Durchdringen
der Schichtung im Falle einer starken Oberflachenabkihlung erleichtert wird. Unter-
halb der Deckschicht, dstlich von 54°W, befindet sich ein seitlicher Einschub warmen
und salzreichen Wassers, das mit der zyklonalen Strémung in die Labradorsee advehiert
wird. Es muB ladngeren Kontakt mit der Oberflache gehabt haben als das Wasser im
Zentrum des Wirbels in der Labradorsee, denn seine Fl2-Konzentration ist hoher. In
der Realitat existiert ebenfalls eine solche warme eingeschobene Wassermasse, die aus
der Irxningersee stammt. Wenn mit zunehmender Oberflachenabkihlung erste statische
Instabilitaten mit flacher Konvektion auftreten, wird dieses eingeschobene W asser in
eine homogene Oberflachenschicht eingemischt. Dies erhoht die Oberflachentemperatur
ohne daB die Dichte der durchmischten Schicht dabei abnimmt. Durch diesen von KILL-
WORTH (1983) beschriebenen Effekt kann weiter ein Warmeflu3 durch die Oberflache
stattfinden, der das Auftreten statischer Instabilitat in der Wassersaule fordert. Aus
diesem Grunde sind die ersten Anzeichen einer tieferen Konvektionssdule, wie am 28.
Tag (Abb. 4.7c¢,d), 1°- 2°westHch des Wirbeizentrums zu finden. Im Laufe des Februars
dehnt sich das Konvektionsgebiet horizontal und vertikal aus. Dieser Prozel3 erreicht am
64. Tag (Anfang Marz) mit einer Konvektionstiefe von mehr als 1500 m einen Hdhe-
punkt (Abb. 4.7e,f). Die dadurch entstandene keilformige Temperaturanomalie dullert
sich durch eine starke vertikale Homogenisierung der F12-Konzentration.

Der Zusammenhang zwischen Oberflachentemperatur und F12-Konzentration wird am
Jahresgang deutlich. Abb. 4.8 zeigt Zeitreihen am Ort der tiefsten Konvektion (59.5°N,
54°W). Im Januar werden minimale Oberflachentemperaturen von 1.7°C erreicht. Am
20. Tag steigen diese innerhalb weniger Tage auf 3.3°C, die Temperatur des klassischen
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Abbildung 4.8: Jakresg&ng von (a) Oberaachentemperatur in “C und (b) F12-
Konzentration in pmol/1 am Ort der tiefsten Konvektion (59.5°N, 54°W).



LSW an. Gleichzeitig fallt die F12-Konzentration deutlich um 43%. Der Sattigungsgrad
sinkt dabei auf 48 %. Dies beschreibt das Einsetzen und Vertiefen der Konvektion. Die
Oberflachentemperatur bleibt bis zum 130. Tag nahezu konstant. Dagegen beginnt die
F12-Konzentration schon am 80. Tag wieder zu steigen, wodurch das Ende der tiefen
Vermischung markiert ist. Die Schichtung unterhalb von 200 m ist hier schon wieder
stabil (ohne Abbildung). Die langer anhaltende Konstanz der Temperatur deutet auf
einen vorubergehenden lokalen Gleichgewichtszustand mit der atmospharischen Randbe-
dingung hin, denn eine Uberdeckung des Konvektionsgebietes durch laterale Advektion
mufte sich durch eine Temperaturanderung bemerkbar machen. Nach dem 130. Tag
beginnt auch die Oberflachentemperatur zu steigen, um am 250. Tag etwa gleichzei-
tig mit der F12-Konzentration das Jahresmaximum zu erreichen. Dies geht einher mit
dem Aufbau einer neuen Sprungschicht. Abb. 4.7g,h zeigen die Situation nach dem
Ende der Konvektion am 17. Mai. Zwischen 1000 m und 1700 m befindet sich ein Kern
kalten LSW'’s (3.35°C), und die Isolinien von Temperatur und F12 haben wieder ihre
domférmige Schragstellung eingenommen. Damit verbunden ist eine Erwarmung der
oberen 1000 m des gesamten vormaligen Konvektionsgebietes. Dies mufd durch die zy-
klonale Zirkulation geschehen sein, denn die F12-Zeitreihe (Abb. 4.8b) zeigt ein Ende
der konvektiven Vermischung schon am 80. Tag an.

Da das grob auflésende Modell keine kleinskaligen Konvektions-“Plumes” darstellen
kann, wird die Konvektion durch eine einfache Durchmischung vertikal benachbarter
Boxen parametrisiert (COX, 1984). Die sich damit ergebenden homogenisierten Gebiete
liegen in ihrer horizontalen und vertikalen Ausdehnung im Bereich der Beobachtungen
(z. B. CLARKE und GASCARD (1983); auch RHINES (personliche Mitteilung) findet
im Winter 1993/1994 Konvektionstiefen von bis zu 2000 m). Der hohe Grad der vertika-
len Homogenisierung von F12 und die wéhrend der Konvektion konstante Oberflachen-
konzentration wird auch in den Beobachtungen von RHEIN (1991) im Grodnlandsee-
Wirbel gefunden: die lokale F12-Verteilung ist dann nur durch vertikale Vermischung
bestimmt. Der Gasaustausch mit der Atmosphére ist wahrenddessen vernachlassigbar.
Die einfache Cox-Parametrisierung kann dies leisten: trotz der Sattigungszeit von 26
Tagen an der Oberflache findet nur eine sehr geringe Erhéhung der Konzentration statt.
Die tiefreichende Vermischung verhindert ein schnelleres Erreichen des Gleichgewichts-
zustands. Damit scheint der integrale Effekt der kleinskaligen Konvektionsprozesse im

Modell gut wiedergegeben. Der Zusammenhang zwischen Konvektion und vertikalem
Transport wird in Kapitel 5 diskutiert.

Auf dem Hohepunkt der Konvektion, am 64. Tag, sind tiefreichende homogene Was-
sersaulen entlang des gesamten nordlichen Randes zu finden, wobei maximal 1800 m in
der zentralen Labradorsee erreicht werden (Abb. 4.9). Die Durchmischungstiefe wird
hierbei durch die Bedingung tq(z) = £Tg@z = 0) + 0.01 festgelegt. Von hier aus er-
streckt sich ein Streifen von mittleren Tiefen (600 - 1000 m) ostwarts um Gronland
herum bis in die Danemarkstral3e, sowie von der islandischen Studkuste bis zu den bri-
tischen Inseln. Eine Abschatzung des in der Labradorsee gebildeten homogenisierten
Volumens ergibt etwa 1.8 m1014m3. CLARKE und GASCARD (1983) ermitteln aus
verschiedene hydiographisdhen Schnitten ein entsprechendes Volumen von 1.2 «1014m3.
Unter der Annahme, dal3 diese Jahresproduktion vollstédndig abfliel3t, errechnen sie einen
dazugehdriger Transport von 1.2 «10™m3a” = 3.9 Sv, den sie der Umwalzbewegung *u-



rechnen. In Kapitel 5 kann jedoch gezeigt werden, da3 an dieser Annahme Zweifel
berechtigt sind. Der entsprechende Modell-Transport von 5.7 Sv entspricht keineswegs
dem Anteil der Labradorsee am Antrieb der meridionalen Umwalzung.

Vor dem Einsetzen der winterlichen Konvektion wird das OberfL&chenwasser uber Mo-
nate dem Gasaustausch mit der Atmosphéare ausgesetzt. Dabei erreicht F12 hohe relative
Sattigungsgrade, die auch 100% ubersteigen kénnen, wenn gesattigtes Wasser erwarmt
wird. Dann gibt der Ozean Freon ab. Wahrend eines Konvektionsereignisses wird hoch
gesattigtes Oberflachenwasser mit darunterliegenden Wassermassen geringen Sattigungs-
grades vermischt. Dies fuhrt an der Oberflache zu starken Unterséattigungen. Infolgedes-
sen zeigt die horizontale Verteilung der Mischungstiefen (Abb. 4.9) ein dhnliches Muster
wie die der Sattigungsgrade (Abb. 4.10). Die Oberflachensattigung von F12 kann also
als Indikator fur die Bildung von Modewasser genutzt werden. Am 64. Tag treffen die
grolten Mischungstiefen in der Labradorsee mit einer minimalen Sattigung von 47% zu-
sammen. Tatséchliche Oberflachensattigungen nach erfolgter Tiefenkonvektion sind aus
der zentralen Labradorsee nicht bekannt. Allerdings sind Werte zwischen 40% und 50%
typisch fur andere Gebiete tiefreichender Konvektion in der Gronlandsee (RHEIN, 1991)
und im Golf von Lion (RHEIN, 1994). In der sudlichen Labradorsee finden WALLACE
und LAZIER (1988) Oberflachensattigungen von 60% nach abgeschlossener Konvektion.
Da diese Beobachtung wéhrend des beginnenden Deckschichtaufbaus stattfand, der mit
einer Konzentrationszunahme verbunden ist, sollten auch geringere Sattigungsgrade in
der Labradorsee mdaglich sein. Die Gebiete der subtropischen Modewasserbildung sind
durch Sattigungsgrade von etwa 80% - 90% gekennzeichnet. lhre studliche Begrenzung
verlauft etwa auf einer Geraden von Florida bis in die Biskaya.

In Abb. 4.11 ist die Tiefe der durchmischten Schicht gegen die relative Sattigung und die
Dichte der Oberflache fur die nordwestlichen Konvektionsgebiete sudlich der Randzone
(49°N - 61°N, 70°W - 43°W) aufgetragen. Die daraus ersichtlichen Beziehungen kénnen
als Charakterisierung eines Konvektionsgebietes verstanden werden, die einen Vergleich
mit Beobachtungen erlaubt. Relative Sattigungen von grofRer als 80% treten nur in Ver-
bindung mit Mischungstiefen von kleiner als 200 m auf. Fur Mischungstiefen von kleiner
als 1000 m ist keine klare Beziehung zur Oberflachensattigung festzustellen. Erst bei
groleren Tiefen deutet sich ein linearer Zusammenhang zwischen den beiden Grof3en an
(die Gerade an der “Ruckwand” des Diagrams). Unterséttigungen zwischen 50% und
100% treten auch in Kombination mit flachen Mischungstiefen auf; etwa dann, wenn
nach Konvektionsereignis eine laterale Versetzung in ein Gebiet mit unterschied-
licher vertikaler Dichtestruktur erfolgt. Dagegen konnen realistische Temperatur- oder
Salzgehaltsemiedrigungen in der Oberflache nur geringe UnterSattigungen herbeiftihren.
Die FI2-LOslichkeitsfunktion von WARNER und WEISS (1985) zeigt z. B. , daR eine
sprunghafte Erwarmung von 3° auf 6° bei 35 psu nur eine Abnahme des S&ttigungs-
grades auf 85% bewirkt. Lokale starke Untersattigung von (hier) kleiner als 70% zeigt
also das Vorkommen von tiefreichender Konvektion innerhalb einer Entfernung an, die
durch die vorherrschenden Stromgeschwindigkeiten und die Sattigungszeitskala von 26
Tagen bestimmt ist. Die Beziehungen zwischen der Oberflachendichte und der relativen
Oberflachensattigung (Die FuRpunkte der Saulen in der horizontalen Ebene der Abb.
4.11) ist eindeutiger. Die Oberflachendichte zeigt eine negative exponentielle Abnahme
mit der Oberflachensattigung, wie sie in dhnlicher Form auch von RHEIN (1994) im Golf



Abbildung 4.9: Tiefe der homogenisierten Ober3achenschicht fur das Exp. ST
(cta(z) = cta(z =r 0) + 0.01), Linienabstand stdlich von 50°N: 100 m, ndérdlich von 50°N:

200 m. Ein Vergleich mit der relativen Sattigung von F12 zeigt gute Ubereinstimmung-

Abbildung 4.10: Relative Sattigung der Oberflache mit F12 am 64. Tag des 27. Jahres
(1987) nach den ersten Aussetzen von Fteon (1960), Linienabstand 5%. Konvektionsge-
biete und stdliche Begrenzung der subpolaren Modewasserbildung sind erkennbar.
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Abbildung 4.11: Tiefe der durchmischten Schicht [m] (vertikal) gegen die relative Séatti-
gung von F12 [%] und die Dichte der OberfRache [ctq -Einheiten] (horizontal) fur die

nordwestlichen Konvektionsgebiete sudlich der Randzone (49°N —61°N, 70°W —43°W).
GrofRRe Mischungstiefen treten ausnahmslos in Kombination mit hohen Dichten und ge-

ringen Sattigungen auf.

von Lion gefunden wurde. Geringe Séttigungen (< 70%) kommen nur zusam men mit
hohen Dichten (> 27.7) vor. Orte tiefreichender Konvektion sind ausnahmslos durch

solche Kombinationen gekennzeichnet.

Die “Overflow”-Wassermassen der nordatlantischen Schwellen nehmen infolge von Ver-
mischungsprozessen in der Gronlandsee Freon auf. Neben der Atmosphéare stellt also
auch die ndrdliche Randzone eine F12-Quelle dar, die im Modell durch eine Zwangsan-
passung an beobachtete Werte realisiert wird (siehe Anhang A). Die Ausbreitungswege
der verschiedenen Tiefenwasserkomponenten kénnen so deutlich gemacht werden. Aus-
gehend von den beiden Quellen fuir das Tiefenwasser breitet sich F12 bevorzugt im
westlichen Becken des Nordatlantiks aus. Dies wird deutlich am Beispiel der Isopyk-
nen o013/ = 34.63 (Abb. 4.12), die sich in den Subtropen zwischen 1500 und 1700 m
befindet. Die Linien gleicher Konzentration zeigen nordlich von 40°N ein breitraumi-
ges Vordringen in das westliche und 0Ostliche Becken. Sudlich davon wird ein effektiver
Transport durch den tiefen westlichen Randstrom sehr deutlich. Selbst am Aquator vor
der brasilianischen Kuste sind, 25 Jahre nach dem ersten Einbringen des Freons, von Null
verschiedene Konzentrationen vorhanden. Dieses F12-Verteilungsmuster entspricht etwa
den zusammengefaliten FllI-Beobachtungen des TTO-Programms (Abb. 4.13, WEISS et
al. (1985)), das allerdings keine Beobachtungen im &6stlichen Becken enthélt. Lediglich



Abbildung 4.12: FI2-Konzentration in pmol/1 auf der Isopyknen 01375 = 34.63 (1500
M —1700 m in den Subtropen). Durchgezogenen Linien: Linienabstand von 0.6 pmol/1;
Gestrichelte Linien: Logarithmische Darstellung fir Werte, die kleiner als 0.1 pmol/1
sind. Jedes Linieninterval] représentiert etwa eine Versechsfachung der Konzentration.
Die Kreme markieren den in Abbildung 4.14 dargestellten Schnitt.

die offensichtlich diffusiv bestimmte zonale Orientierung der Isolinien zwischen 15°N
und 30°N aullerhalb des westlichen Randbereiches wird von den Beobachtungen nicht
wiedeigegeben. Die Werte der FI2-Konzentrationen des Modells kénnen nicht direkt
mit den FlI-Beobachtungen verglichen werden. Im geséttigten Oberflachenwasser ist
das FIllI/FI2-Verhaltniss zwischen 1960 und 1985 von etwa 1 auf 2 angestiegen. Dem-
entsprechend sind die Fll-Beobachtungen nérdlich von 40°N etwa doppelt so grof3 wie
die F12-Modellwette im Jahr 77 (enstpricht dem realen Jahr 1987). Sudlich von 40°N
sind die Modell-Konzentrationen wegen der breiteren Verteilung in der Zonalen gerin-
ger als die Mel3werte, was angesichts der hohen Diffusivitat des nicht wirbelauflésenden
Modells erwartet werden muf3te. Ausserdem fuhrt der unrealistische Auftrieb am west-

lichen Rand in mittleren Breiten zu einer geringeren Freon-Konzentration. GroRflachige
Zusammenfassungen von FI2-Messungen sind nicht verfugbar.

Abb. 4.14a zeigt FI2-Konzentrationen entlang eines krummlinigen Schnittes, dessen Ver-
lauf durch Kreuze in Abb. 4.12 gekennzeichnet ist. Grof3te Werte von bis zu 1.50 pmol/1
sind in der gesamten Oberflache zu erkennen. In den Subtropen besteht ein deutlicher
vertikaler Konzentrationsgradient zwischen 200 und 750 m, wodurch sich die Ventilie-
rung der Hauptsprungschicht auert. Nordlich von 45°N ist die F12-Sprungschicht auf

W f- f " 80* 11200 und 300 m konzentriert. Unterhalb der Hauptsprungschicht
ist F12 innerhalb eines grol3en vertikalen Bereichs (1000 m - 4000 m) nach Suden vor-



Abbildung 4.13: FIll-Konzentration in pmol/1 auf der Isopyknen al37/5 = 34.63 aus
WEISS et al. (1985). Die Isolinien Uber 0.05 pmol/1 zeigen logarithmische Intervalle, die
jeweils eine Verdopplung der Konzentration anzeigen.

gedrungen. Das F12-Maximum unterhalb der Hauptsprungschicht ist durch eine Linie
gekennzeichnet, die sudlich von 47°N bei etwa 2300 in Tiefe liegt. Im Vergleich mit
einem kunstlichen Anteilstracer, der nur konvektiv erzeugtes Labradorseewasser mar-
kiert (Tracer | in Kapitel 7.2), liegt das F12-Maximum um einige hundert Meter tiefer
(Abb. 4.14b). Der Tiefenlage des F12-Kems mul also wesentlich durch das Freon in den
Wassermassen der nérdlichen Randzone bestimmt sein.

Eine Unterscheidung dreier Komponenten des DWBC anhand verschiedener Freon-
Kerne, wie sie von FINE und MOLINARI (1988) und PICKART (1992) in Beobach-
tungen vorgenommen wird (Freon-Maxima bei 1300 m und 3800 m, sowie ein Minimum
dazwischen), ist im I°GME-Modell nicht moglich. Eine stark differenzierte Tiefenwas-
serbildung in der Labradorsee durch tiefreichende Konvektion im Zentrum und flache
Konvektion im sudlichen Teil, wie sie von PICKART (1992) aus Beobachtungen abge-
leitet wird, Ir<Tin das Modell nicht liefern. Statt dessen verursacht die Konvektion in
der Labradorsee unterhalb der Deckschicht starke Freon-Signale. Gemeinsam mit dem
Freon aus der nérdlichen Randzone wird ein vertikal stark ausgedehnter Kern gebildet,
welcher bis in die Subtropen vordringt. Die Konvektion im Nordosten bringt dagegen



Abbildung 4.14: Ein jocrmamJunger Schnitt, dessen Verlauf durch Kreuze in Abb. 4.13
maskiert ist. (&) F12-Koazentrationen in pmol/1; Die Isolinien tber 0.05 pmol/1 zeigen
loganthmische Intervalle, die jeweils eine KonzentT&tionsVeranderung nm einen Faktof
2.5 anzeigen. (b) Der Anteilstracer | (defmert in Kapitel 7.1) zeigt an, welcher Anteil des
jJjeweiligen Wassers aus dem Konvektionsgebiet der Labradorsee stammt, Linienabstand

nur geringe Konzentrationen in die Tiefe, da sie dort weniger tief eindringt und die
Oberflache dort warmer (die Sattigungsloslichkeit also geringer) ist als im Nordwesten.
Das subtropische F12-Maximum befindet sich am westlichen Rand und ist dort gut mit
dem stdwartigen Geschwindigkeitsmaximum korreliert (ohne Abbildung). Die Trans-
portstruktur des Tiefenwassers, wie sie in Kapitel 4.2 diskutiert wird, findet hier eine

Entsprechung in der Tracer-Verteilung. Das fehlende Doppelmaximum des stidwartigen
Transports entspricht der fehlenden Vertikalstruktur im F12.

4.4 Warmetransport und thermohaline Oberflachenflusse

Der meridionale Warmetransport Q ist definiert als das Zonal- und Tiefenintegral Uber
den advektiven und diffusiven Anteil des Warmetransports;



Q= pop ! I (vQ —A/fVQ)a cos jpdzdX (4-1)
JXo.t

Hierbei ist v die nordwartige Geschwindigkeit, 0 die potentielle Temperatur, po die
mittlere Dichte, (b die spezifische Warmekapazitat, a der Erdradius, ip und A sind die
geographische Breite und Lange, H ist die Tiefe und Anh die laterale Diffusivitat.

Der méridionale Warmetransport wird stark durch die tiefe Umwalzung und damit weit-
gehend durch die thermohaline Zirkulation bestimmt, bestimmt (siehe Kapitel 5). In den
Tropen spielen auch die die oberen windbedingten Zellen eine Rolle: eine starke Ekman-
Zelle sudlich des Aquators bewirkt einen verringerten nordwartigen Warmetransport.

geographische Breite [°]

Abbildung 4.15: Nordwartiger Warmetransport im Standardfall ST (durchgezogene Li-
nie), und in Beobachtungen von HALL und BRYDEN (1982)(HB, Punkt ) und den
Inversmodellen von ROEMMICH und WUNSCH (1985) (RW, Sterne) und RAARTEL
und WUNSCH (1992) (MW). Der Warmetransport des Modells liegt bei 24° N signifikant
unterhalb der zuverlassigen Werte von HB und RW.

Der nordwaértige Warmetransport in ST (Abb. 4.15) zeigt im Jahresmittel ausschlief3lich
positive Werte: 0.05 PW verlassen die suidliche Randzone. Bis zum Aquator erfolgt
ein Anstieg bis auf 0.23 PW. Das Maximum von 0.82 PW liegt bei 32°N. NoOrd-
lich hiervon klingt der Warmetransport ab. Bei 46°N liegt ein lokales Minimum und
nordlich davon ein lokales Maximum vor. Beide lassen sich auf eine unrealistische An-
omalie des Oberflachenwarmeflusses (Abb. 4.16) 6stlich von Neufundland zuriickfiihren.
Aufgrund der mangelnden Golfstrom-Ablosung kann das kalte, salzarme Wasser des
Labradorstroms nicht an der Innenseite des Golfstromes nach Suden flieBen, sondern
wird entlang des Nordatlantischen Stromes nach Osten advehiert. Aufgrund der ruck-
steUenden Oberfldchenrandbedingungen ergibt sich daraus eine positive Anomalie fur
den Oberflachenwarme- und Frischwasserflul vor Neufundland. Vor der Kuste der



Abbildung 4.16: Ober&achenf3tsse von (a) Warme (Linienabstand 50 W m 2) und (b)
Frischwasser (Linienabstand 2 m a~1) im Standardexperiment ST.

mittelatlantischen Bucht, wo das Wasser des Labiadorstroms fehlt, ist das Gegenteil
der Fall. Abseits dieser Gebiete stimmt das Muster des Oberflachenfrischwasserflus-
ses grob mit den Karten von SCHMITT et al. (1989) uberein. Ebensolches gilt fur
den Warmeflu3 des Modells und die revidierten Warmefitisse von ISEMER und HASSE
(1987). Im zonalen Mittel zeigt das Modell eine Warmeaufnahme sudlich von 32°N und
Warmeabgabe ndrdlich davon (Abb. 4.17). Bei diesem Vergleich zwischen Modell und
Beobachtungen muf} die grol3e Unsicherheit in der Messung und Parametrisierung ¢et
Flusse berucksichtigt werden. Das zonale Mittel des Modells liegt innerhalb des von
ISEMER et al. (1989) angegebenen Fehlerbereiches. Lediglich im Bereich der unphysi-
kalischen noérdlichen Randzone liegt die Warmeabgabe durch die Oberflache auBerhalb
des Fehlerbereiches, da dort unrealistische Vertikalgeschwindigkeiten auftreten.

Eine direkte Bestimmung des nordwértigen Warmetransports in der Natur stolt auf
Scnwierigkeiten, da keine absolute Geschwindigkeitsbestimmung aus hydrographischen
Schnitten moglich ist. Einige aus ozeanischen Messungen abgeleitete Warmetransporte
sind in Abb. 4.15 neben dem Wannetransport des Modells dargestellt. Die Methode
von HALL und BRYDEN(1982) erscheint als die zuwverlassigste, da sie auf direk-
ten Messungen in der Floridastrale (Volumentransport, Temperatur) und relativ ge-
sicherten Kenntnissen des 6stliches Teils aus einem transatlantischen Schnitt (barokline
Geschwindigkeits- und Temperaturprofile, zonal nahezu konstante vertikal gemittelte
Temperatur) beruht. Ohne die Notwendigkeit der Annahme eines unsicheren Reve-
renzniveaus m den Transportberechnungen erhalten HALL und BRYDEN (1982) einen
aordwaxitge Warmetransport von 1.2 + /- 0.3 Pw bei 24°N. ROEMMICH und WUNSCH
:1884) bestétigen den Zentralwert; ihr inverses Verfahren ist jedoch mit einen groflieren
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Abbildung 4.17: Zonal gemittelter OberRachenw&imel3ul in 1° breiten Streifen im Exp.
ST, die gestrichelten Linien beschreiben den von ISEMER und HASSE (1987) angege-

benen Fehlerbereich.

