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Abstract

This work investigates the interaction between mixed layer dynamics, phyto­
plankton abundance and the nutrient cycle, both, its seasonal and meridional 
variability. To examine these mostly non-linear interactions a comprehensive 
model, using the Lagrangian ensemble method, was developed. The results 
are compared with data from the North Atlantic provided by the Kiel Sea 
Rover System (STRASS, 1089).

The influence o f the phytoplankton annual cycle on the temperature pro- 
fils is important not only seasonally but also in the annual mean. A lack o f 
phytoplankton will lead to an increased heat content o f the water column, 
equal up to 2% o f the annual amplitude in temperate regions (40°N). This ef­
fect has a direct impact on the temperature o f the atmosphere. Calculations 
o f the vertical flux o f organic carbon show a strong seasonal signal, which 
has often been found by sediment traps and deep sea camera recordings. 
Estimates o f the vertical carbon flux into the deep ocean confirm prior sug­
gestions (e.g. PETERSON, 1981) that only 20% to 40% o f the anthropogenic 
C O 2 input into the atmosphere can be compensated by the oceanic biological 
pump.

The meridional variability o f the observed seasonal phytoplankton abun­
dance in the North Atlantic can be explained by changes in climatological 
surface fluxes and winter mixed layer nitrogen concentration. Corresponding 
to ship measurements a relatively slow poleward migration o f the plankton 
bloom and a resulting meridional slope o f the subsurface chlorophyll maxi­
mum can be simulated.

In connection to the efforts to evaluate the productivity o f the world 
oceans by remote sensing (e.g. PLATT et. al, 1988), the meridional vari­
ability o f  the duration o f the oligotrophic phase between Azores and Green­
land has been investigated. Within that phase underestimation o f calculated 
water column chlorophyll content due to the subsurface maximum is most 
likely. The 15°-isotherm criterion suggested by STRASS (1989) for the de­
termination o f the boundary o f  the oligotrophic regime can be confirmed to 
first order. To determine the start o f the plankton bloom  by remote sensing 
without the availability o f  a CZCS, a temperature- and latitude dependent 
criterion is proposed.



Zusammenfassung
Die dämpfende Rolle des Ozeans und des darin enthaltenen Phyto­

plankton auf das beobachtete Ansteigen des atmosphärischen Koh­

lendioxid-Gehalts Ist 1n Ihrem Gesamtausmaß noch weitgehend un­

geklärt. Die vorliegende Arbeit beschäftigt sich daher mit der 

méridionalen Variabilität der Wechselwirkungen zwischen Deck- 

schichtdynamlk, PlanktonJahreszyklen und dem Nährstoffkreislauf 

untereinander sowie den damit verbundenen Folgen für die 

Wassersäule. Um diese meist n1cht-lInearen Wechselwirkungen 

untersuchen zu können, wurde ein umfassendes Modell entwickelt, 

das weitgehend nach der Lagrange'sehen Ensemble Methode arbei­

tet. Die Ergebnisse der durchgeführten Modell Studien wurden mit 

Daten aus dem Nordatlantik (STRASS, 1989) verglichen. Mögliche 

Auswirkungen der präsentierten Ergebnisse auf das globale Kli­

masystem werden diskutiert.

Im Einzelnen kann gezeigt werden, daß der Einfluß des Phyto­

plankton-Jahresganges auf die Temperatur der Wassersäule nicht 

nur saisonal, sondern auch im Jahresmittel von Bedeutung Ist. 

Eine Verarmung der Wassersäule an Phytoplankton führt zu einer 

erhöhten Wärmespeicherkapazität des Ozeans, die in mittleren 

Breiten (40 N) bis zu 2% der Jahresamplitude des Wärmeinhalts 

ausmachen kann. Dieser Effekt hat direkten Einfluß auf die 

Temperatur der Atmosphäre.

Berechnungen des vertikalen Flusses organischen Kohlenstoffs 

reproduzieren das mit Hilfe von Sinkstoffallen oder Tiefsee­

kameras regelmäßig gefundene, starke saisonale Signal in weiten 

Bereichen des Ozeans. Abschätzungen des nach unten gerichteten 

Kohlenstofflusses in den tiefen Ozean bestätigen frühere Ab­

schätzungen (z.B. Peterson, 1981), daß nur zwischen 20% und 40% 

des momentanen, anthropogenen C0*-E1ntrags 1n die Atmosphäre 

durch die sogenannte biologische Pumpe kompensiert werden kann.

Darüber hinaus kann mittels einer Modell Studie gezeigt werden, 

daß die méridionale Variabilität der saisonalen Phytoplankton­

verteilung im Nordatlantik 1n guter Näherung durch die méridio­

nale Veränderlichkeit klimatologischer Daten sowie der winter­

lichen Nährstoffkonzentration der Deckschicht erklärbar ist. 

Die 1n den oben genannten Messungen gefundene, sehr langsam



polwärts wandernde Blüte und insbesondere die meridionale Nei­

gung des Chlorophyllmaximums können durch die Modellrechnungen 

bestätigt werden.
In Hinblick auf die Bestrebungen, mit Hilfe der Satelliten- 

Fernerkundung (CZCS-Daten) klimarelevante Produktivitätsbestim­

mungen des Weltmeeres zu erhalten, wurde die Dauer der oligo­

trophen Phase für den Bereich zwischen den Azoren und Grönland 

ln Abhängigkeit der Breite ermittelt, während der eine deut­

liche Unterschätzung von Fernerkundungs-Chlorophyllbestimmungen 

infolge des auftretenden, tiefen Chlorophyllmaximums zu erwar­

ten ist. Die von STRASS (1989) ermittelte 15 -Isotherme kann 

1n erster Näherung als Grenze zum oligotrophen Regime bestätigt 

werden. Die hohen Chorophyll-KonzentratIonen in der Deckschicht 

während der Frühjahrsblüte können zu Überschätzungen der CZCS- 

ProduktlvitätsbestImmungen führen (STRASS, 1989). Daher wird 1m 

weiteren eine temperatur- und breitenabhängige Funktion vorge­

schlagen, mit der das Einsetzen der FrühJahrsblüte im Nordatlan­

tik ohne Verfügbarkeit von CZCS-Daten abgeschätzt werden kann.



1. Einleitung
Die im achtzehnten Jahrhundert entstandene Trennung der natur­

wissenschaftlichen Arbeitsfelder 1n die modernen Disziplinen 

Physik, Chemie und Biologie ist in den letzten Jahrzehnten von 

einer wachsenden Anzahl von Wissenschaftlern mit dem Ziel 

fächerübergreifende Lösungsansätze für aktuelle Probleme ver­

folgen zu können, mehr und mehr überwunden worden. Einen über­

blick findet man bei CAPRA (1982). So haben unter anderem eine 

Reihe von Physikern und Mathematikern versucht, über einen in­

terdisziplinären Ansatz Erklärungen für biologisch-physikali­

sche Phänomene und Zusammenhänge zu finden. Nicht immer gelang 

es dabei, komplizierte biologische Vorgänge durch einfache 

Übertragung einer physikalisch-mathematischen Vorstellung zu­

friedenstellend zu beschreiben (z.B. SCHRÖDINGER, 1944).

Im Bereich der Meeresforschung waren von Beginn an die Vertei­

lung des Planktons und andere damit im Zusammenhang stehende 

b1o-aktive Parameter des Weltozeans von zentralen interdiszi­

plinärem Interesse. Der Grund für dieses Interesse liegt in der 

Hauptsache 1n der Bedeutung des Phytoplanktons als Primärpro- 

duzent und damit als Grundlage für das Leben im Meer.

Unter dem Begriff Plankton versteht man Organismen, die nicht 

1n der Lage sind, ihren Standort gegenüber den Meeresströmungen 

selbst zu bestimmen (PARSONS et a l ., 1984). Man unterscheidet 

dabei drei Hauptgruppen:
1. das Phytoplankton, 2. Zooplankton und 3. Bakterioplankton.

Die erste Gruppe Ist hierbei die bedeutendste. Sie umfaßt das 

gesamte pflanzliche Plankton, also alle im Wasser frei schwe­

benden Mikroalgen. Die Menge der primär erzeugten Biomasse, 

also die Neuproduktion des Phytoplanktons, steuert über die 

Nahrungskette den Erfolg aller in ihr eingebundenen höheren 

Lebewesen. Als erstes Glied der Nahrungskette vermehren Algen 

sich mit Hilfe der Photosynthese, d.h. die Algen wandeln (ana­

log zu den Landpflanzen) mit Hilfe ihrer Chioroplasten Sonnen­

licht 1n eine für sie verwendbare Energieform um. Dazu nehmen 

sie Kohlendioxid und Nährsalze auf, wobei sich letztere ebenso 

wie die Verfügbarkeit der Sonnenenergie limitierend auf die 

Primärproduktion auswirken können (LIEBIG 1840). Aufgrund ihrer 

Unbeweglichkeit gegenüber Meeresströmungen oder turbulenten 

Bewegungen sind die Einflüsse variierender Größen, wie der Tem-



peratur- und der Nährstoffverteilung oder des Lichtfeldes in 

der Wassersäule für das Wachstum der Phytoplankter dominieren­

de, nichtlineare Faktoren.
Der Jahreszyklus der solaren Einstrahlung steuert (s. Kap. 2.1) 

die Jahresgänge physikalischer Zustandsgrößen der Wassersäule 

wie die Deckschichttiefe oder das Temperaturprofil. Diese wie­

derum sind neben dem Unterwasserlichtfeld selbst für den ausge­

prägten Jahresgang der Phytoplanktonkonzentration in gemäßigten 

und subpolaren Breiten verantwortlich. Der PhytoplanktonJahres­

zyklus in der ozeanischen Wassersäule ist dort durch niedrige 

Konzentrationen im Winter, exponentiell anwachsender Biomasse 

(Frühjahrsblüte) in der Erwärmungsphase und konstanten Konzen­

trationen auf mittlerem bis niedrigem Niveau im Sommer gekenn­

zeichnet. Typische Phytoplanktonprofile weisen dabei während 

der Blüte ein Maximum 1n der Deckschicht bzw. 1m Sommer ein 

Maximum an der Nährstoffsprungschicht auf (STRICKLAND, 1968).

Neber der Bedeutung als Primärproduzent kommt dem Phytoplankton 

und dessen Produktivität als wichtigste Senke für atmosphäri­

sches Kohlendioxid eine Schlüsselrolle 1m globalen Kohlenstoff­

kreislauf zu. So beschäftigten sich im letzten Jahrzehnt zahl­

reiche Arbeiten (z.B. OFFENBORN & GRASSL, 1981; PETERSON, 1981; 

SARMIENTO & TOGGWEILER, 1984; MEIER-REIMER et a l ., 1984; PENG, 

1985; LYLE, 1988; SARMIENTO et al., 1989) mit der Bedeutung des 

Weltmeeres als CCh-Senke und dessen Einfluß auf den anthropoge­

nen Treibhauseffekt. Neben dem Lösungsgleichgewicht zwischen 

Ozean und Atmosphäre und dessen Eigenschaft auf rein physika­

lischem Wege vermehrt auftretendes Kohlendioxid aus der Luft 

im Wasser zu lösen. Ist es insbesonders der vertikale partiku­

läre Kohlenstoffluß in tiefere Wasserschichten, der einen 

dämpfenden Einfluß auf die damit zusammenhängenden Änderungen 

unseres Klimas haben kann.

Dieser Fluß organisch - gebundenen Kohlenstoffs, der im allge­

meinen bis zum Tiefseeboden nachweisbar ist (BILLETT et. al., 

1983), hat seine Ursache in den Planktonblüten der euphotisehen 

Zone und besteht aus abgestorbenem Zellmaterial (Detritus) und 

Exkrementen von tierischem Plankton (z.B. THUNELL et al., 1983; 
HONJO et al., 1988).

Es gibt eine Reihe von Physikalischen Prozessen, wie die saiso­

nale und merld1onale Variabilität der Oberflächenwärmeflüsse, 

die Deckschichtdynamik oder Auftrieb (z.B. an Fronten; ONKEN,



1986), die die Phytoplanktonktonverteilung im Ozean über einen 

weiten Skalenbereich beeinflussen können (STRASS 1989). Auf der 

anderen Seite ist es möglich, daß die vertikale und horizontale 

Phytoplanktonverteilung auf physikalische Größen wie die opti­

schen Eigenschaften des Meerwassers (JERLOV, 1976), das Tem- 

peraturprofi1 und die Deckschichttiefe (WOODS und BARKMANN,

1986), sowie auf den Wärmehaushalt der Wassersäule (LEWIS, 

1983) Einfluß nimmt.

Mit der Zielsetzung, diese Wechselwirkung zwischen physikali­

schen und planktologisehen Prozessen zu untersuchen, kann man 

prinzipiell zwischen zwei unterschiedlichen Ansätzen wählen:

Die eine Möglichkeit besteht darin, zahlreiche Seereisen durch­

zuführen, um in einem ausgewählten Seegebiet vertikal und 

horizontal hoch aufgelöste Messreihen Physikalischer und Plank­

tologi scher Parameter zu erhalten. Dies ist zum Beispiel für 

den Nordatlantik mit Hilfe der Schleppfisch-Messungen der 

Arbeitsgruppen aus Wormley und Kiel in den letzten Jahren 

geschehen (FASHAM et al., 1985; LEACH et a l . 1890; HORCH, 1988; 

STRASS, 1989). Die Ergebnisse dieser Reisen halfen bei der 

Beschreibung und Klärung mesoskaliger und gyreskaliger biologi­

scher und Physikalischer Erscheinungen des offenen Ozeans. 

Trotz des Multi Parameter-Datensatzes bleiben die eigentlichen 

Wechselwirkungsprozesse allerdings öfter unklar, beziehungs­

weise läßt sich wenig über deren saisonale oder räumliche Be­

deutung aussagen.

Aus diesem Grunde Ist es notwendig auch Bemühungen in Richtung 

des zweiten Lösungsansatzes für Physikalisch-biologische Pro­

blemfelder voranzutreiben, nämlich auf dem Gebiet der ökosys- 

tem-Model11erung.

Bereits seit Mitte dieses Jahrhunderts beschäftigten sich 

Meereskundler und unter ihnen eine wachsende Anzahl von Physi­

kern und Mathematikern 1n analytischen Modellen mit der Wachs­

tumsdynamik des Phytoplanktons (SVERDRUP et al., 1942; RILEY, 

1946). Die Autoren untersuchten dabei teilweise den Einfluß 

Wachstums1 imitierender Faktoren. RILEY, STOMMEL & BUMPUS (1949) 

haben die Beziehungen physikalischer Parameter zur vertikalen 

Phytoplanktonvertellung zum Gegenstand ihrer Modell Studie ge­

macht. Einen bahnbrechenden Ansatz präsentierte SVERDRUP (1953), 

indem er über die Einführung der 'Kompensationstlefe' und der 

'Kritischen Tiefe' die Dynamik der Deckschicht und die früh- 

Jährllche DeckschichtVerflachung als Kriterium für den Beginn 

einer Phytoplanktonblüte einführte. Mit der wachsenden Verfüg­



barkelt von Computern stieg der Anteil der numerischen Lösun­

gen. Dies hatte den Vorteil, daß Differentialgleichungen nicht 

mehr analytisch lösbar zu sein brauchten und somit komplexere 

Zusammenhänge modelliert werden konnten. STEELE & YENSCH (1960) 

benutzten ein einfaches Primärproduktionsmodel1 mit einer ver­

tikal variierten Sinkrate von Phytoplanktonzellen, was sogar zu 

Phytoplanktonmaxima unterhalb der biologisch aktiven Schicht 

führte. Die regionale Variabilität der Phytoplanktonverteilung 

wurde 1965 von RILEY mit Hilfe eines Modells untersucht. Mc- 

ISAAK & DUGDALE (1972) untersuchten Wechselwirkungen zwischen 

Lichtangebot und anorganischem Stickstoff und deren Einfluß auf 

die Nährstoffaufnähme und das Wachstum. Den Ansatz von STEELE & 

YENSCH (1960) aufgreifend, erweiterten JAMART et al. (1977) 

Ihre Modell gl ei chungen auch durch eine nährstoff abhängige Sink­

rate sowie durch Respiration, Nährstoff-Limitierung, Zooplank­

tonfraß und einem vertikal und zeitlich variablen Diffusions- 

koeffzlenten. Ziel dieses Ansatzes war, den in Messungen oft 

bestätigten Zusammenhang zwischen Nährstoffsprungschicht und 

Chlorophyllmaximum 1m oligotrophen, also nährstoffl imitierten 

Regime (STEELE, 1964; STRICKLAND 1968; ANDERSON, 1972) durch 

Modellsimulationen nachvollziehen zu können.

Jüngere Arbeiten wie JAMART et a l . (1979), RADACH (1980), EVANS 

& PARSLOW (1985) und ANDERSON & NIVAL (1987) beinhalten in den 

vorgestellten Modellrechnungen die meisten Wachstums1 Imitie­

renden Faktoren einer Planktonblüte und werden in erster Linie 

zu Prozeßstudien oder zur Simulation von Meßrelhen verwendet. 

Allen diesen Model 1rechnungen liegt die EULER’sche-Kontinuum- 

Methode zugrunde, die aufgrund der ihr eigenen Formulierung der 

Model 1gleichungen die nicht-linearen Wechselwirkungen vernach­

lässigt oder nur stark vereinfacht berücksichtigen kann. Um 

diesem Problem zu begegnen, führten WOODS & ONKEN (1982) als 

neuen Ansatz die LAGRANGE1 sehe Ensemble Methode in die Phyto­

planktonmode 11ierung ein, die zwei grundlegende Vorteile im 

Vergleich zur EULER'sehen Methode hat. Einerseits lassen sich 

durch die für die Methode charakteristische Handhabung von ein­

zelnen Teilchen Individuelle Unterschiede und Erfahrung in Be­

zug auf Adaptation von Phytoplanktern oder VertikalWanderung 

von Zooplanktern berücksichtigen. Gerade diese Individuelle 

Handhabung von einzelnen Phytoplanktern durch separate Berech­

nung von Zustandsgrößen ermöglicht erst die adäquate Berück­

sichtigung (WOLF & WOODS, 1988) der von DR00P et a l . (1982) 

eingeführten Quota-Methode. Diese Methode beruht auf der Er­



kenntnis, daß die Produktionsrate sehr viel stärker mit dem 

zell internen Nährstoffpool der Mikroalgen korrelliert ist als 

mit der Nährstoffkonzentration im umgebenden Wasserkörper (EPP- 

LEY & STRICKLAND, 1968). Im gleichen Wasserkörper befindliche 

Planktonindividuen reagieren daher nicht gleichförmig auf das 

identische Umfeld. Darüber hinaus erlaubt die LAGRANGE1 sehe 

Methode die expl izite Integration nicht-1inearer Gleichungen zur 

Simulation von Wechselwirkungen zwischen den einzelnen Prozes­

sen, denn die Ensemble Methode beinhaltet keine Mittelung vor 

der Integration. Diese exaktere Formulierung führt zu signifi­

kanten Unterschieden bei den Model 1 variablen im Vergleich zur 

EULER'sehen Methode, die bei der Biomasse, aber auch bei der 

Terminierung, schon nach einigen Tagen bis zu 50% Abweichung 

ausmachen kann (McGILLICUDDY, 1989).

Aufbauend auf der Arbeit von ONKEN (1981) verwendeten BURKERT 

(1984), DÖRRE (1985) und WOLF (1985) die LAGRANGE'sehe Ensemble 

Methode, um den Einfluß der Wachstums1 imitierenden Faktoren 

(Zooplanktonfraß, Selbstbeschattung und Nährstoff1imitierung) 

auf die FrühJahrsblüte zu untersuchen.

Aufgabe dieser Arbeit soll nun sein, oben genannte Teilaspekte 

der ozeanischen Primärproduktion zu einem Lagrange'sehen Ge­

samtmodell zusammenzufassen und diese Teile mit einem integra­

len Deckschichtmodell (KRAUS & TURNER, 1967) interaktiv zu 

koppeln. Wird weiterhin die Remineralisatlon von Nährstoffen 

sowohl für den kleinen als auch für den großen Nährstoffkreis- 

lauf (BROWN & JOHNSON, 1977) in den einzelnen Modell teilen be­

rücksichtigt, so soll mit diesem Modell ein Jahresgang simu­

liert und die saisonale Bedeutung von physikalisch-Planktolo- 

gisehen Wechselwirkungen untersucht werden. Darüber hinaus soll 

die Hypothese geprüft werden, ob die saisonale als auch die 

merldionale Variabilität der Phytoplanktonverteilung in der 

Wassersäule in erster Näherung auf klimatologische (also rein 

physikalische) Änderungen der Oberflächenflüsse zurückzuführen 

ist. Als vergleichende Messungen aus dem Nordatlantik soll die 

Auswertung (STRASS, 1989) des SEA-ROVER Standardschnitts, also 

von den Azoren bis zum Wetterschiff C, der verschiedenen Jahre 

herangezogen werden. Zu diesem Zweck sollen entlang der geogra­

phischen Lage dieses Schnittes Model 1 Jahresläufe 1n 1-Grad Ab­

ständen durchgeführt werden, so daß die Ergebnisse mit den aus 

verschiedenen Jahreszeiten vorliegenden Messungen in ihrer sai­

sonalen und gyreskaligen Variabilität verglichen werden können.



2. Modellbeschreibung

Mit der Zielsetzung, physikallsch-planktologlsche Wechselwlr- 

kunoen Im Ozean zu modellieren, Ist es sinnvoll sich 1n erster 

Linie auf die euphotlsche Zone, also die oberste, biologisch 

produktive Schicht des Ozeans zu beschränken. Die Mächtigkeit 

dieser Schicht variiert saisonal und regional zwischen Ober­

fläche und einer Tiefe von ca. 150 m.
In gemäßigten Breiten müssen physikalische Deckschichtmodelle 

zur Erfassung saisonaler Zyklen Physikalischer Zustandsgrößen 

der Wassersäule maximale winterliche Durchmischungstiefen von 

gleicher Größenordnung auflösen können.

Innerhalb dieser Wassersäule beeinflussen sich Physik und Bio­

logie vielfältig. Insbesondere ist hier der Einfluß durch Wind­

stress oder Konvektion hervorgerufener Turbulenz auf die Eigen­

bewegung der Mikroalgen zu nennen. Aus dem entgegengesetzten 

Blickwinkel ist das solare Strahlungsprofil und damit die Er­

wärmung der Wassersäule wiederum eine Funktion der vertikalen 

Phytoplanktonverteilung. Das zu konzipierende numerische Modell 

muß also in seinen Physikalischen und biologischen Modell teilen 

alle benötigten Zustandsvariablen liefern und die, zur Berück­

sichtigung der entsprechenden Wechselwirkung, notwendige In­

formation austauschen.

