- Max—Planck-Institut

fiir Meteorologie

EXAMENSARBEIT Nr. 10

04
[a e
g ~ POP COEFFICIENTS
>_ e
% e
= &
g 02
-
0.0+
-0.2-+
_04 ]Il:ll?l]lilll;l!ll IIII:!]I!:I!II:II[I
—0.4 ~0.2 0.0 0.2 0.4
REAL PART

INTERNE VARIABILITAT IN EINEM
STOCHASTISCH ANGETRIEBENEN
OZEANISCHEN ZIRKULATIONSMODELL

von

UWE MIKOLAJEWICZ

HAMBURG, JANUAR 1991



DOKTORARBEIT

AUTOR:

UWE MIKOLAJEWICZ

MAX—PLANCK—INSTITUT
FUR METEOROLOGIE
BUNDESSTRASSE 55
D—2000 HAMBURG 13

F.R. GERMANY
Tel.: (040) 4 11 73-0
Telex: 211092 mpime d

Telemail: MPIL.METEOROLOGY
Telefax: (040) 4 11 73-298

MAX—PLANCK—INSTITUT
FUR METEOROLOGIE

EXb10



ISSN 0938—-5177

INTERNE VARIABILITAT IN EINEM
STOCHASTISCH ANGETRIEBENEN
OZEANISCHEN ZIRKULATIONSMODELL

Dissertation
zur Erlangung des Doktorgrades
der Naturwissenschaften im Fachbereich
Geowissenschaften
der Universitit Hamburg

vorgelegt von
Uwe Mikolajewicz
aus Flensburg

Hamburg 1990



Als  Dissertation angenommen vom  Fachbereich  Geowissenschaften  der
Universitit Hamburg

aufgrund der Gutachten von  Prof. Dr. K. Hasselmann

und Prof. Dr. J. Siindermann

Hamburg, den 30. Januar 1991

Prof. Dr. M. Dunst
(Sprecher des Fachbereichs Geowissenschaften)



fJbersicht

Ein globales  ozeanisches  Zirkulationsmodell  wurde mit
monatlichen  Klimatologien = der =~ Windschubspannungen, der
Lufttemperaturen und der Frischwasserfliisse angetrieben. Den
klimatologischen = Frischwasserfliissen =~ war  ein  stochastischer
Anteil mit einer Amplitude von 16 mm/Monat iiberlagert, was
den EinfluB von kurzperiodischen atmosphirischen Stdrungen
reprisentieren sollte. Dadurch wurde eine kriftige
Eigenschwingung im Ozean angeregt, die ihre stirksten
Auswirkungen in deutlichen Variationen des Massentransportes
des antarktischen Zirkumpolarstromes, in der
Tiefenwasserbildung im siidlichen Ozean und in der Stirke der
Meridionalzirkulation des  Atlantiks zeigte. Aber auch die
Wirmeabgabe des Ozeans an die Atmosphire sowohl im siidlichen
Ozean als auch im Nordatlantik wurden von diesem "Eigenmode"
stark  beeinfluBt. Als zugrundeliegender Mechanismus konnte
die Advektion von Salzgehaltsanomalien durch die mittlere
thermohaline  Zirkulation des  Atlantiks identifiziert = werden.
Die typische Periode dieser Schwingung betrug ungefihr 330
Jahre, was sich durch die Zeitskala der
Tiefenwassererneuerung  des  Atlantiks  erkldren lieB.  Die
Anregung dieses Eigenmodes war abhingig von der Amplitude
des vorgeschriebenen Rauschens.
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1. Einleitung

Eines der Hauptprobleme beim Nachweis der Klimainderungen, die als Folge
der  verstirkten Emission von  "Treibhausgasen” (Kohlendioxid, = Methan,
Fluorchlorkohlenwasserstoffe ~ etc.)  erwartet  werden, ist die  natiirliche
Variabilitdit im Klimasystem. Um das Signal klar vom "Rauschen" der
natlirlichen Variabilitit unterscheiden zu konnen, bendtigt man das ganze
Kovarianzspektrum dieser GroBe. Die Schitzung dieses Spektrums ist eine
der Hauptschwierigkeiten bei Nachweisstudien iiber anthropogene
Klimainderungen (Hasselmann 1979). Die Ableitung des Kovarianzspektrums
der natiirlichen Klimavariabilitdt allein aus historischen Daten ist wegen
der in der Regel zu kurzen Zeitreihen unmoglich. Es gibt nur wenige
Zeitreihen, die bei einer guten zeitlichen Auflosung eine Lidnge von
mehreren Jahrhunderten haben. Deshalb ist es notig, Klimamodelle bei der
Untersuchung der natiirlichen Variabilitit zu Hilfe zu nehmen.

Die bekanntesten Beispiele natiirlicher Variabilitit sind El Nifio auf der
Zeitskala von einigen wenigen Jahren (z.B. Rasmusson und Carpenter 1982)
und die Eiszeitzyklen auf der Zeitskala von 10* bis 10° Jahren, die sich
zumindest teilweise mit astronomisch bedingten Anderungen der
Bahnparameter der Erde und daraus resultierenden  Verdnderungen der
solaren Einstrahlung erkldren lassen (z.B. Milankowitsch 1941).

Von  besonderem Interesse  fiir das  Nachweisproblem der  erwarteten
Klimaiinderungen sind die dazwischenliegenden Zeitskalen von Dekaden bis
Jahrhunderten, da sich auch die anthropogenen Klimadnderungen auf diesen
Zeitskalen  abspielen werden. Es ist bekannt, daB das Spektrum der
natiirlichen  Variabilitit in diesem  Frequenzbereich  betriichtliche  Energie
hat (z.B. Lamb 1977).

Fir diese Variabilitit kommen neben moglichen Variationen in der solaren
Einstrahlung (z.B. Hansen et al 1981), iiber die aber mangels
verldBlicher und langer Zeitreihen allerdings noch sehr wenig bekannt

ist, im wesentlichen interne Prozesse im Klimasystem der Erde in Frage.
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Auf den hier interessierenden Zeitskalen spielen vermutlich Prozesse im
Zusammenhang mit dem tiefen Ozean die Hauptrolle, da die Gedéchtniszeiten
der Atmosphidre und des Meereises zu kurz sind, die Reaktionszeiten des
Inlandeises zu langsam. Die Wichtigkeit des Ozeans fiir Klimavariabilitit
ist schon lange bekannt (z.B. von Humboldt 1845), aber {iber die
regionalen Details oder die Dynamik der dafiir verantwortlichen Prozesse
ist noch recht wenig bekannt, was nicht zuletzt auf mangelndes
Beobachtungsmaterial zuriickzufiihren ist.

Eine prinzipiell andere Moglichkeit, an dieses Problem heranzugehen, wire
die  Analyse eines hinreichend langen Laufes mit einem realistischen
gekoppelten  atmospidrischen  und  ozeanischen  Zirkulationsmodell.  Diese
Moglichkeit besteht vorerst noch nicht, da die =zur Zeit existierenden
Modelle, bedingt durch die - wegen der kurzen Zeitschritte in der
Atmosphiire - notigen hohen Rechenzeiten, bisher noch nicht ldnger als 100
Jahre (z.B. Stouffer, Manabe und Bryan 1989) integriert wurden. Um
hinreichend Datenmaterial fiir die Analyse von Prozessen mit Zeitskalen
von wenigen Jahrhunderten zu haben, sollten Modelldaten von einigen
Jahrtausenden zur Verfiigung stehen, um mehrere Realisationen der Prozesse
zu erfassen. Fir eine Integration von ca. 2000 Jahren wiirde das
entsprechende Modell des MPI (Sausen et. al. 1990) etwa zwei Jahre
Rechenzeit (CPU-Zeit) auf der CRAY-2S benotigen, was nicht zu realisieren
ist. Deshalb wird man mit derartigen Experimenten wohl noch ein bis zwei

Rechnergenerationen warten miissen.

Als  Beispiel  fiir eine  natiirliche  klimarelevante = Stérung in  der
ozeanischen Zirkulation wurde in den 70er Jahren eine starke negative
Salzgehaltsanomalie im nordlichen Nordatlantik und in der  Arktik
beobachtet (Dickson et al. 1988). Die Autoren interpretieren sie als eine
Storung, die von der mittleren Oberflichenzirkulation des  subpolaren
Wirbels  advektiert  wurde, zeitweilig die  Tiefenkonvektion durch zu
geringe  Oberflichensalzgehalte  unterdriickte und von  einer  deutlichen
Abkiihlung im Nordatlantik begleitet war. Diese Anomalie konnte iiber einen
Zeitraum von mindestens 14 Jahren verfolgt werden. Es gibt einige
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Hinweise darauf, daB am Anfang dieses Jahrhunderts eine &#hnliche Anomalie
aufgetreten  ist, aber das Beobachtungsmaterial aus dieser Periode st

recht spirlich, insbesondere was den Salzgehalt angeht.

Andere klimarelevante ozeanische Prozesse auf dhnlichen Zeitskalen sind
bisher  nicht  beobachtet  worden, was aufgrund der sehr  wenigen
existierenden ldngeren Zeitrethen von ozeanischen MeBgréBen auch nicht zu
erwarten  ist.  Einen  umfassenden  Uberblick iiber  bekannte  lingere
Zeitreihen von Klimaindikatoren gibt Lamb (1977).

Auf Zeitskalen von 10° bis 10° Jahren gibt es Anhaltspunkte dafiir, daB
wihrend der Eiszeiten eine wesentlich andere Zirkulation geherrscht hat
als wihrend der Zwischeneiszeiten (z.B. Broecker, Peteet und Rind 1985).
Es ist auch verschiedentlich dariiber spekuliert worden (z.B. Broecker und
Denton 1989), ob der Ubergang von der heutigen Ozeanzirkulation zur
Glazialzirkulation - und umgekehrt - und die damit verbundenen Anderungen
der ozeanischen Wirmetransporte fiir die sehr plotzlichen Klimadnderungen
verantwortlich gewesen sein konnte. So geben z.B. Dansgaard, White und
Johnsen (1989) an, daB der Ubergang von der Eiszeit der jiingeren Dryas
zur heutigen Warmzeit innerhalb weniger Jahrzehnte stattgefunden hat.

In der Literatur sind insbesondere im letzten Jahrzehnt zur Erkldrung der
Klimainderungen in dem in dieser Arbeit interessierenden
Zeitskalenbereich  eine  Reihe von  moglichen  Oszillatoren  vorgeschlagen
worden, von denen einige im folgenden kurz dargestellt werden.

Nur hohere Moden von internen planetarischen Rossbywellen wiren langsam
genug, um den langperiodischen Teil des interessierenden Frequenzbereichs
signifikant zu beeinflussen. Es ist aber sehr wenig bekannt iiber die
konkreten Realisierungen dieser Wellen.

Welander (1982) beschreibt einen eindimensionalen thermohalinen
Oszillator, der aus einer Deckschicht und einem diffusiv  angekoppelten
groBen  Reservoir  besteht, das den tiefen Ozean reprisentiert.  Bei
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unterschiedlichen ~ Ankopplungszeiten  fir ~ Temperatur und  Salz  sowie
schichtungsabhiéngigem  Austauschkoeffizienten zwischen Deckschicht und

tiefem Ozean sind Schwingungen dieses Systems moglich.

Welander (1986) hat eine Reihe von moglichen anderen  Oszillatoren

vorgestellt. Einer der fiir die hier vorliegenden Probleme
interessantesten entsteht aus einer Erweiterung des Howard-Malkus Ringes
um einen halinen Antriebsterm. Welander zeigt, daBl - flir bestimmte
Parameterwerte - neben den  mehreren  stationdiren  Zustinden  auch

zyklostationire Zustidnde existieren.

Miiller und Willebrand (1986) berichten von der moglichen Existenz einer
Oszillation, die auf der Nichtlinearitit der Zustandsgleichung  beruht.
Dabei spielt die Temperaturabhiingigkeit der Kompressibilitit die
entscheidende Rolle. Auch fiir diese Oszillatoren gilt, daB der Nachweis

ihrer Relevanz (z.T. sogar ihrer Existenz) im realen Ozean noch

aussteht.
Am oberen Ende des interessierenden Zeitbereichs - auf der Zeitskala von
Jahrtausenden und ldnger - befinden sich die multistationdren Zusténde

der thermohalinen Zirkulation. Stommel (1961) hat zuerst darauf
hingewiesen, daBl fiir die thermohaline Ozeanzirkulation - bedingt durch
die unterschiedlichen Ankopplungszeiten fiir Temperatur und Salz an der
Oberfliche - bei identischen Randbedingungen mehrere Losungen existieren.
Durch den unterschiedlichen ozeanischen Wérmetransport der resultierenden
Zirkulationen konnen sehr unterschiedliche Klimazustinde erwartet werden.
Bryan (1986) hat diese unterschiedlichen @ Moden der thermohalinen
Zirkulation bei "gemischten" Randbedingungen (Temperatur und Salz- bzw.
FrischwasserfluB an der Oberfliche vorgeschrieben) in einem ozeanischen
Zirkulationsmodell mit idealisierter Atlantiktopographie nachgewiesen.
Marotzke, Welander und Willebrand (1988) haben mit einem
zweidimensionalen  Ozeanmodell die Abhidngigkeit der Zirkulationen von
verschiedenen Parametern untersucht.
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Auch in  einem  gekoppelten  Atmosphire-Ozean-Zirkulationsmodell ~ mit
realistischer ~ Topographie = (Manabe und  Stouffer 1988) wurden  zwei
stationdire Moden gefunden. Der eine entspricht der heutigen Zirkulation,
der andere Mode ist gekennzeichnet durch niedrige Oberflichensalzgehalte
im  Nordatlantik und daraus resultierender  fehlender  Produktion  von
nordatlantischem  Tiefenwasser. ~ Als  Folge  sieht  natiirlich auch  die
Tiefenzirkulation des  Atlantiks vollig anders aus. Anstatt mit dem
ausstromenden nordatlantischen Tiefenwasser ist der gesamte tiefe
Atlantik mit eingestromtem antarktischem Bodenwasser angefiillt. Dadurch
bedingt ist der oberflichennahe Ast der thermohalinen Atlantikzirkulation
nach  Siiden  gerichtet, was zu  einer  drastischen  Reduktion  des
nordwirtsgerichteten  atlantischen =~ Wirmetransports mit  daraus  folgenden

geringeren Temperaturen in den angrenzenden Gebieten fiihrt.