Fehler behaftet. Die 1.2 PW stellen den maximale Wert fur den Atlantischen Ozean dar.
Zu den Polen hin wird der Warmetransport geringer, bleibt jedoch immer nordwérts ge-
richtet. MARTELL und WUNSCH (1992) finden systematisch geringere Werte als die
zuvor genannten Autoren. Sie ordnen ihre Ergebnisse in den unteren Bereich des Mogli-
chen ein, da ihr Modell mit 2° horizontaler Auflésung RandstromeflFekte nicht adaquat
darstellt. Der Warmetransport des I°CME-Modells in der Standardversion ST liegt
bei 36°N nahe den Beobachtungen von ROEMMICH und WUNSCH (1984), ansonsten
im Bereich der Ergebnisse von MARTELL und WUNSCH (1992), ist also insbesondere
sudlich von 30°N zu schwach. Hierin aufRert sich der unrealistische Auftrieb in mittleren
Breiten. Der Warmetransport des Modells liegt jedoch innerhalb des Fehlers des von
ISEMER und HASSE (1989) indirekt aus den beobachteten Oberflachenwarmeflissen
hergeleiteten meridionalen Warmetransports. Die Verwendung einer besser an Beobach-
tungen angepaldten nordlichen Randzone bewirkt eine Erhéhung des Wéarmetransports

(siehe Kapitel 6).

Die Warmetransporte des 1°- und 1/3°CME-Modells (jeweils in ihrer Standardversion
mit klimatologischer Randzone) unterscheiden sich ndrdlich von 40°N nur durch die
Ausprégung der Anomalien vor Neufundland und durch die unterschiedliche Lage des
nordatlantischen Stroms. Sudlich davon verlaufen die Warmetransporte beider Modelle
weitgehend parallel, wobei die Werte des hoherauflésenden Modells im Mittel um etwa
0.2 PW unter dem der I°-Version ST liegen. Bereits an der nordlichen Begrenzung der
sudlichen Randzone ist der nordwartige Warmetransport des 1/3°Modells geringer als in
ST. Die durch die Formulierung der Randzonen (4 aktive Gitterboxen, entsprechend 4°
im I°-Modell, aber 1.6° im 1/3°-Modell) verursachten Unterschiede in der Umwalzung
begriinden also einen wesentlichen Teil der Differenz im Wéarmetransport. Dagegen be-
wirkt der turbulente Transport im hochauflésenden Modell keine Erhéhung des gesamten
Transports (BONING, 1993 und BECKMANN et al., 1994). Entsprechend dem Eliassen-



Palm-Theorem wird der wirbelbedingte Warmetransport annahernd durch einen entge-
gengesetzten, wirbelinduzierten mittleren Transport ausgeglichen (COX, 1985; BRYAN,
1986).

4.5 Horizontale Zirkulation

Die barotrope Stromfunktion tp reprasentiert den tiefenintegrierten Transport in der
Horizontalebene. Sie ist definiert durch:

u=- ( a , V= (oo3tp a

Hierbei sind u und v zonale und meridionale Geschwindigkeiten, A und < geographische
Lange und Breite, sowie a und H Erdradius und Tiefe.

Das Jahresmittel der Stromfunktion des Referenzexperiments ST (Abb. 4.18) zeigt das
typische Muster der windgetriebenen Zirkulationzellen im Nordatlantik. Eine antizy-
klonale Zelle befindet sich in den Subtropen, mit einem Maximum von 50 Sv bei 31°N
am westlichen Rand. In der subpolaren Region werden 17 Sv durch eine zyklonale Zelle
bewegt. Daneben existieren schwéchere aquatoriale Zellen. Das subtropische Maximum

St™mfunktiOn des vertikdintegrierten Vobimeniiansports im Exp. ST,

von 50 Sv resultiert aus dem Golfstrom im oberen Teil der Wasserséule (Abb. 4.20)
und dem DWBC im untereren Bereich (Abb. 4.22). Die westlichen Randstrome sind
eise etwas zu breit, da die Munk’sche Reibungsgrenzschicht mit Hilfe einer



hohen. Viskositat soweit ausgedehnt wird, da sie vom groben Modellgitter dargestellt
werden kann.

Der barotrope Transport in den Subtropen wird nur im Osten durch die lineare Sverdrup-
Dynamik bestimmt. Abb. 4.19 zeigt den barotroper Volumentransport in ST und den
aus dem antreibenden Windschubspannungsfeld von ISEMER und HASSE (1987) be-
rechneten Sverdrup-Transport bei 30°N. Ostlich von 40°W, der geographischen Lange
des Mittelatlantischen Ruckens, liegen beide Transporte eng zusammen. Die Differenz
ist dort geringer als 2 Sv. Westlich des topographischen Hindernisses ist der Transport
des Modells bis zu 10 Sv groRer als der Sverdrup-Transport. Der Prozel3 der baro-
klinen Kompensation, wie sie von ANDERSON et al. (1979) beschrieben wird, kann
hier keine Sverdrup-Balance herbeifihren, da sich die windgetriebene Zirkulation in
Wechselwirkung mit der thermohalin getriebenen Zirkulation befindet. Wie in Kapitel
4.3 fur das Modell gezeigt wird, betrifft der sudwaértige untere Ast der thermohali-
nen Umwalzung in den Subtropen hauptsachlich das westliche Becken. HOLLAND
(1973) weist auf den transportsteigernden Effekt von “bottom-torques” hin, die aus der
Wechselwirkung zwischen dem baroklinen Dichtefeld und der Topographie in der baro-
tropen Vorticitygleichung am westliche Rand entstehen. Die thermohaline Zirkulation
bewirkt also eine Verstarkung der barotropen Stromfunktion. Der Effekt verschiedener
Varianten des thermohalinen Antriebs wird in den Kapiteln 5 und 6 dieser Arbeit analy-
siert. Eine detaillierte Untersuchung des Gultigkeitsbereiches der Sverdrup-Dynamik im
1/3°CME-Modell wird von BRYAN et al. (1994) vorgelegt: im subpolaren Wirbel ist das
horizontale Strémungssystem wegen der geschlossenen Rénder deformiert. Da aul3erdem
starke thermohalin getriebene Strome vorhanden sind, kann hier keine Sverdrup-Balance
bestehen. (Der Einflul3 der thermohalinen Stromungen auf die barotrope Stromfunktion
wird auch durch einen Vergleich der Experimente NDS und ST, Abb. 6.6 in Kapitel 6

deutlich.)

Die subpolare Zyklone ist unrealistisch stark auf den nordwestlichen Nordatlantik kon-
zentriert. Dies geht z. B. aus einem Vergleich des Geschwindigkeitsfeldes in 92 m Tiefe
(Abb. 4.20) mit dem aus Oberflachendriftbahnen abgeleiten Geschwindigkeitsfeld von
BRUGGE (1994) (Abb. 4.21) hervor. Der Nordatlantische Strom des Modells wendet
sich bei 30°W nach Nordwesten, statt nach Nordosten.

Auch die von WENZEL (1986) aus dem klimatologischen Levitus-Dichtefeld abgeleiteten
Geschwindigkeiten weisen trotz einer starken horizontalen Glattung starkere nordwartige
und nordostwértige Komponenten auf. Ein aus dem Nordatlantischen Strom hervorge-
hender Norwegenstrom ist im Modell nur sehr schwach ausgepragt. Dieses gemeinsame
Problem aller CME-Modelle ist eine Konsequenz des geschlossenen Nordrandes bei 65°N,
der in drei Bereiche getrennt ist: die Davisstralle, die Ddnemarkstrale und der Island-
Schottland Rucken. Obwohl die beiden 6stlichen Teilbereiche der Randzone verbunden
sind, kann wegen topographischer Erhebungen kein tiefer Austausch stattfinden. Aus
Kontinuitatsgriinden muR der ortliche vertikale Transport jeweils in demselben Bereich
ausgeglichen werden. Dadurch entsteht ein Sog an der Oberflache, dessen Effekt in
der Ddnemarkstralle besonders stark ist. Der nordatlantische Strom wird grof3tenteils
direkt in die Danemarkstralle geleitet. Ein Transport nordlich von Island kann auf-
grund der Modellgeographie nicht stattfinden, so daf3 sich kein nordwartiger Strom Uber



Abbildung 4.19: Barotroper Vblumentranspoxt im Exp. ST und Sverdrup-Transport aus

_derg antreibenden Windschubspannungsfeld von ISEMER und HASSE (1987) bei 30° N,
in Sv.

STh(jtS &0)2°: 3ahleSmiUd der Geschwindigkeit in 92 m Tiefe im Standardexperiment



Abbildung 4.21: Aus Driftbojentrajektorien abgeleitete mittlere Zirkulation im 100 m-
Niveau, von BRUGGE (1993).

den Island-Schottland-Ricken ausbilden kann und der nordodstliche Nordatlantik unrea-

listisch bewegungsarm ist.

Die Einfuhrung offener Randbedingungen mit vorgeschriebenem Stromfunktionswert
und baroklinem Dichteprofil auf dem Rand bewirkt alleine noch keine Besserung. Der
mangelnden Uberstromung des Island-Schottland-Riickens im “Level”-Modell muR wei-
terhin durch Zwangsanpassung an einigen Gitterpunkten abgeholfen werden, um eine
realistische Zirkulation zu erhalten (REDLER, 1994). Die Problematik der offenen
Randbedingung im Norden ist Gegenstand laufender Untersuchungen.

Der Floridastrom des Modells ist mit 37 Sv im Jahresmittel zu stark. Messungen von
SCHOTT et al. (1988) und MOLINARI et ai. (1990) zeigen einen Transport von etwa
30 Sv zwischen Florida und den Bahamas. Da die Gitterweite des Modell mit 1° * 1.2°
zu grob ist, um die Floridastrafle aufzulosen, wurde sie kunstlich auf zwei aktive Ge-
schwindigkeitspunkte verbreitert. Bei dieser Gitterweite bedeutet jede Manipulation an
der Topographie von Engpéssen erhebliche prozentuale Veradnderungen des Querschnitts.
Deshalb muf} jede Wahl unrealistisch bleiben. Die exakte Aufteilung des Transports des
westlichen Randstroms auf den Floridastrom und den Antillenstrom ist fur die Untersu-
chungen in dieser Arbeit jedoch von geringer Bedeutung, denn der Einflul3 verschiedene
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Abbildung 4.22: Jahresmittel der Geschwindigkeit in 2125 m Tiefe im Standardexperi-
meni ST (Jahr 50).

Modellparameter ist ebenso groR wie der hier beschriebene Modellfehler. BONING et
al. (1991) zeigen, das allein die Wahl der antreibenden Windklimatologie (Hellerxnan-
Rosenstein oder Isemer-Hasse) schon Unterschiede von bis zu 9 Sv im gesamten westli-
chen Randstrom und 6 Sv im Floridastrom bewirkt.

Ein auffalliges Defizit in der horizontalen Zirkulation stellt die mangelnde Ablésung des
Golfstroms bei Kap Hatteras dar. Wie auch im 1/3°CME-Modell (BONING, 1992)
folgt der Golfstrom dem Kustenverlauf um das Kap nach Norden (Abb. 4.20). Eine
Abl6sung findet erst bei Neufundland statt. Nach DENGG’s (1993) Hypothese kénnte
eine zu schwache Dichtefront zwischen dem Golfstrom- und dem Schelfwasser in der
Startklimatologie die Entwicklung eines realitatsnahen Abldsungsverhaltens wéhrend des
“spin-up” verhindern. Dies wird gestitzt durch ein Modellergebnis von GERDES und
KOBERLE (1994). Sie konnen eine realitatsnahe Ablésung nur erzeugen, wenn das kalte

slope -Wasser an der kistenwartigen Seite des Golfstrom.es permanent vorgeschrieben
wird, so dal’ die Diffusion den Gradienten nicht abbauen kann.

4.6 Zusaxnmenfassende Betrachtung

Bei diesem Vergleich des I°CME-ModeHs in seiner Standardkonfiguration ST mit ande-
ren Modellen und Beobachtungen wurden verschiedene Modelleigenschaften und Defizite
aufgezeigt. Die grof3skahge Struktur des Dichtefeldes und der Zirkulation entspricht in



weiten Gebieten den vorhandenen Beobachtungen. Der Warmetransport widerspricht
nicht den verfugbaren Ergebnissen aus ozeanographischen und meteorologischen Mes-
sungen, liegt aber im unteren Beobachtungsbereich. Offensichtliche Probleme werden
durch die nérdlichen Randzone verursacht. Der geschlossene Nordrand in Kombina-
tion mit einer mangelnden Uberstromung des Island-Schottland-Riuckens ist fur eine
unrealistisch schwache Zirkulation im Nordosten des Modellgebietes verantwortlich. Die
Dichte des "Overflow”-Wassers in der Danemarkstralle ist zu gering, was moglicher-
weise mit einer zu flachen Ausbreitung des unteren Nordatlantischen Tiefenwassers in
Beziehung steht. Das Modell ist in der Lage, auch auferhalb der ndrdlichen Randzone
durch Konvektion Tiefenwasser zu bilden. Der zeitliche Ablauf der Konvektion kann
mit Hilfe aktiver und passiver Tracer dokumentiert werden. Wie in Beobachtungen,
findet in den Konvektionsgebieten eine vertikale Homogenisierung von Freon statt. Die
Konzentration wird in diesen Gebieten durch vertikale Vermischung bestimmt, wahrend
der atmosphérische Eintrag nur eine untergeordnete Rolle spielt. Aullerdem kénnen
die Resultate des Konvektionsprozesses durch die Beziehungen zwischen der Dichte
und dem FI2-Sattigungsgrad an der Oberfldche, sowie der Tiefe der durchmischten
Schicht beschrieben werden. Die dadurch gegebene Charakterisierung des Konvekti-
onsgebietes liegt im Bereich von Beobachtungen. Zwischen der Oberflachendichte und
der Oberflachensattigung von Freon besteht eine klare Beziehung. Orte tiefreichender
Konvektion sind ausnahmslos durch hohe Dichten und Sattigungen gekennzeichnet. Pas-
sive Tracer, die in den tiefen Ozean eindringen, werden im Rahmen der Moglichkeiten
des nicht wirbelauflésenden Modells (Glattung der Tracerfelder durch starke Diffusivitat)
analog zu Beobachtungen ausgebreitet. Die vorgestellten Modelldaten (mit Ausnahme
des passiven Tracers) beziehen sich auf das Jahr 50 nach dem Start. Die hydrographi-
schen Veranderungen der nachfolgenden 20 Jahre in ST sind um 1-2 GroéRenordnungen
geringer als die Differenzen zwischen ST und der Levitus-Hydrographie. Diese Stabilitat
und die weitgehende N&he zur Realitat ermoglichen Experimente zur Empfindlichkeit
der beckenweiten thermohalinen Zirkulation auf dekadischer Zeitskala.



5 Der Einflul von thermohalinen Randzonen und
Oberflachenflissen auf die Zirkulation und den
W armetransport

In den beiden Anpassungs-Randzonen des Modells werden die aktiven Tracer (0 .S) auf
vorgegebene beobachtete Werte gezwungen. Da der Rand geschlossen ist, ergibt sich
ein baroklines Geschwindigkeitsprofil aufgrund einer dynamischen Einstellung auf das
Dichtefeld. Am nordlichen Rand bewirkt dies im zonalen Mittel einen oberen Einstrom
vom inneren Modellgebiet in die Randzone und einen ausgleichenden tiefen Ausstrom,
als nordatlantisches Tiefenwasser (NADW). Am sudlichen Rand liegen die Verhéaltnisse
entsprechend umgekehrt. NADW stromt in die Randzone, wird konvertiert, und verlafiit
sie in geringen Tiefen als subantarktisches Zwischenwasser. Darunter wird eine Zelle
antarktischen Bodenwassers (AABW) getrieben. Die Prozesse im Inneren der Randzone
finden keine Entsprechung in der Natur. Lediglich deren Effekt auf die Zirkulation und
die Hydrographie des inneren Modellgebietes soll die Auswirkungen naturlicher physika-
lischer Prozesse aulRerhalb des Modellgebiets widerspiegeln und damit die Existenz des
atlantischen Anteils am globalen “conveyor beit” im Modell ermdglichen. Im Norden ist
dies Tiefenwasserbildung im Europaischen Nordmeer, wahrend im Stden der Kontakt
zu den sudatlantischen Wassermassen hergestellt wird.

Andere Komponenten des thermohalinen Antriebs sind die Oberflachenflisse von Wéarme
und Frischwasser, sowie die beiden Anpassungszonen auf dem Labrador-Schelf und vor
Gibraltar. Der Volumentransport durch die Labrador-Schelfzone im 1/3°CME-Modell
wird von KLINCK (1993) fur realistisch befunden. Angesichts der geringen réum-
lichen Ausdehnung der Zone (sieche Abb. 2.1), erscheint eine solche Betrachtung im
grobauflésenden I°CME-Modell nicht sinnvoll. In diesem Kapitel soll die relative Be-
deutung der Randzonen und der thermohalinen Oberflachenfliisse fur den Antrieb der
Umwaélzbewegung geklart werden. Dazu werden einzelne Komponenten des thermo-
halinen Antriebs abgeschaltet, was zu Abweichungen von der Standardzirkulation in
ST fuhrt, jedoch Erkenntnisse Uber den Zusammenhang zwischen den Anpassungszonen

und OberflEchenflissen einerseits und dem meridionalen Volumen- und W armetransport
andererseits liefert.

Die hier neben ST verwendeten Experimente ST2, NRO, SRO, NRSRO, KOA, NROKOA
und SNOA sind in Kapitel 2 definiert und werden jeweils im Jahr 50 aufgesetzt. Die Mo-
delle werden bis zu einem neuen quasistationdren Zustand integriert und dann analysiert.

KenngroéRRen der thermohalinen Zirkulation sind in Tabelle 5.1 (Volumentransporte) und
Tabelle 5.2 (Warmetraasport) zusammengefal3t.

5.1 Méridionale Umwaélzung

-Hauptmnwakz*die des Standardexperiments ST wurde bereits in Kapitel 4.2
ausfuhrlich erlautert. Sie hat ihr Zentrum zwischen 1000 und 2000 m Tiefe und erstreckt



Abbildung 5.1: Stromfunktion des zonal integrierten Volumentransports in der vertikal-
meridionalen Ebene fur die Experimente (a) ST, (b) SRO, (c) NRO, (d) NRSRO, in Sv;

Jahresmittel des jeweils letzten Jahres.



Abbildung 5.1: Stromfunktion des zonal integrierten Vbiumentransporis in der vertikal-

meridionalen Ebene fur die Experimente (e) KOA, (f) NROKOA, (g) SNOA, in Syv;
Jahresmittel des jewells letzten Jahres.



sich Uber den gesamten Breitenbereich des Modellgebietes (Abb. 5.1a). In mittleren Brei-
ten reicht sie bis 3200 m Tiefe. Sie wird angetrieben durch Wassermassentransforma-
tion in den beiden Randzonen und durch konvektive Tiefenwasserbildung im subpolaren
Nordatlantik. Unterhalb der Haupzelle befindet sich eine AABW-Zirkulationszelle, wel-
che in den unteren 2000 m der stdlichen Randzone entspringt und sich nordwérts bis
zu 50°N erstreckt. In den oberen Schichten (200 —400 m) befinden sich drei flache,
windgetriebene Zellen: Ekman-Divergenz am Aquator bewirkt einen Auftrieb von 36
Sv. Ekman-Konvergenz um 25°N resultiert in einem Absinken von etwa 20 Sv.

Die zeitliche Entwicklung der Abweichung von der oben beschriebenen Standardzirku-
lation (Exp. ST) wird in Abb. 5.2 anhand der Stérke der NADW-Zelle bei 44°N do-
kumentiert. Das Abschalten einzelner Antriebskomponenten fuhrt mit Ausnahme von
SRO zu unterschiedlichen neuen gquasidynamischen Gleichgewichtszustanden, die 10 - 20
Jahre nach dem Start erreicht werden. Im Experiment SRO wird ein neues quasidy-
namisches Gleichgewicht auch 39 Jahre nach dem Abschalten der sudlichen Randzone
nicht erreicht. Zur detaillierten Interpretation der dazugehérigen Adaptationsprozesse
sei hier auf Kapitel 3 verwiesen. Wie dort am Bespiel des Versuchs NDS gezeigt wird,
ist der Adaptationsprozel3 durch Randwellen, aquatoriale Kelvinwellen und Rossbywel-
len gekennzeichnet. Dieser Prozel3 muss im Falle SRO in dem kleinen Bereich zwischen
der sudlichen Modellberandung bei 15°S und dem Aquator im Uhrzeigersinn ablaufen.
Moglicherweise kann die Energie des Storungssignals dabei nur langsam an die Nordhe-
misphére abgegeben werden. Da hier nur Veranderlichkeit auf dekadischen Zeitskalen
betrachtet wird, soll das 39. Jahr nach Abschalten der sudlichen Randzone (Modell-
jahr 89) zum Vergleich mit den anderen Experimenten herangezogen werden. Obwohl
ein quasidynamisches Gleichgewicht noch nicht erreicht ist, kann der prinzipielle Unter-
schied zur Umwalzung des Referenzexperiments ST erkannt werden.

In den meisten hier untersuchten Fallen (ST, ST2, NRO, SRO, NRSR0O, KOA, NROKOA,
SNOA) bleibt die Struktur der 5 Zirkulationszellen aus ST qualitativ erhalten. Die
Starke der Hauptzelle der Umwalzung, sowie die vertikalen Transporte in den Randzonen
sind in Tabelle 5.1 zusammengefasst.

Nach dem Abschalten der sudlichen Randzone (SRO) stellt sich eine auf die nérdliche
Halfte des Modellgebietes konzentrierte Tiefenzirkulation ein (Abb. 5.1b). Der ndrdliche
Teil der NADW-Zelle ist in seiner Gestalt und Lage nicht wesentlich gegenuber ST
verandert, ist jedoch in der Umwalzstérke geringer. Das Absinken in der ndrdlichen
Randzone betréagt nur noch 8.6 Sv gegentiber 12.1 Sv in ST. Das Maximum der NADW -
Zelle ist von 17.0 Sv in ST auf 12.2 Sv in SRO abgesunken. Die AABW-Zelle ist nahezu
verschwunden, da deren gesamter Antrieb in der stdlichen Randzone lokalisiert war.

Das Abschalten der nordlichen Randzone in NRO bewirkt gegenuber ST eine Ab-
schwachung der NADW-Zelle im gesamten Breitenbereich (Abb. 5.1c). Das Maximum
bei 44°N betragt jetzt 11.3 Sv im Vergleich zu 17 Sv in ST. In tropische Breiten ist
die Umwalzung von 8.6 Sv (ST) auf etwa 3.5 Sv (NRO) zurickgegangen. Die beiden
Experimente NRO und SRO zeigen also eine Femwirkung auf den Transport auch in der
jeweils anderen Randzone. Der Kein der ndrdlichen NADW-Teilzelle liegt in einer Tiefe
von 1100 m, d. h. etwa 300 m hoher als in ST. Die Null-Stromlinie, welche die Grenze



Abbildung 5.2: Maximum der zonal integrierten Volumentransport-Stromfunktion im
Bereich der NADW-ZeJle als Funktion der Zeit fur die Experimente ST, ST2, NRO, SRO,
NRSRO, KOA, NROKOA, SNOA; der Jahresgang wird durch ein ubergreifendes Mittel
gedampft.

zwischen den konkurrierenden Bewegungen der NADW-Zelle und AABW-Zelle markiert,
ist um etwa 800 m angehoben und befindet sich in NRO bei etwa 2400 m Tiefe. Dem-
entsprechend hat sich die AABW-Zelle nach oben und nach Norden ausgedehnt. Die
Zirkulationsstarke hat jedoch nicht nennenswert zugenommen.