Die Festlegung auf die Untersuchung biologisch-physikalisch ge­

koppelter Prozesse erlaubt in erster Näherung eine Vernachläs­

sigung der Advektlon. Dies ermöglicht die Benutzung eines ein­

dimensionalen Gesamtmodells, was sich in wesentlich kürzeren 

Rechenzelten und geringerem Speicheraufwand bemerkbar macht. So 

wurde für den Physikalischen Teil ein eindimensionales Inte­

gralmodell gewählt, bei dem für die zugrunde liegenden Gleich­

ungen die EULER’sche Beschreibung benutzt wird. Der biologische 

Teil ist 1n ein Phytoplankton- und ein Zooplanktonmodell auf­

gespalten, deren Model IgleIchungen durch die von WOODS & ONKEN 

CI982) eingeführte LAGRANGE'sehe Ensemble-Methode beschrieben 

werden. Nach Jedem Zeitschritt werden durch eine separate 

Schnittstelle Konzentrationsprofile von einigen Zustandsvariab- 

len des planktolog1sehen Modell teils berechnet und die zur 

Berechnung der Wechselwirkungen notwendigen Größen zwischen den 

drei Hauptmode11rout1nen ausgetauscht. Im Folgenden sollen 

diese Modell teile und die darin verwendeten Gleichungen näher 
beschrieben werden.
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Der prinzipielle schematische Aufbau des zu beschreibenden Ge­

samtmodells ist wie folgt:

-------- Bewölkung -
Klimatologi sehe —  Q - Flüsse ----

Daten ----  Wind --- 1

Energiespeicherung - 

Absorption -----►

—  Respiration -

r-Vermi schung -

Solare Strahlung

Unterwasser-
Lichtfeld

Attenuation

— Vertikal Wanderung

—  Respiration

- Vermischung!

Remineralisation 

r i l l

Phytoplankter
Nahrungsaufnahme 

— Dezimierung

Remineralisat

Die doppelt-umrahmten Felder bezeichnen durch Model Igleichungen 

berechnete Zustandsgrößen, wobei die Pfeile die Richtung und 

deren Beschriftung die Art eines berücksichtigten Prozesses 

oder einer Wechselwirkung darstellen.



2.1 Das Deckschichtmodell
Vor der Beschreibung des verwendeten Deckschichtmode11s Ist es 

notwendig, einige Erläuterungen zu dem Begriff 'Deckschicht'und 

dessen sinnhafte Verwendung 1n dieser Arbeit zu geben. Unter 

der Deckschicht (engl, mixed layer) soll in dieser Arbeit stets 

die oberste, turbulent durchmischte Schicht (homogene Tempera­

tur und homogener Salzgehalt) des Ozeans verstanden werden. Die 

Deckschichttlefe ist in dieser Arbeit also nicht durch ein wie 

auch Immer geartetes Temperaturgradlentenkrlterlum festgelegt, 

sondern soll hier gleichbedeutend mit dem englischen Begriff 

Turbokllne (WOODS, 1980) verwendet werden (s. Abb. II.1a).

Die Mächtigkeit dieser turbulent-durchmischten Deckschicht wird 

durch die Balance der Energieflüsse an der Grenzfläche Ozean - 

Atmosphäre bestimmt. Sch1chtungsstab111s1erend wirkt sich dabei 

hauptsächlich die solare Einstrahlung aus. überwiegt diese die 

Verlustterme, so wird sich die Deckschicht verflachen ( de- 

tralnment ). Deckschicht-vertiefend (entralnment), wirken sich 

ln Jedem Fall der Windstress und die Konvektion aus. Der Wind­

stress liefert allerdings nur für flache Deckschichttiefen 

einen nennenswerten Beitrag zur DeckschichtVertiefung (BARK­

MANN, 1987). Konvektion, der andere Beitrag zum entralnment, 

tritt genau dann auf, wenn die langwellige Ausstrahlung, der 

sensible und der latente Wärmefluß sowie die solare Einstrah­

lung an der Meeresoberfläche 1n ihrer Summe für die Deckschicht 

einen Energieverlust ausmachen. Die Richtungen der Flüsse von 

Ein- und Ausstrahlung sind definitionsgemäß eindeutig; beim 

sensiblen und latenten Wärmefluß wird die Richtung und der Be­

trag der Flüsse durch Richtung und Betrag des Temperaturgradi­

enten zwischen Ozean und Atmosphäre beziehungsweise durch den 

Wasserdampf-Fluß bestimmt. Alle diese Energieflüsse bilden ei­

nen Regelkreis der stark durch die tägliche und saisonale Vari­

abilität der solaren Strahlung an der Meeresoberfläche beein­

flußt, so daß auch die Deckschichttiefe in der Hauptsache die­

sen Schwankungen unterworfen Ist. Genau diese Veränderlichkeit 

der turbulent durchmischten Schicht ist aber von entscheidender 

Bedeutung für das Planktonwachstum (WOODS & ONKEN, 1982).

Zur Berechnung der Deckschichttlefe -Htt) findet 1n der vorge- 

stellten Arbeit ein eindimensionales Integralmodell nach einer 

Methode von KRAUS & TURNER (1967) Verwendung, dem oben genann­

ter Regelkreis zugrunde liegt. Dabei wurden insbesondere die
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Abb. I I .  1: Schem atischer Zusammenhang zw ischen D ecksch ich t, täg ­
l i c h e r  -  und s a is o n a le r  Sprungschicht und der daraus 
a b g e le it e t e  Model lau fbau . (aus WOODS & ONKEN, 1982)



Parametrisierung der Produkt1ons- und D1ss1pat1onsterme der 

turbulenten kinetischen Energie (DIEMER, 1988) und der absor­

bierten solaren Strahlung (HORCH et al., 1984) mit einem Chlo­

rophyll konzen trat 1ons-abhäng1 gern Attenuationskoeffizienten ver­

bessert. Dieses, modifizierte und hier zu beschreibende, ein­

dimensionale Deckschichtmodell charakterisiert eine Wassersäule 

mit einer Gesamttiefe von 250 m bei einer vertikalen Gitterauf­

lösung von einem Meter. Der Zeitschritt beträgt eine Stunde.

Das Modell arbeitet mit zwei Schichten, einer turbulent durch­

mischten Deckschicht und einer darunter liegenden, laminaren 

Sprungschicht. Die Grenzfläche zwischen diesen beiden Schichten 

1st die aktuelle Deckschichttiefe (s. Abb. II.1b).

Das Gleichungsystem des Modells bilden im Prinzip die Wärme- 

erhaltungsgleichung und die Gleichung für die turbulente kine­

tische Energie. Salzgehaltsänderungen werden vernachlässigt.

Die Erhaltungsgleichung für thermische Energie läßt sich nach 

AufspHttung der Zustandsgrößen 1n einen mittleren und einen 
fluktuierenden Anteil <t  = t  + t *> (REYNOLDS, 1895), anschlies­

sender Mittelung, Berücksichtigung der Boussinesq - Approxima­

tion, Vernachlässigung der Reibungswärme und unter Zuhilfenahme 

der Kontinultätsglelchung überführen 1n:

ST 6 ----  1 dl
— + — (w’T’ ) -----i-- ~  (2. 1)dt £z p cp £z

mit i dem kurzwelligen solaren Strahlungsfluß (zur Berechnung 

siehe Kap. 2.1.1) und cp dem spezifischen Wärmekoeffizienten

Für Meerwasser beschreibt die empirische Zustandsgleichung: 

p = p . < i - a C T - T « , )  ) den Zusammenhang zwischen Dichte p  und 

Temperatur t , wobei « der thermische Expansionskoeffizient ist, 

der Index Referenzgrößen bezeichnet und Dichteänderungen auf­

grund von Salzgehaltsschwankungen vernachlässigt werden. Mit 

dieser Zustandsgleichung und der Einführung eines Ausdrucks für 

den Auftrieb oder besser 'Tarierung' (buoyancy) eines Wasser­
te 1 1chens:

b = g —p <2.2)



läßt sich mit Hilfe von (2.1) die Erhaltungsgleichung für den 
Auftrieb formulieren:

fb 6 ----  a a £1
TT ♦ T- w’b' = “ — — lA <2.3)6z p cp 6z

Die ebenfalls verwendete turbulente kinetische Energiegleichung 
1autet:

—  i- **’ <w’* +• v’v’) + - w’p’) + D = w'b’ (2.4)6z 2 ---- p

mit D; Energiedissipation durch molekulare Reibung

Letztere erhält man. Indem nach gleichem Seperationsansatz der 

Variablen man von derNavier/Stokes'sehen Bewegungsgleichung die 

Gleichung für die mittlere Strömung abzieht und mit v* multipli­

ziert. Im Weiteren werden Inkompressibilität und - aufgrund der 

Modellkonzeption - horizontale Homogenität vorausgesetzt. Ver­

nachlässigt man nun, nach Abschätzung der Größenordnung der 

Terme, den Tendenzterm und den Energietransfer von der mittle­

ren zur turbulenten Strömung (NIILER & KRAUS, 1977), so erhält 

man (2.4).

Die Gleichungen (2.1), (2.3) und (2.4) stellen dabei die Grund­

gleichungen zur Berechnung der physikalischen Zustandsgrößen 

dar.

Da die Zustandsgrößen 1n der turbulenten Deckschicht (per defi- 

nitionem) völlig durchmischt sind, lassen sich oben genannte 

Gleichungen von z = o bis z = -h  sehr einfach integrieren. 

Dabei müssen die Randbedingungen für die solare Strahlung und 

die turbulenten Eneroieflüsse eingesetzt werden.

Für die Meeresoberfläche gilt:

<w’ T’ > I -  <Q4r- + Qih + Q-h ) - - —  (2 .5)
1 »-o 9 cp

wobei Q*r-,Qi* und Q-*» die Beiträge des infraroten, latenten und



sensiblen Wärmeflusses darstellen, deren Berechnung 1n Kapitel
2.1.2 erläutert Ist. Damit wird

(w’b* » - D I = n. B. (2. 6 )

Mit B. q ot w’T* |

und n§*l -Für B.<0, n# € €0,1 > -für B # >0

nQ parametrisiert dabei die Dissipation des Auftriebsflusses 
(DIEMER, 1988).

An der Wasseroberfläche ist der turbulente Energiefluß bestimmt 
durch den Betrag der Windschubspannung ts

s = ’5 r ] _ - » [  =  ]

3 / a
= m u* (2.7)

r Qm - w *
mit u. = ^ -  c«, u»oj der Reibungsgeschwindigkeit,

• * 0.95 (BARKMANN, 1987) als Energiedisslpationsparameter, 
c* » 0.0013 dem Reibungskoeffizienten für Luft und u to der Wind­
geschwindigkeit 1n 10 m Höhe über der Grenzfläche.

Die Randbedingungen für (2.1), (2.3) und (2.4) bei z = -H, der 
Deckschichttiefe, sind:

w’T* (2 . 8 )

w’b’ (2.9)

[ i  •*’ (**’* + v’*) ♦ i  w’p’ 1 = 1  n.(m’z + v’v’ + ) (2 .10)^ — p J *— m 2 --- p

<5’H
mit ««. . —  der Entrainmentgeschwindigkeit und t.» und t m  den 

Temperaturen 1n - bzw. kurz unterhalb der Deckschicht.



Integriert man nun die Gleichungen (2.1) und (2.3) von einer 
Tiefe z (O > z > -h > bis o und erneut von -h bis zur Oberfläche 

so erhält man Ausdrücke für den turbulenten Wärme- bzw. Auf­

triebsfluß. Die zeitlichen Ableitungen lassen sich nun durch 

Subtraktion von den Jeweiligen Ausgangsgleichungen eliminieren. 

Mit Hilfe der Randbedingungen und den Ausdrücken für die turbu­

lenten Flüsse läßt sich daraus das Gleichungssystem für den en- 

trainment-Fal1 zur Berechnung von h ableiten:

h  * gH Ha Ab = -----
P cp

[k* 1«,+ k* I (—H>] + 2mu« + Hn.B. (2.11)

,, «ST 1 *  „ 1H —— = -  -------  E Oi -  w . AT -  -------St p cp p cp
[I«, - I < —H ) ] (2. 12)

mit den Integrationskonstanten ki und ka.

Für w- = 0, also detralnment, wird h  aus (2.11) diagnostisch 
bestimmt mit:

H = -------------------- --------------------------- (2.13)

n«, B«, - - 9 fk*. I«,- ka I (-H)lp cp L J

Für eine detailliertere Betrachtung siehe BARKMANN (1987) bzw. 

DIEMER (1988).



2.1.1 Die solare Strahlung
Die solare Strahlung erfährt auf dem Weg durch die Erdatmos­

phäre eine Schwächung durch Wolkenbedeckung, Raleigh-Streuung, 

Ozon- und Wasserdampfabsorption. Die beiden letztgenannten Fak­

toren sind stark wellenlängenabhängig. Dadurch entsteht die 

charakteristische Spektralverteilung der auf die Erdoberfläche 

auftreffenden solaren Strahlung (siehe z.B. JERLOV 1976). Je 

nach Einfallswinkel der auftreffenden Strahlung geht an der 

Wasseroberfläche wiederum ein Teil der Energie durch Refraktion 

verloren. Die nun verbleibende Strahlungsenergie wird in der 

ozeanischen Wassersäule in Abhängigkeit von der Wellenlänge 

unterschiedlich stark geschwächt. Diese Schwächung setzt sich 

aus Streuung und Absorption zusammen und bewirkt, daß etwa 59% 

dieser einfallenden Energie bereits im ersten Meter attenuiert 

werden. Lediglich ein schmales Spektralband zwischen 400 bis 

600 nm Wellenlänge dringt dabei nennenswert tiefer in die Was­

sersäule ein. Etwa dieser Spektralbereich kann von den Chloro- 

plasten der Phytoplankter als Energiequelle zur Photosynthese 

genutzt werden. HORCH et a l . (1983) zeigen, daß zur Berechnung 

des Einstrahlungsprofils in der ozeanischen Wassersäule eine 

Zerlegung des solaren Spektrums 1n drei Spektralbänder also 

drei Exponentialfunktion eine sehr gute Näherung darstellt.

Die geringe spektrale Auflösung und der damit verbundene 

Fehler bei der Berechnung der Strahlungsenergie im ersten Meter 

ist vernachlässigbar, weil Deckschichttiefen von unter einem 

Meter im Ozean sehr selten anzutreffen sind. Darüber hinaus 

könnte das verwendete Deckschichtmodell 1n Folge des erwähnten 

Gitterabstandes von einem Meter eine stärkere spektrale Zerle­

gung nicht nutzen.

Neben der Klarwasser-Attenuation erfolgt eine zusätzliche 

Schwächung des Lichts durch Phytoplankton-Pigmente, gelöste 

organische Substanzen und anderen partikulären Teilchen. Hier­

bei ist in der Hauptsache der Chlorophyllgehalt des Wassers von 

Bedeutung. Der Chlorophyllspezifische Attenuationskoeffizient 

» i s t  eine Funktion der Wellenlänge des absorbierten Lichtes, 

der Phytoplankton-Spezies und deren Licht-Anpassungsgrad (Adap­

tation) . Eine Reihe von Autoren (z.B. BANNISTER, 1979; PRIEUR & 

SATHYENDRANATH, 1981 oder HAARDT & MASKE, 1986) haben sich be­

müht, einen allgemeingültigen, Chlorophyll spezifischen Attenua­

tionskoeffizienten zu ermitteln. HAARDT & MASKE (1986) fanden



die spezifischen Absorptlonskoeff1z1enten älterer Arbeiten in 

den meisten Fällen aufgrund methodischer Fehlerquellen über­

schätzt. Aus ihren Suspensions - photometrischen Bestimmungen, 

läßt sich ein mittlerer Wert von a = o.oii m*/yg chi« ablesen, 

der auch in dieser Arbeit verwendet werden soll. Eine Vernach­

lässigung der spektralen Abhängigkeit des Koeffizienten er­

scheint hier deswegen gerechtfertigt, weil unterhalb der Deck­

schicht das Licht als nahezu monochromatisch betrachtet werden 

kann. In der Deckschicht hingegen geht die absorbierte Strah- 

lungsenergie als vertikal-gemittelte Größe in die Wärmebilanz 

dieser Schicht ein.

De in dieser Arbeit unter anderem der Einfluß des Phytoplankton 

auf das Temperaturprofil und den Wärmehaushalt der Wassersäule 

untersucht werden soll, wurde die Strahlungsroutine (HORCH et 

al., 1983) des Modells so modifiziert, daß neben den Attenua­

tionskoeffizienten für klares Wasser, also Jerlov - Typ I (JER- 

LOV, 1978), auch der chlorophyl1spezifische Attenuationskoeff1- 

zient a Berücksichtigung findet.
Die Strahlung in der Tiefe z’ zum Zeitpunkt t wird demnach wie 

folgt berechnet:

^ m

* -f <k„ + a-Keht(z))-dz

I(z’,t) - I.(t) E Rn * e (2.14)

mit I0 (t> : der solaren Strahlung an der Wasseroberfläche 
(Tabelle der verwendeten Koeffizienten Rn und kn im Anhang)

k«h»<z> ist die ChlorophyllkonzentratIon in der Tiefe z und 

wird mit einem Kohlenstoff/Chi- Konvertierungsfaktor von 100/1 

(GIESKES & KRAAY 1983; FALKOWSKI & KIEFER, 1985) aus der, in 

Kapitel 2.4.3 erläuterten, Phytoplanktonkohlenstoff-Konzentra- 

tlon P(z,t) berechnet.



2.1.2 Die Oberflächenwärmeflüsse
Neben der kurzwelligen solaren Einstrahlung wird der Wärmehaus­

halt an der Meeresoberfläche durch die saisonale und meridio- 

nale Variabilität der Oberflächenwärmeflüsse maßgebend beein­

flußt, die damit auch für die Veränderlichkeit der Deckschicht­

tiefe verantwortlich sind. Bei dem verwendeten integralen Deck­

schi chtmodel1, lassen sich die benötigten klimatologisehen Da­

ten relativ einfach über die Randbedingungen berücksichtigen 

(siehe Gleichung 2.5). Benutzt wird dazu der BUNKER-Datensatz 

für den Nordatlantik (BUNKER & GOLDSMITH, 1979). Dieser aufge­

arbeitete Datensatz (ISEMER & HASSE, 1985 & 1987) H e g t  in 1x1 

Grad -Feldern als Monatsmittel vor. Zur Verwendung im Deck­

schichtmodell wurden die zwölf Monatsmittel von Bewölkung, des 

Infraroten, latenten und des sensiblen Wärmeflusses Q*»~, der 

Lufttemperatur t,_, der Betrag der Windgeschwindigkeit u»o und 

deren Standardabweichung als Stützstellen einer Fourierreihen­

entwicklung benutzt, um eine stetige Funktion dieser Größen für 

das ganze Jahr zu erhalten.

Die Deckschichttemperatur TmX wurde hier als prognostische 

Variable gewählt, um durch deren tägliche Variabilität infolge 

der solaren Strahlung auch einen Tagesgang der Deckschichttiefe 

simulieren zu können. Durch die Verwendung der reinen BUNKER- 

Oberflächenwärmeflüsse trägt man aber diesem Tagesgang der 

Deckschichttemperatur keine Rechnung, so daß eine Modifikation 

dieser Monatsmittel durch lineare Korrekturglieder (HANEY 1971) 

vorgenommen wurde, die vom Temperaturgradienten an der Grenz­

fläche abhängig sind. Der nicht-solare Anteil der Oberflächen- 

wärmeflüsse berechnet sich demnach aus:

O (t )  «  £ 0 „ „ ( t )  + Kqn * ( T . ( t )  -  TmX( t )  ) (2 .15)

mit : infraroter, latenter und sensibler BUNKER-Wärmefluß 

K«« : analoge HANEY-Konstanten (Parameter-Werte im Anhang)



2.2 Nährstoffe
Neben der Verfügbarkeit von Sonnenlicht ist das Vorhandensein 

von Nährstoffen der wichtigste wachstumsbegrenzende Faktor bei 

Pflanzen (LIEBIG, 1840). Dies sind neben den Kationen insbeson­

dere die Elemente Phosphor und Stickstoff, wobei letzterer ohne 

Frage als eines der bedeutendsten Elemente in biologischen Sys­

temen bezeichnet werden kann. In den meisten aquatisehen Öko­

systemen ist der Stickstoff darüber hinaus vor dem Phosphat-P 

1imitierender Faktor der Primärproduktion ( BROWN und JOHNSON. 

1977). Die im Wasser lebenden Mikroalgen können anorganischen 

Stickstoff aus vier verschiedenen Verbindungen assimilieren. In 

der Reihenfolge ihrer Bedeutung sind das Nitrat (NO3 ), Ammoniak 

(NH*), Nitrit (N0=) und molekularer Stickstoff (Na), die, ab­

hängig von der Spezies, in unterschiedlichen Reaktionsprozessen 

zunächst zu NH= reduziert und dann in organisch gebundenen 

Stickstoff konvertiert werden (s. auch Kap. 2.4). Im Vergleich 

zu den anderen Stickstoffverbindungen ist Nitrat aufgrund des 

in der Wassersäule vorhandenen Anteils die wichtigste Quelle 

anorganisch-gebundenen Stickstoffs für das Phytoplanktonwachs­

tum. So geben PARSONS und LALLI (1988) die Nitratkonzentration 

des zentralen Atlantik während der Sommermonate als blüte­

begrenzend an. Dies bestätigen auch die Nährstoffmessungen ent­

lang des SEA-ROVER Standardschnittes zwischen den Azoren und 

Wetterschiff-C Ende Mai 1987 in Abbildung II.2. Die anderen An­

teile des anorganisch-gebundenen Stickstoffs (NH= und NOa) ge­

winnen erst in oligotrophen Umgebungen als Teil des Stickstoff­

kreislaufs an Bedeutung. So kann fast die gesamte Produktion 

der Deckschicht in der oligotrophen Phase als sogenannte 're­

generierte Produktion1 (s.Kap. 3.1.5) bezeichnet werden und 

basiert auf der schnellen Umsetzung des anorganischen Stick­

stoffs im 'kleinen Nährstoffkreislauf’ (PARSONS et a l ., 1984). 

Der Stickstoff wird dabei. Je nach beteiligtem Prozeß, entweder 

als Ammonium (organisches Zellabbauprodukt) oder Nitrit (bak­

teriologischer Abbau organischer Substanz) durch das Phyto­

plankton erneut aufgenommen (WEISSE, 1985). Die Aufnahme von im 

Wasser gelösten, molekularen Stickstoff spielt für die aqua- 

tische Primärproduktion eine untergeordnete Rolle, da einer­

seits neben den Azobakterien nur einige Blaualgen oben genannte 

Fähigkeit besitzen und andererseits nur ganz bestimmte Rahmen-
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bedingungen (BROWN & JOHNSON, 1977) die energetisch sehr auf­

wendige Fixierung von Na ermöglichen.

Zur Simulation der Planktonblüte wird daher in der vorliegen­

den Arbeit der anorganische Stickstoff als der limitierende 

Nährstoff angenommen. Als Anfangsbedingungen der Winter-Stick- 

stoffkonzentration werden für die Modelläufe Messungen der 

breitenabhängigen Nitratkonzentration (GLOVER & BREWER, 1988) 

zugrunde gelegt. Die Konzentrationen aus Tabelle I werden dabei 

über den gesamten Tiefenbereich der Modell Wassersäule zu Beginn 

einer Simulation (Tag 60), also am Ende der winterlichen Durch­

mischung, als konstant angenommen.