Fir die Existenz mehrerer Moden der thermohalinen Zirkulation bei
verschiedenen Randbedingungen scheint die Moglichkeit, einen
Salzgehaltsunterschied  zwischen  Atlantik und  Pazifik  aufzubauen, von
entscheidender Bedeutung zu sein. In einem Experiment, in welchem die
Sensitivitdit der ozeanischen Zirkulation gegeniiber einer Entfernung des
Isthmus von Panama untersucht wurde, konnte bei ansonsten unverinderten
heutigen Randbedingungen nur ein Mode gefunden werden, der durch volliges
Fehlen von nordatlantischem Tiefenwasser gekennzeichnet war
(Maier-Reimer, Mikolajewicz und Crowley 1990).

Verschiedene Autoren (z.B. Rooth 1982, Berger und Vincent 1981 oder
Broecker et al. 1988) haben das extrem starke Klimasignal der jiingeren
Dryas Eiszeit (etwa 11000 bis 10000 Jahre vor heute) als einen durch
Schmelzwassereintrag der groflen Inlandeisgletscher hervorgerufenen
Umschwung von einem Mode der thermohalinen Zirkulation zu einem anderen
und den daraus resultierenden enormen  Anderungen des  atlantischen
Wirmetransports  interpretiert. Maier-Reimer und Mikolajewicz  (1989) haben
durch Sensitivititsexperimente mit dem auch in dieser Arbeit verwendeten
ozeanischen Zirkulationsmodell gezeigt, daB die Schmelzwassermengen, die
fir diesen Umklapproze benétigt werden, relativ gering sind. In den
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Experimenten war eine Verdoppelung des heutigen Abflusses des St
Lorenzstroms ausreichend, um die Tiefenwasserproduktion im Nordatlantik
nach etwa 200 Jahren voéllig zu unterbinden.

Kiirzlich haben Broecker et al. (1990) einen atlantischen Salzoszillator
vorgeschlagen, der aus einer Kette von Riickkopplungsmechanismen besteht.
Er soll fiir die Schwingungen mit einer typischen Periode von 2500 Jahren
verantwortlich  sein, die insbesondere im  Sauerstoffisotopenverhiltnis von
gronlidndischen Eisbohrkernen (z.B. Dansgaard et al. 1981) gemessen worden
sind, aber auch in anderen Zeitreihen von Proxydaten wihrend der letzten
Eiszeit auftauchen. Den  wesentlichen Bestandteil ~ dieses Ostzillators
stellen die beiden schon beschriebenen stationéren Moden der
thermohalinen Atlantikzirkulation dar. Durch ein Anwachsen der arktischen
Eisschilde im ozeanischen Zirkulationsmode ohne Produktion von
nordatlantischem Tiefenwasser und damit verbundenem fehlendem
Wirmetransport nach Norden, wird dem Atlantik Frischwasser entzogen und
damit der  Salzgehalt langsam  erhoht.  Sobald der  Salzgehalt im
Nordatlantik  einen  kritischen = Schwellenwert  iiberschritten hat, setzt die
Produktion von nordatlantischem Tiefenwasser ein, was zu einer Anderung
der thermohalinen Zirkulation fiihrt. Die geéinderten Wérmefliisse filhren zu
hoheren  Temperaturen in den  angrenzenden  Gebieten, wodurch die
Inlandeisschilde ~zu  schmelzen beginnen. Das abflieBende  Schmelzwasser
wiederum verringert den Oberflichensalzgehalt im  Atlantik, was wiederum
zum  Zusammenbruch der nordatlantischen  Tiefenwasserproduktion  fiihrt,
womit man den Ausgangszustand wieder erreicht hat.

Einen vollig anderen Mechanismus zur Erzeugung von klimarelevanten
Anomalien im Ozean hat Hasselmann (1976) vorgeschlagen: Bedingt durch die
grole Wirmespeicherkapazitit des Ozeans wirkt dieser als Integrator von
kurzperiodischem  atmosphirischem  Lérm, sodal man, wenn man die
atmosphidrische Anfachung des Ozeans als weies Rauschen ansieht, ein
rotes Spektrum in MeBgroBen des Ozeans bekommt. Auf relativ kurzen
Zeitskalen iiberwiegt dabei der einfache Integrationseffekt, was zu einem
(o'z-Spektrum im ozeanischen Response fiihrt. Fiir sehr kleine Frequenzen
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wird die Reaktion des Ozeans durch die Details der internen Dynamik des
Ozeans bestimmt, und es ist mit einer wesentlich komplexeren Reaktion im

Ozean zu rechnen.

Dieses Konzept fiihrte zu einer Reihe von stochastischen Klimamodellen.
Die meisten Modelle wurden fiir relativ einfache lineare
Riickkopplungsterme formuliert, die analytische oder halbanalytische
Losungen erlaubten.

Frankignoul und Hasselmann (1977) und Herterich und Hasselmann (1987)
wendeten Modelle dieses Typs auf Temperaturanomalien der ozeanischen
Deckschicht in mittleren Breiten an, Lemke, Trinkl und Hasselmann (1980)
auf die Variabilitdt von polarem Meereis.

Lemke (1977) untersuchte mit einem derartigen Modell die
Klimavariabilitit  aufgrund der Wérmespeicherung des  globalen  Ozeans.
Wigley und Raper (1990) verwendeten ein #hnliches Modell zur Abschitzung
der natlirlichen Klimavariabilitit im Verhiltnis zur erwarteten
Klimainderung als Folge des Treibhauseffektes. In beiden Modellen sind
die Integrationseffekte sowohl der ozeanischen Deckschicht als auch des
tiefen Ozeans enthalten.

Solche einfachen Modelle geben zwar niitzliche Abschitzungen iiber die zu
erwartenden GroBenordnungen der natiirlichen Variabilitit im Ozean, sie
sind aber nicht in der Lage, ozeanische Oszillationsmoden zu erfassen,
die  moglicherweise in  einigen Frequenzbereichen zu  einer  kriftigen
Verstirkung  des  natiirlichen  Varianzspektrums  fiihren. Gerade  diese
Prozesse scheinen aber - wie schon oben diskutiert - sehr wichtig fiir die

natiirliche Klimavariabilitit zu sein.

Um die oben beschriebenen Nachteile der bis dato  existierenden
stochastischen Klimamodelle mit einfachem linearem Riickkopplungsterm zu
iiberwinden und den vollen Nutzen des Konzepts der stochastischen
Klimamodelle zu erhalten, wird fiir die in dieser Arbeit durchgefiihrten
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Experimente ein stochastisch forciertes Ozeanzirkulationsmodell
verwendet. Dadurch ist es moglich, sowohl zeitliche Anderungen in der
Zirkulation des Ozeans und mogliche Eigenschwingungen des Systems als
auch die Integration von kurzperiodischen atmosphirischen Stérungen zu
simulieren, wie sie von stark  vereinfachten analytischen Modellen
vorhergesagt werden, ohne aber die in diesen Modellen gemachten
Vereinfachungen zu wiederholen.

In Kapitel 2 wird das verwendete ozeanische Zirkulationsmodell kurz
vorgestellt. Daran schlieBen sich eine Diskussion des Modellklimas und
eine Beschreibung des Hauptexperimentes an, bevor am Ende von Kapitel 3
erste  Resultate  dieses = Experiments  vorgestellt ~ werden.  Kapitel 4
beschreibt Resultate, die mit Hilfe einer Analyse mit der POP-Methode
(Principal  Oscillation Patterns, Hasselmann 1988 und von Storch et al
1988) erhalten wurden, bevor im nidchsten Kapitel Ergebnisse aus
assoziierten Korrelationsmustern dargestellt werden. Kapitel 6
beschiftigt sich mit der Diskussion und Interpretation der  vorher
erzielten Ergebnisse, wozu auch weitere Sensitivititsexperimente  dienen.
AbschlieBend wird noch als ein Beispiel der moglichen Anwendungen der
erzielten Ergebnisse das Problem des Nachweises der Klimaidnderung mit
Hilfe von Laufzeitinderungen von Schallstrahlen behandelt.



2. Das Modell
2.1 Die Gleichungen

Fir die Experimente wurde das Hamburger  groBskalig-geostrophische
Ozeanzirkulationsmodell (Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann 1990)
verwendet. Dieses Modell wurde von Ernst Maier-Reimer, nach einem Konzept
von Hasselmann (1982), speziell fiir die Untersuchung von langsamen
Klimaédnderungen entwickelt. Es basiert auf den Erhaltungsgleichungen fiir
Masse, Impuls, Wirme, Meereis und Salz.

Die Grundidee von Hasselmann war, daB fiir die klimarelevanten Prozesse im
Ozean die Raumskalen wesentlich groBer als der interne Rossbyradius der
Deformation und die relevanten Zeitskalen groB gegeniiber den Perioden der
Schwerewellen und der barotropen Rossbywellen sind. Die  baroklinen
Anteile der Geschwindigkeiten ergeben sich dann praktisch  diagnostisch
aus dem  Massenfeld. @~ Die  barotropen  Geschwindigkeiten  und  die
Oberfldchenauslenkung lassen sich wiederum durch den
Gleichgewichtsresponse, der sich aus der Dichteverteilung und den
Schubspannungen an den Grenzflichen ergibt, diagnostisch beschreiben. Die
einzigen wirklichen prognostischen GroBen dieses Modells sind demnach
potentielle  Temperatur,  Salzgehalt und  Meereisdicke. = Dieses  Konzept
sollte einen Zeitschritt von einem Monat erlauben. Am Aquator und im
Bereich der westlichen Randstrome sollten - aufgrund der Ungiiltigkeit der
vorher beschriebenen Niherungen - regionale Modelle in das globale Modell
eingekoppelt werden.

Dieses Konzept lieB sich in der Praxis nicht direkt verwirklichen, da es
zu numerischen Instabilitdten fiihrte.

Stattdessen wurden die fir das Klima irrelevanten Moden durch ein
implizites Integrationsschema herausgefiltert. Dieses erlaubt einen
Zeitschritt von einem Monat, mit dem die hier beschriebenen Experimente
durchgefiihrt wurden. Dieses Verfahren hat gegeniiber dem urspriinglichen
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Konzept den Vorteil, daB es auch im &dquatorialen Bereich und im Bereich

der westlichen Randstromungen sinnvolle Stromungen liefert.

Das Modell ist in sphédrischen Koordinaten formuliert, bei der folgenden
Darstellung der Grundlagen des Modells werden aber der  besseren
Ubersichtlichkeit halber kartesische Koordinaten benutzt.

Dem Modell liegen die Navier-Stokesgleichungen zugrunde, die nach
Vernachldssigung der Impulsadvektion sowie unter Benutzung der
Boussinesqapproximation folgende Gleichungen fiir die horizontalen
Geschwindigkeitskomponenten liefern: fiir die zonale Komponente

X

Py T
ut—ZVQsin(p+—=—+AhAhu
p0 pO
und fiir die meridionale Komponente
p,
Vv, +2uQcosp + L =—+A Av
t 0 0 h “h

Fir die vertikale  Komponente der Bewegungsgleichung wurde die
hydrostatische Approximation verwendet. Fiir den Druck ergibt sich hiermit
nach Integration iiber die Tiefe

p=gp, [L+ ;— jjp(z’) az) .

[+]

Die Kontinuitdtsgleichung ergibt mit der Annahme von Inkompressibilitit
die Gleichung

w_+V +u 0.
y X

Die vertikalen Geschwindigkeiten ergeben sich direkt aus der Integration

10
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der Kontinuitidtsgleichung iiber die Tiefe.

Nach der Diskretisierung wurden die horizontalen Impulsgleichungen in
einen  barotropen  (vertikal  gemittelten) und einen  baroklinen  Anteil
zerlegt. Der barotrope Anteil wird durch Gaufsche Elimination direkt
gelost. Der barokline Anteil wird =zerlegt in barokline "Moden", d.h. in
die  Geschwindigkeitsscherungen = zwischen  benachbarten  Schichten.  Die
Gleichung wird dann durch Iteration gelost.

Die Dédmpfung der unerwiinschten (weil nicht klimarelevanten), schnellen
Oberflichenschwerewellen  findet in diesem Modell durch den  groien
Zeitschritt und das  implizit ddmpfende  numerische  Integrationschema
statt, was eine freie Oberfliche erlaubt, im Gegensatz zu den meisten
expliziten Ozeanzirkulationsmodellen, die Zu diesem Zweck die
Zusatzannahme verschwindender Vertikalgeschwindigkeiten an der Oberfliche
einfihren (z.B. Bryan 1969). Interne Kelvinwellen sind zwar auch noch
formal in dem Modell vorhanden, sie werden jedoch stark geddmpft
(Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann 1990). In dem
groBskalig-geostrophischen Modell sind, bedingt durch die grobe Auflosung
und den grofen Zeitschritt, praktisch nur Rossbywellen sowie
Advektionsprozesse von Bedeutung, also genau die Prozesse, die auch
hauptsidchlich fiir das Klima als relevant betrachtet werden. Das Modell
verwirklicht daher wesentliche Gedanken des urspriinglichen Ansatzes von
Hasselmann (1982).

Die Diskretisierung erfolgt auf einem E-Gitter (Arakawa und Lamb 1977).
Dieses zeigt zwar fiir kurze Oberflichenwellen schlechte
Dispersionseigenschaften, diese sind jedoch bei der hier vorliegenden
Verwendung irrelevant. Bei dieser Anordnung der Gitterpunkte (s. Abb.
2.1) zeigt sich in der Regel eine Separation der Losungen in den beiden
iberlappenden  Gittern, die hier durch Diffusion zwischen den beiden
Gittern geddmpft wird.

Die Dichte wird aus der Zustandsgleichung berechnet, wobei das von der
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- 2. Das Modell -

UNESCO (1983) angegebene Polynom verwendet wird,

p = p(S,T,p)

Bei instabiler Schichtung wird ‘“convective adjustment” angewendet. Es
wird dabei aber ein Algorithmus benutzt, der sich gegeniiber dem
iblicherweise verwendeten (z. B. Bryan 1969 oder Marotzke 1990) durch
deutlich geringeres Entrainment auszeichnet. Quadfasel und Rudels (1990)
haben darauf hingewiesen, daB das beobachtete Entrainment wesentlich
kleiner ist, als das mit dem Standardverfahren erzeugte. Bei instabiler
Schichtung zwischen zwei benachbarten Boxen wird die Wassersdule in den
beiden Boxen umgedreht. Die kleinere (in der Regel die obere) Box erhilt
die Temperatur- und Salzgehaltswerte, die vorher in der grofleren Box
geherrscht haben. In der groBeren Box werden der alte Inhalt der oberen
Box und der in der Box verbleibende Rest gemischt. Dadurch ist das
Entrainment  wesentlich  geringer als bei der iiblicherweise benutzten
vollstindigen Durchmischung von zwei benachbarten Boxen. Bei diesem
Verfahren ist eine [Iteration ausreichend, um mehr als 95%  aller
Instabilititen zu beseitigen.