Im Experiment NRSRO werden die Randzonen im Norden und im Suden deaktiviert.
Als wesentliche thermohaline Antriebskrafte bleiben die Oberflachenfliisse von Warme
und Salz. Das zeitliche Abklingverhalten der Meridionalzirkulation wird vom Fehlen der
nordlichen Randzone dominiert. Die Transportkurven von NRO und NRSRO bei 44°N
verlaufen parallel (Abb. 5.2), wobei in NRSRO etwa 1 Sv weniger transportiert wird.
Das meridionale Zirkulationsmuster (Abb. 5.1d) erinnert im stdlichen Bereich stark an

dasjenige von SRO. Die Starke der Hauptzelle bei 10°N betrégt 1.7 Sv gegenuber 2.5 Sv
in SRO und 8.6 Sv in ST.

Das Modellexperiment ohne jeden thermohalinen Oberflachenantrieb (KOA) zeigt in der
meridionalen Umwalzung (Abb. 5.1e) starke Ahnlichkeiten zu ST. Lediglich das Maxi-
mum der NADW-Zelle hat um 1.2 Sv abgenommen, wobei das Absinken innerhalb der
nordlichen. Randzone nur gering reduziert ist (von 12.1 auf 11.9 Sv, denn auch uber
den Randzonen wird der Oberflachenantrieb abgeschaltet). Der TransportVerlust von
1.2 Sv ist also grofdtenteils auf die Unterbindung der oberflachengetriebenen konvektiven
Tiefenwasserbildung zwischen 44°N und der Randzone zurtckzufihren. Dieses Ergebnis
Uberrascht, denn es widerspricht verbreiteten Vorstellungen von der Wirkungsweise der
Tiefenkonvektion auf die Umwélzung: der Hypothese von CLARKE und GAS CARD
(1983) folgend, miRte das jahrliche Volumen an neu formiertem Tiefenwasser direkt in



Exp. Auftr. SR 10°N 7258N 44°N -too6 te;
min  max min max min raax

ST 82 -3.2 86 37 93 -08 170 7212 T
11.8 13.0 17.8

ST2 76 -3.2 9.0 "-T? 93 -U6 164 -11.6
12.2 12.7 17.0

NRO 28 -51 35 -4T 48 ~-0' 113 -4.5
8.6 .95 134

SRO 0.3 -0.8 25 -OS 43 "CIB '12.2 -8.6

3.3 52 12.8 .

Nrsro 02 T.T i'7 25 34 -1.7 105 -
3.8 59 12.2

KOA 77 -29 88 -2T 108 -0.8 158 -11.9'
11.7 12.9 16.6

nhokoa -0.8 -49 0.7 -41) 1.8 -15 1.8 ' oT
) 5.6 6.4 3.3

SNUA 95 -26 li6 -T.7 121 -0.6 193 8.8"
14.2 13.8 19.9

Tabelle 5.1: Volumentransport der Umwalzung: Auftrieb innerhalb der sudlichen Rand-
zone in 1250 m Tiefe, Maximum und Minimum der Tiefenzirkulation bei 10°N, 25°N
und 44 °N unterhalb von 500 m mit der Differenz, Absinken innerhalb der nérdlichen
Randzone in 1250 m Tiefe. Alle Angaben in Sv.

die Umwalzung eingehen. lhre Volumenabschatzungen in der Labradorsee fuhren auf
einen Transport von 4.4 Sv, einen Wert, der im Bereich der Angaben des aktuellen
Zirkulationschemas von SCHMITZ und McCARTNEY (1993) liegt. Ein Unterbleiben
der konvektiven Tiefenwasserbildung mifite demnach eine drastische Reduzierung der
Umwaélzung zur Folge haben. Gemessen an diesen Vorstellungen zeigt das Modell in sub-
polaren Breiten (zwischen 52°N und der Randzone) sowohl ein zu schwaches Absinken
(2.2 Sv in ST), als auch einen erheblich zu geringen Effekt der fehlenden Tiefenwasser-

bildung (0.3 Sv, ST-KOA).

Diese Experimente zeigen eine starke Abhangigkeit der Umwalzung von den jeweiligen
Randzonen. Dagegen ist die Abhéngigkeit von der Anpassungszeit in den Randzonen r
eher gering: Das Experiment ST2 mit einer Verdopplung von r zeigt lediglich ein um
0.5 Sv gegenuiber ST abgeschwéachtes Absinken in der nordlichen Randzone und einen
um 0.6 Sv geringeren Auftrieb in der stdlichen Randzone. Unterschiede von dieser
GroéRenordnung werden auch im inneren Modellgebiet gefunden. Dieser geringe Effekt
dokumentiert die angemessene Wahl der Zeitkonstanten r. Da eine Verdopplung nur eine
sehr schwache Anderang des Modellverhaltens bewirkt, ist r hinreichend kurz gewahlt,
so daf? die vorgeschriebene Dichte den Wassermassen aufgeprégt wird, ohne dall dabei
unrealistisch starke meridionale Gradienten an der inneren Begrenzung der Randzone
entstehen. Eine weitere Verkurzung der Zeitskala kann dann keinen Effekt mehr auf die

Wassermasseneigenschaften haben.

Der EInflu’ der beiden Randzonen nimmt mit der Entfernung ab. So hat z. B. in den
Tropen bei 10°N das Abschalten der sudlichen Randzone (SRO) einen wesentlich stérke-
ren Effekt (8.6 Sv geringerer sudwartiger Transport als in ST) als das Abschalten der
nordlichen Randzone (NRO, 3.2 Sv geringerer Transport). Im Norden Hegen die Verhéit-



nisse anders: Sowohl das Fehlen der nordlichen als auch das der studlichen Randzone
reduziert den stidwartigen Tiefenwassertransport von 17.8 Sv in ST auf etwa 13 Sv in
NRO oder SRO. Dabei verringert sich die Starke der NADW-Zelle von 17 Sv in ST auf
11.3 Sv in NRO und 12.2 Sv in SRO. Diese geringen Unterschiede zwischen NRO und
SRO in der Umwélzung in nérdlichen Breiten resultieren aus einer erhohten Bedeutung
des Antriebs durch konvektive Tiefenwasserbildung au3erhalb der Randzonen in NRO.

Die thermohaline Zirkulation als Funktion des gesamten thermohalinen Antriebs ist ein
stark nichtlineares Ph&dnomen. D. h ., die gesamte Zirkulation ist nicht gleich der Summe
aus den Zirkulationen der einzelnen Antriebskomponenten, sondern vielmehr existiert
eine Wechselwirkung zwischen der Zirkulation und den einzelnen Antriebsanteilen. Im
Standardfall ST wird der vertikale Transport im Norden nahezu vollstédndig von der nérd-
lichen Randzone bestimmt, denn ein Unterbinden der konvektiven Tiefenwasserbildung
durch Abschalten thermohaliner Oberflachenflisse, wie in Experiment KOA, verringert
die Stérke der NADW-Zelle nur schwach (um 1.2 Sv). Im Falle der abgeschalteten
nordlichen Randzone NRO verschwindet der Vertikaltransport nérdlich von 44°N nicht
vollstandig: Es werden weiterhin 11.3 Sv abwarts befordert, etwa 66% des Transports in
ST. Der thermohaline Antrieb durch Oberflachenflisse hat also wesentlich an Bedeutung
gewonnen. Er hat den Hauptantrieb der NADW-Zelle ibernommen. Die in NRO aktive
sudliche Randzone spielt hierbei keine Rolle. Dies wird eindrucksvoll bestatigt, wenn
neben der nordlichen Randzone auch noch der thermohaline Oberflachenantrieb abge-
schaltet wird (Experiment NROKOA). Die NADW-Zelle bricht dann nahezu vollstandig
zusammen. Bereits 10 Jahre nach dem Abschalten ist die Zellenstérke von 17 Sv in
ST auf 1.8 Sv reduziert (Abb. 5.2). Die Ubrige NADW-Zirkulation ist in diesem Fall
vermutlich auf die Labrador-Schelfzone zurtickzufihren, denn die verbleibende Zelle hat
keine Verbindung mehr zur stdlichen Randzone (Abb. 5.1f).

Ohne die Verwendung der Anpassungs-Randzonen kénnte eine Variation der Oberflachen-
antriebs also starken Einflul} auf die Umwalzung nehmen. Dies zeigen auch andere
numerische Untersuchungen, die ebenfalls mit ricksteilenden Randbedingungen an
der Oberflache, aber ohne Randzonen arbeiten: Sowohl BRYAN's (1987) idealisier-
tes Atlantik-Box-ModeU, als auch das globale LSG-Modell von MAIER-REIMER et
al. (1993) zeigen moderate Abhangigkeiten von der thermischen Oberflachenrandbe-
dingung. Auf eine Vervierfachung der Ruckstdlzeit reagiert Bryans Modell mit einer
30-prozentigen Verringerung des Umwalztransports im thermischen Gleichgewicht, was
mit einer Abnahme der Konvektionsaktivitat einhergeht (COX und BRYAN, 1984).
Neben einer solchen Abhangigkeit produziert das globale LSG Modell von MAIER-
REIMER et al. (1993) stérkere Effekte durch die Variation des Oberflachentempe-
raturfeldes, das dem Modell aufgezavwungen wird. Ein Wechsel von einem advektiv
modifizierten, khmatologischen Lnfttemperaturfeld auf ein klimatologisches Feld der
Meeresoberfiachentemperatur resultiert in einer drastischen Veringerung der nordatlan-
techen Tiefenwasserbildung und in einer Umkehr der atlantischen Umwaélzzelle. Beide
Parametrisierungen des Oberflachenwarmeflusses werden von den Autoren als akzepta-

e ars er gegenwartigen klixnatologischen Oberflachenrandbedingungen im
Rahmen der MeSungenauigkeit angesehen.

Auch in den CME-Modellen mit lateralen Randzonen kann der Oberflachenantrieb Ein-



flud auf die Umwélzung nehmen, wenn er nur hinreichend stark ist. Dies zeigt das
Experiment SNOA, in dem die scheinbare atmosphéarische Gleichgewichtstemperatur im
Bereich zwischen 48°N und der nordlichen Randzone um 3.5°C erniedrigt wird. Dies
bewirkt eine Erhéhung der maximalen Umwaélzung auf 19.3 Sv im quasistationdren
Gleichgewicht (Abb. 5.19).

Der Grad der dynamischen Bedeutung thermischer oder haliner Oberflachenanomalien
far die Umwalzung, bei Verwendung von Randzonen auf den nordatlantischen Schwellen,
héngt vom Dichteunterschied zwischen den oberen Bereichen der nodrdlichen Randzone
und den Ubrigen subpolaren Gebieten ab. Dies kann durch eine Analyse der Verteilung
der potentiellen Dichte und der Dichteflisse in den verschiedenen Komponenten der
thermohalinen Zwangsanpassung gezeigt werden: zu diesem Zweck wird zunachst die
mittlere Dichte in einem 13° breiten Streifen sudlich der Nordrandzone (zwischen 48°N
und 61°N; oberhalb von 1500 m), und die mittlere Dichte im tieferen Teil der Randzone,
im weiteren Bereich der Danemarkstral3e (zwischen 47°W und 17°W; unterhalb von 1250
m) mit der maximalen Umwalzung in Beziehung gesetzt. Das erste Gebiet deckt die Re-
gionen tiefreichender freier Konvektion ab. Die dortige mittlere Dichte soll im Folgenden
als “subpolare Dichte” bezeichnet werden. Die mittlere Dichte in dem zweiten Gebiet
(die “Nordrand-Dichte”) reprasentiert die dichteste “Overflow”-Wassermasse der nordli-
chen Randzone. Die Mittelungsbereiche der Dichte im Nordrand und in der subpolaren
Region sind so gewahlt, dal} die wesentlichen Wassermassen, welche fur den thermoha-
linen Antrieb in Frage kommen, darin représentiert sind (”Overflow”-Wasser aus der
Danemarkstral3e, konvektiv erzeugtes Tiefenwasser aus dem nordwestlichen Atlantik.)
Ergdnzend wird auch der Zusammenhang zwischen den Dichteflissen in beiden Ge-
bieten (Dichteflu? durch Zwangsanpassung in der Randzone und Oberflachendichteflul
sudlich davon) und der maximalen Umwalzung betrachtet.

Abb. 5.3 setzt die maximale Umwélzung in Beziehung zu der subpolaren Dichte (Ab-
szisse) und der Nordrand-Dichte (Ordinate). Dies geschieht fur verschiedene Experi-
mente im quasistationdren Gleichgewichtszustand, deren thermohaliner Antrieb in der
nordlichen Randzone oder an der Oberflache variiert wurde. Hierin sind nicht nur
die in diesem Kapitel ausfuhrlich behandelten Experimente ST, NRO, KOA, NROKOA
und SNOA enthalten, sondern auch NDS (sehr kaltes DSOW), NDS2 (kaltes DSOW),
NDS2SNOA (kaltes DSOW und starker Oberflachenantrieb im Norden), GSA (“Grole
Salzgehaltsanomalie” in der Labradorsee), und KNOA (kein nordlicher Oberflachenan-
trieb), weichein Kapitel 6 und 7 naher beschrieben werden. Das Diagram in Abb. 5.3 soll
nicht den Eindruck erwecken, daf’ die Umwalzung nur von den beiden Dichten abhangig
waére. Trotz der geringen Anzahl von Experimenten gibt es aber einen zusammenfassen-
den Uberblick der dynamischen Auswirkung verschiedener Antriebsanderungen unter
ansonsten unverdnderten Randbedingungen. Generell steigt die Umwalzung mit der
Erhohung der Nordrand-Dichte, wéhrend sie auf eine Erhdhung der subpolaren Dichte
nur im rechten Teil des Diagramms, bei hohen subpolaren Dichten, eine deutliche Re-
aktion zeigt. Die Anordnung der Isolinien der Umwaélzstarke darf in Anbetracht der

geringen Datendichte nur als prinzipiell betrachtet werden.

Zur Verdeutlichung der Abhangigkeiten werden “Pfade” durch das Diagramm ge-
legt. Pfad 1 (der “Randzonen-Pfad”) beschreibt die Auswirkung von aufgezwungenen



Abbildung 5.3: Umwéalzung [Sv] in Abhangigkeit von der mittleren Dichte im tieferen
Teil der Randzone im weiteren Bereich der Danemarkstralle (zwischen 47°W und 17°W;
unterhalb von 1250 m) (Ordinate) und von der mittleren Dichte in einem 13° breiten
Streifen sudlich der Nordrandzone (zwischen 48PN und 61°N; oberhalb von 1500 m)
(Abszisse). Pfad 1 beschreibt die Verstarkung des Antriebs innerhalb der nérdlichen
Randzone bei konstantem Oberaachensmtrieb: Experimente NRO (ohne Nordrand), ST
(Standard), NDS2 und NDS (beide mit realistischem DSOW). Pfad 2 zeigt die Zunahme
des OberfRachenantnebs bei konstantem Antrieb in der Randzone: Experimente KOA
(kem thermohaliner Oberu&chenantrieb), KNOA (dito nur im Norden), GSA (negative
Safzanomahe m der Labradorsee), ST SNOA (starker nordlicher OberRBachenantrieb).
Pfad 3 beschreibt;, <dm Zunahme des Oberf3achenantriebs bei inaktiver nérdlicher Rand-
zone Expenment NROKOAJohne Nordrand und Oberu&chenantrieb).

h?n vZ-nrieg f nu ~nAme~deutet: bei hohen Dichten Im Nordrand blei-
NnSminTrS ? ? f @ er™ichen® nebs ohne EINMuUR auf die Umwalzung; mit ab-
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Zwei Regimes



Dichtednderungen in der nérdlichen Eandzone. Beginnend bei NRO, uUber ST, NDS2
und NDS wird der Antrieb erhoht und mit groRRer Effektivitat in eine Verstarkung des
Meridionaltransports umgesetzt. Die Isolinien der Umwalzung werden deshalb héaufig
gekreuzt. Pfad 2 beschreibt die Erhdhung der subpolaren Dichte durch Verstdrkung des
Oberflachenantriebs. Er beginnt bei KOA am linken Rand des Diagramms und verlauft
parallel zur Abszisse und zu den Isolinien des Transports Uber KNOA und GSA zu
ST. Im Gegensatz zu dem ersten Pfad ist eine Verstarkung des Oberflachenantriebs in
diesem Bereich des Diagramms nur mit geringen Transporterhéhungen verbunden. Erst
zwischen ST und SNOA (im rechten Teil der Abbildung) schneidet auch Pfad 2 die Isoli-
nien, wobei der Transports um 2.3 Sv steigt. Eine Verstarkung des Oberflachenantriebs
hat dort also einen stérkeren Effekt auf die Umwalzung als bei geringeren subpola-
ren Dichten. Auch der Ubergang von NDS2 auf NDS2SNOA ist mit einer deutlichen
Transporterhéhung verbunden. Als dritter Pfad ist die Verbindung zwischen NROKOA
und NRO im unteren Dichtebereich des Nordrandes zu nennen. Er dokumentiert die
Erhohung der subpolaren Dichte durch Verstarkung des Oberflachenantriebs bei ab-
geschalteter nordlicher Randzone. In diesem Bereich ist der Oberflachenantrieb sehr
effektiv: die Umwalzung steigt auf dem Pfad 3 um 9.7 Sv.

Die aus den Antriebsdnderungen resultierenden Dichteunterschiede sind im Modell mit
Veranderungen der Flusse verbunden. Abb. 5.4 zeigt, dal} FluRverédnderungen in ein-
zelnen Antriebskomponenten keineswegs unabhéngig voneinander sind. Generell steigt
die Umwalzung mit beiden FluRkomponenten. Eine Anderung einzelner Antriebskom-
ponenten bewirkt wegen der riickstellenden Randbedingungen eine Anderung beider
Dichtefllsse. Die Zunahme der subpolaren Dichte entlang des Pfades 2 hat z. B. keinen
Einflud auf die Nordranddichte (Abb. 5.3), wéahrend sie jedoch eine Reduzierung des
Dichteflusses in der ndrdlichen Randzone bewirkt, denn das dichtere Oberflachenwas-
ser, welches in die Randzone eindringt, macht geringere Dichteflisse im Nordrand zur
Aufrechterhaltung der Nordrand-Dichte notwendig. Im Fall SNOA wird der Dichteflul
in den Nordrand sogar negativ, bleibt aber klein. Das bedeutet, dal} die Zwangsanpas-
sung in der Randzone in diesem Fall ohne Bedeutung ist. Die Umwalzung wird von
den subpolaren Dichteflissen durch die Oberflache getrieben. Im anderen Fall, bei ei-
ner Erhéhung der Nordrand-Dichte entlang des ersten Pfades, findet zwischen NRO und
ST nur eine geringe Abnahme der subpolaren Dichte statt. Eine weitere Verstarkung
des Randzonenantriebs ist mit einer deutlichen Verringerung der subpolaren Dichte und
einer Zunahme des subpolaren Dichteflusses verbunden. Dieses scheinbar widerspruchli-
che Resultat kann jedoch erklart werden, da gleichzeitig eine Erhohung der Umwalzung
stattfindet. Dadurch wird die subpolare Oberflache derart schnell durchstromt, daf3 die
erhoéhten Oberflachendichteflisse entlang des Pfades 1 geringere statische Instabilitaten
verursachen als in ST. Dies auRert sich in den flacheren Konvektionstiefen der Experi-
mente NDS2 und NDS (siehe Abb. 5.8). Die subpolare Dichtein den oberen 1500 m wird
dadurch geringer. Die Randzone arbeitet hier so, wie es ein globales Modell tun wiurde,
dessen Wassermasseneigenschaften auf den nordatlantischen Schwellen nicht innerhalb
zweier Dekaden vom subpolaren Oberflachenantrieb beeinfluft werden.

Die Zusammenhang®» zwischen den Dichteflissen und den mittleren Dichten einerseits,
nnd der Umwalzung andererseits, sind Ausdruck der Existenz verschiedener Regimes,
die durch unterschiedliche Auswirkungen der einzelnen Antriebskomponenten auf die
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Abbildung 5.4: DichteRul durch die Zwangsanpassung in den Nordrand (Ordinate)
gegen den DichteRul} durch die subpolare Oberflache (Abszisse) (ein 13° breiter Strei-
fen sudlich der Nordrandzone zwischen 48°N und 61°N; oberhalb von 1500 m). Die

Zahlenwerte an den Bezeichnungen der Experimente zeigen die maximale Starke der
Umwéalzung.

Lmwalzung gekennzeichnet sind. Diese Regimes sind durch die unterschiedlichen
Schnittwinkel der Pfade mit den Isolinien der Umwaélzung in Abb. 5.3 definiert. Da
die Datendichte gering ist, sind die Grenzen zwischen den einzelnen Regimes nur grob
festzulegen und als prinzipiell zu verstehen. Rechts der gestrichelten Grenzlinie befin-
det sich das Regime des dynamisch wirksamen Oberflachenantriebs. Je geringer die

m@a~ grsier die subPelare Dichte, desto effektiver ist der subpolare
Oberflachenantneb._Links der gestrichelten Grenzlinie in Abb. 5.3 befindet sich das Re-
gime, m dem jede Anderung des Oberflachenantriebs nahezu wirkungslos bleibt. Hier
sind sowohl die Nordrand-Dichte, als auch der Dichteflu3 in den Nordrand hoch.
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nahmslos zwischen e© = 27.58 und e®© = 27.62, wahrend die subpolare Dichte zwischen
a®© = 27.27 und a© = 27.54 variiert. Wie oben dargelegt wurde, zeigen bei aktiver
Randzone nur SNOA und NDS2SNOA eine nennenswerte Wirkung des Oberflachen an-
triebs auf die Umwalzung. SNOA ist das Experiment mit der grofliten subpolaren Dichte
von £1©  27.54. Diese mittlere Dichte liegt der mittleren Dichte der oberen Randzone
am nachsten. Die Differenz betragt nur etwa 0.1 kg m~3. Die Fahigkeit zur Erzeu-
gung der jeweils groten Dichte in der oberen Wassersaule ist also entscheidend fur den
EinfluR der beiden Antriebskomponenten auf die meridionale Umwalzung. Bei klimato-
logischen Randzonen erreicht das Experiment SNOA mit seiner starken Abkuhlung an
der subpolaren Oberflache den groRten Effekt der konvektiven Tiefenwasserbildung.
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Abbildung 5.5: Mittlere Dichte der oberen nordlichen Randzone (zwischen 47°W und
17°W; unterhalb von 1250 m) gegen die mittlere subpolaxe Dichte (zwischen 48°N und

61°N; oberhalb von 1500 m) in <©-Einheiten

Die genaue Lage und Breite des Ubergangsgebietes zwischen den Regimes lalkt sich aus
Abb. 5.3 nicht entnehmen. Wie der Vergleich der Umwalzungsraten von GSA (“Grol3e”
Salzgehaltsanomalie) und ST zeigt, ist der Standardfall ST relativ unempfindlich ge-
genuber kleinen Storungen des Oberflachenantriebs. Diese Ergebnisse unterstreichen
die Dominanz von Randzonen auf den nordatlantischen Schwellen, und damit die Be-
deutung der Tiefenwasserbildung im benachbarten Europédischen Nordmeer unter heuti-
gen klimatischen Bedingungen. Subpolare Oberflachenanomalien, die die Dominanz des
“Overflows” deutlich abschwachen (wie in SNOA), Hegen im Bereich extremer klimati-
scher Veranderungen, wie sie nur in Zusammenhang mit paleogeologischen Ereignissen
zu Beginn der heutigen Warmzeit vorgekommen sind (DANSGARD et al., 1989). Solche
Verénderlichkeit der Oberflachenrandbedingung liegt auRerhalb der heute beobachteten
Realitat. Bei dominanten ndrdlichen Randbedingungen, wieim Fall ST, bewirkt die kon-



vektive Wassermassenbildung im subpolaren Nordatlanik im wesentlichen eine Pragung
von Wassermasseneigenschaften und eine Verstarkung der horizontalen zyklonalen Zir-
kulation, wahrend die dynamischen Effekte auf die méridionale Umwalzung gering sind.
Dieser Punkt wird in Kapitel 7 naher untersucht.

Angesichts der Dominanz der nordlichen Randzone und einer dekadischen Zeits-
kala beckenweiter Einstellungsprozesse (sieche Kapitel 3) mul3 eine zwischenjdhrliche
Veranderlichkeit der “Overflow”’-Wassermassen starkere dynamische Folgen fur die
Umwalzung haben als eine Variabilitat in den Oberflachenfeldern sudlich der nordatlan-
tischen Schwellen. Dies wiirde bedeuten, dal? die ozeanische Dynamik kleine klimatische
Schwankungen in subpolaren Breiten auf dekadischer Zeitskala hinsichtlich ihrer Wir-
kung auf die Umwalzung abpuffert, solange die Wassermassen auf den nordatlantischen
Schwellen von der Storung unberthrt sind.