Tabelle 1
(Breitenabhängigkeit der Stickstoff-Anfangskonzentration)

Breite °N mMol N/m3 Breite °N mMol N/m3

38 2 I 47 8

39
2 I 48 9

40 3 49 10

41 4 50 11

42 5 51 12

43 5 52 13

44 6 53 13

45 7 54 14

46 8 55 14

Diese gerundeten und auf ein Grad-Abstände linear interpolier­

ten Werte der winterlichen Deckschicht-Nitratkonzentrationen 

wurden aus Bestimmungen von GLOVER & BREWER (1988) im Nordat­

lantik gewonnen.

Während der Modelläufe wird der von den Phytoplanktern aufge- 

nommene Stickstoff (siehe Kapitel 2.4) in Jedem Zeitschritt vom



anorganischen Stickstoffgehalt 1n der Jeweiligen Tiefe der 

Wassersäule abgezogen. Analog dazu wird die von den Phyto- bzw. 

Zooplanktern freigesetzte Nährstoffmenge der Wassersäule wieder 

zugeführt (siehe Kapitel 2.4.3 bzw. 2.5.5). Danach erfolgt nach 

Jedem Zeltschritt eine vollständige Vermischung des anorgani­

schen Stickstoffs oberhalb der Turbokline, also innerhalb der 

Deckschicht, da die Zeitskalen der turbulenten Vermischung 

deutlich unter dem verwendeten Ze1tschr1tt von einer Stunde 

liegen (DENMAN und GARGETT, 1983). In der saisonalen Sprung­

schicht findet turbulente Vermischung nur gelegentlich und auf 

recht kleinen (0.1m) Skalen (siehe WOODS und STRASS, 1986 bzw. 

ROSS, 1987) statt. Dieser turbulenten Diffusion wird durch 

einen Dreieckwichtungsfllter (0.1, 0.8, 0.1) Rechnung getragen, 

der einmal pro Simulationstag das Stickstoffprofil unterhalb 

der Deckschicht glättet, was in etwa einem Diffusionskoeffizien­

ten von 1 x IO-® m*/s entspricht.



2.3 Die LAGRANGE’sche Ensemble Methode
Zur Simulation der Planktonblüte wurde bisher üblicherweise die 

EULER'sche Kontinuum Methode verwendet (RILEY et al., 1949; 

SVERDRUP, 1953; STEELE, 1958 und 1962 bis zu JAMART, 1979 oder 

RADACH, 1980). Diese Methode hat den Vorteil, daß aufgrund der 

ihr eigenen Parametrisierung von Vorgängen im Prinzip nur eine 

Differenzialgleichung zur Simulation des Wachstums einer ganzen 

Population notwendig ist. Mathematisch gesehen erfolgt dabei 

die Mittelung vor der Integration der Differentialgleichung. 

Dies hat den Vorteil, daß relativ kurze Simulationszeiten und 

ein geringer Kernspeicherbedarf auf Rechnern notwendig sind. 

Durch diese starke Vereinfachung nicht-linearer Vorgänge ver­

nachlässigt man aber individuelle Unterschiede und Erfahrungen 

bei den einzelnen Planktonindividuen bzw. die Diversität der 

Jeweils zugehörigen Zustandsvariablen. Genau das bewirkt insbe­

sondere bei Langzeit Integrationen qualitative und quantitative 

Unterschiede, die zum Beispiel bei der Biomasse einer simulier­

ten Population bis zu 50% Fehler ausmachen kann (McGILLI- 

CUDDY, 1989).

WOODS & ONKEN führten 1982 die LAGRANGE1 sehe Ensemble Methode 

zur Modellierung von Phytoplankton ein, um unter anderem gerade 

dieser Problematik zu begegnen. Es handelt sich hierbei um eine 

Methode, die davon ausgeht, daß Phytoplankter an sich vonein­

ander unabhängige Individuen (LAGRANGE'sche Partikel) mit ei­

gener Historie sind. Eine weiterentwickelte und auf Langzeit- 

integrationen angepaßte Version dieser Methode findet in der 

vorgestellten Arbeit Anwendung und soll im folgenden beschrie­

ben werden.
Geht man von der LAGRANGE'sehen Idealvorstellung aus, daß Jede 

Phytoplanktonzelle als individuelles ModelIteilchen zu betrach­

ten ist, stößt man schnell an die Machbarkeitsgrenzen dieser 

Forderung. Es ist nämlich leicht einzusehen, daß unter Berück­

sichtigung von durchschnittlich einer Zellteilung pro Tag, der 

Kernspeicher eines Rechners, wie groß er auch immer sei, schon 

sehr bald durch den sich aufblähenden Speicherbedarf limitiert. 

Einen Ausweg aus dieser Misere bietet die Zerlegung in soge­

nannte LAGRANGE'sche Ensembles, also eine Aufspaltung der Ge­

samtbiomasse der simulierten Population in eine ausreichend 

große, statistisch signifikante Anzahl von individuellen Plank­

ton- 'teilchen*. Jedes dieser Planktonteilchen wiederum umfaßt



dabei eine variable Anzahl von Zellen, die numerisch als ein 

elnzloes Teilchen behandelt werden und mit einem gemeinsamen 

Variablensatz ausgestattet sind. Alle diese Teilchen (hier bis 

zu 5000) bewegen sich unabhängig voneinander vertikal in der 

ModellWassersäule aufgrund der - in Kapitel 2.1 behandelten - 

turbulenten Mischungsprozesse und der eigenen Sinkgeschwindig­

keit. Entsprechend ihrer Individuellen Historie und augenblick­

lichen Umgebung werden Photosynthetisch umgesetzte Lichtenergie 

und aufgenommene Nährstoffe in den entsprechenden, teilchen­

eigenen 'Pools' gespeichert. Zellteilungen wirken sich nicht 

auf die Zahl der Modellteilchen aus, sondern die produzierten 

Tochterzellen verdoppeln die Zell zahl des Mutterteilchens.

Analog zu den Phytoplanktonteilchen bewegen sich bis zu 500 

Kohorten von Zooplanktern entsprechend vorgegebener Vertikal- 

wanderungskriterien und »Strategien (s. Kap. 2.5) voneinander 

unabhängig durch die Wassersäule.

Es Ist leicht ersichtlich, daß selbst bei sonst identischen 

Physiologischen Parametern (ein und dieselbe Spezies) zufällige 

Mischungstiefen für ein anders Umfeld (z.B. Licht- oder Nahr­

ungsangebot) sorgen und damit zu völlig unterschiedlich gefüll­

ten Pools bzw. unterschiedlichem Vertikal wanderungsverhalten 

führen. Eines der wichtigsten Charakteristika der LAGRANGE'- 

schen Ensemble Methode ist, daß Teilchen im gleichen Umfeld 

(Tiefenstufe) aufgrund Ihrer unterschiedlichen Vergangenheit 

und Erfahrung (Adaptation oder Sattheit) entsprechend unter­

schiedlich auf ihre Umgebung reagieren können. Die EULER‘sehe 

Methode hingegen kann individuelle Unterschiede z.B. im Erfolg 

der Nahrungsaufnahme nicht berücksichtigen und infolge der Kon­

ti nuum-Annahme also zu größeren Ungenauigkeiten und Fehlern 
führen.

2.3.1 Splitting
WOOOS & ONKEN (1982) verwendeten eine feste Anzahl von model­

lierten Phytoplanktonpart1keln. Bei Integrationszeiten von etwa 

fünf Tagen scheint dieser Ansatz auch noch gerechtfertigt, aber 

bei Modell Simulationen über einen Jahreszyklus würde schon nach 

kurzer Zeit eine Verarmung von PhytoplanktonIndividuen 1n der 

Deckschicht auftreten. Der Grund dafür Ist darin zu suchen, daß 

die Modelltellchen aufgrund ihrer eigenen Sinkgeschwindigkeit
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nach und nach aus der durchmischten Deckschicht herausfallen 

und Zellteilungen keine Erhöhung der Teilchenzahl hervorrufen. 

Um diesem Effekt entgegenzuwirken, wird in der vorgestellten 

Arbeit 1n Jedem Zeitschrltt eine ‘Splitting’ - Routine vorge­

schaltet» die 1n der Deckschicht - und nur in der Deckschicht - 

die Anzahl von LAGRANGE'sehen Partikeln überprüft und bei 

Unterschreiten eines Signifikanz - Schwellwertes solange die 

größten Modellte1lchen der Deckschicht in zwei neue aufspaltet, 

bis dieser Schwell wert erreicht ist. Die "neuen" Teilchen bewe­

gen sich fortan unabhängig vom Ursprungsteilchen mit einem ei­

genen Variablensatz. Unter der Berücksichtigung, daß durch Ab­

sterben oder Zooplanktonfraß frei gewordene Speicherplätze wie­

der neu besetzt werden können, bleibt bei einer Modellwasser- 

säule von 250m und einem Schwellwert von 20 Partikeln pro Meter 

die Gesamtzahl der Phytoplanktontellchen unter 5000. Der Wert 

von 20 Partikeln pro Meter ergibt sich aus Signifikanztests 

(WOLF, 1985) die ergaben, daß die Biomassenunterschiede am Ende 

von unabhängigen, also mit unterschiedlich initiierten Zufalls- 

generatoren erzeugten, Modelläufen unter einem Prozent liegen.

In Abb. II.3 sind die Zeltreihen der Gesamtteilchenzahlen von 

Phyto- und Zooplanktonpartikeln abgebildet. Die hohen, winter­

lichen Durchmischungstiefen bewirken von Januar bis März einen 

erhöhten Phytoplanktonteilchenbedarf. Im Sommer dagegen sterben 

Phytoplankter durch die flache Kompensationstiefe ( eine Folge 

des 'selfshading', s. Kap 2.4.2 ) schon unterhalb von etwa 70 m 

ab, so daß entsprechend geringere Gesamtteilchenzahlen benötigt 
werden.

Die Variation in der Zahl der Zooplankton-Kohorten ist auf das 

typische Reproduktionsverhalten der modellierten Calanoiden zu­

rückzuführen, wobei hier ansteigende Teilchenzahlen auf das 

Auftreten eines Reproduktionszyklus hindeuten. Im Gegensatz 

zur Phytoplanktonroutine werden hier die reproduzierten Juveni­

len Zooplankter nicht numerisch mit den adulten Stadien zu­

sammengefaßt, weil unterschiedliche Größen bzw. Gewichte sich 

entscheidend auf den Aktionsradius, Fressverhalten, Reproduktion 
und Sterblichkeit auswirken (s. Kap. 2.5.5).



2.4 Das Phytoplanktonmodell
Unter dem Begriff Phytoplankton versteht man alle im Wasser 

frei lebenden Mikroalgen, die im Gegensatz zum Zoo- oder Bak- 

terioplankton, unter Zuhilfenahme der Photosynthese Lichtener­

gie speichern und somit zur Zellteilung nutzen können.

Es gibt 1m Ozean eine Vielzahl von verschiedenen Arten dieser 

pflanzlichen Organismen, die teilweise sehr speziell an die 

zeitlich und räumlich recht unterschiedlichen Umweltbedingungen 

(wie Temperatur, Licht- und Nährstoffangebot) angepaßt sind. 

Von daher findet man nicht nur räumlich sondern auch saisonal 

variierende Zusammensetzungen von Phytoplanktonpopulationen. 

Diese Arbeit hat nicht zum Ziel, diese Vielfalt wiederzugeben 

oder entsprechende Sukzessionsstudien zu machen, sondern 

mögliche Wechselwirkungen zwischen Physik und Biologie zu 

erfassen. Obwohl das Modell im Prinzip die Möglichkeit bietet, 

auf mehrere Arten erweitert zu werden, sollen die Modellsimu­

lationen aufgrund oben genannter Zielsetzung vereinfachend auf 

Jeweils eine Phytoplankton- und eine Zooplanktonart beschränkt 

bleiben.

Wie im vorangegangenen Kapitel bereits erwähnt, wird die 

gesamte Population von Phytoplanktonzellen in der Model 1 Wasser­

säule durch eine nach oben begrenzte und durch eine Signifi- 

kanzschwelle kontrollierte Anzahl von LAGRANGE'sehen Partikeln 

repräsentiert. Diese Ensemble-Teilchen mit variabler Zellzahl 

verhalten sich wie einzelne Algenzellen im Ozean und sie be­

sitzen einen eigenen individuellen Variablensatz von

1. Tie-fe Z

2. Energievorrat Epooi

3. Nährsto-F-fvorrat Npaoi

4. Lichtadaptation I.

5. Zellzahl np

der innerhalb eines Zeitschrittes für alle Teilchen einzeln 

berechnet wird. Die Berechnung dieser fünf Variablen soll im 

folgenden kurz erläutert werden.



2.4.1 Teilchenbewegung in der Wassersäule
Das Modell ermöglicht zwei grundsätzliche Bewegungsarten der 

Phytoplankter in der eindimensionalen Wassersäule. Erstens die 

eigene Bewegung des Planktonteilchens relativ zum umgebenden 

Wasserkörper, also deren Sinkgeschwindigkeit v„, die auf 1 m/d 

(BIENFANG et al., 1983) festgesetzt wird. Eine konstante Sink­

geschwindigkeit wurde deswegen gewählt, um durch eine vertikale 

Abnahme von v. (JAMART, 1977; CULLEN und EPPLEY, 1981) kein 

•künstliches1 Phytoplanktonmaximum unterhalb der Deckschicht zu 

erzeugen. Andererseits wird von SMETACEK (1985) eher eine ver­

tikal zunehmende Sinkgeschindigkelt der Phytoplankter infolge 

von 'cluster*-Bildungen ungesunder Algenzellen vertreten.

Die andere im Modell zugelassene Bewegung der Phytoplankter 

ist die passive Mitführung der LAGRANGE'sehen Teilchen durch 

den «»gebenden Wasserkörper. Hierbei mu3 zwischen vertikalen 

Verlagerungen 1n der Deckschicht und der Bewegung 1n der saiso­

nalen Sprungschicht unterschieden werden. Oberhalb der Deck- 

schichttlefe bewirkt die turbulente Durchmischung eine Verla­

gerung der Teilchen über den gesamten Tiefenbereich zwischen 

Oberfläche und Deckschichttiefe H. Da der Zeitschritt des Mo­

dells von einer Stunde deutlich über der Umwälzungsperiode ei­

ner Konvektionszelle liegt (ca. 0.3 h; DENMAN & GARGETT, 1983), 

wird für Deckschichttellchen die neue Tiefe z 1m folgenden 

Ze1tschr1tt durch einen Zufallsgenerator zwischen o und h  fest­

gelegt. Unterhalb der Deckschicht, also 1n der saisonalen 

Sprungschicht, treten nur vereinzelt turbulente Vermischungs­

vorgänge auf. Die mittlere Vertikal Skala dieser kleinen Eddys 

liegt mit ca. 0.1 m (OSBORN, 1980; WOODS & STRASS, 1986; ROSS

1987) deutlich unterhalb der Vertikalgitterauflösung von 1 m 

und kann deshalb gegenüber der Sinkgeschwindigkeit v. vernach­

lässigt werden. Die Tiefe z eines Phytoplankters wird also für 

den Zeltschritt t wie folgt festgelegt:

Z ( t >  « Rändern - ( H ( t ) >  wenn Z ( t - A t )  < H ( t )  und (2.16a)

Z i t )  *  Z ( t - A t )  +  v .  • A t  Nenn Z ( t - A t )  > H ( t >  (2.16b)

•it 0 < Randes« 1 1



2.4.2 Zellinterne Pools und Zellteilung
Da die Produktionsrate viel besser mit dem zell internen Nähr­

stoffgehalt korrelliert ist als mit der Nährstoffkonzentration 

im umgebenden Wasser (EPPLEY & STRICKLAND, 1968) wurde DROOP 

(1968) dazu angeregt, eine sogenannte Quota-Methode zur Model­

lierung des Phytoplanktonwachstums einzuführen. Sie beruht dar­

auf, daß Nährstoffe und umgewandelte Lichtenergie in virtuelle 

Zell Zwischenspeicher aufgenommen werden, und die Wachstumsfunk­

tion sich an dem Füllzustand dieser beiden Pools orientiert. 

Hintergrund dieser Formulierung ist die Tatsache, daß Phyto- 

plankter, wie alle Pflanzen, durch Photosynthese umgewandelte 

Strahlungsenergie über Monosaccharide und Fette zell intern spei­

chern können. Anolog dazu werden die über die Zellmembranen 

aufgenommenen Nährstoffe in der Hauptsache durch die Bildung 

von Aminosäuren festgelegt (MASKE, 1982).

Der besondere Vorteil dieser Parametrisierung kann aber erst 

durch die Anwendung der LAGRANGE’sehen - Ensemble Methode voll 

ausgenutzt werden, weil so Jedes individuelle Ensemble- Plank­

tonteilchen, unabhängig von der Population, Je nach seiner 

durch die Historie gegebenen Erfahrung, Nährstoffe und Strah­

lungsenergie speichern kann. In der vorgestellten Arbeit wird 

auch gerade aus diesem Grund eine LAGRANGE*sch-formulierte 

Quota-Methode angewandt. Für Jedes Teilchen wird für den Zeit- 

schrltt t die Aufnahme von Nährstoffen und Lichtenergie wie 

folgt ermittelt:

N(Z,t)

u<t> - u —  ' N Ö T t T - T k .  <2- 17>

E . _  i t .  = F • ■ e - ( I ( Z ’ t ) / I - <t,> <2. 18.

(Bit I.ttJ = I«<t-At> + -  [ I<Z,t) - Im <t-At)l (2.18a)

wobei der Exponentialausdruck in (2.18) eine, während der Adap- 

tationszeit t. (STEEMANN-NIELSON und PARK, 1964) angepasste, 

mittlere Strahlungsleistung i. (2.18a) an die, durch individu­

elle Teilchenbewegung sich verändernde Strahlung, berücksich­

tigt und F die projizierte Fläche einer Zelle ist.



Mit Hilfe von (2.17) und (2.18) sowie einem Ausdruck für die 

Respiration R (s. Kap. 2.4.3) lassen sich die Füllzustände der 

dazugehörigen zell internen Reservoirs berechnen:

Npool<t) = Npool<t-At> + U(t) • At und

E p oo» <t) = E p e o l <t—A t ) + <E«to.< t >  -  R ( t ) >  • A t

Sie werden dabei maximal bis zum 1.9 fachen der zur Zellteilung 

notwendigen Mensen (N«=» e «) gefüllt, was einem C:N Verhältnis 

von ca. 3.5:1 entspricht, überschreiten beide Pools diese 

SchwelIwerte, so findet eine Zellteilung statt. Die Beträge 

dieser zur Teilung benötigten Nährstoff- und Energiemengen 

werden dann von den Jeweiligen Pools abgezogen. Der verbleiben­

de Rest wird zwischen Mutter- und Tochterzellen aufgetellt und 

die Zellzahl n*<t> des Teilchens verdoppelt.

Abbildung II.4 zeigt die zeitliche Entwicklung des Energie- und 

des Nährstoffpools eines ausgewählten Phytoplanktonteilchens 

als Folge von dessen Tiefenänderungen in der Wassersäule. Die 

senkrechten Flanken der Graphen zeigen Jeweils den Zeitpunkt 

einer Zellteilung.

Da 1n der vorliegenden Arbeit der anorganische Stickstoff als 

limitierender Nährstoff angenommen wird, dient zur Ermittlung 

des Wertes für den Parameter n «* das c /n  - Verhältnis für nähr- 

stoffl Imitierte Zellen von 7:1 (STRICKLAND, 1960; REDFIELD et 

al., 1963; ANTIA et al., 1963). über die Festlegung des Zell­

radius r « io n einer Modellphytoplanktonzelle, mit ihrer mitt­

leren Dichte von etwa 1100 kg/m3 und der Beziehung:

"KohlenstcrF-Fgehalt 9t 10% der Naßmasse" (MULLIN et al ., 1966)

läßt sich der Kohlenstoffgehalt einer Zelle auf 460 pgc be­

rechnen. Daraus folgt der Stickstoff bedarf einer Zelle von n «= * 

65 pgN % 4 pMoi n . Der Betrag der zur Zellteilung notwendigen 

Energiemenge wird auf Ec a o«i4 aiJo u Ic  festgesetzt (ONKEN 
1981).



Abb. I I . 4 : T iefenänderung e in es  P h ytop lan k ton te ilch en s in  R e la t io n  
zur D e ck s ch ich tt ie fe  (a) und d ie  dazugehörigen F ü l¡z u ­
stande des E n erg ie - (b) und des N ä h rs to ffp o o ls  ( c ) .
(aus WOLF & WOODS, 1988)



2.4.3 Respiration und Remineralisation
Die Ergebnisse von WEISSE (1985) zugrundelegend , wurde eine 

temperaturabhängige Respiration R zur Deckung des Stoffwechsels 

berücksichtigt, die über einen Temperaturbereich von 20°C etwa 

eine Verdreifachung der Respirationsverluste beinhaltet:

R(t) ■ Rh [ 0.3 + T(Z,t> ] (2.19)

0.3 Ru parametrisiert dabei den Energieverlust des Grundmetabo- 

lismus bei 0°C und T- ist eine Referenztemperatur von 25°C.

Der Betrag von R wird in jedem Zeitschritt vom Energiepool ab­

gezogen. Sollte ein Phytoplankter unter die Kompensationslicht- 

tiefe sinken, so wird er im Tagesmittel bei einer flachen som­

merlichen Deckschicht mehr Energie durch Respiration verlieren, 

als durch Photosynthese anreichern zu können. Sind mit der Zeit 

alle Energiereserven der Zellen eines LAGRANGE'sehen Teilchens 

verbraucht i o>, wird der Phytoplankter absterben und

fortan als Detritus behandelt werden.

Außer durch Zellteilung kann die Zell zahl n„(t> eines Phyto­

planktonteilchens auch durch Zooplanktonfraß (s. Kap. 2.5.2) 

beeinflußt werden. Der Fressverlust durch Zooplankter wird im 

vorliegenden Modell durch einen vertikal und zeitlich variie­

renden Faktor *<z,t> (Formel siehe Kapitel 2.5.5) beschrieben, 

der den proportionalen Anteil der gefressenen Phytoplankton­

zellen einer Tiefenstufe von allen dort befindlichen LAGRANGE’- 

schen Partikeln abzieht:

rv<t+At>* * np<t> - f(Z*,t> (2.20)

mit 0  i f(z,t) < 1 un d  Z*. der Tie-Fe des T e i l c h e n s

Die Rückführung von Nährstoffen durch abgestorbene Phytoplank­

tonzellen bzw. Zooplanktonexkremente in die Wassersäule (siehe 

Kap. 2.5.5) stellt während der oligotrophen Phase in weiten 

Bereichen des offenen Ozeans die wichtigste Grundlage für die 

sommerliche Primärproduktion dar (PARSONS et al., 1984).



Um diesen wichtigen Effekt zu berücksichtigen und zudem auch 

geschlossene Jahresläufe ohne Nährstoffsenken zu ermöglichen, 

wird der Stickstoffgehalt eines abgestorbenen Teilchens i

N«*(t) = rv<t> - (Nc + Npooi (t)) (2.21)

zu dem, in der Jeweiligen Tiefe zt (t) vorhandenen, in Lösung 

befindlichen anorganischen Stickstoffgehalt N(Z,t> addiert.