Die Erhaltungsgleichung fiir Salz lautet
St+qu+vSy+wSZ=KAS+qS
Fiir die potentielle Temperatur ergibt sich analog
Tt+UTx+VTy+WTz=KAT+qT
Die Quellterme dg und Ay sind nur in der Oberflichenschicht von Null
verschieden.  Fir die  Advektion wird in allen drei Fillen ein
massenerhaltendes =~ Komponenten-upwind ~ Schema ~ verwendet, das  keine
explizite Diffusion benétigt, um stabil zu sein, da es eine hinreichend
starke  numerische  Diffusion  enthdlt. Deshalb konnen die  expliziten

Diffusionskonstanten relativ klein gewihlt werden.
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Eine weitergehende Darstellung des ozeanischen Zirkulationsmodells  wird
in Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann (1990) gegeben.

2.2 Randbedingungen

Als Randbedingungen fiir den Impuls werden eine Haftbedingung an
seitlichen  Berandungen und freies Gleiten am  Boden  angenommen.
Selbstverstindlich  treten auch keine Geschwindigkeiten normal zu festen

Berandungen auf.

Fir den WirmefluB zwischen Ozean und Atmosphire gilt eine Randbedingung
der Form

qt=KT(TA-T)’

wobei K. eine  Anpassungskonstante, T die Temperatur der obersten
Ozeanschicht und T, eine klimatologische Lufttemperatur bezeichnet.

In den hier  beschriecbenen = Experimenten  wurde  die beobachtete
klimatologische Lufttemperatur nicht direkt verwendet, sondern
stattdessen in eine effektive Lufttemperatur umgerechnet, die sich durch
Anwendung einer Advektionsgleichung mit den beobachteten Winden auf die
beobachtete Lufttemperatur ergibt. Dieses stellt ein einfaches
eindimensionales  Modell der  atmosphédrischen = Grenzschicht  dar.  Die
Motivation fiir diesc Annahme bestand in der Uberlegung, daB die
beobachteten  klimatologischen Lufttemperaturen sich nur geringfiigig von
den beobachteten = Meeresoberflichentemperaturen  unterscheiden (aufler iiber
Eis), wodurch sie die Information iiber kurzzeitige Kaltluftausbriiche,
Eiskantenprozesse u. 4 verlieren, die auf Zeitskalen, die deutlich
kiirzer als ein Zeitschritt sind, und auf Raumskalen, die kleiner als ein
Gitterpunkt sind, fiir die starke Wirmeabgabe des Ozeans in hohen Breiten
und fiir die Tiefenwasserbildung verantwortlich sind. Eine verlédBliche
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- 2. Das Modell -

Abschdtzung dieser Einfliisse wiirde eine detailierte  statistische  Analyse
der Korrelation von kurzzeitigen Variationen von Wind und Temperatur
erfordern, was aber auf einer globalen Basis nur sehr  schwer
durchzufijhren ist. Deshalb wurde ein einfacher Ansatz gewihlt, daB der
Beitrag  dieser  Fluktuationen durch eine  Advektion  proportional  zur
lokalen  mittleren =~ Windgeschwindigkeit  dargestellt ~werden kann. Dieses
liefert dort die groBten Beitrige, wo der mittlere Wind eine starke
Komponente senkrecht zum mittleren Temperaturgradienten hat, z.B. an
Kiisten oder nahe der Eiskante. Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann
(1990) haben gezeigt, daB mit einer derartigen Randbedingung eine
deutlich bessere Reproduktion der thermohalinen Zirkulation des Ozeans
erreicht  werden kann, als bei einfacher Verwendung der beobachteten

Lufttemperatur.

Wenn die Temperatur im Ozean unter den Gefrierpunkt von Meerwasser sinkt,
wird Meereis gebildet. Die Bildung von Meereis erfolgt nach dem Modell
von Stefan (1891), das den WirmefluB durch Meereis umgekehrt proportional
zur Eisdicke ansetzt. Dabei konnen fiir einen sehr kurzen Zeitraum sehr
grole Wirmefliisse auftreten, die sich bei dem impliziten Ldsungsverfahren
und dem groBen Zeitschritt aber nicht nachteilig bemerkbar machen. Die
Gleichung 148t sich analytisch losen.

Das Meereis wird mit den Oberflichenstrdmungen advektiert, was sich zu
folgender Gleichung fiir die Meereisdicke D fiihrt

Dt+UDx+VDy=KDAhD+qD

Bei der Bildung von Meereis wird Salz freigesetzt. Analog wird beim
Abschmelzen der Salzgehalt an der Oberfliche emniedrigt. Ansonsten wird
der Salzgehalt entweder iiber eine der Temperatur analoge Randbedingung an
den beobachteten klimatologischen Salzgehalt angepaBt (St= K (SA - 8),
oder das Modell wird mit Frischwasserfliissen angetrieben, die auch einen

zusitzlichen Quellterm fiir die Auslenkung des Meeresspiegels darstellen.
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TOPOGRAPHY [KM]

25E 85€ 145E 155W 95w 35w 25€
DELTA: 0.5
090UWM
Abb. 2.2

In den Experimenten verwendete Topographie.
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2.3 Realisierung des Modells

Das Modell in der hier vorliegenden Version ist ein globales. Die
horizontale Auflgsung betrdgt 5 mal 5° auf einem E-Gitter (Arakawa und
Lamb 1977), was einem effektiven Gitterabstand in der Diagonalen von
ungefihr 3,5° entspricht. Das Modell hat 11 Schichten mit Tiefen von 25,
75, 150, 250, 450, 700, 1000, 2000, 3000, 4000 und 5000m. Auf diesen
Tiefen werden die horizontalen Geschwindigkeiten, potentielle Temperatur
und Salzgehalt definiert. Die Tiefen fiir die vertikalen Geschwindigkeiten
ergeben sich als Mittel zwischen zwei benachbarten Schichttiefen.

Fir den horizontalen Impulsaustausch wurde ein Wert 3 x 10°m?/s
verwendet, fiir den horizontalen Austauschkoeffizienten von Temperatur und
Salz wurde ein Wert von 200m2/s benutzt, explizite vertikale Diffusion
wurde vernachléssigt.

Als Anpassungskonstante fiir die Temperatur der obersten Schicht an die
effektive Lufttemperatur wurde eine Konstante von 40 W/(m2 °C) verwendet,
was bei einer Dicke der obersten Schicht von etwa 50m einer Anpassung mit
einer Zeitkonstanten von ungefihr 40 Tagen entspricht. Fiir den Salzgehalt
wurde entweder eine dhnliche Randbedingung wie fiir die Temperatur
benutzt (nur im ersten Initialisierungsexperiment), oder die
Frischwasserfliisse wurden direkt vorgeschrieben.

Es wurde eine realistische Topographie zugrunde gelegt (s. Abb. 2.2).

Die Integrationen wurden auf der CRAY-2S des Deutschen Klima
Rechenzentrums durchgefiihrt.

Das Modell in der hier verwendeten Form entspricht dem Standardlauf von
Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann (1990). Es wurde auch von
Maier-Reimer, Mikolajewicz und Crowley (1990) fiir das oben erwihnte
Sensitivitdtsexperiment mit einem offenen Isthmus von Panama benutzt,

sowie von Maier-Reimer und Mikolajewicz (1989) in ihren Untersuchungen
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liber die Sensitivitit der Atlantikzirkulation gegeniiber zusitzlicher
Frischwasserzufuhr im  Zusammenhang mit der jiingeren Dryas Eiszeit.
Mogliche  Anderungen  der  ozeanischen  Zirkulation als  Folge  des
Treibhauseffektes wurden von Mikolajewicz, Santer und Maier-Reimer (1990)
untersucht. Der Jahresgang des ozeanischen Drehimpulses in diesem Modell
wurde von Brosche et al. (1990) dargestellit.

Eine iltere Version des Modells, die sich im wesentlichen durch andere
Anpassungskonstanten fiir Temperatur und Salz an der Oberfliche und durch
das  Fehlen eines  Meereismodells von  der  jetzigen =~ Modellversion
unterschied, wurde von Maier-Reimer und Hasselmann (1987) verwendet.

18



3. Das Experiment

In diesem Kapitel werden die Initialisierung des Ozeanmodells, die
stochastische = Komponente des Antriebs, das Klima des stochastischen
Modells und erste aus Zeitserien von integralen GroBen  abgeleitete
Ergebnisse dargestellt (sieche auch Mikolajewicz und Maier-Reimer 1990).

3.1 Initialisierung

Um ein eingeschwungenes Startfeld fiir die Experimente zu erhalten, wurden
zwel aufeinander aufbauende Initialisierungsldufe durchgefiihrt. Das
Startfeld fiir Experiment EXPO bestand aus einem Ozean in Ruhe mit
homogenem Wasser von 2,5°C und 34,5°%%0 Salzgehalt. Als Randbedingungen
wurden die klimatologische, monatliche Lufttemperatur aus dem COADS
Datensatz (Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set, Woodruff et al. 1987)
und der klimatologische Oberflichensalzgehalt (Levitus 1982) mit einer
Newtonschen Ankopplung mit einer Ankopplungskonstanten von 1,5 x 10" mys,
was einer Zeitkonstante von ungefihr 60 Tagen entspricht, vorgeschrieben.
Die Formulierung der Randbedingungen fiir Temperatur und Salz entspricht
derjenigen, mit der Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann (1990) die
beste Reproduktion der heutigen realen Ozeanzirkulation erzielten. Als
Randwerte  fiir die  Windschubspannungen  wurden die  klimatologischen
monatlichen =~ Windschubspannungen nach Hellermann und Rosenstein  (1983)

verwendet.

Nach 10000 Jahren Integrationszeit war das Feld hinreichend stationdr.
Der Trend im Tiefenwasser war kleiner als 2 x 10°° °C /lahr firr die
potentielle Temperatur und 5 X 10°® °/oo /lahr fiir den Salzgehalt. Beide
Werte wurden aus den globalen Mittelwerten fiir die 4000m Schicht
bestimmt. Wéihrend der letzten 500 Jahre dieses Laufes wurden die
Frischwasserfliisse, die notig waren, um den Oberflichensalzgehalt an die
Klimatologie = anzupassen, gespeichert und daraus wurde eine monatliche

Klimatologie erstellt. Das Jahresmittel dieses SO erstellten
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FRESH WATER FLUX (DIAGNOSTIC) [MM/MONTH]
L

J
L 1 1 L 1

°0 ;55 85€ 14SE 155W gkw 35w 25¢
AVERAGE J DELTA: 50
Abb. 3.1

Jahresmittel des als Antrieb verwendeten Frischwasserflusses. Positive

Werte bedeuten einen FluB in den Ozean, Gebiete mit negativen Werten sind
schattiert.
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Frischwasserflusses zeigt Abbildung 3.1 Die innertropische
Konvergenzzone mit starken Niederschligen sowie die starken
Verdunstungsgebiete der Subtropen sind klar erkennbar. In hohen Breiten
liberwiegt wieder der Niederschlag, mit Ausnahme der Norwegischen See, was
typisch ist fiir grobauflosende Ozeanzirkulationsmodelle, vgl. z.B. Manabe
und Stouffer (1988). Die Erkldrung ist eine zu geringe Advektion von
salzigem Nordatlantikwasser in die Norwegische See, was bei dieser Art
Randbedingung zu einer Uberschitzung der Verdunstung fiihrt.

Im Experiment EXP1 wurde das Ozeanmodell von dem am Ende von Experiment
EXPO erreichten Massen- und Strémungsfeld mit "gemischten”
Randbedingungen weiterintegriert: Die Lufttemperatur wurde nach wie vor
vorgeschrieben, wohingegen Anderungen im  Oberflichensalzgehalt aus den
analysierten Frischwasserfliissen, Advektion und Diffusion berechnet
wurden. Dieser Typ Randbedingungen ist eine zwar stark vereinfachte, aber
qualitativ.  der  Realitdt entsprechende  Beschreibung der  Wechselwirkung
zwischen Atmosphire und Ozean. Anomalien in der
Meeresoberflichentemperatur  (SST, sea surface temperature) wirken  direkt
auf die Wirmefliisse mit der Tendenz, die Anomalien auszugleichen. So
haben Anomalien in der Meeresoberflichentemperatur auch nur relativ kurze
Lebenszeiten. Fiir den Nordpazifik haben Frankignoul und Hasselmann (1977)
typische Dédmpfungszeiten von 4 bis 5 Monaten aus der Eichung eines
stochastischen Klimamodells an Daten bestimmt. Anomalien im
Oberflichensalzgehalt haben jedoch keine direkte Riickkopplung mit den
Frischwasserfliissen, d.h. die Dédmpfung erfolgt nur iiber Vermischung und
indirekte  Riickkopplung iiber Anderung der Ozeanzirkulation und damit
einhergehende = Anomalien = der  Meeresoberflichentemperatur. ~ Wie  bereits
erwidhnt, wurde ein eindrucksvolles Beispiel fiir die lange Lebensdauer von
Anomalien im Oberflichensalzgehalt im nordlichen Nordatlantik beobachtet:
die "groBe Salzgehaltsanomalie" konnte mindestens 14 Jahre von Dickson et
al. (1988) in Messdaten nachgewiesen werden.

Diese fehlende Dimpfung von Salzgehaltsanomalien fiihrt dazu, daB der

stationire Zustand der Ozeanzirkulation nicht allein durch die
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Randbedingungen vorgeschrieben ist, sondern auch durch die
Anfangsbedingungen. Auf dieses Problem der multistationdren Zustinde ist

bereits in der Einleitung eingegangen worden.

Das Modell wurde nun mit dieser Randbedingung integriert. Anfangs zeigte
sich eine leichte Drift, bedingt durch die nun fehlende Didmpfung kleiner
Salzgehaltsanomlien und die interne  Variabilitit des Modells. Dieser
Effekt ist typisch fiir diese Art Randbedingung. Bryan (1986) mufite
positive  Salzgehaltsanomalien von ca. 0,5°/c0 hinzufiigen, um iiberhaupt
seine Zirkulation im gewiinschten Klima zu halten. Auch Marotzke (1990)
erwihnt  diese  Klimadrift —nach  Umstellung auf diesen Typ  von
Randbedingungen. Die Drift in dem hier beschriebenen Experiment ist
deutlich kleiner als die in den zitierten Arbeiten beschriecbene. Mogliche
Erkldrungen dafir sind der fehlende Jahresgang in dem Antrieb, die
idealisierten Topographien und die schwiichere Bildung von
nordatlantischem Tiefenwasser in den erwdhnten Experimenten mit dem
Princeton-Modell. Nach 4000 Jahren Integrationszeit wurde wieder ein
stationdrer  Zustand erreicht, der dem des  Standardexperimentes  sehr

dhnlich war. Dieser Lauf wird im folgenden als Kontrollauf bezeichnet.