5.2 Meridionaler Warmetransport

Als Konsequenz der verringerten Umwalzung durch die NADW-Zelle ist auch der
nordwartige Warmetransport fur alle Abschaltexperimente im gesamten Breitenbereich
deutlich zurtickgegangen (Abb. 5.6 und Tab. 5.2). Die Verdopplung der Anpassungszeit

in der Randzone im Experiment ST2 zeigt keine signifikante Wirkung auf den meridio-
nalen Warmetransport.

J&p- 10N 25dN  32°N  44°N

ST o057 076 081 0.51

ST2 G55 076 0.81 0.50

NRO (Ul 051 056 0.27

SRO 0.38 54 059 0.34
NRSRO  0.33 8 052 (24"

KuA 040 043 041 0.48

NROKOA 0.00 0.03 0.02 0.07

Tabelle 5.2: Nordwirtiger Warmetransport in PW (1015 W) an ausgewéahlten geogra-
phischen Breiten

Im jahrlichen und meridionalen Mittel zeigt NEO eine Reduktion um 0.22 PW, SEO
um 0.15 PW und NRSRO um 0.22 PW gegenuber ST. Nur ein Zusammenwirken beider
Randzonen ermoglicht einen Warmetransport im unteren Bereich der Beobachtungen*
Die Warmetransportkurven von NRSRO und SRO verlaufen in den sudlichen 20 Brei-
tengraden des Modells nahezu deckungsgleich. Dies gilt ebenso in den nérdlichen 25

Breitengraden fur NRSRO und NRO. Hier zeigt sich wieder eine mit der Entfernung
abnehmende Bedeutung der jeweiligen Randzonen.

Die Verédnderung des Wannetransportes nach einer Deaktivierung der thermohalinen
Oberflachenflusse (KOA) fallt sehr viel deutlicher aus als in in den Ubrigen Fallen: die-
ser Warmetransport liegt zwischen der sudlichen Randzone und 9°N nahezu konstant
bei 0.38 PW (Abb. 5.6). Zwischen 10°N und 39°N sind schwache Abweichungen von



Abbildung 5.6: Nordwartiger Warmetransport als Funktion der Breite in PW, fur die
Experimente ST, ST2, NRO, SRO, NRSRO, KOA, NROKOA.

der Konstanten festzustellen. Weiter nordlich bis zur noérdlichen Randzone verlauft die
Kurve auf einem erhoéhten Niveau von 0.48 PW wieder etwa konstant.

Die Warmetransportbilanz
%%—zzq-Vh- pCpJg [VQ- AVQ]dz (5.1)

bestimmt das Gleichgewicht zwischen der zeitlichen Veranderung des Wanneinhalts
(™), des Oberflachenflusses (q) und der Divergenz des advektiven und diffusiven Warme-
transports (zweiter Term auf der rechten Seite). Ohne thermohaline Antriebsquellen zwi-
schen den beiden Randzonen des Modells ist im stationdren Fall (-g™ = 0) ein konstanter
Verlauf des meridionalen Warmetransports zu erwarten. Die geringen Abweichungen
vom konstanten Wert werden durch die weiterhin aktive Anpassungszonen vor Gibraltar
und auf dem Labrador-Schelf verursacht. AuRerdem kommen kleine zeitliche Verande-
rungen des Warmetransports vor, da der quasistationdren Zustand des Experiments
KOA nicht perfekt ist. Wegen der Nichtlinearitdt des Modells sind zwischenjahrliche

Fluktuationen uUberlagert.

Das Niveau des nahezu konstanten Warmetransports in KOA wird durch Prozesse im
Bereich der Randzonen festgelegt. Deshalb lohnt sich hier eine kurze Betrachtung. Die
sudliche Randzone erfahrt im unteren Bereich einen stidwartigen Einstrom relativ kalten
NADW:'’s (Abb. 5.1a). Dieses wird innerhalb der Randzone in wéarmeres Wasser trans-
formiert und verlal3t die obere Randsone in nérdlicher Richtung. Hieraus resultiert ein



nordwartiger Warmetransport, dem jedoch die windgetriebene Oberflachenzelle entge-
genwirkt: Sehr warmes Oberflachenwasser wird sudwarts in die Randzone hinein trans-
portiert. Da die Starke der sudliche Ekman-Zelle von 11 Sv in ST auf 7 Sv in KOA
zurtckgegangen ist, fuhrt dies zu einer Erhdhung des nordwértigen Warmetransports
aus der sudlichen Randzone heraus. Da die sudliche Randzone in KOA weiter aktiv
ist, entsteht an ihrer Grenze ein von Ost nach West zunehmender, starker meridiona-
ler Dichtegradient (Abb. 5.7). Ein daran angepaflter geostrophisch dominierter Strom
transportiert Oberflachenwasser an der Randzone entlang nach Westen. Wenige Gitter-
punkte vor dem suidamerikanischen Kontinent wird dieser nach Norden abgelenkt. In der
Oberflachenschicht des Modells schwécht dies den Ekman-bedingten sudwartigen Trans-
port, was zu der Erhéhung des nordwartigen Netto-Warmetransports fuhrt. Tatséachlich

Abbildung 5.7: Potentielle Dichte in €g-Einheiten in 15.50 m Tiefe; Jahresmittel.

hat sich der nordwartigen Warmetransport Uber die Grenze der studlichen Randzone von
0.05 PW (ST) auf 0.38 PW (KOA) erhoht (Abb. 5.6). Dieser Effekt konnte auch bei

aktivem Oberflachenantrieb eine Rolle spielen, falls er nicht mit dem Antrieb in einer
Randzone kompatibel ist.

Aus der Warmetransportgleichung (GI. 5.1) geht hervor, daf? die Gestalt des meridiona-
len Wannetransports (d. h. die Kurvenfonn in Abhéangigkeit von der geographischen
Breite) im stationdren Zustand nur vom Oberflachenwarmeflufi bestimmt ist, wenn
die beckeninternen Anpassungszonen auf dem Labradorschelf und vor Gibraltar ver-
nachlassigt werden. Wird eine ruckstellende Randbedingung nach HANEY (1971) zur
Bestimmung des Oberflachenwérmeflusses verwendet, wie in den CME-Modellen, dann
kann eine veranderte Zirkulation zu veranderten Oberflachentemperaturen fihren, deren
Differenz zu den vorgeschriebenen scheinbaren atmospharischen Gleichgewichtstempera-
turen den Oberflachenwarmeflufi bestimmt. Die Gestalt des meridionale Wéarmetrans-
ports hangt also unter ricksteilenden Randbedingungen von der Zirkulation ab. Dieser
Effekt ist m den CME-Modellen jedoch klein; selbst extreme Zirkulationsdnderungen
wie im Fall NRSRO verandern den meridionalen Gradienten des nordwartigen Wéarme-
transports nur gering im Vergleich zur direkten Wirkung des thermischen Oberflachenan-



tnebs. Andererseits ist der Oberflachenwarmeflul? von den Han-Koeffizienten Q2 und der
scheinbaren atmospharischen Gleichgewichtstemperatur T* (siehe Kapitel 2.2) abhangig.
Deshalb erhebt sich die Frage nach der Zuverlassigkeit dieser beiden empirischen GroRRen.
KLEIN (1993) hat den Fehler der linearen Haney-Formulierung des Oberflachenwérme-
flusses, wie sie im Modell angewendet wird, gegentiber aufwendigeren Bestimmungen des
Netto-Energieflusses gemessen: maximale Fehler von etwa 25 W m~2 im zonalen Mittel
treten im Golfstrombereich und im &quatorialen Gebiet auf. Mit einem zusatzlichen
maximalen Fehler von 30 W m~2 in der Bulk-Parametrisierung des Netto-wWarmeflus-
ses (ISEMER, 1987) ergibt sich ein gré3tmoglicher Gesamtfehler von 55 W m~2. Eine
Auswertung der Warmetransportgleichung (G1.5.1) unter stationaren Verhaltnissen lie-
fert eine Abschatzung der Auswirkung auf der meridionalen Warmetransport: mit einer
Beckenbreite von 4000 km ergibt sich Uber einem Breitenbereich von 5° ein Fehler von
0.12 PW fur den nordwartigen Warmetransport. Dieser Fehler wird allein durch die
Unsicherheit der Parametrisierung des Oberflachenwarmeflusses im Modell verursacht.
Diese Abschétzung anhand eines extremen Beispiels liegt noch im Bereich des Effektes
einzelner Randzonen (Abb. 5.6) (Die Differenz zwischen ST und SRO bei 40°N betragt
0.18 PW). Die Gestalt der meridionalen Warmetransports kann hiervon also merklich
bertuhrt sein. Indirekte Effekte eines Fehlers im Oberflachenwarmeflul? wie eine unreali-
stische Zirkulation, die ihrerseits den Oberflachenwarmeflul? beeinfluf3t, sind von dieser

Abschétzung unberuhrt.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, daf3 die Vernachléssigung des thermohali-
nen Oberflachenantriebs unter Beibehaltung von Randzonen nur geringe Konsequenzen
fur die Hauptzelle der Umwélzbewegung hat. Fur die Oberflachentemperatur und den
meridionalen Warmetransport stellen sich jedoch erhebliche Abweichungen vom Stan-
dardfall ein. Ohne Dichteflisse an der Oberfldche ist der meridionale Warmetrans-
port nahezu konstant. Das Niveau wird durch die Randzonen bestimmt und unterliegt
nur geringen Modulierungen durch die beiden beckeninternen thermohalinen Anpas-
sungszonen (Labrador-Schelf-Zone, Mittelmeer-Zone), sowie durch Abweichungen vom
quasistationaren Zustand. Der aus der Haney-Randbedingung resultierende Fehler im
Warmetransport lallt Bemuhungen zur Verbesserung sinnvoll erscheinen.

5.3 Konvektion und Vertikaltransport

Wie in Kap 5.1 dargelegt wird, gewinnt der thermohaline Oberflachenantrieb wesentlich
an Einflul3, wenn die Dichteaufhahme der ndrdlichen Randzonen reduziert wird. Auch
ohne beide Randzonen (Experiment NRSRO) kann eine NADW-Zelle von 10.5 Sv existie-
ren. Diese ist verbunden mit einem gegenuber ST verstérkten Oberflachendichtefluf3 und
einer Vertiefung der durchmischten Oberflachenschicht. Exemplarisch fir den Zeitraum
der tiefsten Durchmischung wird der Tag 64 im jeweils letzten Jahr eines Experiments
in Abb. 5.8 dargestellt: Im Standardexperiment ST werden maximale Tiefen von 1800
m in der zentralen Labradorsee erreicht. Von hier aus erstreckt sich eine Streifen von
mittleren Tiefen (600 - 1000 m) ostwarts entlang der ndrdlichen Berandung bis zu den
britischen Inseln. In NRSRO reicht die durchmischte Oberflachenschicht tiefer. Der
vertikal homogenisierte Teil der Labradorsee reicht etwa 300 km weiter nach Nordwe-



sten. Maximale Tiefen im durchmischten Streifen am Nordrand sind 2800 m in der
Labradorsee und 1400 m stdwestlich von Island.

Ohne beide Randzonen mit ihrem Sog-Effekt ist die subpolare Oberflachenzirkulation
schwécher als in ST. Dadurch wird im obersten Niveau die effektive Anpassungszeit ei-
nes fiktiven Wasserteilchens an vorgeschriebene Temperaturen und Salzgehalte verkuirzt.
Die zentrale Labradorsee erfahrt deshalb in NRSRO einen Oberflachendichtefhil3 von etwa
1.4-10"®% der gegentiber 1.0-10~6i<m~2s_1 in ST deutlich verstarkt ist. Diese
Dichtezunahme ermoglicht die Vertiefung der konvektiv durchmischten Oberfladchen-
schicht in NRSRO und auch in NRO (Abb. 5.8d,c). Ahnliches geschieht im Fall des
verstarkten nérdlichen Oberflachenantriebs (SNOA): Der mittlere Oberflachendichte-
flu’ zwischen 48°N und der nérdlichen Randzone steigt von 0.7 «10"6fcg m~2a~l in ST
auf 2.3 m10-6 &g m~2~1 in SNOA. Dies fuhrt in dem genannten Gebiet zu einer Ver-
tiefung der homogenisierten Wassersaulen (Abb. 5.8g). In der zentralen Labradorsee
werden Konvektionstiefen von bis zu 3200 m erreicht. Deutliche Unterschiede zum Fall
ST zeigen sich auch 6stlich des Reykjanes-Riickens. Die tiefreichende Konvektion nimmt
dort eine wesentlich groi3ere horizontale Flache ein als in ST. Diese vertikal homogeni-

sierten Gebiete reichen bis 1600 m Tiefe. Im Rockallgraben, westlich von Irland werden
sogar 3000 m erreicht.

Konvektive Tiefenwasserbildung muf? nicht notwendigerweise mit Absinken am gleichen
Ort verbunden sein. Trotz der grolen Konvektionstiefen in der Labradorsee zeigt Abb.
5.9 fur ST nur ein schwaches Absinken von 1.2 Sv, welches vor den Kisten der Labra-
dorsee konzentriert ist (Abb. 5.10a). Der Hauptanteil des Vertikaltransports von 12.1
Sv findet innerhalb der ndrdlichen Randzone zwischen Grénland und dem Suden Islands
statt. Ohne thermohalinen Antrieb in den Randzonen (NRSRO) wird der abwaxtige
Transport in diesen Gebieten der ndrdlichen Randzone deutlich auf 4.1 Sv reduziert
(Ein thermohaliner Oberflachenantrieb ist Uber der Randzone weiterhin aktiv). In der
Labradorsee hingegen ist das Absinken mit 4.4 Sv gegentiber ST nahezu vervierfacht.
Im Experiment SNOA (starker Oberflachenantrieb im Norden, aktive Randzonen) findet
ebenfalls eine Verlagerung des Absinkens aus der nordlichen Randzone in den uUbrigen
subpolaren Bereich statt. In der Randzone sinken nur noch 9.7 Sv ab, wahrend sudlich
davon ein Absinken von 8.1 Sv gegenuber 2.2 Sv in ST stattfindet. Bei fehlenden Rand-
zonen oder einem starken Oberflachenantrieb kann also ein vertikaler Transport nahe
den Orten der Konvektion sudlich der Raadzone stattfinden. Fur den Fall SNOA ist
dies auch m einem Vergleich der meridionalen Stromfunktionen deutlich zu erkennen
(Abb. S.1a”): Der abwartige Transport zwischen dem Transportmaximun bei 44°N und
dem noérdlichen Rand ist in SNOA uber einen grélieren Breitenbereich verteilt als in ST.

Konvektive Tiefenwasserbildung fuhrt zu einer Dichteerhdhung in der Tiefe und folglich

1 O kor*zontalen Dichtegradienten. Entsprechend der thermischen
“ffr ,IOQ *es eine zyklonale Umstromung des Konvektionsgebietes zumindest
m Oberflachennahe nach sich ziehen, wie sie in den Abb. 5.8a und 5.8g erkennbar ist. Die

gro e raumliche Ausdehnung der Konvektionsgebiete in SNOA ist mit einer verstark-

o ] Z!rk™ aUOIJ™  Nordosten verbunden, die sich an den Gradienten der
Miscliungstiefen orientiert. (Abb. 5.8g).



Abbildung 5.8: Tiefe der homogenisierten Oberdéchenschicht (ct(z) —<r@z —0)-f0.01
) fur (&) ST (maximale Tiefe: 1800 m), (b) SRO (1800 m), (c) NRO (2800 m), (d) NRSRO
(2800 m). Fur den Fall ST sind zusatzlich vertikal gemittelte Geschwindigkeiten (91 m

~577m) aufeinem groben Gitter dargestellt: die Vektoren sind an den Gradienten der
Konvektionsgebiete orientiert.



Abbildung 5.8: Tiefe der homogenisierten Oberf3achenschicht (e (z) = «q (- = 0) +
0.01 j fur (e) KOA ( < 200 m), (f) NROKOA ( 200 m), (g) SNOA (3200 m), (h)
NDS (1400 m)." Fur den Fall SNOA sind zusétzlich vertikal gemittelte (91 m - 577

m ) Geschwindigkeiten auf einem groben Gitter dargstellt: die Vektoren sind an den
Gradienten der Konvektionsgebiete orientiert.



Abbildung 5.9: Vertikaltransporte in Teilbereichen des Nordatlantiks ftr verschiedene
Modellexperimente in Sv.

Vertikalbewegungen werden im Modell nur aufgrund der Kontinuitatsgleiiung erzeugt.
Da die groften Konvergenzen tm topographischen Hindernissen auftreten, tn**
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Abbildung 5.10: Vertikalgeschwindigkeiten in 1250 m Tiefe (a) in ST, (b) in NRSRO
und (c) in SNOA.

in Kapitel 7, Abb. 7.7). Da die winterliche Homogenisierung in SNOA bis 3200 m reicht
und réumlich gegenuber ST ausgedehnt ist, sind auch die tieferen und sudlicheren Teile
des Randstroms (bei 52°N, 50°W) von der Verstarkung horizontaler Dichtegradienten
betroffen. Dies fuhrt zu geostrophischen Transporten, die weniger in der inneren Zyklone
gefangen sind als in ST. Stattdessen wird der DWBC entlang der Kuste von Labrador
gestarkt, wodurch der Transport von Volumen und Dichte in das nordamerikanische
Becken erhoht wird (Abb. 5.13). Der in SNOA auftretende 6stliche Teil der Konvek-
tion liegt auRerhalb der engeren, im Westen konzentrierten subpolaren Zirkulation. Die
tiefste Konvektion in diesem Gebiet findet im Rockallgraben, westlich von Irland statt
(Abb. 5.8g). Die dabei entstehende positive Dichteanomalie wird uber ein Stromband

in das nordamerikanische Becken abgefuhrt (Abb. 5.13) und verstarkt somit auch dort
den zonalen Dichtegradienten.

Die tiefreichende und ausgedehnte Konvektion in SNOA fiihrt also zu Dichtednderungen
gegenuiber ST, die das ortliche Stromungsfeld modifizieren und auch eine Verstarkung
des mittleren zonalen Dichtegradienten bewirken. Dies ist Uber die thermische Wind
Beziehung mit einer Veranderung des zonal gemittelten Stromprofils in subpolaren Brei-
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Abbildung 5.12: Profil des zonal gemittelten Dichtegradienten in kg m~2; fur die Falle
ST und SNOA, bei 54°N.

ten verbiind«,. Die Anderung des Stromproffls in der nordlichen Randzone ist dagegen
deutlich schwécher ausgeprégt (Abb. 5.11b). Die Zunatme des sudwartigen Transports
zwischen der Randzone und 54"N mu4 also lokal ausgeglichen werden. Der Zwang zur
Kontinuitat erfordert ein ausreichendes Absinken, das am Ort des erhéhten Dichtegra-
dienten und nicht erst in der nordliche» Randzone stattSndet. Deshalb flndet im M
SNOA ein deutliches Absinken sudlich der nérdlichen todzone statt. Ahnb h  *
auch fur die Experimente NRO und NRSRO, in denen die Konvektion tiefer “
ST. Dies resultiert in einem verstarkten Absinken im nordwestlichen Nordatlantik
Gegensatz dazu fuhrt eine Verflachung oder Unterbindung » ™ N

Experiment ohne Oberflachenantrieb (KOA), nurimo eren e j rfurch Wind und
ringerungen der Dicht«. Die Dichteanomalie bleibt in der weitgehend durch Wmd und

RaLlzoneneffekte getriebenen horizontalen »ubpolaren
Konvektion im Staldardfall ST ist nicht tief genug und horizontal zu beschrankt, als



Abbildung 5.13: Horizontale Geschwindigkeit in 1625 m Tiefe fur die Experimente (a)
ST und (b) SNOA.

daR ihr Fehlen in KOA starke Anderungen im tiefen zonal gemittelten Dichtegradienten
hervorrufen konnte.

Die Modifizierung der Dichtestruktur im Fall des starken nordlichen Oberflachenan-
triebs (SNOA) geschieht zunéchst mit Hilfe eines wellenvermittelten beckenweiten Ad-
justierungsprozesses wie er in Kapitel 3.3 dokumentiert ist. Eine Uber die dynami-
sche Anpassung hinausgehende Veranderung der Dichtestruktur im Tiefenwasser erfolgt
beckenweit Uber langerfristige advektive und diffusive Prozesse. Die Advektion kénnte
lokal auch auf kirzerer Zeitskala wirksam werden, indem die Tiefenkonvektion direkt in
die tiefen Randstrome hineinwirkt und dort die Dichte erhéht, wie REINES (personliche
Mitteilung) es in der sudwestlichen Labradorsee gefunden hat. Dies kénnte zu einer wei-
teren Erhdhung des mittleren zonalen Dichtegradienten fuhren. Wenn ein Randstrom
eine konvektive Dichteerhthung erfahrt, bleibt die Impulsverteilung im Modell zunachst
unberuhrt. Dies entspricht einem sofortigen stdwartigen Dichtetransport. GERDES
und KOBERLE (1994) weisen in Zusammenhang mit einer forcierten Konvektion in
der Danemarkstrale auf die Moglichkeit einer sich selbst advehierenden Dichtestorung
hin. Dieser Terminus beschreibt die wiederholte Abfolge von Dichtestdrung, Entste-
hung einer geostrophischen Stromung, Advektion der Dichte durch die neue Stromung,
usw. Maglicherweise spielt dieser Mechanismus hier eine Rolle bei der lokalen Einstel-
¢ung des Transports auf ein neues Konvektionsfeld, denn die Randstrome im Bereich
der Labradorsee sind so breit, daf} die Konvektion in SNOA dort hineinreicht. Die
beckenweite Zatskala der dynamischen Adjustierung ist hiervon jedoch unberthrt. Sie
wird m den CME-Modeuen durch Wellen herbeigefuhrt (siehe Kapitel 3.3). Als wei-
tere Mdoglichkeit zur Erhdhung des stidwartigen Dichtetransports nach tiefreichenden
Konvektionsereignissen kommt die diffusive Einmischung in Randstréme in Frage.

Die unterschiedlichen Vermischungstiefen und Vertikaltransporte in ST und NRSRO un-



terstreichen und vertiefen die Erkenntnisse aus der Analyse der mittleren Dichten und der
Dichteflisse in Kapitel 5.1. Unter Standardverhéltnissen mit klimatologischem Antrieb
beherrschen die nordatlantischen “Overflow”-Wassermassen die meridionale Umwaéalzung.
Die Tiefenwasserbildung im subpolaren Atlantik, stdlich der Schwellen, hat hierauf nur
einen geringen EinfluB. Wenn der Oberflachenantrieb jedoch imstande ist, hinreichend
dichte Wassermassen in subpolaren Breiten zu erzeugen, wie im Fall SNOA, dann kann,
eine Ausdehnung der Konvektionsgebiete zu verstarkten mittleren zonalen Dichtegradi-
enten in diesem Gebiet fuhren. Dies treibt den sudwartigen Transport im Tiefenwasser
an. Aus Kontinuitatsgrinden erfolgt eine lokales Absinken und entsprechendes “Kurz-
schliefen” der Umwalzung. Die nordwartige Bewegung nahe der Oberflache erreicht die
nordliche Randzone in einem deutlich geringeren Ausmalf} als in ST. Der nordwartige
Transport in der Randzone ist somit zugunsten eines Absinkens in subpolaren Gebieten
reduziert.



6 Bedeutung des Danemarkstral3en-“Overflows-
Wassers fiir die beckenweite Zirkulation

Ein typisches Problem numerischer Zirkulationsmodelle sind zu schwache Transporte von
Warme und Volumen. Der maximale Warmetransport der Standardversion ST liegt mit
0.82 PW etwa 30% unter dem beobachteten Transport von 1.2 PW bei 24°N (HALL und
BEYDEN, 1982; Abh. 6.5). SARMIENTO’s (1986) Atlantikmodell liefert ein ahnliches
Resultat wie das I°CME-Modell. In beiden Modellen wird eine robust diagnostische
Zwangsanpassung von potentieller Temperatur und Salzgehalt innerhalb von kuinstli-
chen Randzonen durchgefuhrt. Zu diesem Zweck wird der in der ozeanographischen
Gemeinschaft vielfach verwendete hydrographische Datensatz von LEVITUS (1982) be-
nutzt. Auch SEMTNER und CHERVIN (1992) verfahren in dieser Weise, um ihr nahezu
erdumspannendes Modell mit “Overflow’-Wasser aus dem Europaischen Nordmeer zu
versorgen. Wie in Kapitel 4 dargelegt wird, sind diese Levitus'sehen Daten aufgrund der
geringen Datendichte stark gegléttet, und beinhalten kein kaltes DSOW. Angesichts des
dominierenden Einflusses der Randzone auf Unmwélzung und Warmetransport, wie er in
Kapitel 5 gezeigt wird, stellt sich hier die Frage nach dem Einflu3 der fehlerhaften Daten
in der nérdlichen Randzone auf Warme- und Volumentransport. Eine Untersuchung die-
ser Frage soll hier mit dem Testen von Verbesserungsmaglichkeiten kombiniert werden.
Dies geschieht anhand der Modellvarianten ST, NDS, NDS2, ST1/3 und NDS1/3.