Mit der Anzahl der LAGRANGE1 sehen Teilchen n p pro Tiefenstufe z 

läßt sich nun am Ende eines Zeitschritts t die Phytoplankton- 

Kohl enstoffkonzentration mit dem Ausdruck

n ( x >

P(z,t) = E np (t)i - Ce: (2 .2 2 )

ermitteln, die auch zur Berechnung des Attenuationsprofils im 

Deckschichtmodell sowie als Nahrungsgrundlage für die Zooplank- 

ter (s. Kap. 2.5.2) dient. cc ist der Kohlenstoffgehalt einer 

Phytoplanktonzelle aus Kapitel 2.4.2.



2.5 Das Zooplanktonmodell
Seit der Arbeit von HARVEY et al. (1935) gilt es als gesichert, 

daß der größte Teil der 1n höhere trophische Stufen transpor­

tierte Anteil der primär erzeugten Biomasse von herbivoren Zoo- 

planktern gefressen wird. Zur Definition einer 'numerischen' 

Spezies, die in erster Linie die Wechselwirkung zum Phytoplank­

ton berücksichtigen soll, erscheint eine Beschränkung auf Her- 

bivore, also reine Planzenfresser, als gerechtfertigt. Die 

wichtigste Einzelgruppe stellen die Copepoden (Ruderfußkrebse) 

(STEELE & MULLIN 1977). Unter diesen sind die Calanoiden nicht 

nur die am weitesten verbreitete Ordnung sondern auch die am 

besten untersuchte Einzelgruppe. Das 1n dieser Arbeit als 

Subroutine verwendete und im Folgenden zu erläuternde, modifi­

zierte Zooplanktonmodell von BURKERT (1984) lehnt sich in der 

Wahl der Model 1 glelchungen und Parameter an die Calanoiden an. 

Wie in Kapitel 2.3 erwähnt, wird analog zum Phytoplanktonmodell 

die Gesamtbiomasse durch eine nach oben begrenzte Anzahl (max. 

500) 'LAGRANGE'scher Kohorten repräsentiert, die voneinander 

unabhängig durch einen Individuellen Variablensatz charakteri­

siert sind. Die einzelnen Zustandsvariablen einer solchen Zoo­

planktonkohorte sind:

- die Anzahl n. der Individuen pro Kohorte

- die Tiefe Z» in der Wassersäule

- die Sattheit S

- das Gewicht 6 und

- das Alter A der Zooplanktonkohorte

deren Berechnung im folgenden erläutert werden soll.

2.5.1 Vertikalwanderungsverhalten
Die Calanoiden haben, wie viele andere Zooplankter auch, einen 

ausgeprägten Tagesgang in ihrem Vertikalwanderungsverhalten 

(LONGHURST, 1976; RAYMONT, 1983). So halten sie sich während 

der Tagesstunden 1n tiefen, und daher relativ nahrungsarmen 

Wasserschichten auf, um dann nachts in nahrungsreiche, ober­

flächennahe Schichten aufzusteigen. Es ist allgemein akzeptiert, 

daß dieses Verhalten dazu dient, sich visuell orientierenden



Feinden zu entziehen (VINOGRADOV, 1970; ZARET & SUFFERN, 1976).

Die Steuerung dieser Vertikal Wanderung des Zooplankton erfolgt 

hauptsächlich über das Licht (z.B. RAYMONT, 1983), aber auch 

andere Faktoren, insbesondere das Nahrungsangebot (ENRIGHT, 

1977), scheinen eine wichtige Rolle zu spielen. Es ist daher 

sinnvoll anzunehmen, daß es sich hierbei um einen komplizierten 

Regelmechanismus handelt, der. Je nach Umweltbedingungen und 

Spezies anders gewichtet (NICHOLLS, 1933), oben genannte Fakto­

ren zur Steuerung der Vertikal Wanderung benutzt. So wurde in 

die von BURKERT (1984) benutzte licht- und sattheitsabhängige 

Steuerung des Vertikal Wanderungsverhaltens, eine zusätzliche 

Abhängigkeit von der zeitlichen Änderung der aufgenommenen Nah­

rung berücksichtigt. Dies war insbesondere deswegen erforder­

lich, da über mehrere Sommermonate ein tiefes Chlorophyll­

maximum deutlich unterhalb der Deckschicht existiert (s. Kap. 

3.1). Während dieses Zeitraums würde eine reine Licht-Hunger- 

Steuerung der Vertikal Wanderung dazu führen, daß Zooplankter 

Jeweils nur in den frühen Morgen- und Abendstunden durch eine 

Tiefenzone mit ausreichendem Nahrungsangebot schwimmen würden 

und dadurch, über den ganzen Tag integriert, nicht genügend 

Kohlenstoff assimilieren, um ihren Energiebedarf decken zu kön­

nen. Ein solches Verhalten führe bei Testläufen in den Sommer­

monaten zum Verhungern der Zooplankter.

Um die Steuerung der Schwimmrichtung durch das Phytoplankton- 

profil (BOHRER, 1980) zu berücksichtigen, dient in Gleichung 

(2.23b) der Parameter »<*, der nachts, wenn also keine Strahlung 

die Vertikal Wanderung beeinflußt, über den Gradienten der In­

gestion gesteuert, die Werte 1 und -1 annehmen kann. Die 

Schwimmrichtung des Zooplankters wird also geändert, wenn weni­

ger Nahrung aufgenommen wird, als im Zeitschritt zuvor. Demzu­

folge wird das Vertikalwanderungsverhalten einer Zooplankton­

kohorte im Modell wie folgt beschrieben:

für Z.(t-At) < H(t) gilt:

Z»(t) = Random - H(t); mit O < Random < 1 (2.23a)

und -Für Z*(t—At) > H(t):

Z,(t) = Z*(t—At) + k*-Min(sign(L^) ;!_«=) -vm4B><-At-W(t) (2.23b)



*it k, = -1 wenn I(Z„t> » O und dS/dt < O; sonst kx » 1 

und L* = I(t) - Ir + k--<Ig«.*-Ig<t>) <2.23c)

einer Ucht- und satt hei ts-bedingten Führungsgröße.

Hierbei sind
i- : eine Referenzstrahlungsleistung, 

ig : die Ingestion eines Plankters, 

k„ : eine Wichtungskonstante,
v«.*: die maximale Schwimmgeschwindigkeit eines adulten Zoo- 

Plankters und der Wichtungsfaktor

W<t) = [ 0.3 + ' T<z-»t) ] * Gq ^ o '.V—  <2.24)

mit 0 < w<t) < 1; wobei 6—  = *oo ngc das effektive Gewicht 

eines adulten Zooplankters und TV = 25*c eine Referenztempera­

tur ist.
Der individuelle Wichtungsfaktor w<t) berücksichtigt, daß 

adulte Zooplankter schneller schwimmen können als Juvenile, 

(HARDY & BAINBRIDGE, 1954) sowie eine Temperaturabhängigkeit, 
die an die Temperaturabhängigkeit der Respiration (siehe Kap. 

2.5.4) angelehnt ist (WEISSE, 1985).

2.5.2 Strategie der Nahrungsaufnahme
Die Menge des pro Zooplanktonkohorte assimilierten Kohlenstoffs 

ist eine Funktion der Phytoplankton-Konzentration P<z,t) (FROST 

1972), des effektiven Gewichts G.«. (STEELE & HENDERSON, 1976) 

der Sattheit sct) (MULLIN, 1963; McALLISTER, 1970), sowie der 

Anzahl n, der Individuen pro Kohorte. Da Jede Zooplanktonkohor­

te während eines Zeitschritts At mehrere Tiefenstufen az durch­

wandern kann, muß ausgehend von der im Zeitschritt At zurückge­

legten Strecke Sz « jz*(t) - z«ct+At)j eine mittlere Aufent­

haltsdauer pro Tiefenstufe = At-Az/<5z berechnet werden, um



die gesamte Ingestion ig eines Zooplankters im Zeitschritt er­

mitteln zu können. Abweichend von BURKERT (1984) wird daher 

folgender Ausdruck zur Berechnung von ig benutzt:

Ig <t) = E W<t> - ^  ■ Min f Fi - P(z,t); Igm<«,<(t> 1 (2.25)Z - Z Z ( t - A t > At L J

mit Fi = 4-10-*» m3 /s der Filterate

und ig—M<t) = 4.2 iigc/s - 3.2 iigC/s - s<t> der maximalen Inges­

tion. w(t) ist der Wichtungsfaktor aus (2.24).

Die im Vergleich zu BURKERT (1984) deutlich erhöhte Filterrate 

Fi ist notwendig, da sonst ausschließlich in Blütesituationen 

( Phytoplanktonkonzentrationen von * 54 mgC/m3 ) eine ausrei­

chende Nahrungsversorgung und damit das überleben der Zooplank- 

ter sichergestellt wäre. Zudem werden dadurch, analog CUSHING's 

Kritik (1968), auch die Ergebnisse von KOEHL & STRICKLER (1981) 

berücksichtigt, die mit Hilfe von Zeitraffer-Filmaufnahmen ein 

selektives Fressverhalten von Copepoden beobachten konnten, daß 

sich in obiger Parametrisierung nur durch eine erhöhte Filter­

rate berücksichtigen läßt.

Die Sattheit s wird berechnet als

S(t) = S(t-At) + ^  T “ S(t-At) 1 <2.26)
t* L IgM H  (t) J

mit O < S<t> < 1

und t«. das Mittelungsinterval 1 ist.

Für eine detaillierte Diskussion dieser Formel für den gleiten­

den Mittelwert von S(t>, siehe BURKERT (1984).



2.5.3 Stoffwechsel und Wachstum
Das Gewicht Gct) eines Model1-Zooplankter setzt sich aus dem 

effektiven Gewicht G.*(t>, das bis zum Erreichen des adulten 

Stadiums mit G<t> identisch ist, und dem virtuellen Gewicht 

G’(t) zusammen. Virtuelles Gewicht G’<t> kann von den Zooplank- 

tern erst nach Erreichen des adulten Stadiums <G(t> z ge­

sammelt werden und repräsentiert dabei die zur Reproduktion (in 

Form von Eiern) angereicherte Biomasse (siehe 2.5.4). Zur 

Parametrisierung der Assimilation von gefressenem Phytoplank­

tonkohlenstoff und der Stoffwechsel Verluste wird 1n Anlehnung 

an STEELE & HENDERSON (1976) bzw. BURKERT (1984) folgende 

Formel benutzt:

G(t) = G(t-At) + At-k*-R.-Ig(t) - At-Rto-W(t) (2.27)

mit k« = 0-7 s Ass1m1lationsrate

r . = o.& s Stoffwechselausbeutefaktor und

Ri» = 0 .1 (ragc/d): Ruherespiration

2.5.4 Reproduktion
Im Gegensatz zum Phytoplanktonmodell ist es nicht sinnvoll Ju­

venile Zooplankter durch eine erhöhte Individuenzahl innerhalb 

der Mutterkohorte zu parametrisieren, da die Zustandsvariablen 

ausgewachsener Zooplankter sich entscheidend von denen der Jün­

geren unterscheiden. Insbesondere ist das effektive Gewicht ei­

nes adulten Calanoidnen bis zu 500 X größer als in einem frühen 

Nauplienstadium. Dies wird im Modell durch den beschriebenen 

gewichts- (und temperatur-) abhängigen Wichtungsfaktor w<t) be­

schrieben, der sich auf Ingestion, Respiration und die aktive 

Schwimmfähigkeit auswirkt.

Wenn also eine Kohorte mit n, ausgewachsenen Zooplanktern vir­

tuelles Gewicht G'(t) gesammelt und eine Reifezeit A > 480h 

erreicht hat. so wird dieses Gewicht von dem Gesamtgewicht 

G(t>*n,(t) der Kohorte abgezogen und auf ein neu zu schaffendes 

LAGRANGE*sches Teilchen übertragen. Diese neue Kohorte hat dann 
das Alter a = o, das Minimalgewicht g«*„ = 0.2 (ngc> pro Zoo­

plankter, und die neue Anzahl der Individuen in der Kohorte



wird durch n«<t> = 0.2 -g*<t) / Gm±„ festgelegt. Der Faktor 0.2 

parametrisiert die Sterblichkeitsverluste bei Eiern und frühen 

Nauplienstadien. Die restlichen Zustandsvariablen wie Tiefe und 

Sattheit werden vom Mutterteilchen übernommen.

2.5.5 Fressverluste und Sterblichkeit
Zur Berechnung der Biomasseverluste einer Zooplanktonkohorte 

sind drei verschiedene Faktoren, nämlich Respiration, Fress­

feinde und Sterblichkeit zu berücksichtigen.

Der Respirationsterm zur Parametrisierung des Grundmetabolismus 

aus Gleichung (2.27) gewinnt besonders dann an Bedeutung, wenn 

dieser den Term der Kohlenstoffassimilation überwiegt. Das 

führt dann zu einer Gewichtsabnahme der einzelnen Individuen in 

einer Zooplanktonkohorte.

Der zweite Prozeß ist der Verlust an Zooplanktern durch Fress­

feinde. Unter der Annahme, daß es sich hauptsächlich um visuell 

orientierende Fressfeinde handelt (s. Kap. 2.5.1), ist eine 

Abhängigkeit von der Lichtenergie i<z,,t> in der Tiefenstufe 

z,(t) der Kohorte, sowie vom optischen Wirkungsquerschnitt der 

Zooplankter sinnvoll. Letzterer kann über das effektive Gewicht 

s.^(t) parametrisiert werden. Setzen wir in erster Näherung 

eine kugelähnliche Form voraus, so ist die Fläche des Plankters 

proportional zum Quadrat des Radius und dieser proportional zur 

dritten Wurzel des Gewichts. Somit läßt sich die Sichtbarkeit 

eines Plankters durch k-G.^it)3'"3 % k-G_*=(t)°-‘:r parametrisie- 

ren. Der dritte Prozeß ist die natürliche Sterblichkeit ke-n*. 

Dieser und der Verlust durch Fressfeinde wirken sich auf die 

Anzahl n* der Zooplankter pro Kohorte aus, die in Jedem 

Zeitschritt wie folgt berechnet wird:

r G.-F<t>°-7' I <Z,,t) -| _
n B ( t ) = n »  ( t —A t ) • Tkts + kv —=------ ö  * -------: ------- 1 ( 2 . 2 8 )

L UfliAK “ *r

Der Faktor kv parametrisiert hierbei den Einfluß der Gewichts­

und Lichtabhängigkeit der Fressverluste. Nach Reproduktion er­

fahren die Zooplanktonkohorten eine erhöhte Sterblichkeit, 

so daß nach einer weiteren Zeitspanne von 20 Tagen die Zahl 

der Zooplankter in der Mutterkohorte den Wert n» = o erreicht



hat (BURKERT, 1984). Dies hat zum Ziel, daß die Zooplankter 

nicht 'ewig' leben, sondern einer mit dem Alter a  zunehmenden 

Sterblichkeit unterliegen und beinhaltet zudem, daß bei der nu­

merischen Verwaltung diese Speicherplätze dann für neue Zoo­

plankter zur Verfügung stehen.
Analog zu der in Kapitel 2.4.3 beschriebenen Remineralisation 

wird zu allen Assimilationsverlusten und Jedem Verlust an Bio­

masse, sei es durch Stoffwechsel, Sterblichkeit oder Freßfeinde 

die im Zeitschritt t proportional freigesetzte Stickstoffmenge

N(t) r*. = R,,-1 * [G (t-At) i • n* (t-At) * - G(t) 4*n«(t) *] (2.29)

eines Zooplankters i der Wassersäule wieder zugeführt. Obige 

Gleichung gilt -per definitionem- nur für positve Werte von N,., 

da Kohlenstoffassimilation von Zooplanktern nicht mit einem er­

neutem Nährstoffentzug aus der Wassersäule verbunden sein darf. 

r „ = C:N = 7:1 ist hierbei das in Kapitel 2.4.2 angeführte 

REDFIELD - Verhältnis. Da die Nährstoffzuführungsrate durch 

bakteriellen Abbau absinkender, partikulärer, organischer 

Materie nicht-linear mit der Tiefe abnimmt (KARL et al., 1988; 

LORENZEN et al., 1983), werden die remineralisierten Nährstoffe 

in die darunter liegende Wassersäule, mit der Tiefe exponen­

tiell abnehmend, verteilt.

Als Schnittstelle zum Phytoplanktonmodell ist desweiteren die 

Berechnung des Fressdrucks f<z,t) der Zooplankter (s. Gleichung 

2.20) notwendig, der definiert werden soll als:

P(2,t) - E lg*’ (Z,t) - n«(t)t 
1

igi’ 1st die Ingestion der Zooplanktonkohorte i in der Tiefe z 
zum Zeitpunkt t und n die Anzahl der LAGRANGE‘sehen Kohorten 
in dieser Tiefenstufe.



3. Der modellierte Jahreszyklus
Sowohl die Physikalischen Zustandsgrößen der Deckschicht wie 

Temperatur und Deckschichttiefe, als auch die planktologischen 

Variablen wie Phytoplankton- oder Zooplankton-Biomasse weisen 

in gemäßigten Breiten einen starken Jahresgang auf (WOODS und 

BARKMANN, 1986; PARSONS et al., 1984). Diese Jahreszyklen der 

genannten Größen sind in der Hauptsache auf den saisonalen Zy­

klus der Tageslänge, den Zenitwinkel der Sonne aber auch auf 

die damit zusammenhängenden Jahresgänge von Bewölkung und Wind­
geschwindigkeit zurückzuführen. Daneben beeinflussen sich diese 

physikalischen und planktologischen Zustandsgrößen der Wasser­

säule in komplexer Weise auch untereinander (HARVEY, 1935; 

SVERDRUP, 1953; JERLOV, 1976). Dieses Kapitel soll dazu dienen, 

diese saisonale Variabilität mit dem Modell wiederzugeben und 

die Bedeutung von Wechselwirkungen abzuschätzen. Zu diesem 

Zweck ist es notwendig, mit dem vorgestellten Modell einen 

vollständigen Jahresgang zu simulieren. Darüber hinaus bietet 

die zyklische Schließung der Modelläufe die Möglichkeit einer 

Überprüfung der Plausibilität der Ergebnisse sowie möglicher 

Fehler in der Modellnumerik.

Zur Erzeugung eines solchen Jahreslaufes mußte zunächst mit 

Hilfe einer Reihe von Modelläufen ein geeigneter Parametersatz 

gefunden werden. Zum Zweck einer Parameterstudie war es auf­

grund des großen Parameterfeldes notwendig, sich auf einige we­

nige, in der Literatur besonders umstrittene Prozesse und Pa­

rameter wie Respiration, Mortalität, VertikalWanderung und 

Filterrate der Zooplankter zu beschränken. Die so ermittelten 

Parameterwerte sind in Kapitel 2 erläutert und im Anhang in 

der Liste der verwendeten Symbole aufgeführt. Diese Werte wur­

den, soweit nicht gesondert erwähnt, unverändert bei der Erzeu­

gung des Jahreslaufs als auch bei den meridional variierten 

Simulationen in Kapitel 4 verwendet.

Zur Simulation eines Standard - Jahreslaufs wurde die Position 

27°W 41°N ausgewählt, weil dort advektive Prozesse eine unter­

geordnete Rolle spielen und die Bilanz der Oberflächen-Energie- 

flüsse im Jahresmittel geschlossen ist (BARKMANN, 1987). Somit 

sind die Fehler infolge der Beschränkung auf ein eindimensiona­

les Deckschichtmodell auf dieser Position vernachlässigbar.

In Abbildung III.1 ist der Jahresgang einiger prognostischer 

Variablen des Modellstandardlaufs als Zeitreihe dargestellt. Im 

Gegensatz zu den übrigen Darstellungen von Zeitreihen der Deck-



schicht 1n dieser Arbeit Ist 1n Abbildung III.la der übersieht 

wegen lediglich die während eines Simulationstages maximal er­

reichte Deckschichttiefe H-.-* aufgetragen. Die gestrichelte 

Linie in dieser Abbildung stellt die Tiefe der Nährstoffsprung­
schicht h n  dar, die über ein Konzentrationskriterium k.=o.5 mMoi/m3 

definiert ist. Die in Kapitel 2.4.2 beschriebene Halbsättigungs­

konstante k. wurde daher gewählt, weil ab dieser Konzentration 

des anorganischen Stickstoffs die Modellphytoplankter nur noch 

die Hälfte der maximalen Nährstoffmenge aufnehmen können.

Die damit gekoppelten Zeitreihen der Phyto- und der Zooplank­

tonbiomasse sind in Abbildung III.1b dargestellt. Zur Veran­

schaulichung der Plausibilität der simulierten physikalischen 

Zustandsgrößen ist in Abbildung III.1c die saisonale Variabili­

tät der Deckschicht- und BUNKER - Lufttemperatur aufgetragen. 

Abbildung III.2 zeigt die dazugehörigen Vertikal verteilungen 

von Temperatur, Phytoplankton-Konzentration, des solaren Strah- 

lungsprofils und der Konzentration des anorganischen Stick­

stoffs für drei exemplarische Tage ( 120, 170 und 320, Jeweils 

um 12.00 Uhr mittags) dieses Modellaufes.

Die Verflachung der Deckschicht im Frühjahr (Abb. III.1a) er­

möglicht Phytoplanktonzellen in der Deckschicht etwa ab Tag 78 

einen Netto-Energiegewinn, was sich in Abbildung III.1b, auf­

grund einer steigenden Produktionsrate in einem starken expo­

nentiellen Anwachsen der Phytoplanktonbiomasse ausdrückt. Die 

Profile am Tag 120 (Abb. III.2, durchgezogene Linien) stellen 

eine typische Situation während der Frühjahrsblüte dar. Das 

Temperaturprofil zeigt bereits eine relativ flache Deckschicht 

mit Temperatursprüngen auf 10 und 40 m, die der minimalen und 

maximalen Durchmischungstiefe entsprechen. Das Phytoplankton­

profil an diesem Tag zeigt eine fortgeschrittene Blüte, die 

fast den Stickstoff der euphotisehen Schicht aufgezehrt hat.

Die hohe Phytoplanktonkonzentration in der Wassersäule von bis 

zu 130 mgC/m3 beeinträchtigt das Strahlungsprofil so massiv, 

daß bereits unterhalb von die solare Strahlung auf 1%

des Oberflächenwertes abgeklungen ist, was eine starke Ver­

flachung der Kompensationstiefe nach sich zieht (s. Kap. 3.2).