3.2 Stochastische Anfachung

Da keinerlei Erfahrungen mit einem stochastischen Klimamodell dieser
Komplexitdt  vorlagen, wurde die  stochastische = Anfachung auf eine
Komponente des Antriebs beschrinkt.

Es gibt Hinweise darauf, daB die ozeanische Zirkulation, insbesondere im
Atlantik, sich als sehr sensibel gegeniiber Zufuhr von  zusitzlichem
Frischwasser erwiesen hat (vgl. Diskussion zur jlingeren Dryas Eiszeit in
der Einleitung). Auch die "GroBe Salzgehaltsanomalie” der siebziger Jahre
zeigte  eindrucksvoll ~die  potentielle = Wichtigkeit von  Anomalien im
Frischwasserflufl bzw. im Oberfldchensalzgehalt fiir die natiirliche
Variabilitit auf Zeitskalen von Dekaden. Aus diesem Grunde wurde die
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Abb. 3.2

Beispiele von Eigenfunktionen des Laplaceoperators auf dem Modellgitter.
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EIGENFUNCTION 22
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Abb. 3.2 (Fortsetzung)

24
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stochastische Anfachung dem Frischwasserflul iiberlagert.

Die beste Art der Realisierung der stochastischen Anfachung wire es, aus
Daten rdumliche Korrelationsmuster (z.B. mit einer Analyse mit Hilfe von
empirischen orthogonalen Funktionen) und die Varianz in diesen Mustern zu
bestimmen. Mangels verldBlicher Daten i{iber das mittlere Klima und die
Variabilitdit des Netto-Frischwasserflusses (Niederschlag + AbfluB von den
Kontinenten - Verdunstung) wurde deshalb ein anderer Weg beschritten.

Zur  Erzeugung rdumlich  kohdrenter ~Muster wurden die 30  ersten
Eigenfunktionen des Laplaceoperators mit der Modelltopographie berechnet.
Als Randbedingung an festen Réndern wurden verschwindende Gradienten
senkrecht zu festen Réndern angesetzt (von Neumannsche Randbedingung).
Die Eigenfunktionen wurden durch wiederholte Anwendung der Ritzprozedur
erzeugt, was automatisch eine Ordnung der Eigenfunktionen nach ihren
Eigenwerten ergibt. Figur 3.2 =zeigt die rdumliche Struktur einiger
Beispiele  dieser Eigenfunktionen. Im  offenen Ozean sind sie den
Kugelfunktionen sehr &hnlich, sie sind aber im Gegensatz zu ihnen auf der
verwendeten  Topographie  orthogonal  zueinander.  Alle  Eigenfunktionen
wurden mit gleichem Gewicht forciert. Dadurch ergibt sich eine rdumliche
Korrelation der stochastischen Anfachung von ungefihr 25°, was der
GréB8enordnung der synoptischen Skalen in der Atmosphire entspricht.

Die Amplitude der stochastischen Forcierung wurde in einem  ersten
Experiment STO auf eine global gemittelte  Standardabweichung  von
I6mm/Monat  festgelegt. Dieses entspricht 20% des global gemittelten
Niederschlags (Baumgartner und Reichel 1975). Die horizontale Verteilung
der Standardabweichung zeigt Abbildung 3.3. Im offenen Ozean ist sie
nahezu konstant bei ca. 15 mm/Monat, wihrend sie zu den Kiisten hin
generell zunimmt. Maxima treten in den fast geschlossenen Becken des
Mittelmeers und der Hudson Bay auf. Diese Erhohung entspricht qualitativ
dem zusitzlichen EinfluB des Festlandsabflusses.

Zeitlich  ist  die  stochastische = Forcierung  wei, das  hei}t, von
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STDV FRESHWATER-FLUX  [mm / Month }
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Abb. 3.3
Standardabweichung der stochastischen Komponente des Frischwasserflusses.
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Zeitschritt zu  Zeitschritt (1 Monat) besteht keine Korrelation zwischen
den vorgeschriebenen Anomalien.

3.3 Klima des stochastischen Experiments

Als Anfangsfeld fiir die stochastisch forcierten Experimente wurde das
stationdire Feld genommen, das sich am Ende des Kontrollaufes EXP1 ergab.
Das Modell wurde mit den oben beschricbenen Randbedingungen und der
stochastischen Forcierung noch einmal 3800 Jahre weiterintegriert. Dabei
zeigte sich noch eine schwache Klimadrift. Diese kann zuriickgefiihrt
werden auf die sich durch die deutlich erhohte Variabilitit gegeniiber dem
Kontrollauf und durch die fehlende Riickkopplung fiir Anomalien im
Oberflichensalzgehalt  ergebende leichte Anderung in der Dichte des
produzierten Tiefenwassers.

Die im folgenden gezeigten Bilder beschreiben Mittelwerte iiber die Dauer
des gesamten stochastisch forcierten Experiments, also iiber 3800 Jahre.

Abbildung 3.4 zeigt die Verteilung der Stromfunktion des barotropen
Massentransportes. Der Wert der Stromfunktion wurde durch Integration der
zonalen Komponente des horizontalen Massentransportes errechnet, wobei
auf dem antarktischen Kontinent der Wert dieser Grofe zu Null gesetzt
wurde. Deutlich sieht man die westlichen Randstrome, wie z.B. Golfstrom
und Kuro-Schio. Der mittlere Transport im antarktischen Zirkumpolarstrom
betrdgt in dem stochastisch angetriebenen Experiment 118 Sverdrup (Sv).
Im Kontrollauf ergab sich fiir diese GroBe ein Wert von 122 Sv, und in dem
ersten Initialisierungslauf mit newtonscher Ankopplung an den
klimatologischen ~ Oberflichensalzgehalt  betrug der  Transport durch die
Drakepassage 126 Sv (Maier-Reimer, Mikolajewicz und Hasselmann 1990).
Whitworth und Peterson (1985) bestimmten den mittleren Transport durch
die Drakepassage aus einer drei Jahre langen Zeitserie von Drucksensoren.
Die dazugehorenden Transporte wurden durch eine Eichung mit Strommessern
bestimmt. Fir den mittleren Transport geben sie 123+10 Sv an. Nowlin und
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STREAMFUNCTION [10°*6 M**3/s]
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Horizontale  Verteilung der  barotropen  Stromfunktion (durch  Integration
der horizontalen Komponente der barotropen Geschwindigkeitskomponente von
Siid nach Nord bestimmt) in Sverdrup.

MERIDIONAL CIRCULATION [SV]

[ 1 1 i 1 L

*]

2 4

DEPTH [KM]

6- :
90 60 s 30 EQ 30 N 60 90
ATULANTIC

Abb. 3.5 AVERAGE OVER 3800 YEARS OF EXPERIMENT

Zeitlich  gemittelte, zonal integrierte  meridionale Stromfunktion  des
Atlantiks. Das Fehlen von meridionalen Berandungen macht dieses GroBe
siidlich von 30°S sinnlos.
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Klinck (1986) geben einen mittleren Transport von 134 Sv an. Die
Standardabweichung wird dabei auf 10% und die zeitliche Variabilitit auf
20% geschitzt. Olbers und Wenzel (1989) bestimmen den Massentransport des
antarktischen Zirkumpolarstromes mit einem (-Spiralmodell, angewendet auf
die Klimatologie von Gordon, Molinelli und Barker (1982), zu 125 Sv. Die
mit dem vorliegenden Modell mit den drei verschiedenen Randbedingungen
simulierten Transporte im antarktischen Zirkumpolarstrom zeigen also eine
gute Reproduktion der klimatologischen Werte.

Die zonal integrierte meridionale Stromfunktion im  Atlantik fiir das
Experiment zeigt Abbildung 3.5. Diese GroBe wird nur fiir Breiten nérdlich
von 30°S gezeigt, siidlich davon ist sie wegen des Fehlens von in Nord-Siid
Richtung  verlaufenden festen  Berandungen nicht definiert. Man  sieht
deutlich den atlantischen Teil des "Conveyor-belts" (Gordon 1986 oder
auch Wiist 1933). Im oberen Atlantik sieht man einen Einstrom aus dem
siidlichen Ozean nach Norden. Dieser Teil der Zirkulation entspricht der
schon von Alexander von Humboldt (1845) beschriebenen groBriumigen
Zirkulation 1im Atlantik. Im Nordatlantik sinkt dieses eingestromte und
modifizierte Wasser als nordatlantisches Tiefenwasser in die Tiefe ab und
strtomt hauptsdchlich in Tiefen von 2 bis 3 km gen Siiden, um den Atlantik
dann in den siidlichen Ozean zu verlassen. Die Stirke dieser thermohalinen

Zirkulation betrdgt 17 Sv.

Roemmich und Wunsch (1985) bestimmten die Stirke der thermohalinen
Zirkulation im Atlantik bei 24°N zu 17 Sv. Sie verwendeten dabei Daten
fiir ~Temperatur, Salzgehalt, potentielle Vorticity und Nihrstoffe. Gordon
und Piola (1983) schitzten die Stirke der thermohalinen Zirkulation auf
einen Wert nahe 20 Sv, wobei sie die Frischwasserflliisse von Baumgartner
und Reichel (1975) und die gemessene Salzgehaltsverteilung zugrunde
legten. Auf Werte von 15 bzw. 16 Sv kommen Autoren wie Roemmich (1980),
Hall und Bryden (1982) oder Bolin et al. (1987) unter Vernachlidssigung
des Einstroms aus dem Pazifik durch die BeringstraBe in die Arktik. Auch
hier besteht eine gute Ubereinstimmung zwischen Modellergebnissen und in

der Literatur gegebenen Abschitzungen.
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Am Boden findet ein Einstrom von 6 Sv von antarktischem Bodenwasser
statt. An der Oberfliche sind die windgetriebenen Ekmanzellen sichtbar.

Abbildung 3.6 =zeigt den Salzgehalt auf einem Meridionalschnitt durch den
Westatlantik. Die exakte Lage des Schnittes zeigt die kleine Karte. Die
Verteilung des  Salzgehalts spiegelt die mittlere thermohaline Zirkulation
des Atlantiks deutlich wieder. Oberhalb der Thermokline ist das Wasser,
bedingt durch das dort vorherrschende Uberwiegen von Verdunstung iiber den
Niederschlag, relativ salzig, mit den Maxima in den Subtropen. Im Norden
kiihlt sich das salzige Wasser ab, bildet das nordatlantische Tiefenwasser
und stromt in Tiefen von 2 bis 3 km siidwirts. Am Boden erkennt man den
Einstrom von relativ frischem antarktischem Bodenwasser aus dem siidlichen
Ozean. Gleichfalls aus dem siidlichen Ozean kommt das antarktische
Zwischenwasser, was als Zunge geringen Salzgehalts in einer Tiefe um
1000m bis ca. 20°N sichtbar ist.

Die mittlere grofriumige Zirkulation im Ozeanmodell ist als Blockdiagramm
in Abbildung 3.7 dargestellt. Das obere Diagramm stellt die Zirkulation
in den oberen 1500m des Ozeans dar, das untere die des tiefen Ozeans. Die
vertikalen Transportprozesse zwischen den Boxen sind in dem mittleren
Diagramm zu sehen. Wie schon erwidhnt, betrigt der Einstrom aus dem
sidlichen Ozean in den oberen Atlantik 17 Sv. Dieselbe Menge sinkt im
Nordatlantik in den tiefen Ozean ab und verldBt den Ozean siidwirts, um
sich dem antarktischen Zirkumpolarstrom anzuschlieBen. Die Zirkulation im
Pazifik ist geprdgt von einem tiefen Einstrom von 21 Sverdrup, einem
Aufquellen des Wassers im gesamten Pazifik, vornehmlich aber im
Nordpazifik. Der grofte Teil des eingestromten Wassers (18 Sv) verldBt
den Pazifik im oberen Ozean in den siidlichen Ozean. Ca. 0,7 Sv strémen
durch die Beringstrae in die Arktik. Dieser Wert entspricht dem
tatsédchlichen Transport  durch  die Beringstrale, dessen  langjédhriger
Mittelwert von Coachman und Aagaard (1988) mit 0,8 Sv angegeben wird.

Der Ausstrom aus dem Pazifik durch den indonesischen Archipel in den
Indik erreicht im Modell einen Mittelwert von 1,4 Sv. Fir diese GroBe
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Abb. 3.7

Blockdiagramm, die mittlere Zirkulation im Ozeanmodell darstellend. Das
obere Diagramm zeigt die horizontale Zirkulation in den obersten 1500m,
das untere die Tiefenzirkulation. Das mittlere Diagramm  stellt die
vertikalen  Austauschprozesse zwischen den Boxen dar. Alle Zahlenangaben
beschreiben Transporte in Sverdrup.

32



- 3. Das Experiment -

errechneten Gordon und Piola (1984) aus Salzgehaltsbilanzen einen Wert
von 14 Sv, Wyrtki (1961) gibt einen mittleren Transport von 1,7 Sv an.
Mit einem inversen Modell angewandt auf 6 hydrographische Schnitte im
indischen Ozean erhielt Fu (1986) einen Transport von 6,6 Sv, Godfrey und
Golding (1981) geben einen Transport von 10 Sv an, Gordon (1986) nennt
eine Zahl von 8,5 Sv. Der modellierte Wert liegt am unteren Rand der in
der Literatur abgeschdtzten Transporte, wobei die Streuung zwischen den
verschiedenen Angaben sehr groB ist, was vermutlich nicht zuletzt auf die
sehr  komplizierte = Topographie  zuriickzufilhren ist. Der im  Modell
auftretende  geringe Durchstrom zwischen Asien und Australien ist eine
Folge der gewihlten Topographie. Mit anderen Topographien in diesem
Bereich wurden Transporte von bis zu 30 Sv erreicht. Die Komplexitit der
dortigen  Topographie, die in  grobaufléssenden = Modellen  notwendigen
Vereinfachungen derselben, die enorme Sensitivitit der Transporte
gegeniiber der Wahl der Topographie und die Unsicherheit in den realen
Transporten machen eine Modellkalibrierung fragwiirdig.

Die Zirkulation im indischen Ozean ist gekennzeichnet durch einen tiefen
Einstrom von antarktischem Bodenwasser (14 Sv) und einen entsprechenden
Ausstrom in oberflichennahen Schichten (16 Sv). Die Differenz zwischen
beiden Transporten erklirt sich durch den Einstrom aus dem Pazifik.