Die auffalligste Struktur in einem beobachteten Temperaturschnitt Uber die Danemark-
stral’e von SMETHIE und SWIFT (1989) (Abb. 2.2) ist das kalte Danemarkstrallen’
Overflow-Wasser (DSOW) zwischen 1000 m Tiefe und dem Boden. Es ist raumlich
begrenzt in einem schmalen Streifen am westlichen Hang und arH Boden der aus-
gehenden Danemarkstrale. Dagegen fehlt das DSOW als wesentliche nordatlantische
Tiefenwasserqgueile in den Levitus-Daten vollstdndig (Abb. 2.3). Da aullerdem in dem
Standardmodell ST der obere NADW-Transport deutlich tGiberbetont wird (siehe Kapi-
tel 4.2), besteht der Verdacht, dal? beide Defizite des Modells miteinander in Beziehung
stehen. Da das 1 Modell die Struktur des NADW'’s nur unzureichend autidsen kann,
ist eine Verbesserung der Hydrographie in der nérdlichen Randzone nur in idealisierter
Form moglich. Analog zu dem Tempeiatur-Schnitt von SMETHIE und SWIFT (1989)
wird eine idealisierte DSOW-Straktui mit einer minimalen Temperatur von 0°C in der
Randzone eingefuhrt (Abb. 2.4). Die Eigenschaften des DSOW-Kerns unterliegen keinem
Jahresgang; eine Festsetzung, die mit Beobachtungen von DICKSON et al. (1990) konsi-
stent ist. Die Modellversionen NDS und NDS1/3 (I/3°CME-Mode21) wurden mit dieser
umgestalteten (DSOW-beinhaltenden) nodrdlichen Randzone im Bereich der Danemark-

stralle ausgestattet. Weitere technische Einzelheiten sind in der Modellbeschreibung
(Kapitel 2.4) zu finden.

In Kapitel 3 wird gezeigt, daR sich die Experimente ST, NDS, und ST1/3 in einem quasi-
stationaren Gleichgewichtszustand mit den thermohalinen Flissen an der Oberflache und
an den Modellrdndern befinden. Fur das hochauflésende Experiment NDSI/3 gilt dies
nur bedingt xm Mittel Uber mehrere Jahre, da hydrodynamische Instabilitaten in hoch-
auflésenden, mchtlinearen Modell zwischen]&hrliche Variabilitat verursachen kénnen.



Abbildung 6.1: Stromfanktion des zonal integrierten Y?/“™ ~Th) NDS (c) ST1/3
mendionalen Ebene; Jahresmittel des jeweils letzten Jahres, (a) bl (bj PiUo (cj 6i1i/6

(d) NDSI/3.



6.1 Méridionale Umwalzung

Das im Experiment NDS kaltere DSOW (etwa 0°C anstatt 3°C) verursacht im quasi-
stationdren Gleichgewichtszustand einen verstarkten sudwartigen Strom in das innere
Modellgebiet. Dieser mul} aus Kontinuitatsgrinden durch einen ebenfalls verstarkten,
entgegengesetzten Strom in die Randzone kompensiert werden. Dies geschieht in den
oberen Niveaus der Randzone. Die aus diesem Zwang resultierende VVolumentransport

Stromfunktion der meridionalen Umwalzbewegung zeigt in NDS und NDS1/3 qualitativ
ahnliche Strukturen wie in ST (Abb. 6.1) Die einzelnen Zirkulationszellen unterscheiden
sich in der Umwalzstarke sowie in ihrer rdumlichen Lage und Position. Der Hauptef-
fekt des kalteren “Overflow”-Wassers in der Danemarkstrafle des Experimentes NDS ist
eine vertikale Ausweitung und eine Vergrolierung des Transports der NADW-Zelle (Abb.
6.1b): das Zentrum ist gegentber ST um etwa 1000 m abwarts, in den Bereich zwischen
2000 und 2500 m verschoben. Mit Ausnahme des Bereiches um 15°N reicht der zonal
integrierte Transport der Zelle in NDS bis zum Boden. Ein um 3 Sv starkerer Abtrieb
in der ndrdlichen Randzone bewirkt eine Erhthung der majamalen Umwalzung von 17
auf 21 Sv. Der Auftrieb in mittleren Breiten betrégt nur noch 2 Sv im Vergleich zu 6 Sv
in ST. Deshalb ist der tropische Teil der NADW-Zelle mit 16 Sv in NDS etwa doppelt
so stark wie in ST.

Fur das wirbelauflésende Experiment NDS1/3 kénnen ahnliche Tendenzen festgestellt
werden: wie die Abb. 6.1c,d zeigen, ist die NADW-Zelle starker (14.5 Sv) und in der
vertikalen Ausdehnung deutlich groier als in ST1/3 (12 Sv). Dagegen ist die AABW-
Zelle schwacher und auf den Bereich stidlich von 36°N beschrankt.

Eine quantitative Validierung der Umwaélz-Struktur der Modelle anhand von Beobach-
tungen ist aufgrund der kleinen Datenbasis an kompletten transatlantischen Schnit-
ten und aufgrund der ungenauen Bestimmung von Referenz-Niveaus nur eingeschréankt
moglich. ROEMMICH und WUNSCH (1985) zeigen Profile des geostrophischen Trans-
ports bei 36°N, die durch den Zwang eines verschwindenden Gesamttransports adjustiert
wurden (Abb. 6.2). Dabei ergeben sich zwei Maxima stidwartigen Transports bei 1700
m und zwischen 2500 m und 4500 m. Wie in Kapitel 4 diskutiert, assoziieren die Au-
toren das obere Maximum mit dem LSW-Transport, und das untere mit “Overflow”-
Wassermassen aus dem Europaischen Nordmeer. Diese Doppelstruktur wird durch Freon

Messungen (FINE und MOLINARI, 1988; RHEIN et al., 1994) und direkte Strommes-
sungen (SCHOTT et al., 1993) bestatigt.

Die Transportprofile der beiden Referenzexperimente ST und ST1/3 liefern lediglich
ein auswartiges Transportmaximum bei etwa 1700 m im Bereich des oberen NADW's,
welches im Vergleich zu den Beobachtungen zu stark ist (Abb. 6.3).

Der Transport des unteren NADW'’sist in diesen Standardexperimenten unterreprasen-
txert, was einen fehlenden thermohalinen Antrieb fur diesem Bereich nahelegt. Die
zu geringe Dichte in Teilen der Levitus'schen Nordrandzone, insbesondere der fehlende
DSOW-Kern in der Danemarkstralfie, stellen mdglicherweise einen zu schwachen thermo-
naliaen Antrieb fur das tiefe NADW und einen zu starken Antrieb des oberen NAD W ’s
dar. Wenn die revidierte nordliche Randzone verwendet wird (Exp. NDS, Abb. 6.2).
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Abbildung 6.2: Beobachteter geostrophischer nordwértiger Transport pro Tiefeneinheii
bei 36°v von ROEMMICH and WUNSCH (1985) und das dazugehdrige Jahresmittel
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zeigt das Transportprofil bei 36°N tatséchlich deutliche Unterschiede zum Standardfall
ST. Ein schwaches oberes stdwértiges Maximum bleibt bei 1700 m erhalten, wéahrend ein
neues, starkeres Maximum bei 4500 m entstanden ist, wo in ST nordwartiger Transport
von AABW stattfindet. Diese Umkehr des zonal integrierten Transports in gréReren Tie-
fen ist im wesentlichen auf das Nordamerikamsche Becken beschrankt (Abb. 6.4). Nur
dort ist der nordwértige FluR von AABW durch einen sudwartigen Transport ersetzt
worden. Schwache nordwartige Geschwindigkeiten sind nun im Kanarischen Becken
zu finden. Eine solche Umkehr von Transportrichtungen innerhalb der dynamischen
Adjustierungs-Zeitskala hat keine sofortige deutliche Veranderung von Wassermassenei-
genschaften zur Folge. Die advektiven und diffusiven Prozesse, die ein neues thermi-
sches Gleichgewicht herbeifuhren kdnnten, wirken auf langeren Zeitskalen als den hier
zu betrachtenden. Nichtsdestotrotz ist eine beginnende AbkuUhlung des tiefen westli-
chen Beckens nach 25 Jahren Integrationszeit erkennbar: im tiefen westliche Becken
(zwischen 81°W und 45°W, 10°N und 45°N, unterhalb von 1000 m Tiefe) betragt die
mittlere potentielle Temperatur 3.28°C in ST und 3.10°C in NDS.

Der Austausch von klimatologischen, stark geglatteten Temperaturen gegen die an die
Modelltopographie angepaliten Daten eines einzelnen idealisierten hydrographischen
Schnittes in der nordlichen Randzone des Modells fihrt also zu einem drastischen
Veranderung der Ziikulationsstruktur im Bereich des Tiefenwassers. Die Gewichtung
zwischen dem oberen und dem unteren Transportmaximum ist eine Aufgabe der Fein-
einstellung der Randzonen-Daten. Aufigrund der im Vergleich zu der Grof3e des naturli-
chen DSOW-Kemes groben raumlichen Aufldsung des I°Modells kann diese jedoch nicht
eindeutig durchgefuhrt werden. Ein weiterer Versuch mit einem stérker am westlichen
Kontinentalabhang konzentrierten DSOW-Kem (Exp. NDS2) fuhrt bei 36°N zu einer
deutlicheren Doppelstruktur im sudwértigen Transport (Abb. 6.2), und damit zu ei-
ner héheren Korrelation mit den Beobachtungen als in NDS. Der Transport des oberen
NADW:'’s wird nicht mehr Uberbetont wie in ST. Er ist dort aber stérker als in NDS und
liegt im Bereich der Beobachtungen. Ein lokales Minimum des Tranports liegt bei 2200
m. Darunter findet sudwartiger Transport tiefen NADW:'’s statt, der geringer ist, als in
den Beobachtungen und in NDS. Dieses untere Transportmaximum von NDS2 liegt mit
3800 m in einem realistischen Bereich. Der thermohaline Oberfldchenantrieb spielt bei
dieser Feineinstellung nur eine untergeordnete Rolle, denn selbst extreme Oberflachen-
anomaiien (Exp. KOA (Kapitel 5) und Exp. KNOA (Kapitel 7)) bewirken lediglich
Veranderungen der Umwalzung von weniger als 1 Sv.

Sfi Untersdliecie Aschen den Transportprofilen der wirbdauflésenden Experimente
ST1/3 und NDS1/3 fallen aufgrund der unterschiedlichen Effektivitdt der Randzonen
schwacher aus als im 16Pall. Die prinzipiellen Differenzen zwischen ST und NDS spiegeln
5 3 ? auckUcz wider: eine Schwéchung des oberen und eine Starkung des unteren
X ADW-Transports. Die starke Abhangigkeit von der nérdlichen Randbedingung erweist
sich also als robust gegen die numerische Implementierung.

Eine Analogie zu den hier gefundenen Zirkulationszustanden kann in wiederholten Mes-
sungen von Hydrographie und Geschwindigkeiten im Atlantischen Ozean gesehen wer-
den. ROEMMICH und WUNSCH (1985) dokumentieren die Existenz verschiedener
ZiMulauonszustande unter heutigen klimatischen Verhaltnissen. Sie finden 1982 und



Abbildung 6.4: Jahresmittel der horizontalen Geschwindigkeit in 4375 m Tiefe in (&) ST
und (b) NDS.



1957 im subtropischen Atlantik deutlich unterschiedliche Transportprofile im Tiefen-
wasser (Abb. 6.2). LIPPERT (1992) dokumentiert in den 1980er Jahren im Vergleich
zu den 1970er Jahren entgegengesetzte Richtungen der mittleren Geschwindigkeit in der
tiefen Sargassosee. Auch unterschiedliche hydrographische Zustédnde werden gefunden:
LEVITUS (1989a,b) vergleicht die Pentaden 1955-59 und 1970-74. Er findet grof3skalige
Unterschiede fur Temperatur (bis zu 0.15°C) und Salzgehalt (0.025 psu) im Tiefenwas-
serbereich, bei 24°N, woraus GREATBATCH et al. (1991) in dem jungeren Zeitraum
einen um etwa 20 Sv geringeren barotropen Transport im westlichen Becken als in dem
alteren Zeitraum diagostizieren.

All diese Autoren vermuten eine verdnderte Erneuerung des Tiefenwassers in der La-
bradorsee als Ursache fur die unterschiedlichen Beobachtungen. Die hier vorgestellten
Resultate der CME-Modellrechnungen zeigen eine alternative Mdglichkeit auf: auch eine
Veranderung der hydrographischen Eigenschaften der die nordatlantischen Schwellen
Uberstromenden Wassermassen kann die Beobachtungen in prinzipieller Form erklaren.
Diese Mdoglichkeit druckt sich auch in dem Nordmeer-Atlantik-Zirkulationsmodell von
GERDES und KOBERLE (1994) aus. Es zeigt eine dhnlichen Veranderung der Zirkula-
tionsstruktur, wenn an der Oberfléche der Danemarkstral3e eine Zwangsanpassungszone
mit niedrigen Temperaturen fur Konvektion sorgt. Ebenso reagiert das Nordatlantikmo-
dell von ROBERTS (personliche Mitteilung) bei einer VergroRerung des Querschnitts der
Danemarkstralie (Dieser ist in den hier zu betrachtenden Zeitrdumen durch die Natur
festgelegt. In grobauflésenden Modellen mui3 der Modellierer sich jedoch haufig zwi-
schen mehreren gleichberechtigten Varianten entscheiden). Diese Ergebnisse weisen auf
eine starke Empfindlichkeit der grofiskaligen Zirkulation gegentiber der Spezifizierung
der nérdlichen Randbedingung hin.

Im Gegensatz zum starken Einflu3 der ndrdlichen Randzone hat ein Unterbinden der
konvektiven Tiefenwasserbildung stidlich von 60°N in den CME-Modellen nur einen ge-
ringen Effekt auf die Transportstruktur im Tiefenwasser (siehe Kapitel 5). In Kapitel
7 wird jedoch nachgewiesen, daf3 auch unter solchen Verhéltnissen eine Variation der
freien Tiefenwasserbildung im Norden (au3erhalb der Randzone) die T-S-Eigenschaften
des Tiefenwassers beeinflussen kann. Die Einflisse von Temperatur und Salzgehalt auf

die Dichte kompensieren sich dabei weitgehend, so dal’ nur geringe Transportdndeningen
resultieren.

6.2 Meridionaler Warmetransport

Die gegenuiber ST deutlich verénderte meridionale Transport-Struktur im Tiefen- und
Bodenwasser und, in diesem Zusammenhang weniger wichtig, die geringe Abnahme der
mittleren potentiellen Temperatur im tiefen westliche Becken, verursachen eine dra-
stische Erhohung des nordwartigen Warmetransports im gesamten Breitenbereich des
Modells (Abb. 6.5). Dabei wird das Maximum von 0.82 PW in ST auf 1.05 PW in
NDS angehoben. In den wirbelauflésenden Experimenten mit den weniger effektiven
Randzonen zeigt der nordwartige Warmetransport in NDSI/3 eine &hnliche Tendenz
gegenuber ST1/3 wie im Falle NDS gegenuber ST: eine Verstarkung im gesamten Mo-
dellgebiet mit Maxima von 0.76 PW in STI1/3 und 0.93 PW in NDSI/3. Die Anhebung



des Warmetransports in den einzelnen Experimenten liegt im Bereich des an Beobach-
tungen gemessenen Defizits der CME—und anderer Modelle mit nérdlichen Randzonen
(SARMIENTO, 1986, SEMTNER und CHERVIN, 1992). Eine genaue Kenntnis der
hydrographischen Verhéaltnisse auf den nordatlantischen Schwellen muf deshalb als es-
sentiell fir die Fahigkeit zur Modellierung von Warmetransport und Umwalzung ange-
sehen werden. In Anbetracht der schnellen dynamischen Reaktion auf neue nérdliche
“Overflow” -Wassermassen (Kapitel 3) erscheint es wenig sinnvoll, Modellsimulationen
duichzufiihren, wenn klimatologische Mittelwerte fir den “Overflow” verwendet wer-
den missen. Deshalb wéare ein MeBprogramm zur zwischenjahrliche Variabilitat des
nordatlantischen Dichtefeldes wiinschenswert.

Abbildung 6.5: Nordwartiger Warmetransport (Jahresmittel) in Abhangigkeit von der
Breite fur (a) das 1°Modell und (b) das 1/3°Modell, in PW.

6.3 Barotrope Zirkulation

Die horizontale und méridionale Zirkulation, sind nicht unabhéangig voneinander. Wech-
selwirkungen zwischen der tiefen, thermohalin getriebenen Stromung und der Boden-
topographie kénnen zu signifikanten “bottom torques” in der Vorticity-Gleichung des
tiefenintegrierten Transports fihren. HOLLAND (1973) demonstriert den Effekt auf
die tiefenintegrierte Zirkulation fur ein rechteckiges Ozeanbecken: bei Einfuhrung ei-
ner idealisierten Topographie am westlichen Rand wird der Transport der subtropischen

Zirkulationszelle von 16 Sv auf 36 Sv erhoht.

In dem hier verwendeten cox-Bryan-Modell wird die barotrope Zirkulation durch die
Vorticity-Gleichung des tiefengemittelten Transports (GI.2.3) beschrieben. In ausfuhrli-

cher Form stellt sie sich folgerndennafllen dar:

I .* _ (vL XVT 1-ez+ F + Fadv (6.1)
dt 'H



Abbildung 6.6: B&rotrope Stromfunktion (Jahresmittel) fur fa) ST, (b) NDS (Linienab-
stand 5 Sr), (c) NDS - ST (Linienabsiand 3 Sv).
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Der zum “bottom torque” analoge Term in dieser Vorticity-Gleichung wird durch den
“joint effect of baroclinicity and relief” (JEBAR) (zweiter Term auf der rechten Seite)
reprasentiert. Der Term verschwindet, wenn der Gradient der Topographie parallel zum
Gradienten der vertikal integrierten potentiellen Energie liegt. Geostrophische Stromun-
gen kollidieren dann im vertikalen Mittel nicht mehr mit f/H-Linien. JEBAR wird
balanciert durch die zeitliche Anderung der relativen Vorticity (linke Seite), die plane-
tarische Vorticity-Advektion (erster Term auf der rechten Seite) und durch turbulen-
ten (inklusive Windantrieb und Bodenreibung) und advektiven Transport von relativer
Vorticity. JEBAR stellt einen Antriebsterm im barotropen Vorticity-Budget dar, wel-
cher auf Veranderungen des Dichtfeldes reagiert und so die barokline Information auf
das barotrope Stromfunktionsfeld Ubertragt. Im Vergleich zweier stationdrer Zustande
bei unverandertem Windantrieb, unter Vernachlassigung der Advektion von relativer
Vorticity und der veranderten Bodenreibung (als Teil von Ftub), kann eine veranderte
Stromfunktion nur durch veradnderte Gradienten des Dichtefeldes bestimmt sein.

Abbildung 6.7: Jahresmittel von JEBARjNDS) *

0.17*10-«*-*). Der dargestellte Bereich ist
10-1**-’ eingegrenzt, damit die Information erkennbar bleib .

. ™ n ~ccPTi Verantwortung fur die Diffe-
Eine nNahere Betrachtung des JEBAR-Terms so verdeutlichen. Die

renz zwischen den vertikal integrierten Transporten IN ST und r*



barotrope Stromfunktion Tpzeigt das bekannte Muster mit dem subtropischen und sub-
polaren Wirbel sowie einigen schwacheren Zellen in den Tropen (Abb. 6.6a). Die ent-
sprechende horizontale Zirkulation in NDS ist allgemein starker als in ST. Die Differenz
m$(NDS) - i>{ST) (Abb. 6.6c) ist im wesentlichen auf das westliche Becken des sub-
tropischen Atlantiks und auf die &quatoriale Region beschrankt. Maximale Differenzen
von 20 Sv treten bei 30°N auf. Dies ist Ausdruck des verstarkten, tieferen und ostwarts
verschobenen DWBC's und einer thermohalin getriebenen Verstarkung des oberen west-
lichen Randstromes. Aus den gleichen Griinden ist in NDS eine lokale antizyklonale Zelle
bei 41°N, 46°W sichtbar und die Stromfunktion stidlich von Neufundland, sowie entlang
des Nordatlantischen Stromes schwacher als in ST. Abb 6.7 zeigt die Differenz zwischen
den JEBAR-Termen in NDS und ST. Analog zur Differenz zwischen den Stromfunktio-
nen werden maximale Werte am westlichen Rand und im westlichen Teil des subpolaren
Wirbels gefunden, also genau in den Gebieten, wo die Veranderung des tiefen Transports
am groRBten ist. Zu den Tropen hin wird die JEBAR-Differenz klein. Dies deutet auf ein
zunehmendes Gewicht anderer Terme der barotropen Vorticity-Gleichung hin.

Die Ubereinstimmung der Stromfonktions- und JEBAR-Differenzen im subtropischen
Wirbel deutet auf Abweichungen von der linearen Sverdrup-Dynamik im westlichen
Becken hin, wie sie in Kapitel 4.5 gefunden werden. Dieses Ergebnis korrespondiert
mit Vortidty-Analysen des 1/3°CME-Modells von BRYAN et al. (1994): im Bereich
des westlichen Randes bei 25°N werden starke “bottom torques” gefunden, welche Ab-
weichungen von der Sverdrup-Dynamik darstellen. Im Ubrigen Gebiet des subtropischen
Wirbels kann der barotrope Transport gut durch lineare Dynamik erklart werden. Wei-

tere Untersuchungen zur Rolle des JEBAR-Effektes nach verandertem oOberflachenan-
trieb sind in Kapitel 7 zu finden.



7 Lokale Oberflachenanomalien

Nordatlantisches Tiefenwasser (NADW) ensteht im Modell durch direkten Eintrag in der
nordlichen Randzone und durch freie Konvektion im nérdlichen Teil des subtropischen
Wirbels (siehe Kapitel 4). Beobachtungen zeigen im Spatwinter konvektiv erzeugte, tief-
reichende homogene Wassersaulen. Diese werden stdlich der nordatlantischen Schwellen
angetroffen.. Das kalteste konvektiv erzeugte nordatlantische Modewasser stammt aus
der Labradorsee (TALLEY und McC ARTNEY, 1982). Abschatzungen des dort jahrlich
neu gebildeten Tiefenwasservolumens (Labradorseewasser, LSW) ergeben etwa 130.000
forBa-1 (=4 Sv) ( CLARKE und GASCARD, 1983). Zirkulationsschemen postulie-
ren einen Vertikaltransport von 4-7 Sv in der Labradorsee (DIETRICH et al., 1975;
SCHMITZ und McCARTNEY, 1993). Einerseits legen diese Beobachtungen die Ver-
mutung nahe, dal? die konvektive Tiefenwasserbildung in der Labradorsee, neben dem
Uberstromen der nordatlanischen Schwellen, einen wesentlichen Teil des Antriebs der
atlantischen thermohalinen Zirkulation darstellt; andererseits ist ungeklart, ob diese
Transportangaben den dynamischen Effekt der Tiefenkonvektion auf die groRskalige
Zirkulation widerspiegeln. Die Ergebnisse des in Kapitel 5 vorgestellten Experiments
KOA zeigen, dal3 der EinfluR der Tiefenkonvektion in subpolaren Gebieten auf die me-

ridionale Umwalzung des Modells gering ist.