Das Jährliche Maximum des organischen Kohlenstoffgehalts in der 

Wassersäule wird um den Tag 125 erreicht, was dem Zeitpunkt 

entspricht, an dem der Nährstoffvorrat der Deckschicht infolge 

der Assimilation durch die Phytoplankter erschöpft ist (Abb.: 

III.1a). Neben dem Absterben der selbstbeschatteten Algenzellen
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Abb. III. 1: Z e i t r e i h e n  (a) der D e c k s c h i c h t t i e f e  Hm-« u n d  der T i e f e
der N ä h r s t o f f s p r u n g s c h i c h t ,  (b) der P h y t o -  ( d u r c h g e z o g e n e  
Linie) u n d  Z o o p l a n k t o n b i o m a s s e  ( u n t e r b r o c h e n e  Linie) in 
der W a s s e r s ä u l e  u n d  (c) der D e c k s c h i c h t -  bzw. L u f t t e m p e ­
r a tur e i n e s  M o d e l l a u f s  a u f  2 7 * W  4 1 “N.
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Abb. I I I . 2 : S im u lie rte  P r o f i l e  von (a) Temperatur, (b) Phytoplanktonbiom asse, 
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Tag 1 2 0 :( ----- ) ,  Tag 1 7 0 :( ------) und Tag 3 2 0 :(• • • ).



unterhalb der flachen Kompensationstiefe wird nach Erreichen 

des Blütemaximums die Phytoplanktonkonzentration der Wasser­

säule zunehmend durch Zooplanktonfraß reduziert, so daß ein 

Teil des primär erzeugten organischen Kohlenstoffs in die Zoo­

planktonbiomasse (gestrichelte Linie in Abbildung 111.1c) über­
führt wird.

Es folgt eine lange oligotrophe Phase von ca. m  Monaten, in 

der die Primärproduktion auf relativ niedrigem Niveau haupt­

sächlich durch die Zufuhr regenerierter Nährstoffe (siehe Kap. 

3.3) aufrechterhalten wird. Die Profile am Tag 170 (Abb. III.2, 

unterbrochene Linien) zeigen die Model 1 Situation im Sommer. 

Charakteristisch für die sommerliche Oligotropie ist die flache 

Deckschichttiefe h  < 25 m und das deutlich tiefer liegende Phy­

toplanktonmaximum. Letzteres finden wir in ca. 50 m Tiefe, also 

innerhalb der saisonalen Sprungschicht (WOLF und WOODS, 1988), 

wobei das Maximum stets mit der Tiefe der Nährstoffsprung­

schicht korrelliert ist. Nur dort kann während der oligotro­

phen Phase “Neuproduktion" im Sinne von DUGDALE & GöRING (1967) 

stattfinden, da sowohl ausreichend Nährstoffe als auch Licht in 

dieser Tiefe vorhanden sind. Infolge des stetigen Absinkens der 

3hytoplanktonzellen ist dieses Maximum kein "künstliches" Pro­

dukt variabler Sinkgeschwindigkeiten (JAMART et al., 1977) son­

dern Ergebnis eines dynamischen Prozesses, der durch die lokale 

Droduktionsrate an der Nährstoffsprungschicht gesteuert wird. 

Bis etwa zum Tag 180 sinkt die Nährstoffsprungschicht (Abb.: 

III.1a, gestrichelte Linie) durch die Produktion im absinkenden 

tiefen Phytoplanktonmaximum (s. Abb.: III.3) getrieben, stetig 

tiefer in die saisonale Temperatursprungschicht. Während dieser 

Phase beträgt die Absinkgeschwindigkeit des Maximums etwa 20 m 

pro Monat, wobei dessen Peak-Konzentration stetig zurückgeht.

In dem daran anschließenden Zeitraum balancieren die Neuproduk­

tion auf der einen Seite und diffusive Prozesse auf der anderen 

Seite die Nährstoffsprungschicht in einer Tiefe von ca. 65 m 

über einen Zeitraum von fast einhundert Tagen, so daß ab Tag 

200 ein schwach ausgeprägtes Phytoplanktonmaximum kurz unter­

halb der Nährstoffsprungschicht in etwa 70 m stagniert.

Erst im Herbst sorgt die wieder absinkende Deckschichttiefe 

Hm*» (t ) auf der einen Seite sowie die (infolge nachlassender 

Assimilation von Nährstoffen in der euphotisehen Zone) wieder 

dominierende, turbulente Diffusion in der Sprungschicht auf 

der anderen Seite für eine Annäherung zwischen Deckschichttiefe
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und Nährstoffsprungschicht. Die Situation im Herbst wird durch 

die Profile am Tag 320 (Abb III.2, gepunktete Linien) gut cha­

rakterisiert. Die Strahlung an der Meeresoberfläche ist deut­

lich zurückgegangen, doch dringt aufgrund der geringen Chl«- 

Konzentration in der Deckschicht das Licht wesentlich tiefer 

ein als während der Frühjahrsblüte. Dies führt im Spätherbst 

bei Einmischung von Nährstoffen durch entralnment (Tag 325 1n 

Abb.: III.1a) zu einer zweiten, wenn auch wesentlich unbedeu­

tenderen, Planktonblüte in der Deckschicht. Die weitere Ver­

tiefung der Deckschicht bewirkt, daß immer mehr Nährstoffe in 

die Deckschicht eingespült werden, die aber aufgrund der Pro­

duktion und der Vermischung in der nahezu Nährstoff-freien 

Deckschicht die Nährstoffsprungschicht zunächst ebenfalls ver­

tieft. Um den Tag 360 bewirkt das Kreuzen von Kritischer Tiefe 

(SVERDRUP, 1953), und Hm<,„ den Zusammenbruch dieser Herbstblüte 

und den Beginn der biologisch unproduktiven Phase.

Die zyklische Schließung des Modell Jahres!aufs also die Stabi­

lität der produzierten Ergebnisse in den FolgeJahren, ist ein 

Qualitätstest für das vorliegende Modell. Besonders unter Be­

rücksichtigung der stark nichtlinearen Prozesse ist obiger Test 

ein wichtiges Kriterium für die Plausibilität der Ergebnisse. 

So wurde ein Modell auf durchgeführt, der, neben dem üblichen 

"spin-up" der Deckschichtroutine von einem Jahr, zwei weitere 

Jahre simulierte.

In Abbildung III.4 ist die Zeitreihe der Phyto- und Zooplank­

tonbiomasse für das zweite Simulationsjahr abgebildet. Obwohl 

die Anfangskonzentrationen nach dem ersten Jahreszyklus nicht 

erreicht werden konnten, wirken sich die um etwa ein Drittel 

verringerten Biomassen am Anfang des zweiten Jahres nur unwe­

sentlich auf das folgende Jahr aus.

Beim Jahresgang der Phytoplanktonbiomasse unterscheiden sich 

weder die Terminierung der verschiedenen Charakteristika, noch 

die absoluten Konzentrationen 1n der Wassersäule signifikant. 

Lediglich bei der Zooplanktonbiomasse findet man im Vergleich 

zum Vorjahr eine zeitliche Verschiebung der Reproduktionszyklen 

um etwa zehn Tage, die mit einer 30%igen Abnahme der Gesamtbio­

masse verbunden ist. Dieser Effekt ist sehr wahrscheinlich in 

den wellenförmigen Reproduktionszyklen und deren fester Perio­

de zu suchen. Ein Simulationsjahr stellt demnach keinen aus­

reichenden Zeitraum dar, um genügend Diversität in die Zoo­

plankton-Zustandsvariablen zu bekommen. An dieser Stelle muß



allerdings auch erwähnt werden, daß eine größere Artenvielfalt 

diese starren Reproduktionszyklen verwischen würde.

Insgesamt läßt sich Jedoch sagen, daß das Modell die typischen 

Charakteristika von beobachteten Phytoplanktonverteilungen 1n 

der Wassersäule zu den verschiedenen Jahreszeiten gut wieder­

geben kann und die gewählte Parametrisierung erstaunlich unem­

pfindlich gegenüber veränderten Anfangskonzentrationen von Phy­

to- und Zooplanktonbiomassen reagiert.



3.1 Einfluß von Phytoplankton auf Temperatur­
profile und den Wärmehaushalt der Wassersäule

In der Wassersäule wird die einfallende solare Strahlung stark 

wellenlängenabhängig absorbiert. Neben der Klarwasser-Attenua- 

tion wird das Unterwasser-Lichtfeld auch durch die Anwesenheit 

von Chlorophyll-, also durch Phytoplankton, in Abhängigkeit von 

dessen Konzentration beeinflußt. Dadurch verändern sich die 

Streuung sowie die Absorptionseigenschaften des Meerwassers für 

das Spektrum der solaren Strahlung (JERLOV, 1976; PRIEUR und 

SATYENDRANATH, 1981). So wird sich bei gleicher Einstrahlungs­

leistung auch die Verteilung der absorbierten Wärmeenergie 

(also das Temperaturprofil) in der Wassersäule ändern (WOODS & 

BARKMANN, 1986). In welchem Maße dies geschieht, hängt aber 

stark von der vertikalen Verteilung der Phytoplanktonkonzentra­

tion ab. Da, wie in Kapitel 3. erläutert, sowohl die Form des 
Profils als auch die absolute Konzentration von Phytoplank- 

tern einem starken saisonalen Zyklus unterworfen sind, wird 

man also in der Hauptsache auch hier einen deutlichen Jahres­

gang dieses Einflusses und dessen Auswirkungen erwarten. LEWIS 

et a l . (1985) untersuchten den Einfluß inhomogener Chl«-Profile 

auf die Erwärmung und die Konvektion in der Wassersäule. Dies 

zugrunde!egend vermutete LEWIS (1987) Auswirkungen auf den Wär­

mehaushalt des Ozeans. Um festzustellen, ob (und wenn wieviel) 
die veränderten Temperaturprofile Einfluß auf den Wärmehaushalt 

der Wassersäule ausüben, soll in diesem Kapitel der Zusammen­

hang zwischen Phytoplankton- und Temperaturprofilen untersucht 

werden.

Unter der Voraussetzung, daß die in der gesamten Wassersäule 

absorbierte Strahlungsenergie von der Phytoplanktonkonzentra­

tion unabhängig ist, läßt sich aufgrund zu erwartender Unter­

schiede in den Deckschichttemperaturen sagen, daß die Oberflä- 

chenwärmeflüsse einer Veränderung unterliegen werden, da sie in 

erster Linie vom Temperaturgradienten an der Grenzfläche abhän- 

gen. Unter Vernachlässigung der Advektion ( eindimensionales 

Deckschichtmodell ) lautet aber die Wärmehaushaltsgleichung für



die Oberfläche (2.1 und 2.5) aus Kapitel 2.1 wie folgt: 

£5 I s o + o  + Q  - i o
dt I—O ir lh sh

Aus dieser Gleichung und dem oben Gesagten folgt, daß somit 

auch Auswirkungen auf den Wärmehaushalt zu erwarten sind. Um 

diese Auswirkungen abzuschätzen, wurden zwei Modelläufe auf der 

Position 27°W 41°N durchgeführt, die sich lediglich durch die 

An- beziehungsweise Abschaltung der 'biologischen Subroutinen 

unterschieden.
Die Abbildung III.5 zeigt Je zwei modellierte Temperatur- 

profile für verschiedene Zeitpunkte im Jahr. Prinzipiell läßt 

sich feststellen, daß die Temperaturprofile mit Berücksich­

tigung eines chlorophyl labhängisen Attenuationskoeffizienten 

fast über das ganze Jahr eine flachere Deckschicht aufweisen. 

Dies entspricht der Erwartung, da der höhere Attenuationskoef­

fizient die solare Strahlung nicht so tief eindringen läßt. 

Analog dazu findet man während der Erwärmungsphase (detrain- 

ment) bei den flacheren Profilen auch höhere Deckschichttem- 

peraturen. Zu Beginn dieser Phase, also etwa um den Tag 100 

treten bereits die genannten Unterschiede aber mit nahezu iden­

tischen Wärmeinhalten (siehe Tabelle II) auf. Bei fortschrei­

tender, saisonaler Entwicklung (Tag 200 in Abb. III.5) verstär­

ken sich die Unterschiede zwischen Deckschichttemperaturen und 

den Durchm1schungst1efen. Im planktologisch beeinflußten Tem- 

peraturprofi 1 bewirkt die höhere Deckschichttemperatur auch 

eine erhöhte langwellige Ausstrahlung und Je nach Temperatur­

unterschied zur darüberliegenden Luftschicht veränderte Wärme­

flüsse an der Grenzfläche. Anzumerken ist an dieser Stelle, 

daß aufgrund der Konzeption des Deckschichtmodells (siehe Kap.

2.1 ) keine direkte Koppelung, also Erwärmung oder Abkühlung 

der Luft, durch die Wärmeflüsse an der Grenzschicht erfolgt, da 

die * Fourier'- entwickelten BUNKER-Monatsmitteltemperaturen der 

Luft als Randbedingungen 1n das Modell eingehen. Indirekt sind 

aber die damit einfließenden saisonalen Änderungen der Lufttem­

peratur eine Folge der mittleren Wärmeflüsse in oder aus dem 

Ozean, so daß man 1n erster Näherung davon ausgehen kann, daß 

die durch vollständige Rückkopplung veränderten Wärmeflüsse, Je 

nach Betrag und Richtung, leicht darüber oder darunter liegen
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werden. Da der hier auftretende Fehler 1n der Erwärmungsphase 

ein anderes Vorzeichen hat als während der Abkühlungsphase des 

Ozeans, wird er 1m Jahresmittel nahezu verschwinden. In Jedem 

Fall bewirkt die über 0.3°C höhere Deckschichttemperatur (Tag 

160, Abb. III.6a) auch höhere Wärmeverluste an die Atmosphäre, 

da die Oberflächenwärmeflüsse (siehe Kap. 2.1) an die Tempera­

turdifferenz zwischen Ozean und Atmosphäre gekoppelt sind. Dies 

wirkt sich wiederum auf den Wärmehaushalt der sommerlichen 

Wassersäule (Abb. III.6b) aus.
Am Tag 250 ist der Unterschied in den Deckschichttemperaturen 

fast verschwunden (Abb. III.6a). Das um diesen Tag auftretende 

Maximum der Wärmeinhaltsdifferenzen (AQi « Qi.. - Qi«= in Abb. 

III.6b) entspricht ca. 12% der Jahresamplitude des Wärmelnhalts

a a o

Qi * p cp { T(z> Sz

der Wassersäule auf dieser Breite.

Tabelle 11 :
Differenzen 1m Wärmeinhalt der Wassersäule

Day
no.

HANEY's flux
AQi«,

fix. BUNKER flux
AQi ’ titt/m*)

korr.heat-cont.
AQi dtf/m*)

100 1 % 1

150 73 % 73

200 209 -1 210

250 253 -2 255

300 195 -3 198

350 108 -5 113

400 43 -6 49

424 35 -6 41



Diese, im Jahresverlauf zunächst wachsende Differenz im Wärme­

inhalt zwischen den beiden Modelläufen wird mit dem Beginn der 

Abkühlungsphase wieder verringert. Am Tag 300 (Abb.: III.5) ist 

zwar weiterhin die flachere Deckschicht im biologisch beein­

flußten Temperaturprofi1 zu erkennen, doch ist durch 'entrain- 

ment’ vergleichsweise kälteres Wasser aus der Sprungschicht 

in die Deckschicht eingemischt worden. Dies wirkt sich im 

Gegensatz zur Erwärmungsphase in geringeren Wärmeverlusten der 

Wassersäule aus, so daß wieder eine Angleichung der Wärme­

inhalte von Qi« und Qi= in der saisonalen Entwicklung der Mo­

del lstudien stattfindet. Am Tag 424 (Tag 60 des FolgeJahres, 

Abb. III.6b), also genau ein Jahr nach Beginn der Modelläufe, 

können wir immer noch einen Unterschied im Wärmeinhalt ¿Qio 

(Tab. II, 1. Spalte) feststellen, der auf den Einfluß der Mi­

kroalgen in der Wassersäule zurückzuführen ist.

Zur Abschätzung des numerischen Fehlers bei der Berechnung des 

Wärmeinhalts wurden die beiden Modelläufe, also mit und ohne 

Chi--Beeinflussung, mit den aus dem BUNKER-Datensatz fest vor­

gegeben Wärmeflüssen durchgeführt. Da sich also weder die 

Wärmeflüsse noch die in der Wassersäule absorbierte Strahlungs­

energie zwischen diesen beiden Läufen unterscheiden, darf auch 

kein Unterschied im Wärmeinhalt auftreten. In Tabelle II, 2. 

Spalte, ist dennoch eine, mit der Simulationszeit wachsende, 

systematische Differenz im Wärmeinhalt der Wassersäule ¿ Q i 1 

zwischen den Modell Simulationen ablesbar. Letztere kann nur auf 

numerische Rundungsfehler bei der Anwendung der Mischungsregel 

aufgrund der unterschiedlichen Temperaturgradienten in der 

Sprungschicht zurückgeführt werden.

Wie in Tabelle II ersichtlich, hat dieser kleine systematische 

Fehler ein anderes Vorzeichen als die Ergebnisse der Simulatio­

nen (Spalte 1). Von daher vergrößern sich die somit korrigier­

ten Wärmeinhalts-Unterschiede dieser Studie (Spalte 3) beson­

ders am Tag 424. Der Unterschied von 41 MJ/m2 am Ende eines 

Jahreslaufes entspricht ca. 2% der Jahresamplitude des Wärme­

inhalts der Wassersäule auf dieser Breite.

Der Einfluß des Phytoplanktonsauf die Deckschichttiefe ist nur 

saisonal von Bedeutung. Wie in Abbildung III.6c ersichtlich, 

ist die Deckschichttiefe im planktologisch beeinflußten Fall 

zwar fast während des gesamten Jahres etwas flacher, doch be­

wirkt der geringere Wärmeinhalt der Wassersäule erst im Früh-
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Jahr des FolgeJahres eine wesentlich schnellere Deckschichtver­

tiefung, was sich in dem großen Signal von (H~ - H«=) um den Tag 
400 ausdrückt.

Mit allem Vorbehalt bezüglich der nur ungenügend abschätzbaren 

Fehler durch die nicht an die veränderten Flüsse angepasste 

Lufttemperatur, kann man den Einfluß des Phytoplanktons auf 

das Tomperaturprofi1, aber auch auf den Wärmehaushalt der 

Wassersäule als zumindest saisonal bedeutend einschätzen. Der 

genannte, saisonal sich umkehrende Fehler verstärkt aber die 

gefundenen Effekte, weil bei der Erwärmung der Atmosphäre (auf­

grund von Konvektion) eine viel größere Luftschicht beteiligt 

ist, als bei der Abkühlung (stabilisierende Schichtung) der 

Luft durch den Ozean. Von daher wird der wärmeren, chlorophyll­

reichen Deckschicht im Frühjahr mehr Energie entzogen, während 

in der Abkühlungsphase eine kühlere, wassernahe Luftschicht 

isolierend wirkt. Die in dieser Modellstudie gefundene Diffe­

renz im Wärmeinhalt nach einem Jahreszyklus läßt den Schluß zu, 

daß bei verminderten Chl.-Konzentrationen in der Deckschicht 

der Ozean mehr Wärmeenergie speichern kann.

Die drohende Verschiebung der Klimazonen durch den globalen 

Treibhauseffekt dürfte im Mittel durch die Veränderung der 

Oberflächenwärmeflüsse zu flacheren Deckschichttiefen führen, 

da die turbulente Wärmeleitfähigkeit mit der Tiefe stark ab­

nimmt und die zusätzliche Wärme zunächst oberhalb der permanen­

ten Sprungschicht gefangen bleibt (OFFENBORN & GRASSL, 1981).

Dies beeinflußt den Zeitpunkt des Blütebeginns sowie das Er­

reichen der oligotrophen Phase so, daß besonders in den 

gemäßigten Breiten der Zeitraum der NährstoffVerknappung, also 

auch der Chi.-Verarmung in der Deckschicht, verlängert wird, 

da bei unveränderter solarer Strahlungsleistung der Nährstoff­

vorrat einer flacheren Deckschicht schneller verbraucht ist. 

Zudem wird der zunehmende Anteil ultravioletter Strahlung im 

solaren Spektrum aufgrund der wachsenden polaren Ozonlöcher in 

den kommenden Jahrzehnten, zu einem verstärktem Abtöten von 

oberflächennahen Phytoplanktonzellen besonders in hohen Breiten 

führen (HOLM-HANSEN, 1989). Es liegt also der Schluß nahe, daß 

der Ozean durch diese Rückkopplung wahrscheinlich einen dämp­

fenden Einfluß auf die globale Erwärmung hat, da rein physika­

lisch zusätzliche Wärmeenergie in der Deckschicht gespeichert 

und somit der Atmosphäre entzogen werden kann. In diesem Zusam­



menhang Ist Jedoch auch zu bedenken, daß die 1n Kapitel 3.4 be­

handelten Kohlenstofftransporte 1n den tiefen Ozean durch ge­

ringere Phytoplanktonproduktion 1n der euphotisehen Zone nega­

tiv beeinflußt werden. Beide Faktoren sind also eine Funktion 

des Temperaturgradienten zwischen Ozean und Atmosphäre. Welcher 

dieser beiden gegenläufigen Effekte aber letztendlich stärker 

auf die Erwärmung der Atmosphäre Einfluß nehmen wird, das heißt 

ob die Rolle des Weltozeans als COa-Senke in Zukunft an Bedeu­

tung gewinnen oder verlieren wird, ließe sich nur mit einem, 

noch zu entwickelnden, umfassenden Pr1märprodukt1on-GCM-Klima- 
modell abschätzen.



3.2 Saisonale Variabilität der SVERDRUP-Bedingung

SVERDRUP (1953) führte zwei für die Pr1märprodukt1on in der 
Wassersäule entscheidende. Physikalisch beeinflußte Größen ein, 
nämlich die Kompensationstiefe H«, und die Kritische Tiefe H«=̂ . 
Erstere wird als die Tiefe definiert, ab der 1m Taoesmlttel den 
Phytoplanktern nicht mehr genügend Lichtenergie zur Verfügung 
steht, um deren Respirationsverluste zu kompensieren. Es gilt 
also ________  .

P. (H..) = o

Unter Berücksichtigung, daß bei großen Durchmischungstiefen der 
Deckschicht einzelne Phytoplankter oberhalb der TurbokUne mal 
Ober - und mal unter diese Kompensationstiefe gemischt werden. 
Ist es hilfreich eine weitere, größere Tiefe zu definieren, un­
terhalb der die über 24 h gemittelte Produktion der gesamten, 
darüberllegenden Schicht zum Erliegen kommt:

d H.-

S S P.(z,t) SzSt - Oo o

Diese Tiefe wird mit 'Kritischer Tiefe' bezeichnet.

M o n t h

Abb. III.7: Schematische Darstellung des Zusammenhangs zwischen 
Hmx, Hcof  He=»-, Hm und den Bereichen in denen N e u ­
produktion im Jahresgang möglich ist.
(nach STRASS & WOODS, 1990)



Abbildung III.7 zeigt die saisonale Änderung des schematischen 
Zusammenhangs zwischen oben genannten Größen und H».* bzw. den 
daraus resultierenden Tiefenbereichen möglicher Prlmärproduk- 
tlon. Die SVERDRUP-Theorle berücksichtigt allerdings infolge 
der Integration über einen Tag nicht die tägliche Var1äb1l1tät 
der Deckschichttiefe und damit der Produktion. Besonders im 
Frühjahr und Winter kann nämlich am Tage die Tiefe der durch­
mischten Schicht stark von ihrem Tagesmaximalwert abweichen (s. 
Abb.: IV.3-12) und somit, auf wenige Stunden begrenzt, Produk­
tion ln der Deckschicht ermöglichen obwohl I W  < HU«*« ist.
Die harmonische Änderung von Kritischer-und Kompensationstiefe 
1n der schematischen Darstellung zeigt, daß eine konstante At­
tenuation zugrunde gelegt wurde. Das vorliegende Modell bietet 
aber die Möglichkeit, die Variabilität von h «,0 und Her im Jah­
resverlauf zu simulieren und dabei den Einfluß der Selbstbe­
schattung der Phytoplankter auf diese Größen zu untersuchen.