Insgesamt folgt die Zirkulation dem von Gordon (1986) beschriebenen
"kalten" Pfad.

Die genaue Struktur der Oberflichenzirkulation 148t sich in Abbildung 3.8
erkennen.  Der  antarktische  Zirkumpolarstrom ist  deutlich Zu sehen,
desgleichen die westlichen Randstrome wie z.B. Golfstrom und Kuro-Schio.
Ein Ast des Golfstroms fiihrt salzreiches Wasser in die Norwegische See.

Die Ausbreitung von nordatlantischem Tiefenwasser erfolgt als  siidwirts

gerichteter westlicher Randstrom in 2000m Tiefe, wie man in Abbildung 3.9
erkennt. Bei ca. 40°S 16st sich der Strom vom siidamerikanischen Kontinent
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Zeitlich  gemittelte  Vertikalgeschwindigkeit — zwischen  erster und  zweiter
Modellschicht. Negative Werte (schattiert) bedeuten downwelling.
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und breitet sich in  siidostlicher Richtung an der Nordflanke des
antarktischen ~ Zirkumpolarstromes aus. Vermischt mit dem Wasser dieses
Stromsystems  bildet es einen Teil des Tiefenwassers von Indik und
Pazifik. Diese Tiefenzirkulation entspricht dem Muster, das Stommel und
Arons (1960) von der Tiefenzirkulation des Atlantiks zeichnen. Olbers,
Wenzel und Willebrand (1985) haben mit ecinem inversen Modell, basierend
auf dem Konzept der [-Spirale, aus den hydrographischen Daten von Levitus
(1982) dhnliche Zirkulationsmuster im Nordatlantik erhalten.

Die Verteilung der Stromungen in 4000m Tiefe =zigt Abbildung 3.10. In
allen Ozeanen herrscht eine Stromungsrichtung von Siiden nach Norden vor,
was der Ausbreitung des antarktischen Bodenwassers entspricht. Besonders
deutlich sieht man dieses an der westlichen Berandung des Pazifiks.
Lediglich im Nordatlantik zeigt sich eine kriftige siidwirts gerichtete
Stromung von nordatlantischem Tiefenwasser (bis ca. 20°N), was damit
korrespondiert, = daB  das  antarktische @ Bodenwasser im  Modell den
Nordatlantik  nicht erreicht.  Deutlich  sichtbar ist die Steuerung der

Stromungen durch die Topographie.

Die Verteilung der Vertikalgeschwindigkeit in 50m Tiefe (s. Abb. 3.11)
spiegelt - mit Ausnahme des Aquatorialbereiches - im wesentlichen die
Verteilung  der  vertikalen  Geschwindigkeiten an  der  Unterkante  der
Ekmanschicht wieder, die durch

W, = Tot ——
pf
gegeben ist, wobei f den Coriolisparameter und <t den Vektor der
Windschubspannungen  darstellt.  Klar  erkennbar  sind die  dquatorialen
Auftriebsgebiete, das Absinken von Oberflichenwasser in den Subtropen
sowie der Auftrieb auf der westlichen Seite von Golfstrom und Kuro-Schio
bzw. auf der Siidflanke des antarktischen Zirkumpolarstromes.

Die  Produktionsgebiete = von  Tiefenwasser sind in  Abbildung  3.12
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dargestellt. Als MaB fiir die Effektivitit der Tiefenwasserbildung wird
dabei die bei der Konvektion freigesetzte potentielle Energie genommen.
Man sieht deutlich, daB die beiden Hauptproduktionsgebiete von Tiefen-
bzw. Bodenwasser der nordliche Nordatlantik und das Weddellmeer sind. Im
Nordatlantik  f4llt auf, daB in dem Modell der groBte Teil des
nordatlantischen Tiefenwassers in der Irmingersee gebildet wird, wéhrend
in der Realitit die Tiefenwasserbildung vermutlich hauptsdchlich in der
Norwegischen bzw. Gronland-See und in der Labradorsee vonstatten geht,
vgl. zB. Killworth (1979). Das Hauptformationsgebiet fiir antarktisches
Bodenwasser ist das Weddellmeer, aber nahezu iiberall um den antarktischen

Kontinent herum findet Konvektion statt.

Die Verteilung der Wirmefliisse zwischen Ozean und Atmosphire zeigt
Abbildung 3.13. Der  Ozean nimmt  insbesondere in dquatorialen
Auftriebsgebieten Wirme auf, die dann in den Gebieten mit westlichen
Randstromungen  oder  aktiver  Tiefenwasserbildung an  die = Atmosphire
abgegeben wird. So findet die stirkste Wéidrmeabgabe in den Gebieten
stirkster ~ Tiefenwasserproduktion  statt, nidmlich im Weddelmeer und im
Bereich Irmingersee/ Norwegische See.

Die  daraus resultierenden  mittleren  ozeanischen = Wirmetransporte  zeigt
Abbildung 3.14. Der Wairmetransport im Atlantik ist durchweg positiv, d.h.
nach  Norden  gerichtet. Der  Mittelwert  fiir den nordatlantischen
Wirmetransport betriigt 0,65 PW bei 30°N.

Die Unsicherheit in den Daten beziiglich dieser GroBe ist recht hoch und
demzufolge schwanken die in der Literatur angegebenen Werte betrichtlich.
Bunker (1976) gibt einen Wert von 0,97 PW an, Hastenrath (1980, 1982)
gibt Werte von 1,55 und 1,07 PW, Roemmich (1980) 0,8 PW (allerdings bei
36°N), Hsiung (1985) 0,95 PW, Hall und Bryden 1,2 PW (bei 25°N) und
Oberhuber (1988) 0,65 PW (aus Abbildung 1,0). Die Modellergebnisse liegen
am unteren Rand der Schétzungen aus Daten.

Der Indische Ozean exportiert Wirme in den siidlichen Ozean, genauso wie
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Konvektionsbedingte Verlustrate von potentieller Energie.
ein MaB fiir die Effektivitdt der Tiefenwasserbildung.
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Abb. 3.14
Mittlerer Wirmetransport der einzelnen Ozeane.
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der Pazifik siidlich des Aquators.

Der gesamte ozeanische Wirmetransport in den siidlichen Ozean bei 30°S
betrigt im Modell im Mittel 1,4 PW. Die in der Literatur fiir diese GrofSe
angegebenen Werte sind: 1,7 PW (Hastenrath 1982), 1,6 PW (Hsiung 1985),
2,2 PW (Carissimo, Oort und Vonder Haar 1985) und 0,9 PW (Oberhuber 1988
aus Abbildung 1.0). Die vom Modell simulierten Werte befinden sich in
guter Ubereinstimmung mit den in der Literatur angegebenen.

3.4 Erste Resultate des stochastischen Experiments abgeleitet aus
Zeitreihen von IntegralgréBen

Die mit der stochastischen  Anfachung erzeugte  Zeitserie fiir den
FrischwasserfluB, integriert iiber den Ozean siidlich von 30°S, zeigt
Abbildung 3.15. Das dazugehorige weie Rauschspektrum ist in Abbildung
3.16 zu sehen.

Abbildung 3.15 zeigt auBlerdem noch einige Zeitreihen von KenngroBen, die
integrale MaBe der Reaktion der Ozeanzirkulation auf die stochastische
Anregung darstellen. In der zweiten Zeitreihe ist die Entwicklung des
Massentransportes durch die Drakepassage zu sehen. Deutlich sichtbar sind
sehr  starke, irregulire  Oszillationen mit einer charakteristischen  Zeit
von etwas {liber 300 Jahren. Die Extremwerte liegen fast 100 Sv

auseinander.

Die nichste Zeitserie zeigt den Wirmeaustausch zwischen Atmosphire und
Ozean im siidlichen Ozean, d.h. siidlich von 30°S. Positive Werte bedeuten
hierbei einen Wirmegewinn des Ozeans. Genauso wie im Massentransport des
antarktischen  Zirkumpolarstroms  zeigt  sich  hier  dieselbe  irregulire
Schwingung, allerdings mit umgekehrtem Vorzeichen, d.h. der siidliche
Ozean gibt relativ wenig Wirme an die Atmosphire ab, wenn der
antarktische  Zirkumpolarstrom schwach ist. Die Variabilitit ist auch hier
seshr ~ stark, @ wobei der  Varationsbereich  fast 3PW  betrdgt.  Der
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Korrelationskoeffizient — zwischen  diesen beiden  Zeitserien  betrdgt -0,91.
Wie aus Abbildung 3.17a ersichtlich wird, fiihrt dabei das Signal im
WirmefluB das des Massentransportes im antarktischen Zirkumpolarstrom um
ca. 10 Jahre. Die Erkldrung fiir diesen Zusammenhang besteht in der
Korrelation des Wirmeflusses mit der Tiefenwasserbildung  siidlich  des
antarktischen Zirkumpolarstromes. Da die Wirmeabgabe des Ozeans an die
Atmosphiére in diesen Gebieten vom konvektiven WirmefluB dominiert wird,
ergibt sich im  siidlichen Ozean eine direkte Korrelation zwischen
Wirmeabgabe des Ozeans an die Atmosphire und Tiefenwasserproduktion
(siche Abbildung 3.17b). Die Tiefenwasserbildung wird dabei durch die bei
der Konvektion freigesetzte potenticlle Energie beschriecben. Wenn die
Tiefenwasserproduktion minimal ist, wird der Dichtegradient, der zusammen
mit den  Windschubspannungen die treibende Kraft des  antarktischen
Zirkumpolarstromes ist (vgl. das Experiment von Cox 1975 oder die
Ergebnisse  von Maier-Reimer, Mikolajewicz und  Hasselmann 1990),
schwiicher, und - der Transport im antarktischen Zirkumpolarstrom erreicht
etwa 10 Jahre nach den Zeitpunkt schwichster Tiefenwasserproduktion sein
Minimum. Schwache Siid-Nord-Dichtegradienten fiihren zu einer Verringerung
der baroklinen Geschwindigkeitskomponenten und durch Reibungseffekte zu
einer Abschwichung der barotropen Geschwindigkeitsanteils. Eine #hnliche
Argumentation, nur mit umgekehrtem Vorzeichen, gilt natiirlich auch fiir
Perioden starker Produktion von antarktischem Bodenwasser, was zu einem

groBen Massentransport des antarktischen Zirkumpolarstromes fiihrt.

Das  Autospektrum der Variationen des Transportes des  antarktischen
Zirkumpolarstromes ist in Abbildung 3.16 gezeigt. Fiir Zeitskalen kleiner
als 30 Jahre fillt das Spektrum proportional zu w? ab, was auch fir die
einfachsten  stochastischen = Klimamodelle mit linearem  Riickkopplungsterm
charakteristisch ist. Zum Vergleich sind die Spektren von stochastischen
Klimamodellen mit Zeitkonstanten fiir die Riickkopplung von 50 und 500
Jahren sowie mit unendlicher Zeitkonstante gezeigt. Das Spektrum des
Massentransportes zeigt ein deutliches Maximum bei ungefihr 300 Jahren,
und fédllt von dort bis ca. 30 Jahre proportional zu o> ab. Dieses
qualitativ. andere  Verhalten  gegeniiber ~den  einfachsten  stochastischen
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Zeitserien von integralen GroBen fiir das Experiment STO. Alle Zeitserien

stellen Jahresmittelwerte ohne weitere Filterung dar.

Variation des vorgeschriebenen Frischwasserflusses im  siidlichen Ozean
(entspricht allen Ozeanpunkten siidlich von 30°S).

Massentransport im antarktischen Zirkumpolarstrom.

Wirmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphire im siidlichen Ozean.

Verlust an potentieller Energie durch Konvektion im siidlichen Ozean.
Wirmeaustausch  zwischen Ozean und Atmosphire in Nordatlantik und
Arktik.

Meridionale Stromfunktion des Atlantiks bei 30°S in 1500m Tiefe, was
dem Aussttom von nordatlantischem Tiefenwasser in den siidlichen Ozean

entspricht.
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Lagkorrelationen zwischen den Zeitserien von WirmefluB im siidlichen Ozean
und dem Massentransport im antarktischen Zirkumpolarstrom (a), zwischen
WirmefluB und Konvektion im siidlichen Ozean (b) und zwischen WirmefluB im

Nordatlantik und Massentransport des antarktischen Zirkumpolarstroms (c).
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Klimamodellen kann nur auf den EinfluB der Ozeandynamik in dem hier
vorliegenden stochastischen Klimamodell zuriickgefiihrt werden.

Bei der Zeitreihe des Wirmeaustausches zwischen Ozean und Atmosphire im
Nordatlantik und der Arktik (Abb. 3.15) 148t sich auch deutlich die
Schwingung erkennen, wenngleich die Amplitude wesentlich schwicher ist
und die Zeitreihe insgesamt mehr verrauscht erscheint. Der
nordatlantische =~ WiarmefluB  erreicht sein Maximum ungefihr 20  Jahre,
nachdem der Massentransport des antarktischen Zirkumpolarstromes maximal
ist (Abb. 3.17c). Die Stirken der Tiefenwasserproduktion im Nordatlantik
und im siidlichen Ozean sind invers miteinander korreliert.

Abbildung 3.15 zeigt auflerdem die Zeitreihe der meridionalen
Stromfunktion des Atlantiks in 1500 m Tiefe. Diese Grofe beschreibt den
Ausstrom von nordatlantischem Tiefenwasser in den siidlichen Ozean, wobei
negative GroBen Austrom aus dem Atlantik bedeuten. Die Schwingung ist
auch hier sehr deutlich zu sehen. Der Ausstrom schwankt zwischen 10 und
25 Sv. Die Korrelationskoeffizient mit der Stirke des  antarktischen
Zirkumpolarstroms  betrdgt  0,89. Der  Ausstrom von  nordatlantischem
Tiefenwasser in den siidlichen Ozean ist maximal, wenn die Produktion von
antarktischem Bodenwasser unterdriickt ist und die Bildung von
nordatlantischem Tiefenwasser maximal ist.

Die bisher vorgestellten Zeitreihen zeigen eine irregulire Oszillation im
Weltozean mit einer Periode von etwas iiber 300 Jahren. Diese Oszillation
mufl als eine Eigenschwingung des Ozeans verstanden werden. Die groBten
Amplituden zeigt diese Schwingung im siidlichen Ozean. Der Transport des
antarktischen Zirkumpolarstromes und die Meridionalzirkulation des
Atlantiks  sind  stark von  dieser  Oszillation  betroffen, auch die
Tiefenwasserbildung im siidlichen Ozean ist stark beeinfluBt.