Die Ausbreitung der in der Labradorsee entstehenden Wassermassen kann anhand von
Tracern beobachtet werden. TALLEY und McCARTNEY (1982) verwenden die poten-
tielle Vorticity als Tracer fur das klassische Labradorseewasser. Sie finden drei Haupt-
Ausbreitungsrichtungen des LSW'’s in mittleren Tiefen: nordostwarts in die Irmingersee,
ostwarts Uber den Atlantik sowie unterhalb des Nordatlantischen Stroms und stdwarts
mit dem tiefen westlichen Randstrom (DWBC) entlang des westlichen Randes. Das
LSW wird im gesamten Nordatlantik ndrdlich von 40°N, und im westlichen Teil der
Subtropen angetroffen. Auch stoffliche Tracer zeigen die Ausbreitung von NADW im
Bereich des gesamten westlichen Nordatlantiks. Das bei der Konvektion entstehende
Sauerstoffmaximum sowie Freon zeigen eine Ausbreitung von LSW im oberen Tiefen-
wasser durch einen tiefen westlichen Randstrom bis in tropische Breiten (KAWASE und
SARMIENTO, 1986; FINE und MOLINARI, 1988). Neuere Untersuchungen zeigen eine
Zweiteilung des oberen NADW:'s, die durch ein Maximum von Freon im “flachen oberen

NADW und durch geringeren Freongehalt im oberen NADW, dem klassischen LSW ge-
kennzeichnet ist (RHEIN et al., 1994; SMETHIE, 1993). Diese Unterschiede innerhalb
des oberen NADW:'s sind mdéglicherweise auf anomal flache winterliche Konvektion in
der Labradorsee wahrend der 1960er und 70er Jahre ~ W U hren (TALLEY irnd
McCARTNEY, 1982; GASCARD und CLARKE, 1983), welche von LAZffiF: (1988)
nachgewiesen ~urde. Alternative Erklarungen von PICKART (1992) und RHEIN et al.
(1994) deuten das flache obere Maximum des Freons als konvektiv erzeugtes Wasser aus
der stdlichen Labradorsee (Konvektionstiefe: ca. 600 m), wahrend das Minimum des
Freons durch die tiefreichende (bis zu 2000 m) und stark verdinnende Konvektion m

der zentralen Labradorsee ensteht.

Wahrend der Jahre der flachen Konvektion in der zentralen Labrado~ee wurde im sub-
polaren Nordatlantik eine negative Salzgehaltsanomalie an er e a '



die innerhalb von 14 Jahren (1968-1982) einmal um den subpolaren Wirbel advehiert
wurde. DICKSON et al. (1988) beschreiben ihre Ausbreitung und nennen eine starke
Anomalie des Luftdruckfeldes tber Gronland als Ursache: anomale nérdliche Winde
trieben nachweisbar salzarmes Wasser aus dem Polargebiet in die Islandsee. Alterna-
tiv interpretieren WEISSE et al. (1993) die Salzgehaltsanomalie in der Labradorsee
als dekadische Schwingung, die aus der Integration eines stochastischen lokalen Frisch-
wasserflusses resultiert. Diese “GrofRe Salgehaltsanoxnalie” wird zur Erklarung der von
LAZIER (1988) beobachteten schwachen Tiefenwasserbildung, nicht nur in der Labra-
dorsee, herangezogen. Die Untersuchungen zur Bedeutung der Randzonen in Kapitel
5 zeigen, dal} negative Oberflachendichteanomalien, welche die Konvektion reduzieren,
nur einen sehr geringen Einflul? auf die Umwélzung des I°CME-Modells haben, wenn
gleichzeitig kalte “Overflow” -Wassermassen auf den nordatlantischen Schwellen vorhan-
den sind. Deshalb kann auch der Effekt der Tiefenwasserbildung in der Labradorsee auf
die Starke der Umwalzung nur Klein sein. Dies sagt jedoch nichts Uber die Ausbreitung
der Wassermassenanomalien im Tiefenwasser aus.

Im Experiment KNOA werden die Oberflachenflisse von Wéarme und Salz nérdlich von
48°N abgeschaltet, um die Bedeutung der freien Konvektion stdlich der nordatlantischen
Schwellen fur die Tiefenwasserstruktur zu untersuchen. In dem spezielleren Experiment
GSA wird eine idealisierte, stationdre negative Salzgehaltsanomalie auf die Oberflache
der Labradorsee gegeben. Dadurch kommt die dortige Tiefenkonvektion zum Erliegen.
Die Folgen fur Hydrographie und Zirkulation des Nordatlantiks werden hier analysiert.
Genauere Definitionen der Experimente finden sich in Kapitel 2.4.

7.1 Tiefenwasserbildung und Ausbreitung

Die Salzgehaltsanomalie wird im Modell als kreisformige Abweichung vom antreibenden
Salzgehaltsfeld realisiert (siehe Kapitel 2.4). Als Folge wird der aquivalente Frischwas-
serfluB in der Labradorsee (das in Abb. 7.1 dargestellte Gebiet) von 2.69 * 1012m3a~I
in ST auf 3.15 * 1012wi0_1 in GSA erhdht. Die dadurch verringerte Konvektionsakti-
vitat fuhrt in GSA zu einer geringeren Warmeabgabe an die Atmosphare (0.041 PW)
als in ST (0.057 PW). Die hiermit verbundenen Dichteflisse (Abb. 7.1) sind in bei-
den Experimenten im Mittel Uber die Labradorsee negativ, d. h. die Dichte des Ozeans
nimmt durch Oberflachenflisse ab. In der zentralen Labradorsee erfahrt der Ozean je-
doch einen Dichtegewinn, der im Fall GSA jedoch verschwindend klein ist (maxim al
1.10 «10~6kg m~2~1 in ST und etwa 0.02 *10'6kg m '2*'1 in GSA). In KNOA ver-

schwinden die Oberflachenflisse von Wanne und Frischwasser in der Labradorsee per
Definition.

Als MaR fur die Konvektionsaktivitdt wird die Tiefe der durchmischten Oberflachen-
schicht herangezogen. Diese ist hier definiert als die Tiefe, in der die potentielle Dichte
gg um 0.01 groRer ist als die Oberflachendichte. Im Standardfall ST findet Konvek-
tion in einem etwa 5° breiten Streifen im nérdlichen Nordatlantik statt (Abb. 7.2a).
Dieser beginnt in der zentralen Labradorsee (1800 m tief reichend), setzt sich fort um
die Sudspitze Gronlands (700 m) und verlauft weiter innerhalb der Randzone zwischen
Gronland und Island (600 m), dann stdlich von Island (700 m) und stdwestlich des



Abbildung 7.1: DichteBuB durch die Oberflache in den Experimenten (a) ST und (b)
GSA; (Jahresmittel) Linienabstande: 2 «10~7kg m~2s~1 fur den positiven Bereich und
6 «10~7kg m~2s~1 fur den negativen (gestrichelten) Bereich. Fiur die Linienbeschriftung
sind die Werte mit 108 multipliziert. In GSA ist die Dichteaufuahme nahezu verschwun-
den.
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Abbildung 7.2: Tiefe der homogenisierten Oberf3achenschicht (€q(z) = <r©&z = 0) + 0.01
) fur (&) ST (maximale Tiefe: 1800 m) und (b) GSA (900 m), Linieabstand 200 m.

tisch mit den Absinkgebieten sein. Sowohl im Standardfall ST, als auch im Falle der
Salzgehaltsanomalie in der Labradorsee (GSA) und in KNOA findet starke Abwartsbe-
wegung fast ausschlielich am Nordrand statt. Abb. 7.4 zeigt den flachenintegrierten
Abtrieb in 1250 m: in allen drei Experimenten treten die groRten Werte innerhalb der
Randzone auf. Im Bereich der DanemarkstralRe werden 8.7 Sv abwarts befordert; dstlich
von Island sind es 3.0 - 3.4 Sv. In den Ubrigen Gebieten liegen die Transporte unter-
halb von 1.22 Sv. GroRRe Konvektionstiefen sind also auch in diesen Experimenten nicht
mit starkem Absinken korreliert. Die grof3ten Unterschiede zwischen den Experimenten
sind in der Labradorsee zu finden: dort ist der Abtrieb von 0.96 Sv in ST auf 0.44 in
GSA und 0.36 in KNOA reduziert. Im Vergleich zum gesamten abwartigen Transport
im Nordatlantik (17 Sv) sind diese Transporte klein. Gleiches gilt fur die Differenz
der vertikalen Transporte zwischen GSA und ST. Die Konvektion in der Labradorsee
pragt also die Wassermasseneigenschaften des LSW, wahrend der Abtrieb anderenorts
stattfindet und weitgehend unabhéngig von der Konvektion ist. In Zirkulationssche-
men wird haufig ein Vertikaltransport von 4 - 7 Sv in der Labradorsee gefordert (z.B.
SCHMITZ und McCARTNEY, 1993). Diese Transportangaben basieren gréfitenteils
auf hydrographischen Schnitten mit unsicheren Annahmen des Referenzniveaus oder
auf Volumenabschatzungen des neu formierten Tiefenwassers. Solche Beobachtungen
werden unter Kontinuitatsbetrachtungen zusammengefalt. Diese Methoden erlauben



Abbildung 7.3: Ein krummliniger Schnitt der potentiellen Temperatur
mente (af ST und (b) GSA, iSnienabstmd 0.1°C. Der Verlaufdes Schnittes ist durch
Kreuze in Abb. 7.2 markiert.



Abbildung 7.4: Vertiicaiiransporte in Teilbereichen des Nordatlantiks fur verschiedene
Modellexperimente in Sv.

jedoch keine genaue Lokalisierung der Absinkgebiete. Neuere Untersuchungen mit Hilfe
von ADCP’s (VISBECK, 1993) und der akustischen Tomographie (SEND und MAR-
SHALL, 1993; SCHOTT et al., 1993) ergeben ebenfalls keine zwingende Notwendigkeit
fur abwaitige Nettotransporte am Ort der Tiefenkonvektion. Das Volumen des neu
gebildeten Tiefenwassers (180.000 km3 entsprechend 5.7 Sv) kann also nicht jahrlich

dem Transport des Tiefenwassers zugeordnet werden, wie es CLARKE und GASCARD
(1983) tun.

Das Abschalten des gesamten thermohalinen Antriebs an der Oberflache in KOA (Ka-
pitel 5) bewirkt nur eine geringe Abschwachung der Umwalzung. Deshalb ist auch in
den Experimenten GSA und KNOA nur ein schwacher Effekt zu erwarten: die Meridio-
naizirkulation zeigt nur sehr geringe Abweichungen vom Standardfall ST. Die maximale
Umwalzung verringert sich von 17 Sv in ST auf 16.5 Sv in GSA (Abb. 7.5). Auch bei
Abschaltung des thermohalinen Oberflachenantriebs im Norden (KNOA) zeigt sich nur
eine geringe Reduzierung auf 16.0 Sv. Freie Tiefenwasserbildung im inneren Modellge-
biet hat™also nur einen geringen dynamischen Effekt auf die Umwaélzung. Die Dichte
in der nordliche Randzone und die Dichte der oberen subpolaren Wassersaule liegen fir
die Experimente GSA und KNOA in einem Bereich, der keine nennenswerte Wirkung
des Oberflachenantriebs auf die Umwalzung ermdglicht (siehe Kapitel 5). Stattdessen
bestimmen die Wassermassen der Randzone die Umwalzrate.

Der schwache Effekt der Oberflachenanomalien steht im scheinbaren Gegensatz zu ei-
nem ahnlichen Experiment von MAIER-REIMER und MIKOLAJEWICZ (1989) unter
gemischten Randbedingungen an der Oberflache. Ein ZufluR von 0.011 Sv Frischwasser
durch den St.Lorenz-Strom fihrt zu einem Zusammenbruch der thermohalinen zirku-
lation. Die gesamte Tiefenwasserbildung fur den Nordatlantik findet in dem Modell



Abbudung 7.5: Stromfunktion des z°n a STATibTSsA, Jahresmittel im
mendionalen Ebene in Sv, fur die Experimente (a
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sudlich der nordatlantischen Schwellen statt, was nicht als realistisch angesehen werden
kann. Die Frischwasseranomalie kann deshalb direkt auf die Gesamtheit der Tiefenwas-
serquellen einwirken. Modglicherweise ist dies auch die Ursache fur die von WEISSE et
al. (1993) beschriebenen Schwankungen der Umwalzung von bis zu 3.5 Sv. lhr Mo-
dell reagiert damit auf dekadische Salzgehaltsfluktuationen, die durch Integration von
stochastischen Frischwasserfllissen erzeugt werden. Im I°CME-Modell treten keine so
starken Effekte auf, da nur Teile der Tiefenwasserquellen von der Salzgehaltsanomalie
betroffen sind. Wenn die gesamte nérdliche Tiefenwasserbildung durch Abschalten des
Antriebs in der nérdlichen Randzone und an der Oberflache verhindert wird, wie im Fall
NROKOA in Kapitel 5, dann bricht auch die thermohaline Zirkulation des CME-Modells
zusammen.

Entsprechend der schwachen Reaktion der Umwalzung zeigt auch der meridionale
Warmetransport nur eine geringe Abhangigkeit von der Existenz der Salzgehaltsan-
omalie. Die Abweichungen von ST sind geringer als 0.02 PW.

Zur Analyse der unterschiedlichen Zirkulation in den Experimenten ST und GSA wer-
den vier sogenannte Anteilstracer verwendet. Hierbei handelt es sich um kunstliche
passive Spurenstoffe, die der Advektion und Diffusion in gleichem Male unterliegen wie
die aktiven Tracer. Die Quellen der Anteilstracer befinden sich nur in vier bestimmten
Tiefenwasserbidungsgebieten des Modells, wo jeweils ein Tracer mit dem Wert 100 ver-
sehen wird. Die Ausbreitungswege der gekennzeichneten Wassermassen kénnen damit
sichtbar gemacht werden. Die Konzentration der Tracer stellt den Anteil der jeweiligen
Ursprungswassermasse am aktuellen Ort in % dar. Die Herkunftsgebiete sind in Abb.
7.6 dargestellt. Im einzelnen werden die vier Anteilstracer folgendermafen definiert:

Abbildung 7.6: Herknnftsgebiete der vier Anteilstracer.

Anteilstracer | wird konvektiv in der Labradorsee (zwischen 51°N und 61°N, sowie
zwischen dem Westrand und 45.8°W) erzeugt: Nur wenn Konvektion unter Ein-
beziehung der Oberflache stattfindet, wird der Antel innerhalb der vermischten
Wassersdule auf 100 gesetzt. Wenn eine so bedingte Konvektion auferhalb der



Labradorsee stattfindet, wird der Anteil auf O gesetzt. Innerhalb der nérdlichen
und stdlichen Randzone erhélt der Tracer ebenfalls der Wert 0. Auf diese Weise
ist sichergestellt, dal} dieser Anteilstracer nur konvektiv erzeugtes Wasser aus der
Labradorsee kennzeichnet und kein anderes Tiefenwasser.

Anteilstracer Il wird analog zum Anteilstracer | in dem Gebiet 6stlich der Labrador-
see (zwischen 51°N und 61°N, sowie zwischen 45.8°W und dem Ostrand) erzeugt.
Er kennzeichnet konvektiv erzeugte Wassermassen im norddstlichen Nordatlantik.

Anteiltracer 111 wird innerhalb der nérdlichen Randzone, 6stlich von Grénland, auf
den Wert 100 gesetzt. Er kennzeichnet damit im wesentlichen unteres nordatlan-
tisches Tiefenwasser, das die Danemarkstrafle und den Island-Schottland-Ricken

Uberstromt.

Anteilstracer 1V wird innerhalb der nérdlichen Randzone westlich von Grénland, also
im Bereich der Davisstralle, auf den Wert 100 gesetzt. Er markiert die Teile der
zyklonal in der Labradorsee zirkulierenden Wassermassen, welche nicht in den

Bereich des Anteils | fallen.

Diese Tracer werden in den Experimenten ST und GSA zur Analyse der Wassermassen-
ausbreitung und Zusammensetzung verwendet.
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Rezixkulationszelle, so dall der nach Siden , je_ Tracer jedoch nach Siden

ten Tiefenwasser begrenzt ist. In groReren Tiefen kann
Vordringen.
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Abb. 7.8 zeigt den Anteil der jeweiligen markierten Quellwassermasse am aktuellen Ort;
26 Jahre nach dem Start des Experiments ST auf der Isopyknen 0135 = 34.63. Alle
Tracer haben sich schneller im westlichen Teil des Nordatlantiks ausgebreitet als im
ostlichen. Der Tracer | mit Ursprung in den Konvektionsgebieten der Labradorsee zeigt
drei bevorzugte Ausbreitungsrichtungen: in Richtung Osten und Nordosten, zunachst
imflachen Teil des westlichen Randstromes an der Kuste von Labrador und dann uber
die verschiedenen Komponenten des subpolaren Wirbels. Wenn der Tracer | in die
nordliche Randzone eindringt, muf} er dort absinken. Da diese starke abwartige Bewe-
gung ein Artefakt der Randbedingung ist, ware er bei anschliefender Ausbreitung im
unteren Tiefenwasser Uberreprasentiert. Deshalb wird der Tracer | innerhalb der nérd-
lichen Randzone auf Null gesetzt. Dadurch entstehen die geringen Konzentrationen in
der nordwestlichen Irmingersee. Eine bessere Darstellung dieses Ausbreitungsastes ist
nur mit einem Modell méglich, welches auch das Europdische Nordmeer umfaldt. Eine
dritte bevorzugte Ausbreitung ist durch ein starkes Vordringen in das Nordamerika-
nische Becken und ein schwéacheres Eindringen in das Kanarenbecken gekennzeichnet.
Obwohl der dynamische EinfluR der konvektiven Tiefenwasserbildung in der Labrador-
see auf die Umwalzung sehr gering ist, kann das LSW Welt nach Suden Vordringen. Die
durch —* *o* " X— " feinen An-

teil des oocrcn Im jj »v oum. X ux en|
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eine stidwartige Ausbreitung entlang des , damit etwas tiefer als der

subtropischen Kerne Hegen zwischen 2000 und 2500 m und
Kern des Tracers | aus der Labradorsee.

der- Teile des mit dem Tra-

Die Anteilstracer sind teilweise nicht unabhangig v Jassers durchqueren auch die
cer HI aus der nordéstlichen Randzone gekennzei jy initialisiert wird. Auler-
nordwestliche Randzone in der Davisstrale, WO e abrador) und Il (Nordostat-

dem berthrt I W 11l auch die Bildung”'»“ « von | (Lab |



Abbildung 7.9: Konzentration von Anteilstracem auf einem krummlinigen Schnitt far
das Experiment ST, (a) Anteilstracer | (Labradorsee, Linienabstand: 1 %), (b) 11 (Nord-

osten, 1 %) (c) 111 (Danemarkstralie, 8%) (d)TV (Davisstralle, 4%). Diegestrichelte Linie
markiert die tsopykne 01375 = 34.63. Der Verlaufdes Schnittes ist durch Kreuze in Abb.
7.8 markiert.



lantik). Eine Addition der einzelnen Anteile wirde also nicht die Summe der einzelnen
Qaellwassermassen ergeben. Im Verhaltnis zur Gesamtheit der Tracerkonzentrationen
zeigt sichjedoch die Gewichtung der Wassermassen aus den einzelnen Herkunftsgebieten.
Zur Bestimmung der veranderten Beitrage (in GSA verglichen mit ST) verschiedener
Qudlwassermassen an der Wassermassenzusammensetzung bei 36°N mussen hier keine
klassischen Wassermassenanalysen durchgefiihrt werden. Die Konzentrationsdifferenz
der vier Anteilstracer gibt direkte Auskunft Uber die veranderte Beteiligung.

Abbildung 7.10: Konzentration des Ant~stracers i fcM to
w «. Schnitt fir das Experiment GSA, Inuaw W «* 1% . D *
ist durch Kreuze in Abb. 7.8 markiert.

oberenTaOO

Die Veranderungen aller Tracer bei Unterbindung der
(GSA-ST) entlang des teinmiinigen Schnittes konzentaeren s,ck anf die

m, ndrdlich von 40°N (Abb. 7.11):

Anteilstracer 1 (aus der Labradorsee) zeig- Ahnabne im gesamten Ausbreitungsge
biet, wobei er unterhalb von 1000 m komplett verschwandet.
oA L .
Anteilstracer H (aus dem nordbstlricheﬁ '&tlantlk) wird te"v‘f%ﬁ%r? g‘ndﬁro”vng & e
,11 n 2500 m eine Zunahme.

in die Labradorsee transportiert. Da er ,
beriialb

GSA nicht mehr auf Null gesetzt wird, zeigt er cbe
Anteilstracer 111 (ans der banemarkstraRe) zeigt an inneren zyklonalen
von 1000 m. da er in GSA in geringerem M * ,  rkenobK, da er nicht
Wirbel advehiert wird. Damnter ist *
mehr konvektiv bis an die Oberflache vermis

H c .~Eg+e Reduzierung in den oberen
Anteilstracer IV (aus der DavisstraBe) zeigt _j,-on betroffen, nachdem er die

2000 m. Auch er ist von der fehlenden K
Randzone verlassen hat.



Abbildung 7.11: Konzentrationsdifferenz der Antei/stracer (GSA - ST) auf einem
krummlinigen Schnitt, (a) AnteuUstracer | (Labradorsee), (b) Il (Nordosten) (c) Il

(Danemarkstrafle) (d) 1V (Davisstrafle); Linienabstand: 1% . Der Verlaufdes Schnittes
ist durch Kreuze in Abb. 1.8 markiert.



Diese Anteilsdifferenzen geben nun Auskunft darlber, welche hydrographischen
Veranderungen zwischen GSA und ST durch Advektion und Diffusion zu erklaren sind
und welche Veradnderungen andere Ursachen haben mussen. Sudlich von 40°N zeigen
besonders | (Labrador) und IV (Danemarkstralie) starkere Abnahmen im oberen Tie-
fenwasserbereich zwischen 1500 und 2000 m. Die gréf3ten Temperaturdifferenzen treten
dagegen entlang des gesamten krummlinigen Schnittes oberhalb von 800 - 1000 m auf,
nordlich von 40°N auch bis 2000 m (Abb. 7.12). Die ndrdlichen, tiefreichenden Tem-
peraturveranderungen sind mit Veranderungen der Anteilstracer verbunden. Dies ist
nicht der Fall fir die starken hydographischen Unterschiede in der oberen Wassersaule
der Subtropen. Alle vier Differenzen der Anteilstracer in Oberflachennahe sind klein

Abbildung 7.12:. Temperaiurdifferenz zwiscien i des Sdtatteist durch
einem krummlinigen Schnitt, Limenabsiznd: 0,1 C. uei verm

Kreuze in Abb. 7.6 markiert.

gegen (I, 1V) oder ebenso groB (11, I1Il) wie® A~ A~~~ desten s genauso stark
Da alle Tracer im Oberflachenwasser der not TVmneratur- und Salzgehalts-
vertreten sind wie im Tiefenwasser, kénnen die gro en y(m Anomalien aus

Q“ n_biete kommt hierfir in F t»p
Nyt von beckenweiter Skala eine
3 gt wird> erfolgt
tdatlantik ein wellenvenmttelter
° Struktur des Geschwindigkeits-
der an dex Oberflache inten-
n wdroeraphischen Strukturen
, QGieiiell Tiefenkonvektion
,-wgrt werden,

difaenzen an d«r »ibtiopisch»

dem Norden verursacht werden. Kernes de
Vielmehr missen lokale Prozesse als Folgender yn
Rolle spielen: wie azn Beispiel des Expenme

nach Umstellungen des thermohalinen Anine sim
Adjustierungsprozel3, der in einer veranderten
und Dichtefeldes resultiert. Dabei kann eine
sivierten baroklinen Eigenfunktionen zu lokal veran
Ahren. Diese Prozesse sind dynamische Folgen 6 “e
in der Labradorsee und kénnen nicht durch Advektion erklart

nh7a5| von Zonﬁlsc_hni ten unter-
.9a) hervorgent, ist der Anteils-
N

24°N vertreten. Er ist am
n /jracern wie Freon oder

Die Dichteveranderungen im Tiefenwasser wer’
sucht. Wie schon aus dem krummlinigen Sc ,

tracer | auch nach 26-jahriger Integration noc sc wa
tiefen westlichen Rand konzentriert (Abb. 7. )>



Abbildung 7.13: Konzentration des Anteilstracers | aufeinem Zonolscbnitt bei 24°N flr
die Experimente (& ST und (b%_QSA, Linienabstand: 0.08% . Fur die Linienbeschriftung
sind die Werte mit 100 multipliziert.

die Experimente (a) STAdRBfoS*"~~abstm d f™”~ Zonadschnitt bei 36°N fur



Abbildung 7.15: Konzentra-tionsdiflerenz dtei-r 'is+r ,K(ﬁ?'&dbs‘%érr’?) %g)fﬁi_p?sla%g_
nalschnitt’ bei 36°N, (a) Anteilstracer I (Labradorsee;, ( ;| |

marisirafe) (d) 1V (DavisstraRe); Linienabstand. O.