Zu diesem Zweck Ist es notwendig, mit den Gleichungen (2.17) 
und (2.18) eine durchschlttliche und über 24 h gemittelte Kom­
pensationslichtstärke zu ermitteln. Dazu wurde eine mittlere 
Eff1z1enz:exp-(I(Z,t)/I«(t)) (aus Gleichung (2.17)) von 0.5 und 
eine mittlere Temperatur T(Z,t) von 15°C angenommen, womit sich 
die über einen Tag Integrierte Kompensationslichtenergie ergibt 
ZU E«_ *  3 ( J / « 0 .
Abbildung III.8 zeigt den Jahresgang der dazugehörigen Kompen­
sationstiefe (a) und der berechneten Kritischen Tiefe (b) des 
Standardmodellaufs auf 41 °N Jeweils mit (durchgezogene Linie) 
und ohne (gestrichelte Linie) Chi« - beeinflußten Attenuations­
koeffizienten aus den ermittelten Strahlungsprofilen des Mo­
dells. Die Kritische Tiefe wurde dazu aus der Abhängigkeit

d Hmr

{  {  I « z , t >  6zSt =  Ecoo o

ermittelt. Die Wahl eines mittleren Effizienzfaktors von 0.5, 
der für die Berechnung beider Tiefen entscheidend Ist, scheint, 
gemessen an Tiefe und Verlauf der Nährst off sprungschicht aus 
Abbildung III.la 1m Vergleich mit der Kompensationstiefe, der 
mittleren Effizienz während eines Modellaufs nahezukonwen. 
Deutlich erkennbar Ist m  Abbildung III.8 die zu erwartende 
Verflachung dieser Tiefen 1m planktologlsch beeinträchtigten 
Fall zwischen Frühjahr und Herbst. Bemerkenswert Jedoch Ist die
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Abb. III.B: Jahresverlauf von Kompensations- und kritischer Tiefe mit (___ )
und ohne (--- ) chlorophyllspezifischen AttBnuationskoeffizienten.



starke Abwelchuno beider Größen während der FrühJahrsblüte. Be­
sonders die flache Kompensat1onst1efe von unter 25 m bei einer 
Deckschichttlefe Hm«« von etwa 30m um Tao 125 bedeutet für die 
ln der saisonalen Sprungschicht, also unterhalb der durchmisch­
ten Schicht, befindlichen Phytoplankter einen Nettoenergle- 
verlust, der nach wenigen Tagen zum Absterben der Plankton­
zellen führt. Diese Phase einer relativ flachen Kompensations­
tiefe von weniger als 50 m hält über einen Zeitraum von etwa 
einem Monat, von Ende April bis Anfang Juni, an. Hauptsächlich 
dieser Effekt und nicht nur die Verknappung der Nährstoffe 
führt nach Deckschichtverflachung - so die Modellergebnlsse - 
zudem regelmäßig beobachteten (BILLETT et al., 1983; DAVIS & 
PAYNE, 1984) massiven Absinken abgestorbener Phytoplanktonzel­
len (marine snow) 1m Frühjahr (s. Kap.: 3.4).



3.3 Neue und regenerierte Produktion

Unter den offenen Fragen im Zusammenhang mit der Primärproduk­
tion ist der saisonal variierende Anteil der regenerierten 
Produktion eine der Interessantesten, aber auch am schlechtes­
ten meßbaren Größen. Unter ’Regenerierter Produktion1 versteht 
man den Anteil der Gesamtproduktion, der nur durch die Assimi­
lation von regenerierten Nährstoffen aufrecht erhalten wird.
Die Zurückführung von Nährstoffen in die euphotische Zone ge­
schieht durch zwei 1n den Kapiteln 2.4.4 und 2.5.5 behandelte 
Prozesse:
1.) durch Remineralisatlon der organisch gebundenen Nährstoffe 

abgestorbener Phytoplankter infolge bakteriellen Abbaus,
2.) durch Ausscheidungen und Exkremente der Zooplankter. 
Letzteres wird durch den Fresserfolg des Zooplankton gesteuert.

Das Verhältnis von neuer Produktion Pn (DUGDALE & GöRING, 1967) 
zur Gesamtproduktion P« (f-Ratio) hat sich als ein Maß zur Be­
stimmung des Blütezustands durchgesetzt (EPPLEY & PETERSON, 
1979). Der schnelle Umsatz des Stickstoffs 1m sogenannten klei­
nen Nährstoffkreislauf (PARSONS et al., 1984) sowie die Unzu­
länglichkeiten der 1=,N-Methode bei der Bestimmung der f-Rate 
(EPPLEY & PETERSON, 1979) erschwert quantitative Messungen re­
generierter Produktion. So wird der Anteil von P* an der Ge­
samtproduktion üblicherweise rechnerisch mit p* = P® - P« be­
stimmt. Die neue Produktion Pn kann man aus der winterlichen 
Stickstoffkonzentratlon der euphotischen Zone (LANCELOT & BIL­
LEN, 1985; STRASS, 1989) oder aus dem Fluß organischen Kohlen­
stoffs an der Untergrenze der biologisch-aktiven Schicht (DEU- 
SER, 1986) abschätzen, während P® üblicherweise über die “*C- 

Methode bestimmt wird.
Das vorliegende Modell hingegen bietet durch entsprechend modi­
fizierte Simulationen die Möglichkeit, indirekt das Verhältnis 
von neuer zu regenerierter Produktion zu untersuchen. Zu diesem 
Zweck wurden zwei sonst völlig Identische Standardmodelläufe 
durchgeführt, die sich nur darin unterschieden, daß in dem 
einen Fall die Remineralisatlon des zell internen Stickstoffs 
der Phytoplankter sowie durch die Ausscheidungen der Zooplank­

ter unterbunden wurde.
Die zur Auswertung herangezogenen Zeitreihen der Produktion 
waren so stark verrauscht, daß selbst bei vorgenommener Glät­



tung die Unterschiede der beiden Modelläufe nicht klar erkenn­
bar waren. Von daher sollen die B1omassenze1tre1hen als In­
tegrale Größen der Produktion zur Interpretation herangezogen 
werden. Oie nicht-lineare Wechselwirkung zum Zooplankton er­
fordert allerdings eine vorsichtige Interpretation der Ergeb­

nisse.
In der Abbildung III.9 sind die Phytoplankton - Biomassenzeit­
reihen dieser beiden Simulationen dargestellt. Aus dem Verlauf 
der Kurven wird deutlich, daß etwa bis Mitte Juni ( Tag 170 ) 
keine signifikanten Unterschiede auftreten. Nach der Nährstoff­
verknappung 1n der Deckschicht ist neue Produktion nur noch an 
der Nährstoff sprungschicht möglich (s. Kap 3.). Die analog dazu 
stattfindende Vertiefung der Nährstoffsprungschicht bewirkt In­
folge der mit der Tiefe abnehmenden Strahlungsenergie auch eine 
Abnahme der Produktion. Werden keine neuen Nährstoffe 1n die 
euphotlsche Zone transportiert (z.B. durch windbedingte Deck­
schichtvertiefungen oder Auftriebsereignisse), kommt die Neu­
produktion im Spätsommer fast zum Erliegen, so daß die Phyto­
planktonbiomasse 1n der Wassersäule im Model lauf ohne Nähr­
stoffrückführung (Abb. III.9, gestrichelte Linie) unter die 
W1nterkonzentrat1on fällt. Der Standardlauf mit Remineralisa- 
tlon (durchgezogene L1n1e) weist dagegen eine bis zu 300 % 
höhere Biomasse 1n der Wassersäule während der oligotrophen 
Phase auf. Auffallend ist zudem, daß sich nur im Standardmo- 
dellauf eine Herbstblüte ausbildet. Dieses Phänomen Ist darauf 
zurückzuführen, daß aufgrund der veränderten optischen Eigen­
schaften der Wassersäule die Nährstoffsprungschicht 1m zweiten 
Fall ca. 10 m tiefer durch die Phytoplankter aufgezehrt werden 
kann. Deshalb erfolgt das Einmischen von Nährstoffen in die 
Deckschicht zu spät 1m Jahr (nämlich nach dem Schnittpunkt zwi­
schen Deckschichttiefe und Kritischer Tiefe, siehe Abb. III.7), 
um noch Produktion in der Deckschicht zuzulassen.
Nach dem Eintreten der winterlichen Deckschichtvertiefung glei­
chen sich die Biomassenkurven beider Simulationen wieder an. 
Eine Bestimmung der f-Rate, obwohl sehr wünschenswert, Ist auf­
grund der sehr verrauschten Zeitreihen der Produktion und der 
Wechselwirkung der Zooplankter zum Phytoplankton-BiomassenJah­
resgang nicht zufriedenstellend möglich. Aus Abbildung III.9 
läßt sich Jedoch eine Bandbreite von 0.1 bis 0.9 für mögliche 
Werte von * abschätzen.

Abbildung 111.10a zeigt das DifferenzprofU des anorganisch ge-
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Abb. III.9: Biomassenzeitreihen von Model 1jahrBsläufen mit <--- ) und
ohne ( ) Remineralisation von Stickstoff.
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Gemessene N0= - (...) und Nl-U-Profi le (--- ) sowie deren
Summenprofil (--- ) (a) und das dazugehörige NCfcs-Profi 1
(b). (nach KREMLING & WENK, unveröffentlichte Daten)



lösten Stickstoffs der beiden oben erwähnten Modelläufe am Tag 
200. Das Profil stellt also die Summe des regenerierten, zu­
sätzlich verfügbaren Stickstoffs in der sommerlichen Wasser­
säule dar, der Je nach Art der Remineralisation als Nitrit 
(N0=) oder Ammonium (NH-*) vorliegen kann (siehe Kap. 2). Alle 
wichtigen qualitativen und sogar quantitativen Charakteristika, 
wie das Maximum 1n 40 - 80 m Tiefe und den darunter fast immer 
zu findenden Bereich schwacher Gradienten mit Konzentrationen 
um 1 uMol/l von Ammonium- und Nitritprofilen im offenen Atlan­
tik (KREMLING & WENK, unveröffentliche Daten, Abbildung: 11a) 
werden durch das Modell simuliert. Die Tiefe des Maximums 1m 
regenerierten Stickstoffprofil von 55 m entspricht in etwa der 
Tiefe des Phytoplanktonmaximum am gleichen Tag und ist Folge 
der hohen 'grazlng' - Rate der Zooplankter in dieser Tiefe. Die 
Ähnlichkeiten zwischen den gemessenen und den durch das Modell 
simulierten Profilen remineralislerten Stickstoffs bestätigen 
indirekt die Parametrisierung der Nährstoffrückführung im vor­

liegenden Modell.



3.4 Der vertikale Kohlenstofftransport

In der zur Zelt intensiv geführten, öffentlichen Diskussion 
über das Ausmaß einer drohenden Klimaverschiebung und deren 
Folgen spielen der anthropogene, also der zusätzliche Treib­
hauseffekt und die dafür verantwortlichen Spurengase eine zen­
trale Rolle. Dies sind in der Hauptsache Kohlendioxid, Methan 
und Distickstoffoxid, die durch die ständig wachsende, weltwei­
te Immission 1n ihrer Wichtung für den Treibhauseffekt unter­
schiedlich stark zunehmen (GRASSL, 1989). Dem co* kommt dabei 
eine besondere Bedeutung zu, da dessen Anteil am anthropogenen 
Treibhauseffekt zur Zeit etwa 50 % ausmacht.

Schema des globalen Kohlenstoffkreislaufs

Landbiosphäre
Vegetation: 600 
Boden: 1500

Ozeane
Plankton: 30-100 

gelöst: 38000

Fossile Brennstoffe
3000-10000

Sedimente ♦ Kruste
72000000

Reservoir-Zahlenangaben in GtC bzw. Transporte 1n GtC/a



Das atmosphärische Kohlendioxid ist in den globalen Kohlen­
stof fkreislauf (siehe Schema) eingebunden, wobei dessen Konzen­
tration in der Hauptsache durch Austauschprozesse an der Grenz­
fläche zwischen Ozean und Atmosphäre beeinflußt wird. Der 
Netto-Kohlenstofftransport in den Ozean wird auf etwa 1-3 GtC/a 
geschätzt, wobei der anthropogene Eintrag in die Atmosphäre zur 
Zeit bei ca. 6 GtC/a liegt und zu 95% auf die Verbrennung fos­
siler Brennstoffe zurückzuführen ist (PENG & FREYER, 1986).
Die Konzentration des organisch gebundenen Kohlenstoffs in der 
ozeanischen Deckschicht ist, wie im Vorangegangenen bereits be­
schrieben, starken saisonalen Schwankungen unterworfen. Der 
Kohlenstoffbedarf der Wassersäule wird in den Blütephasen über 
den CO2 - Gasaustausch mit der Atmosphäre und das HENRY'sehe 
Löslichkeitsgleichgewicht geliefert. Nach dem Zusammenbruch der 
Planktonblüte wird der organisch gebundene Kohlenstoff größten­
teils erneut freigesetzt und als Kohlendioxid wieder an die 
Atmosphäre abgegeben. Ein kleinerer Teil dieses Kohlenstoffs 
sinkt jedoch als partikuläres, organisches Material in tiefere 
Wasserschichten, beziehungsweise bis zum Meeresboden ab.
Dieser Einfluß der Primärproduktion, insbesondere des vertika­
len Flusses von organisch-gebundenem Kohlenstoff, auf den glo­
balen Kohlenstoffkreislauf und damit auf unser Klima, ist in 
den letzten Jahren vermehrt Gegenstand von Untersuchungen und 
Modellstudien gewesen (PETERSON, 1981; SARMIENTO & TOGGWEILER, 
1984; MEIER-REIMER et al., 1984 oder LYLE, 1988).
Zur besseren Einschätzung dieses Einflusses wurden zahlreiche 
Messungen und Studien über die Größe des Kohlenstofftransports 
1n den tiefen Ozean (z.B: ISEKI, 1981; BILLETT et al., 1983; 
LORENZEN et al., 1983; TAKAHASHI, 1986 und HONJO et al., 1982 & 
1988) vorgenommen. Sie fanden mittlere Kohlenstofftransportra­
ten unterhalb der euphotischen Zone von 1 bis 200 mgC pro m2 
und Tag Je nach Region und Jahreszeit.
Berücksichtigt man, daß die Aufheizung der Atmosphäre saisonale 
sowie meridionale Verschiebungen des planktologischen Regimes 
im Weltmeer nach sich ziehen wird (WOODS & WOLF, 1990) und da­
durch der Parti keifluß in tiefere Schichten verändert wird, 
ist es für weitere Fallstudien erforderlich, mehr über die sai­
sonale und meridionale Variabilität des Kohlenstofftransports 
und seiner Komponenten zu erfahren. Das vorliegende Modell bie­
tet die Möglichkeit, diesen Partikelfluß an der Untergrenze der 
euphotischen Zone im Jahresgang abzuschätzen.



Physiologisch durch wachstumsfeindl1che Umweltbedingungen ge­
schwächte bzw. bereits abgestorbene Algenzellen verändern laut 
SMETACEK (1985) ihre Oberflächenadhäsion und flocken zu grös­
seren Aggregaten (marine snow clusters) zusammen. Diese sinken 
dann, vermehrt nach der FrühJahrsblüte, mit hohen Sinkgeschwin­
digkeiten ab. Durch bakteriellen Abbau werden Nährstoffe aber 
auch Kohlendioxid nicht-linear mit der Tiefe abnehmend (LOREN­
ZEN et al., 1983) an das umgebende Wasser abgegeben.
In Abbildung III.12a (durchgezogene Linie) ist der Fluß abge­
storbener Phytoplanktonzellen (Detritus) aus der euphotisehen 
Zone des Standardmodellaufs als Zeltreihe dargestellt. Wie aus 
der Abbildung III.12b ersichtlich, macht dieser pflanzliche An­
teil, so die Modellergebnlsse auf 41°N, in gemäßigten Breiten 
den Hauptteil (etwa 83%) des Jährlichen Kohlenstofflusses aus 
der euphotisehen Zone aus. Der Kohlenstoffantei1 aus Zooplank­
tonexkrementen (Abb. 12a, gestrichelte L1n1e) kann aber saiso­
nal (z.B. im Frühsommer) von Bedeutung sein.
Ein ähnliches Bild ergibt sich in höheren Breiten. Abbildung
III.13a bzw. b zeigt aber, daß nicht nur der Partikelfluß, son­
dern auch der Anteil der Zooplanktonexkremente am vertikalen 
Kohlenstofftransport in höheren Breiten an Bedeutung gewinnt. 
Der hier zum regionalen Vergleich aufgeführte Model lauf auf 54° 
nördlicher Breite zeigt, daß trotz des dreifach höheren Nähr­
stoffangebots in der winterlichen Deckschicht (s. Kap. 2.3) im 
Vergleich zum Standardlauf das Nährstoff-Produktionspotential 
nicht vollständig zur Neuproduktion von Biomasse ausgenutzt 
werden kann. Dies ist auf das verminderte Strahlungsangebot 
infolge der relativ hohen Wolkenbedeckung sowie der Selbstbe­
schattung durch hohe Phytoplanktonkonzentrationen in der Deck­
schicht zurückzuführen (s. Kap. 4). Der Detrltus-Fluß an der 
Untergrenze der euphotisehen Zone ist demzufolge nur etwa 55 % 
höher als beim Standardmoden auf (s. Abb. III.12). Der Anteil 
der Zooplanktonexkremente am vertikalen Kohlenstofftransport 
auf 54°N beläuft sich über ein Jahr integriert auf etwa 20 %.
Folgt man den Abschätzungen von SARMIENTO et al. (1988), das 

heißt, 13% des Detritus wird von Zooplanktern gefressen, etwa 
32% direkt in der Deckschicht von Bakterien in gelösten organi­
schen Kohlenstoff (DOC) umgewandelt und ca. 55 % sinken in tie­
fere Schichten, überträgt dies auch auf die Zooplanktonexkre­
mente, so ergeben die über die Modellergebnlsse berechneten 
Kohlenstofftransportraten Werte von 5 gC/a-m2 in mittleren
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Breiten (41°N) und 8 gC/a-m2 1n höheren Breiten (54°N). Extra­
poliert man unter Vorbehalt diese Werte auf die gesamte Fläche 
des ozeanischen (> 2000m) Weltmeeres und berücksichtigt, daß 
die gemäßigten Breiten zu den produktivsten gehören, so kann 
im Mittel ein Fluß von 6 gC/a-m2 angenommen werden. Der tiefe 
Ozean stellt etwa 42 % (MARTIN et al., 1987) der Erdoberfläche, 
so daß sich weltweit ein Fluß organisch-gebundenen Kohlenstoffs 
1n den tiefen Ozean von etwa 1.3 GtC/a ergeben würde. Dieser 
Wert ist aufgrund der Annahmen infolge unzureichender Informa­
tion über die Verteilung der Neuproduktion im Ozean, ähnlich 
den bisherigen Abschätzungen (zum Beispiel PETERSON, 1981; PENG
& FREYER, 1986), nur größenordnungsmäßig aussagekräftig.
Zudem stellt der Fluß von gelößtem CO2 aus dem Tiefenwasser in 
die Athmosphäre insbesondere in Auftriebsgebieten eine weitere 
Unbekannte dar, die den Netto-Kohlenstoffluß deutlich verrin­
gern könnte. Es läßt sich Jedoch festhalten, daß die bisherigen 
Abschätzungen des Kohlenstofflusses in tiefere Wasserschichten 
stets zwischen 1 und 3 GtC/a Hegen, und somit die recht genau 
erm1t":elbare anthropogene Immission von C02-Kohlenstoff in die 
Atmosphäre von momentanen 6 GtC/a (PENG & FREYER, 1986) nicht 

kompensieren kann.



4. Méridionale Variabilität des saisonalen Zyklus 
entlang des SEA-ROVER Standardschnitts

In den Jahren zwischen 1981 und 1987 wurden von der Kieler 
SEA ROVER - Gruppe unter Benutzung eines Schleppfisch - Systems 
sechs Seereisen in den Nordatlantik unternommen (LEACH et al., 
1990). bei denen zu unterschied!ichen Jahreszeiten ein Schnitt 
von den Azoren bis zum Wetterschiff C wiederholt wurde. Während 
der vier letzten Reisen wurden neben den hydrographischen Para­
metern (Temperatur, Leitfähigkeit und Druck) auch die in situ 
Strahlung und die Fluoreszenz mit Hilfe dieses Systems (s. Abb. 
IV. 1) aufgezeichnet. Der Weg des Schleppkörpers durch das Was­
ser beschreibt dabei einen vertikalen Sägezahn in der euphoti- 
schen Zone. Man erhält somit eine hohe horizontale (ca. 1.5 km) 
sowie vertikale Auflösung eines quasi synoptischen Schnittes. 
Die Ergebnisse, das heißt die regionale und saisonale Variabi­
lität physlkalischer und planktologlscher Größen und Erschei­
nungen, wurden von STRASS (1989) untersucht und detailliert 
dargestellt.
Dieser umfangreiche Datensatz und die aus ihm abgeleiteten Er­
gebnisse gaben den Anlaß für eine regionale Modellstudie ent­
lang des Sea-Rover Standardschnitts. Dieser Studie liegt die 
Hypothese zugrunde, daß die beobachtete polwärtige Wanderung 
von Phasen der Planktonblüte (STRASS, 1989; STRASS und WOODS, 
1990; siehe auch Abb. IV.14 in Kapitel 4.1) allein durch méri­
dionale und saisonale Variabilität der Klimatologie sowie der 
breitenabhängigen winterlichen Deckschicht-Nährstoffkonzentra- 
tIonen erklärbar ist. Es wurden dazu 18 Grad-abständige Modell- 
läufe entlang des fast in Nord-Süd Richtung verlaufenden 
Schnittes (siehe Abb.; IV.2) durchgeführt, bei denen lediglich 
der Stickstoffgehalt der winterlichen Deckschicht, der kurzwel­
lige Strahlungsfluß (HORCH et al., 1983) sowie die Oberflächen- 
wärmeflüsse variiert wurden. Letztere wurden aus dem klimatolo- 
gischen BUNKER-Datensatz (s. Kap. 2.1.2) gewonnen, die in 1x1 
Grad Feldern als Monatsmittelwerte vorliegen. Die modellrele­
vanten, regional variierenden atmosphärischen Größen, wie die 
Lufttemperatur Ti_, der infrarote, der sensible und der latente 
Wärmefluß Qr,. die Windgeschwindigkeit tUo sowie deren Standard­
abweichung werden über die Randbedingungen (siehe Kapitel 2.1)
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berücksichtigt. Die Nitratkonzentration in der winterlichen 
Deckschicht (GLOWER & BREWER, 1988) variiert stark, von 2 bis 
14 mMol NOa/m3 , entlang des zu simulierenden Schnittes und 
fließt über die Anfangsbedingungen in die regional variierten 
Modelläufen ein (siehe Kapitel 2.3).
Die übrigen Parameter, insbesondere die der biologischen Mo­

dell teile, wurden für den gesamten Bereich dieser Studie von 
38°N bis 55°N unverändert verwendet, was bewußt eine Vernach­
lässigung regionaler Unterschiede 1n der Artenzusammensetzung 
von Planktongemeinschaften beinhaltet.
In den Abbildungen IV.3-12 sind für neun ausgewählte, gleichab­
ständige Positionen entlang des Standardschnitts die Zeitreihen 
für die Deckschichttiefe sowie die Phyto- und die Zooplankton­
biomasse aus den Ergebnissen der Modelläufe aufgetragen. Die 
Zeltreihen aller Breitengrade weisen untereinander prinzipielle 
Ähnlichkeiten auf. So tritt, erwartungsgemäß, der Beginn der 
Planktonblüte generell erst nach Stabilisierung der Deckschicht 
ein. Es sind aber gerade die Unterschiede, die hier einer de­
tail ierten Betrachtung unterzogen werden sollen.
In den Zeitreihen der Deckschichttiefen ist mit zunehmender 

Breite ein leichter aber kontinuierlicher Trend zu einem 
späteren Einsetzen der Erwärmung zu erkennen. Dies ist aufgrund 
der nach Norden abnehmenden solaren Strahlung auch zu erwarten. 
Ungewöhnlich erscheint Jedoch das dazu deutlich nach Norden 
verzögerte Einsetzen der Planktonblüte. Diese Verzögerung be­
trägt vom südlichsten bis zum nördlichsten Ende des Schnitts 
mehr als einen Monat, während die Verflachung der Deckschicht 
über die gleiche Distanz sich in nur 20 Tagen vollzieht. Das 
legt den Schluß nahe, daß das SVERDRUP-Kriterlum nicht allei­
nige Bedingung für das Einsetzen der FrühJahrsblüte sein kann 
(s. Kap. 4.1).