45



- Interne Variabilitat -

46



4. Statistische Analyse mit der POP-Methode
4.1 Kurze Beschreibung der Methode

Um die Natur des Signals zu verstehen, wurde eine Analyse mit der
POP-Methode (Principal Oscillation Patterns) durchgefiihrt.

Die POP-Methode wurde von Hasselmann (1988) und von Storch et al. (1988)
entwickelt und angewandt. Es handelt sich dabei um die linearisierte und
stark vereinfachte Version des mehr allgemeinen PIP-Konzepts (Principal
Interaction  Pattern, Hasselmann 1988). Die POP-Methode erlaubt die
gleichzeitige ~ Analyse von  rdumlicher und  =zeitlicher = Variabilitit in
komplexen Systemen. Dabei wird ein niederdimensionales System mit wenigen
freien Parametern spezifiziert und diese werden aus den Daten geschitzt.

Die Grundannahme bei der POP-Analyse ist, daB der in Frage stehende
ProzeB sich durch einen autoregressiven Proze erster Ordnung beschreiben
1dB8t. Sei z(t) der Zustand eines zeitabhingigen Vektors zum Zeitpunkt t,
wobei die Elemente des Vektors den Zustand einer oder mehrerer Variablen
an verschiedenen Orten darstellt, so 1iBt sich eine Vorhersage iiber den
Zustand des Vektors r.zum Zeitpunkt t+At treffen:

(t+At) = A z(t) + f(t)

wobei  f(t) eine zusitzliche Anfachung reprisentiert. Die  unbekannte
Matrix & wird aus den Daten geschitzt. Im allgemeinen ist & nicht
symmetrisch und demzufolge sind die dazugehorenden  Eigenvektoren
P1,..,Pn  und Eigenwerte Ai,...,An nur teilweise reell. Die nicht reellen
Eigenvektoren lassen sich als Paare von konjugiert  komplexen
Eigenvektoren P,P"=RHI darstellen, wobei R den Realteii und I den
Imaginérteil des Musters beschreibt. In der Regel sind die in der Praxis
auftretenden  Eigenvektoren linear  unabhingig, sodaB die  urspriingliche
Vektorzeitserie  z(t) der Dimension n durch die Projektion auf die
erhaltenen Muster P1,....Pn  beschrieben werden kann. Die Eigenvektoren
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P1,...,Pn werden im folgenden POPs genannt. Wihrend die Zeitentwicklung
der rteellen POPs nur ein stehendes, abklingendes Muster beschreibt,
beschreiben die komplexen POPs eine Schwingung, wie aus der folgenden
Gleichung fiir die komplexen Zeitentwicklungskoeffizienten 4(t), die man
erhdlt indem man die Vektorzeitserie 1(t) mit den Adjungierten der POPs
multipliziert, deutlich wird:

J(HHAD = 3N (t+AL) + i 5 (t+AL)

2mi AYT .
|A| e (3 (t) +1i3()) + £(1)

Die gedimpfte Schwingung mit der Periode J kann sowohl eine
fortschreitende als auch eine stehende Welle, aber auch einen ganz
anderen Prozefl beschreiben.

Wenn die Physik des interessierenden  Phdnomens sich durch den
obengenannten Ansatz beschreiben 14B8t, erhdlt man als Charakteristikum
folgenden Ablauf der Muster: Wenn wir z.B. einen Zustand des Systems
haben, der sich gut durch das Muster I beschreiben 1dBt, besteht eine
gewisse Wahrscheinlichkeit, nach der Zeit 9/4 einen Zustand zu finden,
der sich durch das Muster R beschreiben 14B8t. Die Chancen dafiir sind
natiirlich abhéngig von der Dimpfung; nur wenn die Dimpfungszeit ¢
hinreichend groB gegeniiber der einer Viertelperiode J/4 ist, hat man eine
realistische Chance, daB diese Abfolge der Muster auch oft eintritt. Wenn
man dann den Zustand R hat, kann man nach der Zeit 9/4 den Zustand -I
erwarten, noch J/4 spiter den Zustand -R und eine Viertelperiode spiter
erreicht man einen Zustand, der dem am Anfang durch I gegebenen #hnlich
ist. Durch diese beiden zusammengehorigen Muster wird also eine zeitliche
Abfolge von Mustern beschriecben. Die beiden Zeitreihen 3R(t) und 3I(t)
haben bei einer Schwingung also eine Phasenverschiebung von /2 und
weisen im Bereich der Periode 7 eine hohe Kohirenz auf.
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4.2 Ergebnisse der Analyse mit der POP-Methode

Da der Salzgehalt direkt von der stochastischen Forcierung beeinflufit
wird, und eine direkte Riickkopplung durch die Wahl der oberen
Randbedingung fehlt, muB der Salzgehalt als Schliisselvariable betrachtet
werden. Wie weiter oben gezeigt (s. Kapitel 3.3), spiegelt der Salzgehait
auf dem in Abbildung 3.6 gezeigten Schnitt durch den Westatlantik die
Meridionalzirkulation des Atlantiks (s. Abb. 3.5) recht gut wider, sodal
erwartet werden kann, daB die mit dem Signal verbundenen groien
Anderungen in der Meridionalzirkulation des Atlantiks sich im Salzgehalt
auf diesem Schnitt manifestieren. Die Anomalien lagen als Mittel iiber
zwei Jahre vor. Um die leichte Drift widhrend des Experiments, bedingt
durch  die  Nichtlinearitit des Ozeanmodells, auszugleichen, wurde der
Trend von den Anomalien abgezogen. Dann wurden die Salzgehaltsanomalien
auf diesem Schnitt einer Analyse mit der POP-Methode unterworfen, ohne
sic noch weiter zu filtern. Um die Daten zu komprimieren, wurden sie
einer Analyse nach empirischen, orthogonalen Funktionen unterworfen. Mit
den ersten 10 Funktionen, die zusammen mehr als 97% der Varianz erkléren,
wurde die POP-Analyse durchgefiihrt.

Die Koeffizientenzeitreihen 3R(t) und 3I(t) des Musters, das die meiste
Varianz (52%) auf diesem Schnitt beschreibt, zeigt Abbildung 4.1. Beide
Zeitreihen weisen dabei deutliche Schwingungen mit einer mit Hilfe der
POP-Methode geschitzten Periode von 330 Jahren auf. Die zum Muster I
gehorende Zeitreihe filhrt dabei mit ungefihr einer Viertelperiode vor der
zum realen POP gehorenden Zeitreihe. Die dazugehorenden Spektren zeigt
Abbildung 4.2. Beide Zeitreihen weisen bei etwa 330 Jahren maximale
Varianz auf. Fiir diese Periode =zeigt sich eine hochsignifikante Kohérenz
und die Phasenverschiebung betrigt -m/2. Die Zeitreihen zeigen also alle
Kennzeichen eines durch eine Schwingung beschreibbaren Phénomens. Die
dazugehorenden POP-Muster zeigt Abbildung 4.3.

Abbildung 43a  zeigt das Muster I  Man sieht eine negative
Salzgehaltsanomalie an der Oberfliche nahezu im gesamten Atlantik mit
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Abb. 4.1

Zeitserien der realen und imaginidren POP-Koeffizienten.
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Abb. 4.2
Spektren der beiden POP-Koeffizientenzeitserien.  Dargestellt sind  Auto-
Kohidrenz- und Phasenspektrum. Die gestrichelte vertikale Linie entspricht

einer Periode von 330 Jahren.
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POP-Muster.  Schattierung  entspricht  negativen =~ Werten.  Dargestellt  sind
die Muster I (a), R (b), -I (¢) und -R (d).
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Durch die  POP-Muster I und R erkliarte relative Varianz  der
Salzgehaltsvariationen.
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Ausnahme des Weddellmeers. AuBerdem befindet sich relativ frisches Wasser
im tiefen Atlantik nordlich von 30°N. Der tiefe restliche Atlantik ist
salziger als gewdohnlich. Im kiistennahen Bereich des Weddellmeers ist das
Wasser deutlich salziger als im Mittel. Im Muster R, das ungefidhr eine
Viertelperiode (ca. 80 Jahre) nach Muster 1 auftritt, sieht man eine
negative Anomalie, die nahezu den gesamten tiefen Atlantik ausfiillt,
wihrend nahezu der gesamte Oberflichenbereich wesentlich salziger als im
Mittel ist. Im Weddellmeer ist das Oberflichenwasser sehr salzig, was, da
die atmosphérische Randtemperatur festgehalten wird, mit einer relativ
hohen Dichte des Oberflichenwassers verbunden ist. Dieses wiederum ist
verbunden mit einer sehr starken Tiefenwasserbildung (und damit auch
einer sehr starken Abgabe von Wirme aus dem Ozean an die Atmosphire). In
der Arktik sind die Oberflichensalzgehalte relativ gering. Wieder eine
Viertelperiode spiter, erhdlt man das POP-Muster -I. Der Salzgehalt in
den oberen Schichten des Atlantiks ist nach wie vor hoch, im siidlichen
Bereich zeigt sich allerdings eine negative Anomalie, die die vormals
sehr starke Tiefenwasserbildung in dem Weddellmeer reduziert. Der tiefe
Nordatlantik ist salziger, der tiefe silidliche und tropische Atlantik sind
relativ  frisch. Nach einer weiteren Viertelperiode erhdlt man Muster -R.
Dieses ist gekennzeichnet durch eine starke negative Salzgehaltsanomalie
im Oberflichenbereich, mit Ausnahme des nordlichen Nordatlantiks und der
Arktik. Die Tiefenwasserproduktion in dem Weddellmeer - und damit die
Abgabe von Wirme aus dem Ozean an die Atmosphdre - ist sehr gering,
bedingt durch die relativ niedrigen Dichten an der Oberfliche, die
Konvektion unterbinden. Der tiefe Atlantik ist deutlich salziger als im
Mittel.  Nach einer  weiteren  Viertelperiode  erhdlt man das  schon
beschriebene Muster I.

Die durch diese beiden Muster erklirte Varianz zeigt Abbildung 4.4. Man
sieht deutlich, daB sie an der Oberfliche und im Bereich um 3000m Tiefe
Werte um die 70% erreicht, wihrend sie im Bereich des antarktischen
Zirkumpolarstromes und in der Arktik eindeutig niedriger ist. Die
niedrigen Werte im siidlichen Ozean erkldren sich durch die insgesamt sehr
hohe Variabilitit in diesem Bereich.
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Abb. 4.5
Auto-, Phasen- und Kohidrenzspektren von realem POP-Koeffizienten und

Massentransport im  antarktischem Zirkumpolarstrom (mit Standardabweichung
normiert).
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Diese beiden Muster beschreiben eine Rotation einer Dipolanomalie in der
yz-Ebene, wobei der Rotationsvektor nach Westen zeigt. Der obere Pol
bewegt sich dabei nach Norden, der untere nach Siiden. Im Bereich der
Antarktis verstiarkt sich die Anomalie deutlich. Im Bereich des Atlantiks
handelt es sich hierbei ganz offensichtlich um das dominierende Signal.

Dieses  advektierte  Dipolmuster entspricht demjenigen, das Mikolajewicz
und Maier-Reimer (1990) mit einer "Composite"-Analyse um Minima im
Massentransport des  antarktischen  Zirkumpolarstrom  gefunden haben. Sie
geben die Periode dieses Eigenmodes mit 320 Jahren an, was sich nicht
wesentlich von der mit der POP-Methode gefundenen Periode von 330 Jahren
unterscheidet.

Um eindeutig zu kldren, ob das Signal, das sich in den Zeitreihen z.B.
des  Massentransportes des  antarktischen  Zirkumpolarstromes  manifestiert,
und das mit der POP-Methode gefundene Signal wirklich identisch sind,
wurden die zum realen POP gehorige Zeitreihe 5% und die Zeitreihe des
Massentransports des antarktischen Zirkumpolarstromes einer
Kohidrenzanalyse unterzogen. Die Ergebnisse zeigt Abbildung 4.5. Die
beiden Zeitreihen sind im hier interessierenden Frequenzband
hochkohirent. Eine  leichte  Phasendifferenz =~ filhrt  dazu, daB  der
Massentransport durch die Drakepassage sein Maximum ungefdhr 15 Jahre vor
der Zeitreihe des realen POPs 3 erreicht. Das durch die POP-Analyse
gefundene und das aus den IntegralgroBen abgeleitete Signal sind also
identisch.

Aus Abbildung 4.6, die die Zeitreihen der komplexen POP-Koeffizienten
zeigt - nur diesmal aufgespalten in Amplitude und Phase - wird deutlich,
daB das System zwischen zwei diskreten Zustinden hin- und herspringt. Der
eine Zustand ist gekennzeichnet durch ein starkes Schwingungssignal mit
einer relativ groBen Amplitude um 0,2 herum. In diesem Zustand ist die
Phasengeschwindigkeit ziemlich konstant und der Phasenverlauf durch eine
Gerade gekennzeichnet. Die Zeitintervalle in den Modelljahren von 500
bis 1550, von 1900 bis 2400 und von 3250 bis zum Ende der
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Abb. 4.6

Zeitserien der komplexen POP-Koeffizienten, dargestellt als Amplitude und
Phase.
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Integrationszeit gehdren dazu. Der andere Zustand ist gekennzeichnet
durch das Nichtvorhandensein der Schwingung, was sich in Amplituden der
POP-Koeffizienten von kleiner als 0,1 ausdriickt. Der Phasenverlauf in
diesem Zustand ist nicht so eindeutig wie im Zustand mit groBer
Amplitude.  Trotzdem  zeigt sich  gelegentlich, insbesondere vor dem
Ubergang zu dem Zustand mit starker Oszillation, so in den Perioden von
100 bis 500 und von 2900 bis 3250, eine regelmiBige Schwingung.