Tritium beobachtet wird. Die Konzentration in GSA ist erheblich geringer als in ST. Bei
36°N fallen die Anteile und die Differenzen starker aus (Abb. 7.14 und 7.15). Deshalb
werden die Auswirkungen der S&Izgehaltsanomalie auf die hydrographische Struktur des
Tiefenwassers auf dieser geographischen Breite untersucht. In beiden Experimenten be-
findet sich ein zonal Uber das gesamte Becken ausgestreckter Kern des Tracers | nahe
bei 1500 m. In ST liegt er 200 m tiefer, in GSA 100 m héher. Der maximale Anteil
des konvektiv in der Labradorsee erzeugten Wassers betrégt in ST 5.5%. Relativ zur
Gesamtheit der vier Tracer entspricht dies einem Anteil von 17/100. In GSA ist er auf
2% reduziert (entsprechend 6/100 zur Gesamtheit der Tracer) Die Ubrigen in der nérd-
lichen Randzone erzeugten Anteilstracer Il, 111 und IV haben in beiden Experimenten
ihr Maximum bei 36°N in etwa 2500 m Tiefe (ohne Abbildung). Im o6stlichen Becken
existiert jeweils ein schwacheres lokales Maximum, das wie bei dem Tracer | wenige
hundert Meter héher liegt.

Die Unterschiede der Tracerverteilung bei 36°N liefern Informationen Uber die veranderte
Beteiligung von Wassermassen am hydrographischen Aufbau des Tiefenwassers. Abb.
7.15 zeigt diese Differenzen zwischen den beiden Modellexperimenten (GSA-ST): Die
Tracer | (Labrador) und IV (Davisstrafie) zeigen eine generelle Abnahme unterhalb von
1000 m mit groRer zonaler Erstreckung und mit Schwerpunkt im oberen Tiefenwasser-
bereich zwischen 1400 m und 1700 m. Tracer Il (nordostlicher Atlantik) zeigt in dem
gleichen Tiefenbereich eine Zunahme, denn er wird im Experiment GSA beim Durchque-
ren der Labradorsee nicht mehr auf Null gesetzt und kann ungestort ausgebreitet werden.
Lediglich die Differenz des Tracers HI (Danemarkstral3e) zeigt keinen eindeutigen Kern
im Zonalschnitt, sondern eine ausgepréagte Zellenstruktur.

Die Differenzen von Temperatur und Salzgehalt zwischen GSA und ST auf dem Zonal-
schnitt bei 36°N (Abb. 7,16a,b) lassen folgende generelle Struktur erkennen:

Oberflache - 1000 m GroRte positive und negative Extrema (bis zu 0.9 K und 0.05
psu).

1000 m - 2300 m Generelle Erwarmung und Salzgehaltserhéhung von bis zu 0.1 K
und 0.002 psu am westlichen Rand, und 0.03 K bzw. 0.005 psu im Zentrum des
Nordamenkamschen Beckens; maximale Differenzen um 1500 m.

2500 m - Boden Geringe Abkuhlung in einigen Regionen.

Die Struktur der Differenz KNOA-ST (7.16c,d) zeigt ein ahnliches, aber deutlich
verstarktes Muster, dessen Zentrum der Veranderung einige hundert Meter hoher liegt.
Im Vergleich zwischen GSA und ST stimmen die Niveaus der tiefen hydrographischen
Veranderungen und der Tracerdifferenzen etwa Uberein. Im zonalen Mittel liegen die

bei 36°N ~ FaU ST bei 1600 m w. 2300 m (11), 2200 m (HI) und
2600 m (1V) (Abb. 7.17a,b). Die groRte Differenz zwischen GSA und ST zeigt auch hier
der Labradortracer | (Abb. 7.17c). Der Anteil des Wassers aus der Labradorsee, der in
seinem Lrsprungsgebiet m ST von Konvektionsereignissen betroffen ist, wird bei 36°N
von 2.4% auf weniger als 1%. reduziert. Die entsprechenden Differenzen (GSA-ST) der



£kkil<iimg 7.16: Differenzen von Temperatur und Salzgehalt auf einem Zonalschnitt bei
3FN, (& Temperaturdifferenz (GSA - ST), Linienabstand 0.01 K (b) Salzgehaltsjbf-
fercnz (GSA - ST), Linienabstand 0.002 psu (c) Temperaturdifferenz (KNOA - ST),
Linienabstand 0.01 K (d) Salzgehaltsdifferenz (KNOA - ST), Linienabstand 0.002 psu;



Anteflsdifferenz | bis 1V, GSA-ST, 36 N

AnteiisdiSerenz [Prozentpunkte]

Abbildung 7,17: Zonal gemittelte Konzentration von Anteilstr&cem flr die Experimente
ST and GSA, (& AnteUstracer | and 11, (b) Anteilstracer 111 und 1V; (c) Konzentrati-
onsdifferenzen (GSA - ST) fur die Tracer I, 11, 11, IV.

zonal gemittelten Temperatur- und Salzgehaltsprofile bei 36°N zeigen positive und ne-
gative Werte bis zu 0.035 K in den oberen 800 m (Abb. 7.18a,b). Darunter, im Bereich
bis zu 2300 m, ist GSA um bis zu 0.02 K warmer als ST. Das Maximum liegt bei 1500
m und befindet sich im Bereich der maximalen Tracerveranderungen.

Darunter liegt eine geringe AbkUhlung bis zu 4000 m und eine schwache Erwarmung bis
zum Boden. Hierbei missen die Kerne der Anteilsveranderungen und der hydrographi-
schen Veranderungen nicht genau Ubereinstimmen, . . die Veranderungen der Tracer am
Ursprungsort nicht in einem linearen Zusammenhang .. den dortigen « c » 5 <2 «u - ande-
rnngen stehen. Die Anderung des Salzgehaltes bei 36°N (Abb. 7.18b) oberhalb von 2000
m ahnelt der Temperaturverdnderung. Diese hydrographischen Veranderungen finden
eine Entsprechung auch zwischen den Experimenten KNOA und ST, jedoch mit etwa
verdoppelter Amplitude unterhalb von 1000 m. Bei 42°N ist ein sehr viel starkeres Signal

zu finden (Abb. 7.18c,d): die starkste Erwdrmung im zonalen Mittel betragt dort 0.12
K in GSA und 0.2 K in KNOA bei 600 « .
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Temper&tuidifferenzen bei 42°N, (b) Salzgehaltsdifferenz bei 4Sl», (
ferenz bei 367N, (d) Solzgeholtsdifferenz bei 3b n.

a Q1 halt bei 36°N mit den Anteils-

Ein Vergleich der Differenzen, in Temperatur » ® , raumlichen Lage der je-
Differenzen zeigt also eine weitgehende Ubereins imm i en Zonalschnitten (Abb.
weiligen Kerne unterhalb von 1000 m’ DI! 8f? ~d 7.17c) hervor. Das starke
7.16 und 7.15), als auch aus den Profilen (Abb. 7.i0, durcll Advektion erklart

Tempexatursignal oberhalb von 1000 m kann auc
werden. Eine Erwdrmung und Salzgehaltserho ung
klar mit der Reduzierung dreier Tracer ver un en-
Subtropen ist also der Effekt verschiedener ’
haltsanomalie in der Labradorsee. Als direk e o g Konvektion nur noch in ver-
und absolute Abnahme, da er durch die Anyektion von regelmaRig erneuertem
ringertem Malie erzeugt wird. Eine stdw"” ige porm statt. Da die Anderung es
und abgekthltem LSW findet nur noch in schwacb Geschwindigkeiten selbst (siehe
horizontalen Geschwindigkeitsfeldes klein ist gegen aug der Labradorsee statt.
Kapitel 7.2), findet weiterhin eine Ausbreitung vo Davisstrale in die
Die, fafcrt dch .. B. in der Advektion de5 Tracers IV, der

, Tiefenwasser ist hingegen
Tiefenwassererwannung in den
indirekter Folgen der Salzge-

., der Tracer | die groRte relative



Labradorsee und weiter nach. Stiden transportiert wird. Die transportierte Wassermasse
aus der Labradorsee ist in GSA allerdings warmer als in ST. Als indirekte Folge der
Salzgehaltsanomalie spielt auch die veranderte Ausbreitung der Ubrigen gekennzeichne-
ten Wassermassen eine Rolle. lhre Tracer sind bei der Durchquerung der Labradorsee
von der veranderten Zirkulation betroffen. In den Subtropen drickt sich dies durch
Anteilsveranderungen aus, die absolut und auch relativ zu ihren Werten in ST deutlich
kleiner sind als die Veranderungen des Tracers I.

Die Frage nach dekadischer Veranderlichkeit der Hydrographie in mittleren Breiten
wurde von LEVITUS (1989) untersucht: Temperatur und Salzgehalt im Nordatlan-
tik wurden jeweils Uber die Pentaden 1955-1959 und 1970-1974 zeitlich gemittelt. Im
tiefen Ozean bei 36°N ergibt sich eine statistisch signifikante Erwarmung vom 0.1 K mit
einem Maximum im westlichen Becken um 1750 m Tiefe. Die Temperaturveranderun-
gen sind stark korreliert mit Salzgehaltsverdnderungen. Levitus postuliert eine anomal
schwache Tiefenkonvektion in der Labradorsee, wie sie von CLARKE und GASCARD
(1983) und LAZIER (1988) beschrieben wurde, als mégliche Ursache der Differenzen zwi-
schen den Pentaden. ROEMMICH und WUNSCH (1985) sowie PARILLA et al. (1994)
vergleichen einzelne hydrographische Schnitte bei 24°N. Die Differenzen zwischen 1981
und 1957 sowie zwischen 1992 und 1957 zeigen maximale Veranderungen oberhalb von
1000 m (positiv und negativ) und eine Erwarmung darunter.

Solche Veranderungen der hydrographischen Struktur werden generell auch im Vergleich
der Experimente ST und GSA, sowie ST und KNOA widergespiegelt. Die Erwarmun-
gen sind im Tiefenwasserbereich jedoch geringer als in den genannten Beobachtungen.
Dies liegt zum einen daran, daR die idealisierte Salzgehaltsanomalie in GSA oder die
Antriebsénderung in KNOA mdglicherweise schwéacher sind als die Ursache der beob-
achteten Veranderungen. Zum anderen ist die Integrationszeit von 27 Jahren um 8
Jahre klirzer als der Vergleichszeitraum von PARILLA et al. (1994). Die Dichteanoma-
lie hatte zu wenig Zeit, sichim NADW auszubreiten. Als weitere Ursache des geringeren
Signals kann die aus numerischen Grinden notwendige explizite Diffusivitat bei Verwen-
dung zentraler Differenzen genannt werden. Sie reduziert Dichtegradienten. In diesen
Modeilexperimenten kann es nicht um eine quantitative Simulation gehen, sondern um
prinzipielle Untersuchungen der Folgen einer unterbrochenen Tiefenwasserbildung. Eine
auf die innere Labradorsee beschrankte Salzgehaltsanomalie In»m die generelle Struktur
der beobachteten hydrographischen Veranderungen herbeifihren. Direkte Effekte der

unterbrochenen Tiefenwasserbildung sind fir den Hauptanteil der Erwarmung des tiefen
westlichen Beckens verantwortlich.

Verschiedene Beobachtungen der hydrographischen Anomalien in den Subtropen liefern
unterschiedliche Ergebnisse hinsichtlich der zonalen Verteilung. In dem friihen Vergleich
von PARILLA et al. (1994) (die Jahre 1981 und 1957) sind die tiefen Verdnderungen
auf das westliche Becken beschrankt: Maximalwerte von 0.25 K werden erreicht. Erst
der spate Vergleich (1992, 1957) zeigt gleichstarke Veranderungen im ostlichen wie im

westlichen Becken. GréRte Temperaturveranderungen von 0.3 K im zonalen Mittel treten
bei 1000 m auf. Bei 2000 m sind es 0.1 K.

Wahrend die hydrographischen Unterschiede zwischen den Modeilexperimenten GSA



und ST im inneren westlichen Becken (abseits des Randstromes) und im 6stlichen
Becken etwa gleichstark sind, ist dies fiir die Anteilstracer 1,11 und IV nicht der Fall
(Abb. 7.16). lhre Veranderungen sind im westliche Becken konzentriert. Dagegen zeigt
der Tracer 111 seine starkste Abnahme im tiefen dstlichen Becken. Das DSOW aus
dem Ursprungsgebiet des Tracers |1l sorgt also fiir ein Gegengewicht der westlichen hy-
drographischen Veranderungen im 0Ostlichen Becken. Da das DSOW auf seinem Weg
nach Siiden teilweise die Labradorsee durchquert, muf3 es auch von der reduzierten Kon-
vektion und Vertikalgeschwindigkeit in GSA betroffen sein, was in den Subtropen, im
tiefen ostlichen Becken einen starkeren Effekt auf die Wassermassenzusammensetzung
verursacht als die Veranderungen der uUbrigen gekennzeichneten Wassermassen. Auch
die starke Erwarmung und Salzgehaltserhéhung direkt am westlichen Rand ist auf die
Veranderung des Anteils von DSOW zurickzufuhren, denn nur der Tracer Il aus der
Danemarkstralie zeigt dort eine ausgepragte Reduzierung. Sein starker zonaler Gradient
bei 66°W fallt mit einem Temperatur- und Salzgradienten bei 36°N zusammen.

Das gegeniuiber GSA weniger spezielle Experiment KNOA, in dem keinerlei Tiefenwas
serbildung im nérdlichen Teil des inneren Modellgebietes zugelassen wird, produzier
hydrographische Differenzen zu ST, deren Amplitude ndher an den Beobachtungen eg
alsin GSA. Welche der anomalen Randbedingungen der beiden Experimente me r en
nattrlichen Verhaltnissen entspricht, 1883t sich derzeit aufgrund der einges ~ ran
obachtungsmdglichkeiten, insbesondere wahrend der Tiefenwasser  ung im nor

tischen Winter, nicht feststellen.

Die Profile in Abb. 7.18 zeigen Uber weite Tiefenberdche gleiche

rang von Temperatur und Salzgehalt. Deshalb besteht die

keine Andern” der Dichte verbunden ist. Abb. T.19 zeigt ein
4nV zwischen 1125 und 3750 m Tiefe. Die Sterne symboh”ren das *P«mnentj£

Di. Kreuze, die da, Experiment GSA kennzdchen, hegen
Dichtehorizont oder nu/wenig daneben; d. h. die Veranderung
Schiebungen vom Temperatur und Salzgehalt kompensieren si
Bild ist typisch ffli den gesamten subtropischen Bereich;
GSA, al, auch fir KNOA. Die hydrograpMsrtai Auswku**» der zugrundieg”
Antriebsanomalien an der Oberflache sind also kaum yn N N aucf, Q.

Veranderungen der Umwalzung sind moglich. zum erghei i durch Kreise
S Beziehung fur das Experiment mit starkem Oberflachenantaeb (SNOA) durch

s?’

Experiment

dargestellt.

Die Veranderungen der Dichte relativ zu ST sind hier deutHch stfcta
und ST. Da dieser Effekt in SNOA mit der geographischen” A UmwsSlzullg
zonale Dichtegradienten zustande, die von ST a wei Anderungen der Trans-
im Versuch SNOA starker betroffen als in GSA und KNOANAnderung
subpolare Oberflachen-
zwischen GSA und ST
N i en beobachteten
weii ~ absoluten

horizontalen Dichte-

Portstruktur im Tiefenwasser der Subtropen, wie sie
(1985) gefunden werden, kann dieses Modell so
aatriebsanomalien erklaren. Solche Differenzen un
oder zwischen KNOA und ST sind eine Groéfienordnung

Veranderungen. Die veranderte Dichtestruktur ann esm
Dichteanderungen kleiner sind als die Beobachtungen und weil die



Abbildung 7.19: 0 - S-ProBl bei 42°N, 4ff>W fur ST, GSA und SNOA (“starker nord-
licher Oberf3&chenantrieb”); Isolinien gleicher potentieller Dichte sind eingezeichnet.

gradienten im Tiefenwasser zu schwach veradndert werden. In diesem Zusammenhang
ware die Verwendung von weniger difFusiven numerischen Schemen in Kombination mit
einem hoheraufldsenden Modell von Interesse.

7.2 Horizontale Zirkulation

Die Uber die oberen 1000 m gemittelten Geschwindigkeiten in ST (Abb. 7.20a) zeigen
einen westlichen Randstrom und einen Nordatlantischen Strom mit der in Kapitel 4
erlauterten unrealistischen Verzweigung in die Danemarkstralle. In Fall ST existiert
eine geschlossene zyklonale Zirkulation in den oberen 1000 m des westlichen subpolaren
Gebietes (Abb 7.20a), welche die Labradorsee, den westlichen Teil des nordatlantischen
Stroms und die Innigersee umfal3t. Darin eingeschlossen befindet sich eine innere zy-
klonale Zelle in der Labradorsee, die eine Vorbedingung fir tiefreichende Konvektion
darstellt. Dieser Effekt konvektiver Tiefenwasserbildung wird durch die Modellparame-
trisierung offenbar gut wiedergegeben: eine vertikale Homogenisierung der Wassersaule
ohne direkt damit verbundene Vertikalbewegung im Mittel Uber das Konvektionsgebiet
wird von VISBECK (1993) in der Gronlandsee und im Golf von Lion gefunden. Nach
einem Konvektionsereignis erscheint bis in die Konvektionstiefe plétzlich eine positive
Dichteanomalie, welche eine lokale geostrophische Anpassung bewirken muf}. Da sich
die Konvektionstiefe in der Labradorsee wie ein nach Westen tiefer werdender Trog
hinzieht, ist entsprechend der thermischen Wind Beziehung eine Verstarkung der zy-
klonalen Zirkulation, zumindest im oberen Teil der Wassersaule, zu erwarten; im Falle
des Ausbleibens der Konvektion eine Abschwachung derselben. Genau dieser Effekt ist



100w 96w 8Ow 70w 60W 50W 40w 30W 20W 10W O 10E

100W 90w 80OW 70W 60W 50W 40W 30w 20W 10W O 10E

far
Abbildung 7.20: Horizontale Geschvrindigkeit im Mittel Uber die oberen 10

ST und (b) GSA-ST.



in GSA eingetreten: die zyklonale Zirkulation in der inneren Labradorsee ist deutlich
geschwacht. Die Differenz zu ST (Abb. 7.20b) zeigt eine Verringerung der zyklonalen
Geschwindigkeit um 1-3 cm/s. FUr die barotrope Zirkulation (Abb. 7.21) macht dies

etwa 2.5 Sv aus.

é%bg\(jlung 7.21: Differenz der barotropen StromfunJetionen (GSA-ST), Linienabstand

Weitere Differenzen sind zwischen Neufundland und dem Mittelatlantischen Riicken so-
wie im westlichen Teil der subtropischen Antizyklone erkennbar. Sudlich von 40°N sind
die Differenzen klein gegen die Geschwindigkeiten in ST. Die Geschwindigkeitsverande-
rangen zwischen 1000 m und dem Boden (Abb. 7.22) sind um eine GréfRenordnung ge-
ringer als in der oberflachennahe Zirkulation (Abb. 7.20a), jedoch &hnlich strukturiert.
Konsequenterweise treten die groRten Veranderungen in der baiotropen Stromfunktion
fur GSA (Abb. 7.21) im westlichen Becken auf. Ahnliches gilt auch fiir KNOA.

Wie in Kapitel 7.1 gezeigt wird, fuhrt eine verringerte Konvektion in ndrdlichen Brei-
ten auf dekadischer Zeitskala zu geringen Temperatur- und Salzgehaltsverdnderungen
in den Subtropen, die weitgehend, aber nicht perfekt, dichtekompensiert sind. Damit
einhergehende TransportVeranderungen, insbesondere am westlichen Rand, von max.
25 Svin GSA, bzw. 6 Sv in KNOA, koénnen Uber die Wechselwirkung von barokli-
nem Dichtefeld und barotroper Zirkulation erklart werden. Analog zur Veranderung der
barotropen Stromfunktion im Experiment NDS (Kapitel 6) ist der JEBAR-Term der
barotropen Vortidtygleichung (GI. 6.1) auch fur die hier beschriebene Veranderung der
horizontalen Zirkulation verantwortlich. Dartber hinausgehend wird die Auswirkung
des JEBAR-Effektes quantitativ abgeschatzt. Unter der Annahme, daf sich die Experi-
mente in einem quasistationaren Zustand befinden und advektive und turbulente Terme
Hein sind, wird die Vorticityglrichung (Gl. 6.1) fur die beiden Stromfunktionen ~gsa



Abbildung 7.22: Differenz der horizontalen Geschwindigkeit (GSA ST) im Mittel Uber
den Tiefenbereich unterhalb von 1000 m.

und ifcsTy sowie die beiden potentiellen Energien Tgsa und TsT Vdn~n”e” subtrahiert.
Da der Windantrieb unverandert ist, bleibt ein  -Term und ein JEBAR-Term g
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fur ein. /o = f(4A°N). Das Maximum der antizyklonischen Veranderung bei 44°N, 35°W
ist mit 2.14 Sv nahezu identisch mit der Stromfunktionsdifferenz von 2.08 sv. D. h.:
die Veranderung der barotropen Vorticitybalance ist vollstandig auf eine Veranderung
in JEBAR zurlckzufiihren. Mit zunehmender Entfernung von der Referenzbreite fir /o
wird die Naherung f —fo sinnlos.
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Abbildung 7.23: Differenz der potentiellen Energien ~ss4l)-?sr{i) m gv”/ joQ _
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8 Zusammenfassung und Diskussion

Die thermohaline Zirkulation des Nordatlantiks ist Gegenstand von Untersuchungen
dieser Arbeit. Dabei wird das I°CME-Modell dem Einflul? verschiedener thermohaliner
Antriebsfelder ausgesetzt. Veranderungen des Antriebs lésen einen dynamischen Anpas-
sungsprozel aus, der nach 10 - 20 Jahren ein quasistationdres Gleichgewicht herbeifahrt.
Diese Zeitskala ist nicht nur im Modell relevant: es gibt Hinweise darauf, da auch im
Ozean interne Variabilitdt und extern angeregte Veranderungen auftreten (LEVITUS,
1989 und PARILLA et al.,, 1994), die als dekadische Schwankungen interpretiert wer-
den. Die hier mit Hilfe des Modells durchgeflihrten Betrachtungen beschranken sich auf
den dynamische Adjustierungsprozef und auf die Analyse der quasistationdren Gleich-
gewichtszustande. DarlUberhinausgehende Betrachtungen der langerfristigen thermoha-
linen Adjustierung werden hier nicht angestellt und kénnten auch wegen des nétigen
Rechenzeitaufwands nicht durchgefiihrt werden.

Im I°GME-Modell werden riickstellende Randbedingungen fiir die Oberflachenfliisse von
Warme und Frischwasser verwendet. An den Grenzen zu benachbarten Becken werden
Zwangsanpassungszonen flr Temperatur und Salzgehalt (Randzonen) eingesetzt. Sie
stellen denjenigen Anteil am thermohalinen Antrieb dar, der nicht aus dem ortlichen
Oberflachendichteflufl? resultiert. Diese thermohalinen Randbedingungen treiben eine
Umwalzung in der méridional-vertikalen Ebene, die im wesentlichen aus zwei Zellen be-
steht: eine Hauptzelle beschreibt das Absinken neu formierten Tiefenwassers im Norden
sowie dessen stdwartigen Transport und den ausgleichenden nordwartigen Transport
in den oberen Schichten. Darunter befindet sich eine tiefe Zelle, die antarktisches Bo-
denwasser nordwarts transportiert. In nordlichen Breiten erfolgt ein Aufquellen in das

Niveau des Tiefenwassers und eine stidwartige Rezirkulation.

Unter Verwendung klimatologischen Daten aus den letzten Jahrzehnten flr den Antrieb
des Modells erweist sich der thermohaline Antrieb durch die Randzonen als dominierend
gegeniiber dem Oberflachenantrieb. Das Zusammenwirken von nérdlicher und sudlicher
Randzone treibt die méridionale Umwalzung an, deren Absinken im Norden zum grof3ten
Teil innerhalb der Randzone stattfindet. Selbst starke Reduzierungen des Oberflachen-
dichteflusses vermdgen die Umwalzung nur geringfligig zu verandern, obwohl die un Stan-
dardfall hinsichtlich des homogenisierten Volumens recht gut dargestellte freie onve ive
Tiefenwasserbildung im subpolaren Nordatlantik dadurch komplett unterbun en wir
Der dynamische Effekt der konvektiven Tiefenwasserbildung auf die Umw” B
klein gegentiber dem EinfluR der Randzone. Entgegen den Vorstellungen von CLARK.*,
und GASCARD (1983) kann das jahrlich neu erzeugte Tiefenwasservolumen mctt mi
aem ANTEIl der « icicnw asserbitaung am M eridionaliransport gleichgesetzt werden . DIE
winterliche konvektive Adjustierung préagt lediglich die wWassermassen«genschaften und
verstarkt die horizontale Zirkulation, wéhrend ein GroR3teil des Absinkens anderenor s
stattfindet. Die Ausbreitung von Tracern zeigt, dal? konvektiv erzeugte Waasermassen
zum groéfiten Teil in der subpolaren Zirkulation verbleiben. Ein geringerer n e

auch unter der Bedingung dominanter Randzonen im oberen Teil des tiefen westliche

Randstroms bis in subtropische Breiten advehiert werden.