Auffallend Ist auch, daß trotz erheblich höherer Nährstoffkon- 
zentratlonen (Faktor 7) 1m nördlichen Teil des Schnitts die 
Biomasse in der Wassersäule während des Blütemaximums nur knapp 
verdoppelt wird. Dies ist zum größten Teil auf den - mit der 
steigenden Chi«-Konzentration wachsenden - Einfluß der Selbst­
beschattung zurückzuführen.

Folge der Selbstbeschattung und des geringeren Strahlungsange­
bots 1m Norden Ist die zunehmende Dauer der Blüte mit wachsen­
der Breite. Nimmt man eine Kohlenstoffkonzentration von mehr 
als 400 mgC/m2 als Kriterium für den Beginn einer Frühjahrs-
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blüte, so verlängert sich der Zeitraum vom Blütebeginn bis zum 
Erreichen der Phytoplankton-Peak-Konzentration von 36 Tagen auf 

38°N bis auf 55 Tage auf 55°N Breite. Von diesem erhöhtem Nah­
rungsangebot aufgrund höherer Phytoplanktonkonzentrationen auf 
der einen Seite und des verlängerten Blütezeitraums auf der an­
deren Seite, profitiert die Zooplanktonpopulation. Deren rela­
tive Bedeutung an der Gesamtbiomasse nimmt nach Norden so zu, 
daß sie von max. 10% bei 38°N bis zu 80% (Tag 225) bei 55°N 
ausmacht. Dies wird auch zumindest qualitativ durch die Anfang 
Juli auf 55°N genommenen PlanktonfiIterproben der SEA-ROVER 
Reise NOA'86 bestätigt, bei denen trotz niedriger Chi«-Werte 
hohe Copepoden-Konzentrat Ionen feststellbar waren.

Vergleicht man die Zeitreihen der Deckschichttiefen mit den 
dazugehörigen Phytoplanktonkonzentrationen der Wassersäule, so 
läßt sich trotz leichter Schwankungen der maximalen Deck­
schichttiefe Hnwx für alle Breiten feststellen, daß die Plank­
tonblüte einen verflachenden Einfluß auf die turbulent-durch- 
mischte, oberste Schicht des Ozeans hat. Dieser Einfluß ist auf 
die veränderten Eindringtiefen der solaren Strahlung infolge der 
erhöhten, Chlorophyl1_. beeinflußten, Attenuation in der Was­
sersäule zurückzuführen (s. Kap 3.1).
Die tägliche Variabilität der Deckschichttiefe, die auf die 
Adaptation der Phytoplankter in der Deckschicht starken Einfluß 
hat, verliert besonders für die zweite Jahreshälfte von Süd 
nach Nord an Bedeutung. Insbesondere ist nördlich von 45°N von 
September bis Februar der Beitrag der kurzwelligen Strahlung so 
unbedeutend gegenüber den Oberflächenwärmeverlusten, daß deren 
tägliche Variabilität nicht mehr in der Tiefe der Deckschicht 
erkennbar ist.

Ein weiteres interessantes Phänomen ist die, über zwölf Brei­
tengrade zu beobachtende zweite Phytoplanktonblüte. Diese soge­
nannte Herbstblüte ist von 41°N bis 53°N in den Biomassenzeit­
reihen erkennbar und hat ein regionales Maximum auf etwa 47°N. 
Sie ist wesentlich schwächer ausgeprägt als die Frühjahrsblüte 
und verschiebt sich von Süd nach Nord immer mehr zur Jahresmit- 
te. Durch den gegenläufigen Trend der beiden Planktonblüten, 
fallen nördlich von 53°N die Frühjahrs- und Herbstblüte im 
Jahresgang der Phytoplanktonbiomasse zusammen. Diese Breite 
deckt sich auch mit der 1n Kapitel 4.1 diskutierten Grenze der 
saisonalen Oligotrophie und ist daher identisch, weil die 
sommerliche Nährstoffarmut Bedingung für das Auftreten einer
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Herbstblüte ist (s. Kap. 3). Neben der saisonalen Oligotrophie 
muß am Ende des Jahres auch noch genügend Strahlungsenergie 
vorhanden sein, um mit Hilfe der erneut in die Deckschicht ein­
gemischten Nährstoffe eine Herbstblüte zu ermöglichen, d. h., 
daß die sich vertiefende Deckschicht die Nährstoffsprungschicht 
zeitlich vor der ansteigenden Kritischen Tiefe schneiden muß. 
Dies ist südlich von 41 °N nicht der Fall, da am Südende des 
Schnitts die Nährstoffsprungschicht während des Sommers auf 
etwa 80m durch Assimilation der Phytoplankter abgesenkt wird 
(siehe Abbildung IV.13).
Letztgenannte Abbildung zeigt die Tiefe der Nährstoffsprung­
schicht sowie der Deckschicht entlang des simulierten Schnitts 
für vier ausgewählte Tage im Jahr. Das weite Auseinanderklaffen 
(spacing) dieser Graphen im Süden des Schnitts macht deutlich, 
daß dort erheblich mehr Arbeit gegen die bestehende Sprung­
schicht verrichtet werden muß, um Nährstoffe in die Deckschicht 
einzuspülen, so daß dort weder Stürme noch mesoskaliger Auf­
trieb (0NKEN,1985) zu neuer Produktion in der Deckschicht füh­
ren werden. Darüber hinaus wird aus dem Abstand beider Linien 
deutlich, daß besonders im Hochsommer die Bestimmung der Tiefe 
der Nährstoffsprungschicht 1n gemäßigten Breiten über ein Deck­
schichtkriterium (KING & DEVOL, 1979) zu erheblichen Fehlern 
führt, obwohl etwa ab Tag 200, südlich der regionalen Grenze 
der Oligotrophie (Abb.: IV.13) die Tiefe der Nährstoffsprung- 
schlcht und Deckschichttiefe auf einer Länge von drei Breiten­
graden identisch ist. Dies ist in der vertikalen Verteilung 
der lichtlImitierten Produktivität begründet, die ebenso wie 
die Turbulenz einen starken Sprung an der Turbokline aufweist. 
Die erneut eingemischten Nährstoffe können nämlich zunächst 
durch die nährstofflimitierten Phytoplanktonzellen assimiliert 
werden, so daß die sich vertiefende Deckschicht die Nährstoff­
sprungschicht für einige Tage 'nach unten drückt1.



4.1 Die Polwärtige Wanderung der Planktonblüte

Seit der Arbeit von SVERDRUP (1953) ist die Abhängigkeit des 
Einsetzens der Phytoplankton-FrühJahrsblüte von dem Verhält­
nis zwischen Kritischer Tiefe, Kompensationstiefe und Deck­
schichttiefe allgemein anerkannte Lehrmeinung. Das sogenannte 
SVERDRUP - Kriterium < H*r±* wird weithin als alleinige
Bedingung für den Blütebeginn im offen Ozean gemäßigter Breiten 
angesehen (PARSONS et al., 1984), wenn nach der winterlichen 
Durchmischung der Wassersäule genügend Nährstoffe in der eupho- 
tisehen Zone vorhanden sind.
STRASS (1989) hat bei seiner Analyse der SEA-ROVER Daten eine 
saisonale, polwärtige Wanderung der Phytoplanktonblüte im Nord­
atlantik diagnostiziert (s. Abb.: IV.14). Er findet dabei eine 
Zeitverzögerung des Blütebeginns von über drei Monaten zwischen 
den Azoren und dem Wetterschiff C. Die Stabilisierung der Deck­
schicht hingegen findet auf dieser Distanz nur mit einer gerin­
gen Zeitverzögerung von einigen Tagen statt. STRASS stellt Je­
doch eine auffallend gute Übereinstimmung zwischen der Wande­
rungsgeschwindigkeit der Blüte und der 12°C Isotherme als nörd­
liche Begrenzung bzw. der 15°C Isothermen als südliche Be­
grenzung fest.
Eine ebenfalls unerwartet langsam saisonal-polwärts wandernde 
Phytoplanktonblüte läßt sich auch 1n den Modellergebnlssen 
(Abb. IV.15) beobachten. Analog zu den Messungen hat die Deck­
schichtverflachung keine ausgeprägte zeitliche Verzögerung ent­
lang des 'Sea-Rover' - Schnitts. Das SVERDRUP - Kriterium kann 
also nicht alleinige Bedingung für das frühJährliche Einsetzen 
der Blüte sein. Dies läßt sich auch in Abbildung IV.15 erken­
nen, in der die meridionale Variabilität des Einsetzens einiger 
Physikalischer und planktologischer Kriterien zur Beschreibung 
einer Wassersäule entlang des SEA ROVER - Schnitts aufgetragen 
sind. Wählt man, ähnlich wie STRASS (1989), ein Konzentrations­
kriterium zur Bestimmung des Blütebeginns, so läßt sich im 
Vergleich zur Deckschichttiefe H < 100m zwar feststellen, daß 
letztere in Jedem Fall zeitlich vor der Blüte liegt, doch die 
klimatologisehen Randbedingungen wirken sich regional stark 
unterschiedlich aus. Besonders nördlich von 47°N variiert der 
Zeitraum zwischen Einsetzen der Erwärmungsphase und H < 100m 
stark, wohingegen dieses Signal beim Blütebeginn kaum mehr 

sichtbar ist.



MIXED LAYER CHLOROPHYLL

Abb. IV.14: Gemessene Horizontalverteilungen der Deckschicht- 
Chlorophy1lkonzentration längs des Standardschnitts 
(aus STRASS, 1990a).
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Das Ende der Planktonblüte wird durch die Verarmung der Nähr­
stoffe 1n der Deckschicht bestimmt. Als 01 igotrophie-Kriterium 
wurde das Unterschreiten einer Stickstoffkonzentration von 0.5 
tiliol/l (also der Wert der verwendeten Halbsättigungskonstanten, 
siehe Kap. 2.4) gewählt. Beginn und Ende der Blüte zeigen 
eine positive Steigung, d.h. sie dokumentieren die bereits 
von STRASS (1989) gefundene pol wärtige Wanderung der Blüte. 
Bemerkenswert und entscheidend unterschiedlich ist Jedoch, daß 
entgegen den Beobachtungen, der Blütebeginn wesentlich schnel­
ler nach Norden zieht (15°/Monat) als das Ende der Blüte (4.5° 
pro Monat). Dies hat zur Folge, daß mit fortschreitender Jah­
reszeit die meridionalen Sektoren der Phytoplanktonblüte nicht 
ab- sondern zunehmen. Diese Spreizung zwischen Blütebeginn und 
Ollgotrophie von Süd nach Nord hat zwei Ursachen. Zum ersten 
ist da das unterschiedliche Strahlungsangebot infolge des p o I- 
wärts zunehmenden Zenitwinkels der Sonne sowie die Zunahme der 
Bewölkung (z.B.: im Juni von 5/8 bei 38°N bis 7/8 bei 55°N) zu 
nennen. Diese Faktoren bewirken nicht nur, daß der Blütebeginn 
nach Norden zeitlich verschoben einsetzt, sondern verzögert bei 
gleichem Nährstoffangebot auch die Dauer der Blüte. Hinzu 
kommt, daß auch die berücksichtigte Breitenabhängigkeit der an­
organischen Stickstoffkonzentration der Deckschicht 1m Winter 
(GLOVER & BREWER, 1988; s. Kap.2.2) die Dauer der Planktonblüte 
nach Norden verlängert, beziehungsweise am Ende des Standard- 
Schnitts das Erreichen einer oligotrophen Situation in der 
Wassersäule sogar verhindert (Abb. IV.15), da die Erwärmungs­
phaseoffensichtlichzu kurz ist, um alle vorhandenen Nährstoffe 
1n der euphotisehen Zone zu verbrauchen. STRASS (1989, 1990a) 
fand das Produktionspotential der Wassersäule nördlich der Po­
larfront ebenfalls nicht ausgenutzt. Ein weiterer Grund, der zu 
diesem beschriebenen Effekt beiträgt, ist der in nördlichen 
Breiten zunehmend an Bedeutung gewinnende Faktor des Zooplank­
tonfraßes. Die guten Nahrungsbedingungen für Zooplankter nörd­
lich von 48°N führen dazu, daß die Phytoplankton-Maximalkonzen- 
tration ab dieser Breite vor dem oligotrophen Stadium erreicht 
wird, well die angewachsene Zahl der Zooplankter es schafft die 
Neuproduktion zu kompensieren. Dieses Modellergebnis wird durch 
Messungen von COLEBROOK (1982) bestätigt, der 1m nördlichen 
Nordatlantik ebenfalls die Planktonblüte durch Euphausiaceen 
und Calanus finmarchicus limitiert findet.
Der von STRASS (1989) festgestellte Zusammenhang zwischen der
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Wanderuno von Isothermen und der Planktonblüte kann durch die 
Model 1rechnungen nur teilweise nachvollzogen werden. Insbeson­
dere Hegen bei den Modell rechnungen die mittleren Wanderungs­
geschwindigkeiten bei der 12°C Isotherme von 1.4°/Monat und des 
Blütebeginns von 15°/Monat um mehr als eine Größenordnung aus­
einander (siehe Abb. IV.16b).
Anders hingegen stellt sich der Zusammenhang zwischen der 15°C 
Isotherme und der NährstoffVerarmung in der Deckschicht dar. 
Hier Hegen die mittleren Wanderungsgeschwindigkeiten von 4.5° 
pro Monat (01igotrophie) und von 3°/Monat (15°C Isotherme) we­
sentlich dichter zusammen. Die Abbildung IV.16b zeigt sogar ei­
ne weitgehende Übereinstimmung in dem Bereich zwischen 46°N und 
49°N. Resümierend kann also, wie von STRASS vorgeschlagen, die 
15°C Isotherme mit Einschränkungen als ausreichende Hilfsgröße 
zur Bestimmung der Grenze zum oligotrophen Regime bestätigt 
werden. Die sonst hervorgetretenen Differenzen zwischen Modell 
und Daten in Zusammenhang mit dieser Fragestellung sind auf 
beiden Selten zu suchen. Zum einen sind in der Formulierung von 
Modellen viele Vereinfachungen und Parametrisierungen notwendig, 
so daß die Komplexität realer Wechselwirkungen nur rudimentär 
erfaßt werden kann. Auf der anderen Seite muß man aber berück­
sichtigen, daß die Wetterbedingungen in einzelnen Jahren stark 
von den mittleren klimatologlsehen Daten des BUNKER-Datensatzes 
abweichen können und somit hinterfragt werden muß, inwieweit 
die drei zugrunde liegenden Einzelrealisierungen des SEA-ROVER 
Schnitts aus verschiedenen Jahren zur Interpretation saisona­
ler Erscheinungen ausreichen.
Insbesondere ist der Zusammenhang zwischen dem Blütebeginn und 
der 12°C-Isothermen in Frage zu stellen» da zum einen der in 
den Daten gefundene, teilweise sehr schwache meridionale Tem­
peraturgradient auch eine bis zu drei Breitengrade abweichende 
Interpretation zuläßt und zum anderen die Meßpunkte nur ca. 
fünf Breitengrade auseinander!legen. Dies ist auch daher un­
umgänglich, weil diese 12°C-Isotherme nur auf maximal acht 
Breitengraden saisonal in der Deckschicht nachweisbar ist (Abb. 
IV.16a), während der Blütebeginn auf dem ganzen Standardschnitt 
simuliert werden kann.

Mit dem Ziel, den Zeitpunkt für den Blütebeginn durch verfüg­
bare Fernerkundungsparameter ermitteln zu können, wird in Kapi­
tel 4.3 eine einfach zu berechnende, lineare Funktion vorge­
schlagen, die von der geographischen Breite und von der Erwär­
mung der Deckschicht um 1°C ab der winterlichen Minimaltempera- 
tur abhängig ist.



4.2 Die meridionaie Neigung des Chlorophyllmaximum

Die saisonale Ausbildung eines tiefen Chlorophyllmaximums ist 
die auffallendste Erscheinung von Planktonprofilen in weiten 
Bereichen des Ozeans gemäßigter Breiten (STEELE, 1964; ANDER­
SON, 1969; CULLEN & EPPLEY, 1981). Gekoppelt mit diesem Maximum 
ist stets eine ausgeprägte Nährstoffsprungschicht unterhalb der 
Deckschicht zu finden (STRICKLAND, 1968; VENRICK et al., 1973).
Dieses Charakteristikum oligotropher Regimes hat eine Reihe von 
Wissenschaftlern (z.B. RILEY et al., 1949; STEELE & YENSCH,
1960; JAMART et al., 1977 und 1979; WOLF & WOODS, 1988) veran­
laßt, mit Modell Simulationen das Phänomen nachzuempfinden und 
mögliche Entstehungsmechanismen zu ergründen.
Das vorliegende Modell liefert sehr schnell nach Eintreten der 
Nährstoffarmut in der Deckschicht eine Veränderung des Phyto­
planktonprofils, das durch geringe Konzentrationen in der Deck­
schicht und einem scharf ausgeprägtem, tiefen Maximum gekenn­
zeichnet ist. Die Phytoplanktonkonzentration im Maximum kann 
den Deckschichtwert bis zum Zehnfachen übersteigen (siehe Abb.
III.2b). Dieses Maximum vertieft sich durchschnittlich mit etwa
7 m pro Monat bis besonders im südlichen Teil des Schnitts der 
vertikale Nährstofftransport durch diffusive Prozesse die Assi­
milation von Nährstoffen durch die Phytoplankter kompensiert.
STRASS (1989) analysierte entlang des SEA-ROVER Standardschnit­
tes Vertiefungsgeschwindigkeiten des Phytoplanktonmaximums von 

7.5 bis 10 m pro Monat.
Neben dieser saisonalen Vertiefung des Maximums gibt es auch 
meridionaie Unterschiede. In Abbildung IV.17 ist die synop­
tische Verteilung von Chlorophyll, Zooplankton und anorgani­
schem Stickstoff der obersten 100 m entlang des simulierten 
Schnitts am Tag 200 dargestellt. Zu diesem Zeitpunkt ist die 
Blüte schon sehr weit nach Norden vorgedrungen und hat ihr 
Maximum auf 52°N (s. Abb. IV.17a). Diese Position entspricht 
auch recht genau der Grenze zum oligotrophen Regime (s. Abb.
IV.17c), das sich südlich davon erstreckt und durch ein ausge­
prägtes, tiefes Maximum gekennzeichnet ist. Das Chlorophyl1- 
maximum zeigt über einen Bereich von zwölf Breitengraden (38°N 
bis 50°N) eine Verflachung von etwa 30 m. Das entspricht einer 
merldionalen Neigung von 2.6 m pro Breitengrad. Die Analyse 
der SEA-ROVER Daten (STRASS, 1989; s. Abb.: IV.18) ergab einen 
Wert von 2.7 m pro Breitengrad, was dieses Modellergebnis er-



Abb. IV.17: Simulierte méridionale Schnitte der Chlorophyll- (a), 
Zooplankton- (b) und Sticksto-F-Fvertei lung (c) am Tag 200.

Abb. IV.18: Gemessene Chlorophy1lverteilung entlang des Standard­
schnitts im Spätsommer, (aus STRASS, 1989)



staunllch gut bestätigt. Durch Vergleich von Abbildung IV.17a 
und c läßt sich erkennen, daß auch im Modell der in Messungen 
gefundene Zusammenhang zwischen Nährstoffsprungschicht und Phy­
toplanktonmax 1mum ohne Ausnahme vorhanden ist.
Die Verteilung des Zooplanktons entlang des Schnitts weist 
eine hohe regionale aber auch vertikale Variabilität auf. Dies 
ist in der relativ geringen Anzahl Lagrange'scher Kohorten be­
gründet. Trotz alledem läßt sich aus Abbildung IV.17b eine 
klare Verteilungsstruktur erkennen. Das Vertlkalwanderungsver- 
halten der Zooplankter ist stark abhängig von der Tageszeit. So 
ist das tiefe Zooplanktonmaximum besonders im südlichen Teil 
des Schnitts durch den Zeitpunkt (12 Uhr mittags) und die 
damit verbundene hohe solare Strahlungsleistung zu erklären. 
Weiter im Norden steigt die Isolume zur Steuerung des Vertikal- 
wanderungsverhalten aufgrund dererhöhten Lichtabsorption durch 
Phytoplankter stark an, so daß selbst am Tage ausgewachsene 
Zooplankter genügend Nahrung finden (52°N). Die hohen Zooplank­
tonkonzentrationen der oberflächennahen Schicht in der nörd­
lichen Hälfte des Schnitts lassen erkennen, daß dort ein 
hoher Anteil juveniler Zooplankter vertreten ist. Diese sind 
aufgrund ihrer Größe noch nicht in der Lage, effizient gegen 
die Turbulenz in der Deckschicht anzuschwimmen. Im Modell Ist 
also die Wahrscheinlichkeit einer juvenilen Kohorte von Copepo- 
den innerhalb der Deckschicht zwischen zwei Zeitschritten diese 
nach unten zu verlassen, deutlich geringer als bei einer adul­

ten Kohorte.
Hervorzuheben ist zudem noch die relativ geringe Phytoplankton­
konzentration im tiefen Maximum zwischen 46°N und 48°N. Dies 
ist direkte Folge der hohen Zooplanktonkonzentration (s. Abb.:
IV.17b) in diesem Abschnitt, die einen erheblichen Freßdruck 
auf das Phytoplankton ausübt. So ermöglicht das weitgehende 
Fehlen von Zooplanktern am Südende des Schnitts wiederum rela­
tiv hohe Konzentrationen im Phytoplanktonmaximum.