Abbildung 4.7 zeigt ein Streudiagramm der beiden POP-Koeffizienten. Um
den kurzperiodischen Lédrm, der den Zeitreihen liberlagert ist,
herauszufiltern, wurden fiir diese  Abbildung Mittel {iber 20  Jahre
verwendet. Um den =zeitlichen Verlauf zu verdeutlichen, wurden zwischen
zeitlich benachbarten Punkten Linien gezogen. Der zeitliche Verlauf einer
Schwingung erfolgt im Uhrzeigersinn. Man sieht deutlich die beiden klar
von einander abgegrenzten Zustinde. Der Bereich, der einer Amplitude von
0,1 bis 0,15 entspricht, ist nahezu frei von Werten. Die wenigen Werte in
diesem Bereich lassen sich Ubergangszustinden von einem zum anderem
Zustand zuordnen. Bei diesen Ubergidngen fillt auf, daB der Ubergang von
einem Zustand mit geringen Amplituden zu einem Zustand mit grofer
Schwingungsaktivitit immer in dem  Bereich  stattfindet, wo  beide
Koeffizienten positive . Vorzeichen haben, wihrend der Ubergang vom aktiven
zum inaktiven Zustand keiner solchen GesetzmiBigkeit zu folgen scheint.
So erfolgt der eine Ubergang im Quadranten, wo beide Koeffizienten
positiv sind, der andere im Bereich wo beide Koeffizienten negativ sind.
Diese Aussagen miissen aber wegen der sehr kleinen Zahl der beobachteten
Ubergiinge (drei bzw. zwei) als nicht statistisch abgesichert  betrachtet

werden.
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Abb. 47

Verteilungsdiagramm  von  Real- und Imagindrteil der POP-Koeffizienten.
Dargestellt sind  20-Jahresmittel. Jedes Quadrat entspricht einem  Wert,
aufeinanderfolgende Werte sind durch Linien miteinander verbunden.
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5. Statistische Analyse mit assoziierten Korrelationsmustern
5.1 Beschreibung des Verfahrens

Um das Verhalten anderer Variablen in Zusammenhang mit dem Zustand der
Oszillation zu untersuchen und damit die Natur dieser Oszillation besser
zu  verstchen, wurde die Methode der assoziierten Korrelationsmuster
(AP = Associated Correlation Patterns) benutzt (von Storch et al. 1988).

Im folgenden wird ein kurzer Abri8 dieser Methode gegeben. Gegeben seien
zwei zusammengehorige Muster I und R, die mit Hilfe der POP-Methode
gefunden worden sind, samt den dazugehtérenden Koeffizientenzeitreihen
3R(t) und 3I(t). Untersucht werden soll die Zeitreihe eines anderen
Vektors n(t) iiber denselben Zeitraum, wobei die Elemente des Vektors
andere Variablen oder andere  Ortspunkte beschreiben kann. Die
assoziierten Muster &% und & sind dann definiert durch die folgende
Beziehung

1] o) - 5@ £ 5@® & |)* = min

%(t) steht dabei fiir die mit ihrer  Standardabweichung  normierte
POP-Koeffizientenzeitserie 3(t). Die assoziierten Korrelationsmuster
lassen sich ebenso wie die dazugehodrenden POP-Muster selbst
interpretieren.  Sie haben genauso wie POP-Muster selbst die Tendenz in
zyklischer Abfolge aufzutreten, d.h., wenn das POP-Muster [ mit grofer
Amplitude auftritt, tritt, so die beiden Vektorzeitreihen 3(t) und (1)
hinreichend stark miteinander korreliert sind, gleichzeitig das Muster &
auf. Nach dem Verlauf eines Viertels der Periode 7 besteht eine gewisse
Wabhrscheinlichkeit zusammen mit dem POP-Muster R das  assoziierte
Korrelationsmuster 4% zu  beobachten, wieder eine Viertelperiode  spiter
dann das Muster -« , danach -4 und schlieBlich wieder das Anfangsmuster
4. Die mit dem Paar von POP-Mustern assoziierten Korrelationsmuster sind
- im Gegensatz zu diesen - nicht notwendigerweise orthogonal zueinander.
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Assoziierte Muster 4 und & sowie erklirte Varianz des Salzgehalts in
75m Tiefe.
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Diese  assoziierten  Korrelationsmuster  wurden  fiir  Zweijahresmittel  von
folgenden Variablen errechnet: Salzgehalt, potentielle -Temperatur,
Dichte, potentielle Dichte, Frischwasserfliisse, Wirmefliisse, Meereis,
Konvektion, = Meeresoberflichentopographie =~ und  zonale = Komponente  der
barotropen Geschwindigkeiten.

5.2 Ergebnisse aus der Analyse der assoziierten Korrelationsmuster

Die AP’s der Anomalien des Salzgehalts der 2. Modellschicht (75m Tiefe)
zeigt Abbildung 5.1. Die Amplituden des Musters sind im Bereich des
siidlichen Ozeans am hdchsten.

Die mit dem Muster &'  verbundene positive  Salzgehaltsanomalie in
Siidatlantik und Siidindik dringt unter Abschwichung in den Atlantik ein
und breitet sich dort nach Norden aus. Nach ca. 80 Jahren im Muster o8
weist der gesamte obere Atlantik eine positive Salzgehaltsanomalie auf,
was auch eine weitere Viertelperiode spdter im Negativen des Musters 4"
noch der Fall ist, allerdings mit nach Norden verlagertem Schwerpunkt.
Die Ausbreitung nach Norden erfolgt mit dem oberen Zweig der mittleren

thermohalinen Zirkulation des Atlantiks.

Aber auch ein anderes Ausbreitungsmuster 1Bt sich erkennen: Die positive
Anomalie siidlich von  Afrika (Muster 4 ) breitet sich entlang der
antarktischen Kiiste zur Ross-See hin aus. Diese Ausbreitung erfolgt in
beiden (!) Richtungen, also sowohl mit als auch gegen den antarktischen
Zirkumpolarstrom. Nach ca. einer halben Periode oder 165 Jahren ist die
Anomalie auf die Ross-See  beschrinkt (Muster -AI), eine  weitere
Viertelperiode (Muster -st) spéter ist die positive Anomalie

verschwunden.
Im Atlantik erkldrt dieses Muster durchschnittlich 80% der Varianz, im

siidlichen Ozean werden mit diesem Muster trotz der deutlich hoheren
Amplituden nur durchschnittlich 50% der Variabilitdt erkldrt, was mit dem
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Assoziierte Muster 4 und & sowie erklirte Varianz des Salzgehalts in
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relativ  hohen Anteil kurzperiodischer  Fluktuationen in diesem Bereich
erklirt werden kann.

Neben den schon diskutierten fortschreitenden Mustern zeigen sich noch im
Ostpazifik zwei stehende Wellen betrdchtlicher Stirke, ein starkes Muster
bei ca. 20° Siid, ein etwas schwicheres bei 25° Nord. Die erklirte Varianz
im Bereich des Siidostpazifiks betrigt bis zu 80%.

Die Ausbreitung von Salzgehaltsanomalien in 2000m Tiefe zusammen mit dem
Ausstrom von nordatlantischem Tiefenwasser nach Siiden 148t sich in
Abbildung 5.2 verfolgen: Im Muster 4'  befindet sich relativ frisches
Wasser im Nordwestatlantik. Nach ca. 80 Jahren hat sich die Anomalie im
Muster " ausgebreitet, sie fiillt jetzt fast den gesamten Atlantik (mit
Ausnahme des Siidostatlantiks) und die Arktik. Die erklirte Varianz
betrigt ca 70% im Bereich der Ausbreitung des nordatlantischen
Tiefenwassers, im Ostatlantik ist die erklirte Varianz deutlich geringer,
vor der angolanischen Kiiste werden nur ca. 10% der Varianz von diesem
Muster beschrieben.

Im Bereich des antarktischen Zirkumpolarstromes ldBt sich die Ausbreitung
der Anomalie nach Osten entlang der Kiiste verfolgen. Im Muster 4’
befindet sich das Maximum einer negativen Anomalie bei 60° Ost, 80 Jahre
spiter befindet sich das Maximum bei 100° Ost (Muster aaR), und eine
weitere  Viertelperiode spiter (Muster -4') in der Ross-See. Die erklirte

Varianz betrigt in diesem Bereich aber nur durchschnittlich 20 bis 30%.

Die assoziierten Muster der Anomalien der potenticllen Temperatur in
4000m Tiefe sind in Figur 5.3 dargestellt. Im Muster 4 befindet sich
eine negative Temperaturanomalie siidlich von Afrika. 80 Jahre spiter ist
das gesamte Bodenwasser im Atlantik relativ kalt (Muster £ ), was mit der
starken Produktion von antarktischem Bodenwasser zu diesem Zeitpunkt und
dessen  daraus folgendem  hohen  Anteil am  Mischungsverhidltnis  des
atlantischen Bodenwassers erklirt werden kann. Wieder 80 Jahre spiter
erreicht die Anomalie im Nordostatlantik ihre maximale Stirke (Muster
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Abb. 5.3
Assoziierte Muster 4 und R sowie erklirte Varianz der potentiellen

Temperatur in 4000m Tiefe.
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Abb. 5.3 (Fortsetzung)
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-4"). Die Anomalie dringt mit dem antarktischen Bodenwasser in den
Atlantik ein.

Dieses ist aber nicht die einzige Ausbreitungsrichtung der Anomalie.
Beginnend mit der negativen Temperaturanomalie an der antarktischen Kiiste
siidlich von Afrika (Muster o ), die sich wihrend der nichsten 80 Jahre
verstirkt und nach Osten hin ausbreitet (Muster £ ), ist auch wéahrend der
nichsten Viertelperiode eine deutliche Ausbreitung nach Osten entlang der
antarktischen Kiiste zu sehen. 165 Jahre nach dem ersten Bild (Muster - )
ist eine  deutliche siidliche  Temperaturanomalie in  Siidostindik  und
Siidpazifik zu erkennen. Man sieht eine Zunge kalten Wassers, die sich in
den tiefen Pazifik entlang der australischen Kiiste  ausbreiten. Die
erklirte Varianz ist im Siidatlantik mit etwas iiber 70% am hochsten. Im
Zuge der Ausbreitung der Anomalie nimmt die erklirte Varianz immer mehr
ab, um im Nordatlantik Werte von 40 bis 50% und im Nordpazifik Werte von
kleiner als 10% zu erreichen.

Die mit dem POP korrelierte Anomalie der potentiellen Temperatur auf
demselben Nord-Siid Schnitt durch den Westatlantik zeigt Abbildung 5.4. Da
mogliche Temperaturanomalien in der obersten Schicht durch die Ankopplung
an die klimatologische Lufttemperatur stark geddmpft werden, ist die
Variabilitdit an der Oberfliche klein. Im tiefen Atlantik noérdlich von
30°S sind die Muster den Mustern der Salzgehaltsanomalien sehr #hnlich,
wie ein Vergleich mit Abbildung 4.3 deutlich zeigt. Zwischen 30 und 60°S
werden die Temperaturanomalien von einem senkrecht stehenden Dipol
dominiert, der im Muster «° einer starken negativen Anomalie entspricht.
Im Muster 4 ist dieser stehende Dipol nicht erkennbar. Er mufl als eine
Verschiebung der Wassermassengrenze zwischen dem kalten Wasser des
antarktischen  Zirkumpolarstromes  einerseits und dem  relativ  warmen
Atlantikwasser  andererseits interpretiert ~ werden. Zu Zeiten starken
Transportes durch die Drakepassage - wie im Muster & - st diese
Wassermassengrenze weiter im Norden als zu Zeiten schwachen Transportes.
Die durch diese beiden Muster erklirbare Varianz liegt im Schnitt bei ca.
50%, mit Ausnahme der Arktis, wo die erklirte Varianz deutlich niedriger
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Abb.5.4
Assoziierte Muster 4 und & sowie erklirte Varianz der potentiellen

Temperatur auf einem Schnitt durch den Westatlantik.
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Assoziierte Muster &£ und & sowie erklirte Varianz der potentiellen

Dichte auf einem Schnitt durch den Westatlantik.
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ist.

Die Anomalien von potentieller Temperatur und Salzgehalt im tiefen
Atlantik haben das gleiche Vorzeichen, so daB8 sie sich - zumindest
teilweise - kompensieren. Dieses wird auch in den assoziierten Mustern
der potentiellen Dichte auf dem schon beschriebenen Schnitt durch den
Atlantik deutlich, wie man in Abbildung 5.5 sieht. Im tiefen Atlantik
zwischen 30°N und 30°S sind die Amplituden der Muster und die durch sie
erklidrbare Varianz sehr, gering verglichen mit der Stirke der Muster in
Temperatur und Salzgehalt. An der Oberfliche ist die Dichte durch die
Anderungen im Salzgehalt bestimmt, was auf die starke Diampfung von
Temperaturanomalien durch die Formulierung der oberen Randbedingung
zuriickzufithren ist. Zumindest im Muster « scheinen die Anderungen der
potentiellen Dichte durch Anderungen des Salzgehalts bestimmt zu werden.
Die  Temperaturanomalien im  antarktischen  Zirkumpolarstrom fithren zu
starken Anomalien der potentiellen Dichte, insbesondere im Muster L. Im
tiefen Ozean ist die erkldrte Varianz in polaren Gebieten mit Werten bis
zu 65% deutlich hoéher als im tiefen tropischen Atlantik.

Die fiir die Zirkulation eher bedeutsamen Anomalien der in-situ Dichte
zeigt Abbildung 5.6. An der Oberfliche unterscheidet sie sich natiirlich
kaum von den Anomalien der potenticllen Dichte, im tiefen Atlantik sieht
man aber deutliche Unterschiede. Erst einmal sind die Anomalien deutlich
stirker, auBerdem sieht man z.B. in den Mustern & fir beide GroBen im
tiefen  Atlantik auf der Nordhemisphire sogar eine Umkehrung der
Vorzeichen. Die Dichteanomalien werden dominiert vom Temperaturverlauf,
bei groBem Druck ist die Temperaturabhingigkeit der Dichte groBer als
unter Atmosphérendruck. Grofite Anomalien sind - neben der von den
Salzgehaltsanomalien ~ dominierten  Oberflichenwerten - im  Bereich  des
antarktischen  Zirkumpolarstromes und des in den Atlantik  stromenden
antarktischen Bodenwassers zu sehen. Hier ist auch die erklirte Varianz
mit Werten {iber 50% am hochsten. Im Bereich des nordatlantischen
Tiefenwassers sind die Anomalien recht klein und erkliren auch nur einen
relativ geringen Anteil der auftretenden Variabilitiit.
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Abb.5.6

Assoziierte Muster und £ sowie erklidrte Varianz der in-situ Dichte
auf einem Schnitt durch den Westatlantik.
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Abb. 5.6 (Fortsetzung)
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Das Muster £ , das mit einem sehr schwachen Ausstrom von nordatlantischem
Tiefenwasser in den siidlichen Ozean verbunden ist, zeigt einen starken
Siid-Nord  Gradienten der Dichteanomalien, was einen relativ  starken
Einstrom von antarktischem Bodenwasser in den Atlantik begiinstigt. Im
Falle des Muster -4 hat natiirlich auch dieser Gradient ein umgekehrtes
Vorzeichen, was zu einem nahezu  verschwindenden  Einstrom  von
antarktischem  Bodenwasser und einem  sehr  starken  Ausswom  von
nordatlantischem Tiefenwasser fiihrt.