Der dynamische Effekt des Oberflachenantriebs in subpolaren Breiten



Umwalzung gewinnt an Bedeutung, wenn der Antrieb in der nérdlichen Randzone re-
duziert wird oder der Oberfiachenantrieb sudlich der Randzone deutlich verstarkt wird.
Eine zusaxnmenfassende Betrachtung mehrerer Modellexperimente la3t zwei Regimes
deutlich werden: bei groRen Dichten in der nérdlichen Randzone und kleinen Dich-
ten in der oberen Wassersaule der Konvektionsgebiete, wird die Umwalzung durch die
Randzone dominiert. Bei abnehmender Differenz zwischen diesen Dichten verliert die
Randzone an Dominanz, und die subpolare konvektive Tiefenwasserbildung bestimmt
groBe Anteile der Umwalzung, insbesondere im oberen NADW-Bereich. Der breite
Ubergangsbereich zwischen den Regimes befindet sich dort, wo die Differenz zwischen
der subpolaren Dichte der oberen (1500 m tiefen) Wassersaule und der Dichte der oberen
(1250 m der) Randzone geringer als etwa 0.1 hg m-3 wird. Die Fahigkeit zur Erzeugung
des jeweils dichteren Wassers durch Abkihlung an der subpolaren Oberflache einer-
seits, oder Zwangsanpassung in der oberen Randzone andererseits, entscheidet Uber
den Einflul? der konkurrierenden Antriebskomponenten auf den Transport des oberen
NADW.

Bei einer Verstarkung des thermohalinen Oberflachenantriebs gegentber klimatologi-
schen Werten durch eine Verringerung der atmospharischen Temperatur um 3.5 K ist
der Ubergangsbereich zwischen den beiden Regimes deutlich zugunsten des Einflusses
der konvektiven Tiefenwasserbildung Uberschritten. Die Konvektionsgebiete werden ho-
rizontal und vertikal ausgedehnt. Die Konvektionstiefen werden im Nordwesten starker
vergrolRert als im Nordosten, da die Vorbedingungen fur tiefreichende Konvektion dort
gunstiger sind. Die freie Tiefenwasserbildung kann dann direkt in den tiefen westlichen
Randstrom hineinreichen und den mittleren zonalen Dichtegradienten in der entspre-
chenden geographischen Breite verstarken. Der dadurch erzwungene héhere stidwartige
Transport im Tiefenwasser kann nicht aus der nérdlichen Randzone kommen, da der
Dichtegradient dort nur geringfligig verandert wird. Aus Kontinuitatsgrinden mufd der
zusatzliche Tiefenwassertransport lokal ausgeglichen werden, d. h. zwischen den Ge-

bieten der freien Tiefenwasserbildung und der nérdlichen Randzone muf ein Absinken
stattfinden.

Innerhalb der fur diese Arbeit durchgeflihrten Modellexperimente gewinnt der Oberfla-
chendichtefluR keinen nennenswerten EinfluR auf den Transport des unteren NADW:'s.
Eine ganzjahrige Abkihlung der Atmosphdre um 3.5 K bewirkt eine Erhéhung der
Umwaélzung um 14%, die im wesentlichen auf den oberen Tiefenwasserbereich be-
schrankt bleibt. Eine solche Verringerung der atmospharischen Temperatur ist unter
heutigen klimatischen Verhéltnissen als unrealistisch zu betrachten. Wegen des gerin-
gen dynamischen Effekts der konvektiven Tiefenwasserbildung im subpolaren Atlantik
bei realistischen atmosphéarischen Temperaturen sind die Wassermassen im Bereich der
nordatlantischen Schwellen von dominierender Bedeutung fur die grof3skalige Zirkulation
des Nordatlantiks. Dies gilt selbst in dem Standardexperiment, in dem die noérdliche
Randzone eine geringere Dichte aufweist als das entsprechenden Gebiet in der Natur.
Das DSOW als schwerste Wassermasse des ndrdlichen Randes ist in der Levitus’sehen
Klimatologie um etwa 3 K zu warm. Dies fuhrt im Standardexperiment zu einer Un-
terreprasentierung des unteren Transports von NADW” und zu einer Uberbetonung des
oberen Tiefenwassertransports. Die EinfUhrung von realistischeren Temperaturen aus ei-
nem ungeglatteten Schnitt bewirkt eine drastische Verénderung der Zirkulationsstruktur



des Tiefenwassers und eine deutliche Verstarkung der Umwalzung. In den Subtropen er-
gibt sich dabei ein Doppelmaximum im sudwartigen Transport, wie es in dhnlicher Form
auch von ROEMMICH und WUNSCH (1985) beobachtet wurde. Anzeichen flr derartige
dekadische Veranderungen des Stromungsfeldes werden auch fiir die tiefen Sargassosee
berichtet (LIPPERT, 1992). Die hier aufgezeigte starke Empfindlichkeit der atlanti-
schen Zirkulation gegentber den Eigenschaften der “Overfiow”-Wassermassen stellt eine
mogliche Erklarung dar.

Auch der meridionale Warmetransport ist von der Dichte in der Randzone beeinfluf3t.
Der Warmetransport des Modells wird von der Umwalzung und von der Newton’schen
Oberflachenrandbeciingung nach HANEY (1980) bestimmt. Dabei ist das Niveau des
meridionalen Verlaufs durch die Randzonen festgelegt, die auch die Umwalzung treiben.
Selbst extreme Antriebsveranderungen durch Abschalten von Randzonen verschieben
lediglich den Warmetransport als ganzes, wahrend die meridionalen Gradienten weit-
gehend erhalten bleiben, da Temperatur und die Zirkulation in Oberflaichenndhe dabei
nur wenig verandert werden. Das Ersetzen der klimatologischen Daten in der nordlichen
Randzone durch realitatsnahe kalte Wassermassen bewirkt eine deutliche Erhéhung des
Warmetransports: das Maximum bei 24°N steigt von 0.83 PW im Standardfall auf den
realistischeren Wert von 1.05 PW. Der Mangel an hinreichend dichtem Tiefenwasser ist
moglicherweise auch in anderen Zirkulationsmodellen eine Ursache flr eine typischer-
weise zu schwache Umwalzung und einen zu geringen Wéarmetransport. So verwenden
z. B. auch SARMIENTO (1986) und SEMTNER und CHERVIN (1992) Anpassungs-
randzonen mit klimatologischen Daten von LEVITUS (1982). Eine weitere Ursache flr
einen zu niedrigen Warmetransport liegt in der Parametrisierung der isopykxuschen Ver-
mischung in nicht wirbelaufldssenden Modellen. BONING et al. (1994) reduzieren ein
“spurious upweliing” am westlichen Rand in mittleren Breiten mit Hilfe einer verbes-
serten Parametrisierung der isopyknischen Vermischung von GENT und McWILLIAMS
(1990). Dadurch wird der Warmetransport stdlich von 40°N um einen &hnlichen Betrag
erhoht wie in dem hier durchgefihrten Experiment mit realistischem DSOW.

Im PCME-Moddl fuhren Schwachungen des thermohalinen Antriebs an der Oberflache
nur zu geringen Reduzierungen der Umwalzung. Auch eine Salzanonmalie in der La-
bradorsee hat in dieser Hinsicht kaum einen Effekt. Die von LAZIER (1980) in den
70’er Jahren beobachtete Verringerung der tiefen Konvektion in der Labradorsee wird in
der Literatur vielfach auf die “Grof3e Salzgehaltsanomalie” zuriickgefuhrt (z. B. DICK-
SON et al., 1988; LAZIER, 1988). Auch im Modell wird die Konvektion im Zentrum
einer idealisierte Salzgehaltsanomalie vollsténdig verhindert. Damit verbunden ist eine
geringe Temperatur- und Salzgehaltserhéhung im oberen Ti™ nJ “ ™ r/™ Q ubtr,°Pell
Diese ist jedoch klein im Verhaltnis zu Beobachtungen von LEVITUS (1989) und PA-
RILLA et al. (1994). Auch nennenswerte Veranderungen der Zirkulationsstruktur des
Tiefenwassers, wie sie von ROEMMICH und WUNSCH (1985) gefunden werden, treten
im Modell nicht auf, da die hydrographischen Veranderungen dichtekompensiert sind.

Der thermohaline Antrieb kann neben seinem EinM arf die meridionde Umwlknng
auch die barotrope Zirkulation betreffen. Uber den von HOLLAND (1973) beschriebe-
nen kombinierten Effekt von Baroklinitat and Topographie (JEBAR) kann das D.ch-
tefeld einen Antrieb de» barotropen Transports bewirken, «renn die vertikal rategierte



potentielle Energie topographische Kontoren schneidet. Da der JEBAR-Term der Vor-
ticitygleichung (des tiefengemittelten Transports) eine Abweichung von der linearen
Sverdrup-Balance darstellt, zeigen der Sverdrup-Transport und der barotrope Transport
des Modells lediglich im 6stlichen Becken des subtropischen Atlantiks eine gute Uber-
einstimmung. Dagegen zeigt das Modell im westlichen Becken eine deutliche Erhéhung.
Anderungen der thermohalinen Antriebsfelder fihren in allen hier durchgefiihrten Ex-
perimenten zu unterschiedlichen Dichtestrukturen, nicht nur im Bereich der Antriebsan-
omalie, sondern auch in subtropischen Breiten. Die hiermit verbundenen Anderungen
der barotropen Zirkulation treten hauptsachlich im Bereich des westlichen Randes auf
und betragen maximal 17 Sv in dem Experiment mit realitaétsnahem “Overflow” -Wasser
(NDS). Anhand ausgewahlter Félle (NDS, GSA) kénnen Veranderungen des barotro-
pen Transports durch den JEBAR-Effekt erklart werden. Diese Ergebnisse sind kon-
sistent mit einer Analyse der Vorticity-Balance im wirbelauflésenden 1/3°CME-Modell
von BRYAN et al. (1994): im ostlichen Teil des subtropischen Wirbels kann der baro-
trope Transport durch die Sverdrup-Balance erklart werden, wohingegen in westlichen
Teil starke “bottom torques” auftreten. Auch GERDES und KOBERLE (1994) finden in
ihrem Zirkulationsmodell starke Effekte einer veranderten Umwalzung auf die barotrope
Stromfunktion. lhre auffallige Ablésung des Golfstroms bei Kap Hatteras nach einer
Forcierung des “Overflows” tritt in den CME-Modellen nicht auf. Dieser Effekt ist aller-
dings stark von der numerischen Formulierung der Advektion und Diffusion sowie von
der Starke der lokalen Ankopplung des atmosphéarischen Temperaturfeldes abhangig.
Abschatzungen des JEBAR-Effektes aus beobachteten Dichteveranderungen mit Hilfe
eines diagnostischen Modells, wie GREATBATCH et al. (1991) sie durchfuhren, liefern
zu hohe Werte, da die fehlerbehafteten Dichtefelder sich nicht an die Topographie des
Modells anpassen kénnen.

Am Beispiel der Einfihrung eines realitatsnahen DSOW's kann das zeitliche Antwortver-
halten des Modells nach einer Antriebsdnderung im Norden dokumentiert werden. Die
Storung des quasistationaren Gleichgewichts wird durch Schelfwellen und topographische
Rossbywellen entlang des westlichen Randes innerhalb von zwei Jahren bis zum Aquator
geleitet. Da die Wellenfront einen verstarkten DWBC in ihrem Gefolge nach sich zieht,
ist zu diesem Zeitpunkt schon ein Anstieg der Umwalzung erkennbar. Am Aquator wird
das Signal in aquatoriale Kelvinwellen konvertiert, die am Ostrand wiederum Randwel-
len anregen und baroldine Rossbywellen abstrahlen, welche nach der Durchquerung des
Beckens einen neuen quasistationdren Gleichgewichtszustand herbeiftihren. Die Dauer
dieses wellenvermittelten Adjustierungsprozesses, etwa 15 Jahre, wird wesentlich durch
die Laufzeit der Rossbywellen Uber das gesamte Becken und Uber einzelne Teilbecken
bestimmt. Der Unterschied zu friheren, starker idealisierten Modellen (KAWASE, 1987)
besteht in der Existenz von Schelfwellen und topographischen Rossbywellen, die in hoch
auflésenden Modellen ohne Topographie durch reine Kelvinwellen am Rand ersetzt sind.
Veranderlichkeit auf dekadischer Zeitskala wird auch in paldozeanographischen Bohrker-
nen gefunden (LEHMAN und KEIGWIN, 1992). Der hier aufgezeigten wellenvermittelte
Anpassungsprozel} stellt eine Erklédhrang der beobachteten Zeitskalen dar.

Gekoppelte Modelle vom Ozean und der Atmosphéare, wie sie zur Untersuchung von
klimatischen Prozessen verwendet werden, missen ahnliche Adjustierungsprozesse voll-
ziehen. Da die ozeanischen Komponenten solcher Modelle mit einer grol3en Gitterweite



(2° 5°) arbeiten, ist der EinfluB der rdumlichen Auflésung auf die an der Adapta-
tion beteiligten Wellen von Interesse. Im Unterschied zum I°CME-Modell zeigt das
1/13°CME-Modell eine deutlich schnellere anfangliche Antwort. Schon nach wenigen Mo-
naten erreicht die Front der Randwellen den Aquator und die meridionale Umwalzung
steigt. Das unterschiedliche Antwortverhalten wahrend der ersten vier Monate muR
durch die numerischen Darstellbarkeit von Wellen am Rand des Modells begriindet sein:
ein feineres Modellgitter erméglicht die bessere Auflésung von Hybridwellen, einer Kom-
bination aus topographisch modifizierten Kelvinwellen und Schelfwellen (die durch die
Schichtung abgewandelt werden). Der Eintrittszeitpunkt des quasistationaren Gleich-
gewichts ist im 1/3°Modell nicht zu bestimmen, da es aus Grinden der begrenzten
Rechenkapazitat nur 14 Jahre lang integriert werden konnte und die Zeitreihen des
Transports zudem zwischenjahrliche Fluktuationen aufweisen. Die Phasengeschwindig-
keit der niedrigen Moden von Rossbywellen, welche das Gleichgewicht herbeifiihen, ist
jedoch nur schwach von der Gitterweite abhéangig (WAJSOWICZ, 1986). Deshalb soll-
ten sich die beiden Modellrechnungen hinsichtlich der Dauer des gesamten dynamischen
Adjustierungsprozesses nicht wesentlich unterscheiden. Gekoppelte Modelle mit ihrer
groben Auflésung des Ozeans unterschatzen also die Zeit der anfanglichen Antwort auf
eine thermohaline Antriebstérung. Auf das Spektrum der Bewegungen wirkt dies wie
ein Tiefpalfilter. Die dynamischen Folgen hochfrequenter Aktivitat werden unterdriickt.
Dies kann z. B. fur eine jahrlich variierende Tiefenwasserbildung gelten.

Die in dieser Arbeit gewonnenen Erkenntnisse zur Wirkungsweise von Randzonen und
ihrer Bedeutung flr die beckenweite Zirkulation im Verhéltnis zum Oberflachenantrieb
liefern eine bisher wenig verbreitete Sichtweise der Auswirkungen konvektiver Tiefenwas-
serbildung: im Gegensatz zu Ublichen Vorstellungen ist die gro3skalige Meridionalzirku-
lation nur schwach davon berihrt. Die Interpretation anderer Modellexperimente kann
durch diese Ergebnisse erleichtert werden. Die gro3e Sensitivitat der thermohalinen Zir-
kulation gegentber der Dichte der nordatlantischen “ Overflow” -Wassermassen zeigt die
Notwendigkeit einer Implementierung von méglichst realitatsnahen Daten. Dies ist eine
notwendige Voraussetzung flr gute Simulationseigenschaften des Modells hinsichtlich

der groRRskaligen Zirkulation.



Anhang: Implementierung von Freon

Tracer dienen der Verfolgung von Wassermassen. Sie geben Aufschlul Gber Wassermas-
senverteilungen und kénnen in Modellen zur Verifikation oder als Analyseinstrument

eingesetzt werden.

Abbildung A.l: Zeitliche Entwicklung der atmosphéarischen Konzentration von Freon-12
in pptv (parts per trilEon volume”) aus den Angaben der herstellenden Industrie.

Unter den vielen verfugbaren passiven Tracern im Ozean erscheinen die Freone (Fluor-
chlorkohlenwasserstoffe; FCKW) flr ozeanographische Zwecke als besonders nutzlich:
Der Ausstol3 an Freon in die Atmosphare erfolgt ausschlie3lich aus anthropogenen Quel-
len, die mit Hilfe der Produktionsdaten der Industrieverbande gut quantifizierbar sind.
Die troposphérische Konzentration als Funktion der Zeit (CUNOLD et al., 1986) (Abb
A.l) zeigt beginnend im Jahre 1932 einen streng monotonen Anstieg, der wahrend der
50’er Jahre 5% des heutigen Wertes Uberschreitet und bis 1990 auf etwa 475 pptv (parts
per trillion volume) ansteigt. Die lange Lebenssdauer (111 Jahre fir Freon-12) durch
geringe chemische Reaktivitat in der unteren Atmosphéare und die geringe Loslichkeit
in Wasser fuhrt zu einer weitgehend homogenen Verteilung auf der Erdoberflache, Da
neben der atmospharischen Konzentration auch die Loslichkeitsfunktion flr Seewasser
bekannt ist, kann der FIul? von Freon in den Ozean bestimmt werden. Auch im Ozean ist
Freon chemisch stabil. Deshalb missen keine Zerfallsraten (wie bei Tritium) oder bio-
logische und chemische Zehrung (wie bei Sauerstoff) bertcksichtigt werden. Da das im
tiefen Ozean befindliche Freon die gleichen Quellgebiete hat wie das Tiefenwasser selbst,
kann die Tiefenwasserbildung und Ausbreitung besonders gut dokumentiert werden.

In numerischen Zirkulationsmodellen erlaubt Freon eine Verifikation der Modellergeb'
nisse an Beobachtungen und eine klare Verfolgung von Tiefenwassermassen. Dabei sind
fur einen Vergleich mit der Natur nur Integrationszeiten von wenigen Jahrzehnten nétig,
da der Tracer selbst nicht alter ist und eine Gleichgewichtsverteilung im Ozean nicht exi-
stiert. Stromungsstrukturen im tiefen Ozean treten vor dem Freon-freien Hintergrund-



feld deutlicher hervor als in T-S-Feldern. Da die atmospharische F12-Konzentration
streng monoton wachst, gilt fur die Ventilierung der Hauptsprungschicht ahnliches.

Aufgrund der unkomplizierten chemischen Eigenschaften und der Bekanntheit der tro-
pospharischen Verteilung ist Freon im Vergleich mit anderen in der Realitat vor-
kommenden Spurenstoffen mit geringem Aufwand in ein numerisches Modell imple-
mentierbar. Wegen der hoheren Konzentration im terrestrischen System wird hier
das Freon-12 (ccl2F2 = F12) anderen Freon-Varianten vorgezogen. An der Ozean-
oberflache muf} zunéchst die Sattigungskonzentration csatt [pmol z1] durch Multipli-
kation der atmosphérischen Konzentration CAtm(t) \pptv] mit der Loslichkeitsfunktion
£(Ti,5i) [mol Z1] bestimmt werden (WARNER und WEISS, 1985).

mit
HTuS,) = exp(-218.0971 + (298.9702 m( ;—\1)) (A.2)
+ (113.8049 <log{jt)) + (-1.39165 «(~ ) 2) (A.3)
+ Si =(-0.143566 + 0.091015 «* + -0.0153924 m~ )) (A.4)

und

T\ — Oberflachentemperatur, S\ = Oberfidchensalzgehait.

Die Koeffizienten gelten flr einen Druck von 1 atm und bei feuchtegesattigter Luft.
Maximale Loslichkeiten ergeben sich flr niedrige Temperaturen und geringe Salzgehalte,
wobei der TemperatureinfluR dominiert. Die Loslichkeitsfiinktion wird im Modell mit
den aktuellen ortlichen Werten von Temperatur und Salzgehalt ausgewertet.

Die Ozeanoberflache befindet sich nicht stédndig im Sattigungszustand. Die Gasubertra-
gungsgeschwindigkeit hangt von der Windgeschwindigkeit und der Oberflachentempera-
tux ab. Diese Beziehung ist jedoch nur ungenligend bekannt und die hier verwendeten
geglatteten klimatologischen Windfelder geniigen nicht einer solch komplizierten FluR3-
Formulierung. Als Resultat dieses Prozesses ermitteln BROECKER et al. (1980) eine
Gleichgewichtszeit von etwa 30 Tagen flr die vollstandige Sattigung einer Oberflachen-
schicht von 40 m Tiefe. Mit einer oberen Modellschicht von 35 m Dicke entspricht dies
einer Zeit r von etwa 26 Tagen fiur die komplette Sattigung. Analog zu DIXON et al.
(1989) wird der Oberflachenflul? von Freon Uber eine Newton'sehe Relaxation in der
Tracererhaltungsgleichang mit dieser Anpassungszeit r realisiert.

~(C) = « *VC + V =(A ®W/C) + - «(Csatt - CMozdl) (A.5)
dt T



Abbildung A.2: Freon-12 in der nordlichen Rajidzone des Modells in pmol | 1, von
ROETHER (unverdffentlichtes Manuskript).

Diese Formulierung bewirkt eine F12-Aufnahme bei Untersattigung und eine Ausgasung
bei Uberséattigung, welche bei Erwéarmung von gesattigtem Oberflachenwasser auftreten
kann.

In der nordlichen Randzone muf ebenfalls eine robust diagnostische Anpassung an be-
obachtete FI2-Daten durchgefihrt werden. Als Grundlage hierfur dient ein Meteor-
Schnitt aus dem Sommer 1991 von ROETHER (unveréffentlichtes Manuskript) von
Westgronland bis zum Irischen Schelf. Zwischen Gronland und 30°W liegt der Schnitt an
der sudlichen Begrenzung der Randzone, 6stlich davon liegt er 2 - 7 Breitengrade von
der Randzone entfernt. Mangels anderer Daten, werden diese F12-Werte interpoliert
und auf die nérdliche Randzone projiziert (Abb.A.2). Da der zeitliche Verlauf dieser
Nordrand-F12-Konzentration nicht bekannt ist, wird eine zeitliche Abfolge durch Mul-

tiplikation mit der auf 1991 normierten Zeitreihe der atmospharischen Konzentration
erreicht.

cumdMimeit) — *Cj&n<We(1991) (A.6)

Da das F12 nach dem Eintritt in die Oberflache der Groniaadsee auch mit alteren Was-
sermassen vermischt wird, handelt es sich hier um eine grobe Approximation, die nur
durch ein Modell des Europaischen Nordmeers verbessert werden kann. Die Anpas-
sungszaiskala variert wie bei 0 und S zwischen 5 Tagen (bei 65°N) und 25 Tagen (bei
60°N). Die Labradorsee erhélt kein F12 durch den nérdlichen Rand zwischen 70°W und



50°W, da nérdlich der Davis Stralie keine nennenswerten Tiefenwasserquellen vorhan-
den sind und dementsprechend kein Freon gemessen werden kann (RHEIN, personliche
Mitteilung).

In der stdlichen Randzone wird die F12-Konzentration mit den gleichen Zeitkonstanten
wie im Norden robust diagnostisch auf den Wert 0 gezwungen. Da nordatlantisches Tie-
fenwasser hier als Artefakt des Modells aufsteigt, darf es die Tiefenwasserkonzentration
von F12 nicht beibehalten. Hiervon sind die Oberflachenkonzentrationen unberihrt. Ein
geringer Anteil des Auftrieb am sudlichen Rand findet knapp auRerhalb der Randzone
statt. Die dadurch entstehenden Fl2-Konzentrationen im Bereich des Zwischenwassers
sind jedoch fir die Modellergebnisse ohne Belang, da F12 nur fir maximal 27 Jahre
in den Modellen mitgefuhrt wird und deshalb nur verschwindende Konzentrationen am

stdlichen Rand auftreten.
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