4.3 Rückschlüsse auf die Satellitenfernerkundung

In den letzten Jahren ist die passive Fernerkundung 1m sicht­
baren Spektralbereich (CZCS - Daten vom NASA - Wettersatelliten 
NIMBUS-7) verstärkt dazu genutzt worden, den ChlorophylIgehalt 
der euphotischen Zone zu bestimmen (z.B. GORDON et al.; 1980). 
Ein aktueller Nutzen dieser Bestimmungen wird von EPPLEY et al. 
(1985) oder PLATT (1986) bzw. PLATT et al. (1988) aufgezeigt. 
Indem diese Autoren versuchen über allgemeingültige Algorith­
men die Primärproduktion der Wassersäule aus diesen Fernerkun- 
dungs-Chlorophyllbestlmmungen zu ermitteln. Diese bisher ver­

wendeten Methoden und Algorithmen sind mit einem relativ großem 
Fehler behaftet. Neben anderen Fehlerquellen ist die inhomogene 
Vertikal Struktur von Chlorophyllprofllen und deren zeitliche 
und räumliche Variabilität Hauptursache für die Ungenauigkeit 
dieses Ansatzes (STRASS, 1989 & 1990b). Die größten Fehler die­
ser Integralen Berechnungsmethode treten erwartungsgemäß bei 
sehr hohen Chlorophyll-Konzentrationen in der Deckschicht (Blü­
te) und 1n oligotrophen Regionen beziehungsweise Zeitabschnit­
ten auf. Bei Nährstoffarmut in der Deckschicht ist die größte 
ChlorophylIkonzentration - wie im Vorangegangenen dargestellt - 
stets unterhalb der Deckschichttiefe 1n Tiefen zwischen 30m und 
80m zu erwarten. Berücksichtigt man, daß selbst bei klarstem 
Wasser maximale Attenuatlonslängen von ca. 15 m Tiefe erreicht 
werden, und diese dann fast 90% des gewichteten Rückstreuslg- 
nals repräsentieren (STRASS, 1989) wird klar, daß tiefe Chloro- 
Phy11max1ma durch SatelUtenfernerkundung nicht erfaßt werden 
können. STRASS (1990b) bestimmte mittlere Fehler und schlägt 
Korrekturfaktoren für zwei unterschiedliche Temperaturbereiche 
vor, um dieser Problematik zu begegnen. Wie bereits in Kapitel 
4.1 daroestellt, ist aber ein einfacher Zusammenhang zwischen 
Temperatur und saisonalem Entwicklungsstand der Planktonblüte 
nicht auf der ganzen Länge des Standardschnitts absicherbar. 
Deswegen wurden die Modellergebnisse dazu genutzt, die saisona­
le und merldionale Ausdehnung des oligotrophen Regim&zu ermit­
teln indem die Unterschätzung der Chlorophyll-BestImmungen aus 
Fernerkundungsparametern zu erwarten ist.

Abbildung IV.19 zeigt die Tiefe der Nährstoffsprungschicht in 
Abhängigkeit von Tageszahl und Breite ♦ entlang des SEA-ROVER- 
Schnittes. Die Isolinien haben einen Abstand von zehn Metern
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Abb. I V .19: Modellierte saisonale und méridionale Verteilung der 
Tie-fe der Nährstoffsprungschicht.



und umgrenzen den Bereich, Indem fernerkundungsgestützte Chlo- 
rophylIbestimmungen zu erheblichen (100% : STRASS, 1989) Unter­
schätzungen führen. Da die Modellergebnisse aufgrund einer ge­
mittelten Klimatologie erzielt worden sind, werden einzelne 
Jahre von diesem Mittelwert abweichen. Von daher können die 
Tiefen der Nährstoffsprungschicht aus Abbildung IV.19 nicht 
ohne weiteres zur Korrektur spezifischer CZCS-Chlorophyllmes- 
sungen herangezogen werden, sondern geben ein Bild vom Umfang 
und der ungefähren räumlichen und zeitlichen Bedeutung der un­
terschätzten Chlorophyll- bzw. Produktionsbestimmungen in sai­
sonaler und meridionaler Abhängigkeit. Vom südlichsten Punkt 
des Standard-Schnitts, wo etwa 3/4 des Jahres eine tiefe Nähr­
stoff sprungschicht vorherrscht, bis etwa 53° nördlicher Breite 
nimmt der oligotrophe Zeitraum im Jahreslauf an Bedeutung ab. 
Weiter im Norden tritt nach den Modellergebnissen keine Nähr­
stoffarmut in der Deckschicht, also kein tiefes Chlorophyll­
maximum, im Jahresgang auf. Auf den Schnitt gemittelt bedeutet 
das bei einer Gle1chverte1lung der SatellItenmessungen im Jahr, 
daß etwa 40% der ChlorophylIbestimmungen deutlich unterschätzt 
sind.
Trotz der Unzulänglichkeiten von Satellitenmessungen in diesem 
Zusammenhang, läßt sich mit keiner anderen Methode so umfassend 
ein globaler Überblick über Umfang und Veränderung von Primär­
produktion 1m Ozean verschaffen. Dies Ist insbesondere für die 
Validation von gyreskallgen Produktionsmodellen im Rahmen der 
Klimaforschung von Bedeutung. Im Hinblick auf die in der nächs­
ten Zeit fehlende Verfügbarkeit eines Costal Zone Colour Scan­
ners (CZCS), wäre zudem eine von anderen Fernerkundungspara­
metern abgeleitete Hilfsgröße zur Abschätzung der Phytoplank­
tonkonzentration von großem Nutzen. Wie in Kapitel 4.1 bereits 
erwähnt, konnte lediglich ein Zusammenhang zwischen der 15°C - 
Isotherme und dem Ende der Planktonblüte (01igotrophie) mit 
den vorgenommenen Modell Simulationen entlang des SEA ROVER - 
Standard-Schni tts nachvol1 zogen werden.

Die Stabilisierung der Deckschicht, also das eigentliche SVER- 
DRUP-Kriterium, sowie die Biomasse einer 1ichtlimitierten Blüte 
sind sicherlich mehr mit der solaren Strahlungsleistung als mit 
dem Absolutbetrag der Deckschichttemperatur korrelliert. Diesen 
Gedanken zugrundelegend, wurde der Zusammenhang zwischen dem 
gewählten Kriterium für den Blütebeginn (400 mgC/m2) und der Er­
wärmung der Deckschicht untersucht. In Abbildung IV.20a ist
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Abb. IV.20: Zusammenhang zwischen Erwärmungsrate und Blütebeginn. 

Erläuterung siehe Text.



neben der meridionalen Wanderung des Blütebeginns auch für je­
den Breitengrad der Zeitpunkt dargestellt, an dem sich die 
Deckschicht ab der winterlichen Minimaltemperatur um 1°C er­
wärmt hat (unterbrochene Linie). Letztere weist eine deutlich 
schnellere polwärtlge Wanderung auf, doch ermutigt die Ähnlich­
keit beider Graphen die Unterschiede in der Steigung durch ein 
lineares, breitenabhängiges Korrekturglied abzufangen. So ist 
1n der Abbildung IV.20b die empirisch ermittelte Funktion

y = <a T=1 °K> + -  44

im Vergleich mit dem Zeitpunkt des Blütebeginns dargestellt.
Mit diesem, allein von der Deckschichttemperatur und der Breite 
♦ abhängigen, funktionalen Zusammenhang, läßt sich der Blüte- 

beginn der Modellergebnisse mit einem maximalen Fehler von zwei 
Tagen bestimmen. Abbildung IV.20c zeigt, daß die Regressions­
gerade der korrespondierenden Datenpunkte fast auf der Winkel­
halbierenden (gestrichelte Linie) liegt. Im Gegensatz zu dem 
12°C-Kriterium ist dieser Zusammenhang entlang des ganzen Stan­
dardschnitts gültig und läßt sich ebenso aus den Infrarotka- 
nälen der Fernerkundungssensoren ermitteln.



5. Resüme und Ausblick
Di© vorliegenden — und in den Kapiteln 3 und 4 beschriebenen — 
Ergebnisse der durchgeführten Model 1 Studien sind in zweierlei 
Hinsicht für die interdisziplinäre Meeresforschung von Inter­
esse.

Zum einen zeigen die Ergebnisse der saisonalen Prozeßstudien, 
daß die LAGRANGE1 sehe Ensemble Methode aufgrund der direkten 
Formulierung der Modell glelchungen ein ideales Instrument dar­
stellt, um sowohl biologische Prozesse zu modellieren bzw. Pa­
rameterstudien durchzuführen als auch gerade die stark nicht­
linearen Wechselwirkungen zwischen Physik und Biologie zu un­
tersuchen. Der entscheidende Vorteil dieser Methode gegenüber 
der EULER'sehen Kontinuum Methode liegt in der Behandlung der 
Phyto- und Zooplanktonpopulationen als summarische Größen einer 
Vielzahl von Individuen, die aufgrund ihrer individuellen Un­
schi ede auch durch separate Berechnung ihres eigenen Parameter­
satzes mathematisch Berücksichtigung finden. Dadurch wird eine 
Mittelung einer heterogenen Population vor der Integration ver­
mieden und die Berücksichtigung von nichtlinearen Wechselwir­
kungen möglich.
Zum anderen bieten die regional variierten Modelläufe aus Kapi­
tel 4 eine Reihe von möglichen Erklärungen beziehungsweise In­
terpretationshilfen zu den Meßdaten und den darin erkannten 
Erscheinungen (STRASS, 1989) aus dem Nordatlantik. Die weitest­
gehend gute Übereinstimmung zwischen Modell und Daten legt den 
Schluß nahe, daß die zugrunde gelegte Hypothese, nämlich, daß 
die Variabilität der Phytoplanktonverteilung entlang des SEA- 
ROVER Standardschnitts in erster Näherung durch die meridionale 
Veränderlichkeit der klimatologischen Randbedingungen und der 
Stickstoffkonzentration in der euphotischen Zone erklärbar ist, 

bestätigt werden kann.
So läßt sich festhalten, daß mit dem gekoppelten Deckschicht­
Planktonmodel 1 plausible Jahresgänge von physikalischen und 
biologischen Parametern und Zustandsvariablen erzeugen lassen. 
Im Vergleich zum zweiten Simulationsjahr lassen sich keine sig­
nifikanten Unterschiede bei den Biomassenzeitreihen sowie der 
Deckschichttiefe und den Temperaturprofilen feststellen, so daß 
aufgrund der deutlich veränderten Anfangskonzentrationen der 
Biomassen, die Ergebnisse als numerisch stabil betrachtet wer­

den können.



Insbesondere Ist es möglich, die Auswirkungen der Phytoplank­
tonblüte auf das Temperaturprofil sowie den Wärmehaushalt der 
Wassersäule mit dem Modell abzuschätzen. Die dazu durchgeführte 
Prozeßstudie bestätigt nicht nur die saisonale Bedeutung für 
das Temperaturprofi1, sondern gibt Anlaß zu der Feststellung, 
daß in gemäßigten Breiten eine planktonarme Wassersäule deut­
lich mehr Wärmeenergie im Jahresmittel speichern kann. Das Mo­
dell liefert hierzu Werte, die bei zwei Prozent der Jahresam- 
plitude des Wärmeinhalts der Wassersäule liegen. Änderungen in 
der Phytoplanktonkonzentration des Ozeans werden sich also auf 
die Jahresnetto-Wärmeflüsse an der Grenzfläche Ozean/Atmosphäre 
auswirken und hätten somit direkte Auswirkung auf die Tempera­
tur der Atmosphäre.
Darüber hinaus ist über die Modell Pools für Detritus und 'fecal 
pellet'- Kohlenstoff die saisonale Variabilität des vertikalen 
Flusses organischen Kohlenstoffs in tiefere Wasserschichten 
einfach abschätzbar. Zur Ermittlung des Netto-Kohlenstofflusses 
von der Atmosphäre in den Ozean ist es allerdings erforderlich. 
Betrag und Richtung des Kohlendioxidflusses an der Grenzfläche 
aufgrund des saisonal beeinflußten C02 - LöslIchkeitsgleich- 
gewichts 1n der Deckschicht zu kennen. Da der C02-Partialdruck 
nicht nur saisonal, sondern auch regional (z.B. aufgrund von 
Auftriebserscheinungen) stark schwanken kann, ist es notwendig 
das Karbonat - System im Meerwasser zu berücksichtigen und den 
anorganischen Kohlenstoff als tiefenabhängige Zustandsvariable 
in zukünftige Plankton-Zirkulations-Klimamodelle miteinzube- 
ziehen.

Indirekte Bestimmungen der f-Rate (EPPLEY & PETERSON, 1979) mit 
dem Modell bestätigen die aus Messungen ermittelten Werte 
zwischen 0.1 und 0.9, Je nach Jahreszeit und geographischer 
Breite.

Einen anderen Schwerpunkt dieser Arbeit bilden die regional - 
variierten Modelläufe entlang des SEA-ROVER Standardschnitts. 
Es gelang dabei, die grundlegende saisonale und meridionale 
Veränderlichkeit der Phytoplanktonverteilung aus den Meßdaten 
(STRASS, 1989) allein durch die Breitenabhängigkeit der klima- 
tologischen Randbedingungen sowie der winterlichen Nährstoff­
konzentration der Wassersäule zu simulieren. Insbesondere sind 
hier die relativ langsam polwärts wandernde Phytoplanktonblüte 
und die meridionale Neigung des ChlorophylImaximums zu nennen. 
Letztere weist eine auffallend gute Übereinstimmung zwischen



Modell und Daten (2.6 und 2.7 m pro Breitengrad) auf, während 
die Wanderungsgeschwindigkeit des Blütebeginns zwischen Meß­
daten und Modell etwa um den Faktor 3 differiert.
Die Bestrebungen einiger Autoren (GORDON et al, 1980; EPPLEY et 
al., 1985; PLATT, 1986) die NIMBUS-7 CZCS-Daten zu Chlorophyll- 
bzw. Produktionsbestimmungen zu benutzten und der damit verbun­
dene, von STRASS (1989, 1990b) quantifizierte, Fehler gaben An­
laß, die Modellergebnisse auf mögliche Hilfen zur Satelliten­
fernerkundung heranzuziehen. Die zu erwartenden Fehler sind 
insbesonders eine Überschätzung während der Blüte und eine Un­
terschätzung in der oligotrophen Phase. Bei der Suche nach un­
abhängigen Fernerkundungsparametern zur Bestimmung des Blütezu­
standes konnte nur die von STRASS (1989) ermittelte 15°C-Iso- 
therme als Grenze zum oligotrophen Regime bestätigt werden. 
Anstatt der 12°C-Isotherme zur Bestimmung des Blütebeginns wird 
eine lineare, von der Erwärmung der Deckschicht und der Breite 
'p abhängige Funktion vorgeschlagen.
Für zukünftige Anwendungsmöglichkeiten des vorliegenden Modells 
bietet sich aufgrund der numerischen Stabilität der Ergebnisse 
eine Ausweitung des Modells auf mehrere Phyto- und Zooplankton­
arten an. Die Lagrange'sehe Ensemble Methode ermöglicht dabei 
die direkte, mathematische Formulierung von Physiologie oder 
Verhalten, was bei Sukzessionsstudien zu keinen Fehlern durch 
die Parametrisierung von Vorgängen führt. Ein so genutztes 
Modell wäre ein wichtiges Hilfsmittel für Physiologen, um die 
teilweise auch widersprüchlichen Theorien über z.B. Vertikal- 
Wanderung, Freßverhalten oder Adaptation in vorzugebenden 

Szenarien auf ihre Bedeutung zu untersuchen.
Darüber hinaus wäre für weitere Studien eine Aufspaltung des 

modellierten Stickstoffprofils in Nitrat und die regenerierten 
StickstoffVerbindungen sinnvoll, da somit exakte Berechnungen 

der tiefenabhängigen f-Rate möglich wären.



Liste der verwendeten Symbole

A : Alter einer Zooplanktonkohorte h

a s chlorophyllspezifischer Attenuationskoeffizient

(0.011 m*/ug Chi«) m*/ug Chi«

ot : thermischer Expansionskoeffizient 1/K

b : Au-Ftrieb m/s*

Bo : Au-Ftrieb an der Meeresoberfläche m/s*

Ce : Kohlenstoffgehalt einer Phytoplankton­

zelle (0.46 ug C) ug C

c«* : Reibungskoeffizient der Luft

Cf, : spezifischer Wärmekoeffizient J/kg*K

0 : Dissipation von turbulenter kinetischer Energie m*/s3 

E « b «  : absorbierte Strahlungsenergie eines

Phytoplankters pro Zeitschritt J/h

Ee : zur Zellteilung benötigte Energie (1.4 • 10“"*) J

Eco : Kompensationslichtenergie J/m*

Epoai : zell interner Energiepool einer Phytoplanktonzelle J 

F : Fläche einer Phytoplanktonzelle m*

Fi : Filterrate eines Zooplankters m3 /h

f : Wichtungsfunktion zur Parametrisierung des

Zooplankton-Fressdrucks in der Wassersäule 

g : Gravitationsbeschleunigung m/s*

G : aktuelles Gewicht eines Zooplankters ug C

G.-f : effektives Gewicht eines Zooplankters ug C

Gm*K : Gewicht eines ausgewachsenen Zooplankters (100) ug C 

Gmir. : minimales Gewicht eines juvenilen Zooplankters

nach Reproduktion (0.2 ug C) ug C

G ’ : virtuelles Zooplanktongewicht (ovi)

<G’ = G - Gm.« für G > Gm« m )

H : Deckschichttiefe

Heo : Kompensationstiefe 

Her- : kritische Tiefe

1 s kurzwelliger Strahlungsfluß in der Wassersäule W/m* 

lg : Ingestion eines Zooplankters Ug c/h 
Igm«M s maximale Ingestion eines Zooplankters ug C/h 

lg’ s Ingestion eines Zooplankters pro

Tiefengitterschritt Az = im Ug C/h*m

I«, : mittlerer Strahlungsfluß an den ein

Phytoplanktonteilchen adaptiert ist W/m*

ug
m
m
m



Io ■ solare Strahlung an der Meeresoberfläche W/m*

Ir- s Referenzstrahlung (2 W/m*) W/m*

k« : Assimilationsrate (0.7)

Ken-,* : Chlorophyllkonzentration der WassBrsäulB m g  Chl«/m3

ko : Grundsterblichkeit der Zooplankter

ki : Faktor für Schwimmrichtungsänderung bei 1=0

und abnehmender Ingestion m*/W

kr. : spektrale Klarwasser-Attenuations-

koeffizienten <n=l,3) 

kqn : HANEY-Konstanten

(1.7 • 10“3 , 1.67 • 10~a , 1.22 • 10-=) 1/m* s

k» : Halbsättigungskonstante der Phytoplankton-

Nährstoffaufnähme (0.5 mMol N/m3 ) mMol N/m3

kv : Parameter zur Wichtung der Gewichts- und

Lichtabhängigkeit des Zooplanktonbeuteverlusts 

kw : Wichtungskonstante des Hungereinfluß bei

der Führungsgröße Lf h/wg C

Lf : Licht- und Sattheits-beeinflußte Führungsgröße W/m*

X : geographische Länge *

m s Energiedissipationsparameter (0.95)

Min : Funktion liefert das Minimum einer Wertemenge 

N : Stickstoffkonzentration in der Wassersäule mMol N/m3

Nc : die zur Zellteilung pro Zelle benötigte

St ickstoff menge (4 • 10~"5’) mMol N

Npaoi : Stickstoffkonzentration in einer Phyto­

planktonzelle mMol N/m3 

n s Anzahl der LAGRANGE’sehen Teilchen 

n0 : Dissipationsparameter für den Auftriebsfluß 

Nd : remineralisierte Stickstoffmenge eines

abgestorbenen Phytoplanktonteilchen mMol N

n„ : Anzahl der Zellen eines Phytoplanktonteilchens

n* : Anzahl der Individuen einer Zooplanktonkohorte

p : Druck Pa
P : PhytoplanktonkonzBntration einer Tiefenstufe mg C/m3

Po, : Gesamtproduktion m 9 C/m3 «d

Pn  : neue Produktion m 9 C/m3 »d

P** : regenerierte Produktion m 9 C/m3 «d

: geographische Breite 

Q : korrigierter Wärmefluß an der Meeresoberfläche W/m*

Q ton : BUNKER - überflächenwärmeflüsse W/m*



Qir* : infraroter Wärmefluß W/m*

Qih : latenter Wärmefluß W/m*

Q.h. t sensibler Wärme-fluß W/m*

R : Respirationsverlust eines Phytoplankters J/h

r s Zellradius m

R h s konst. Grundmetabolismus eines Phytoplankters J/h

Random : Zufallszahl zwischen 0 und 1

Rb s Ruherespiration ( 0 . 1  ug C/d) Mg C/d

R n i spektrale Wichtungskoeffizienten (n=l,3)

R. : Stoffwechselausbeutefaktor (0.6)

p : Dichte des Wassers kg/m3

p. : Dichte der Luft kg/m3

8 : Sattheit eines Zooplankters

T : Temperatur in der WaBBersäule *K 

Ti_ : Lufttemperatur #K 

T*i s Temperatur der Deckschicht *K 

Tm : Temperatur kurz unterhalb der Deckschicht *K 

Tr- : Referenztemperatur (25*C) °K 

t s Zeit s 

tm : Adaptationszeit (5h) h 

tm : Mittelungsinterval1 der Sattheit h 

T  : Betrag der Windschubspannung kg/m**s 

U : Nährstoffaufnahmefunktion eines Phyto­

plankters pro Zeitschritt mMol N/h 

U«<*H s maximale 8tickstoffaufnahmerate einer

Phytoplanktonzelle (4 • 10-l o ) mMol N/h

u« : Reibungsgeschwindigkeit m/s

u*o : Windgeschindigkeit in 10m Höhe m/s

v : Geschwindigkeitsvektor m/s

* Sinkgeschwindigkeit eines Phytoplankters m/s

W * Temperatur- und Gewichts-beeinflußte 

Wichtungsfunktion bei Zooplanktern

w. : entrainment-Geschwindigkeit m/s

z s Tiefe in der Wassersäule m

Z x Tiefe eines Phytoplanktonteilchens m

Im * Tiefe eines Zooplanktonteilchens m



Paramertert abellen
Tabelle III

(Parameter zur Berechnung der Klarwasser-Attenuatlon)

n = 1 2 3
Parameter

Rn 0.4042 0.0402 0.5556

kn 22.91 6.846 0.1392

(nach HORCH et al., 1983)

Tabelle IV

(HANEY- Konstanten)

n = 1 2 3
Parameter

K«q rt 1.7-10"3 1.67-10-= 1.22-10-=
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