Die assoziierten Korrelationsmuster  im  Wasserstand (dargestellt  in
Abbildung 5.7) zeigt im Muster 4 eine starke negative Anomalie im
Bereich des Weddellmeers und einen starken Dipol im Bereich der Ross-See
mit  positivem  Vorzeichen an der Kiiste. Dieses  entspricht  einer
Nordwiirtsverlagerung des antarktischen Zirkumpolarstromes und sehr
leichtem Oberflichenwasser an der Kiiste. Das Muster zeigt eine starke
negative  Anomalie  entlang der gesamten Kiiste des  antarktischen
Kontinents.  Dieses  entspricht  einem  sehr  starken Transport  des
Zirkumpolarstromes und einem relativ  starken  Siid-Nord-Dichtegradienten.
Da die gesamte Wassermenge konstant ist - abgesehen vom stochastischen
Antrieb - mufl der Wasserstand in den noérdlichen Ozeanen eine positive
Anomalie zeigen. Die erklarte Varianz ist in der Arktis mit iiber 70% am
hochsten, was mit bloBem Mitschwingen erkldrt werden kann. Dieses ist
auch die Erklirung flir die mit Werten um 50% relativ hohe erklirte
Varianz im Bereich des Pazifiks. Erkldrte Varianzen um 70% werden auch in
Siidatlantik und Siidindik erreicht, WO Tiefenwasserproduktion und

Oberflichendichten am stirksten beeinflult werden.
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Abb. 5.7
Assozilerte Muster & und &% sowie erklirte Varianz der Auslenkung der
Meeresoberfliche.

79



- Interne Variabilitat -

SEA SURFACE ELEVATION

90 4 .
25€ 85E 145E 155W abw 35w 25€

EXPLAINED VARIANCE [ °4]
090UWM

Abb. 5.7 (Fortsetzung)

80



6. Diskussion
6.1 Interpretation

Aus dem bisher Gezeigten ist deutlich geworden, daB es sich um eine
Eigenschwingung des Ozeans handelt, die durch die  stochastische
Forcierung angeregt worden ist. Der Begriff "Eigenschwingung" ist hierbei
nicht  im  Sinne der klassischen linearen  Wellendynamik mit  der

Grundannahme eines Ozeans ohne mittlere Strémungen zu verstehen.

Bei dem hier auftretenden Eigenmode handelt es sich um Anomalien von der
Form eines Dipols, die mit der mittleren thermohalinen Zirkulation des
Atlantiks advektiert werden. Die Zeitskala fiir die Schwingung wird durch
die "flushing time" des Atlantiks bestimmt, die sich aus dem Volumen und
den Austauschraten mit dem siidlichen Ozean bei 30°S mit ungefihr 400
Jahren abschitzen 1dBt. Dieses stimmt ndherungsweise mit der gefundenen
Schwingungsperiode von 330 Jahren iiberein, zumal die Anomalie in der
Tiefe  vorzugsweise im  westlichen Randstrom  transportiert  wird, der
deutlich  hohere Advektionsgeschwindigkeiten aufweist, als z.B. im tiefen
Ostatlantik vorkommen (Stommel und Arons 1960).

Der obere Teil des Dipols bewegt sich mit dem Oberflichenwasser nach
Norden, der untere bewegt sich mit dem ausstrémenden nordatlantischen
Tiefenwasser nach Siiden. Im Bereich des siidlichen Ozeans erfihrt die
Anomalie durch die Unterbindung der Bildung von antarktischem Bodenwasser
eine kriftige Verstirkung. Dieser Mechanismus lduft folgendermaBen ab: In
polaren Gebieten iiberwiegen Niederschlag und KontinentalabfluB iiber die
Verdunstung, d.h. der Salzgehalt eines Wasserteilchens wird um so
niedriger, je ldnger es diesem positiven Frischwasserfluf ausgesetzt ist.
Die typische Situation am Beginn eines Winters in Gebieten, in denen
iberhaupt  Tiefenwasserproduktion auftreten kann, ist die Existenz einer
relativ  frischen und kalten Wasserschicht an der Oberfliche iiber relativ
warmem, salzreichem Zwischenwasser. Darunter befindet sich das deutlich
schwerere  Tiefenwasser. Die  Oberflichenschicht wird im  Verlauf des
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Winters immer mehr abgekiihlt, bis der Gefrierpunkt erreicht wird und die
Bildung von  Meereis einsetzt, was anfidnglich eine  Erhohung des
Salzgehaltes des Oberflichenwassers durch  Ausfrieren bewirkt, aber ab
einer Eisdicke von iiber einem Meter (Maykut 1978) zu einer Isolierung von
der Atmosphire filhrt und damit die weitere Eisbildung stark reduziert.
Wenn die anfingliche Schichtung schwach genug ist, wird dieser Endzustand
nicht erreicht, sondern das relativ warme, salzreiche Zwischenwasser
vermischt sich mit dem Oberflichenwasser. Dieses jetzt deutlich salzigere
Wasser wird von der Atmosphire weiter abgekiihlt, wobei es eine Dichte
erreicht, die Tiefenkonvektion erlaubt. Das Vorhandensein einer
hinreichend kriftigen negativen Salzgehaltsanomalie an der Oberfliche in
diesem Gebiet reduziert den Salzgehalt des Oberflichenwassers so stark,
daB auch durch Abkiihlung auf den Gefrierpunkt und die anfingliche Bildung
von Meereis nicht die zur Vermischung mit dem warmen, salzreichen
Zwischenwasser  erforderlichen Dichten erreicht werden kénnen, wodurch
dann auch die Bildung von Tiefenwasser zu einem spdteren Zeitpunkt
ausgeschlossen ist. Das Ausbleiben der iiblichen Vermischung mit dem
Zwischenwasser und die groBere Aufnahme des positiven Frischwasserflusses
aus der Atmosphire durch lidngere Verweilzeiten an der Oberfliche fiihren
zu einer deutlichen Verstirkung der negativen Salzgehaltsanomalie, was
dann im nichsten Winter die Tiefenwasserbildung noch schwieriger macht,
und so zu einer permanenten Verstirkung der Anomalie fiihrt. Die Faktoren,
die  diesen  Verstirkungsmechanismus  limitieren, sind  horizontale  und
vertikale Diffusion und Advektion, wobei die horizontale Advektion der
stdrkste dieser Mechanismen ist.

Dieser Mechanismus der Unterbindung der Vermischung von Oberflichen- und
Zwischenwasser wurde auch bei der bereits erwidhnten in den siebziger
Jahren im Nordatlantik aufgetretenen "GroB3en Salzgehaltsanomalie”
(Dickson et al. 1988) beobachtet. Begleiterscheinungen dieses Mechanismus
sind deutlich geringere Wirmeabgabe des Ozeans an die Atmosphire samt
geringeren  Oberflichentemperaturen und  stirkere  Meereisbedeckung,  was
sich auch in Beobachtungsdaten zeigte.
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Um aber den positiven Riickkopplungsmechanismus auslosen zu konnen,
bendtigt die Salzgehaltsanomalie eine gewisse Stirke; unterhalb der dafiir
erforderlichen Schwelle kann dieser Verstirkungsmechanismus nicht

greifen, und die Anomalie wird weggemischt.

Dieser Mechanismus ist der wesentliche Grund fiir die in den schon
zitierten Experimenten von Bryan (1986) und Marotzke (1990) aufgetretenen
Schwierigkeiten, das urspriingliche Modellklima nach dem Umschalten auf
gemischte Randbedingungen =zu halten. Auch in den ebenfalls erwihnten
Experimenten zur Entstehung der jiingeren Dryas Eiszeit von Maier-Reimer
und Mikolajewicz  (1989) war dieses der Hauptgrund fiir die groBe

Sensitivitit der Atlantikzirkulation gegeniiber zusitzlicher
Frischwasserzufuhr im Produktionsgebiet von nordatlantischem
Tiefenwasser.

Das Schwingungsverhalten des Dipols i#hnelt der Rotation eines Rades mit
einer Unwucht. Wenn die Produktion von nordatlantischem Tiefenwasser
stark und die von antarktischem Bodenwasser schwach ist, ist auch der
Ausstrom von nordatlantischem Tiefenwasser in den siidlichen Ozean stark
und mithin die Ausbreitungsgeschwindigkeit der (zu diesem Zeitpunkt im
Nordatlantik positiven), Anomalie im tiefen Ozean gen Siiden relativ hoch.
Gleichzeitig  breitet sich der (negative) Pol im Oberflichenwasser vom
siidlichen Ozean relativ schnell nach Norden aus. Zu Zeiten starker
Produktion von antarktischem Bodenwasser dagegen ist der Ausstrom von
nordatlantischem Tiefenwasser schwach und damit auch die Advektion des
Dipols mit der mittleren Strémung relativ langsam.

Dieses  nichtlineare =~ Verhalten des  Oszillators 148t sich mit dem
grundsitzlich  linearen  POP-Ansatz  naturgemdB  nicht optimal  erfassen.
Trotzdem 1dBt sich aus den Zeitreihen der komplexen POP-Koeffizienten
dieses nichtlineare Verhalten ablesen. In Abbildung 4.6 sieht man, da8
die Steigung der Phasenentwicklung immer zwischen 0 und 90° ein Minimum
hat, d.h. daB die Winkelgeschwindigkeit dann ein Minimum erreicht. Dieser
Phasenwinkel entspricht ungefihr dem Zeitpunkt des Maximums der negativen
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Abb. 6.1
Phasengeschwindigkeit der POPs in Abhingigkeit von der Phase. Die Daten

wurden iiber 20 Jahre gemittelt. Es wurden nur Werte benutzt mit einer
Amplitude von iiber 0,15.
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Salzgehaltsanomalie im tiefen Atlantik.

Abbildung 6.1 zeigt die Abhingigkeit der Zeitableitung des Phasenwinkels
von der Phase selbst. Es wurden nur die Zeitpunkte benutzt, in denen die
Amplitude  groBer als 0,15 war. Man sieht deutlich, daB die
Winkelgeschwindigkeit bei einem Phasenwinkel zwischen -30 und 90°
deutlich  erniedrigt ist. Dieser Phasenbereich  entspricht dem  Zeitraum
starker Produktion von antarktischem Bodenwasser. Bei einem Phasenwinkel,
der eine halbe Periode entfernt ist, erreicht die Kurve ihr Maximum.
Diese Ergebnisse miissen aber aufgrund der durch die geringe Anzahl der
simulierten Schwingungen naturgemdB nur geringen Signifikanz mit Vorsicht
betrachtet werden und konnen nur als zusitzliche Hinweise auf die Unwucht
betrachtet werden.

Fir die Ableitung des Phasenwinkels ¢ nach der Zeit ergibt sich dabei
ungefdhr folgende Beziehung (wobei die Koeffizienten aus Abbildung 6.1
geschitzt wurden):

(p=<Dosin((p+-%)+l-6-75ty—

Durch nochmalige Ableitung nach der Zeit erhdlt man
. -
(p=<I)ocos((p+T)

Dieselben  Differentialgleichungen  gelten auch fiir die Rotation eines
Rades mit einer Unwucht.

Eine wesentliche Vereinfachung dieses Experimentes stellt die
Vernachldssigung der Riickkopplung mit der Atmosphdre dar. Insbesondere
bet der Stirke der Anomalien des Wirmeaustausches zwischen Ozean und
Atmosphire in der Siidhalbkugel muB in Wirklichkeit mit starken Anomalien
sowohl in den Windschubspannungen als auch in den Lufttemperaturen
gerechnet werden. Es muB3 davon ausgegangen werden, daB diese fehlende
Riickkopplung zu einer Uberschitzung der Amplitude des Signals in dieser
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Abb. 6.2
Standardabweichung  der  Monatsmittel des  Frischwasserflusses aus  dem
ECHAM1-T21 Modell des Meteorologischen Instituts der Universitit Hamburg
fiir Januar (oben) und Juli (unten). (Konig 1990)
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GroBe fithrt, da zu erwarten ist, daB die Atmosphire mit kilteren,
winterlichen  Lufttemperaturen  auf  die  fehlenden  starken  ozeanischen
Wirmefliisse  reagiert, und damit zumindest teilweise eine  stidrkere
Wirmeabgabe des Ozeans erzwingt. Wie stark aber dieser
Riickkopplungsmechanismus  ist, 148t sich aus diessm Experiment nicht
abschitzen.

Der einzig mogliche Ausweg, Simulationen mit gekoppelten ozeanischen und
atmosphérischen Zirkulationsmodellen, ist wegen des benotigten
Rechenzeitaufwandes zur Zeit nicht gangbar. Eine mdégliche Perspektive
konnte die Technik der asynchronen Kopplung (Sausen 1988) bieten, bisher
gibt es aber noch keine funktionierenden Beispiele dieser
Kopplungstechnik.

6.2 Sensitivititsexperimente
6.2.1 Sensitivitit gegeniiber Amplitude des Rauschens

Zur Beurteilung der Relevanz des gefundenen Eigenmodes ist die Frage von
groBem Interesse, wie sich die angenommene Amplitude der stochastischen
Anfachung zu der beobachteten Variabilitit verhidlt. Da globale Daten iiber
die Variabilitit des Nettofrischwasserflusses nicht zur Verfiigung stehen,
148t sich diese nur mit der Variabilitit in einem atmosphirischen
Zirkulationsmodell ~ vergleichen. Aus einem 20-Jahres-Experiment mit dem
ECHAM T21 Modell, in dem als untere Randbedingung die beobachteten
Meeresoberflichentemperaturen der Jahre 1970 bis 1989 verwendet wurden,
hat  Koénig (1990, personliche Mitteilung) die Standardabweichung der
Monatsmittel von Niederschlag minus Verdunstung errechnet. Die Ergebnisse
fir die Monate Januar und Juli sind in Abbildung 6.2 zu sehen. Bedingt
durch die starken Niederschlige hat diese GroBe ein Maximum in der
innertropischen Konvergenzzone von typischerweise 150 mm/Monat, wihrend
in den fiir das hier behandelte Phinomen mehr relevanten Extratropen Werte
zwischen 15 und 40 mm/Monat erreicht werden. Die fiir das stochastisch
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Abb. 6.3
Zeitserie  des  Massentransports  des  antarktischen  Zirkumpolarstroms  aus

dem Experiment A/3 mit verringerter Amplitude des Rauschens in den
Frischwasserfliissen. Vergleiche mit Abb. 3.15.
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Abb. 6.4
Zeitserie  der  Tiefenwasserbildung  in  Nordatlantik und  Arktik  in

Experiment  Ax3  mit  verdreifachter ~ Amplitude @ des  Rauschens im
Frischwasserfluf3.
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angetricbene Experiment gewihlte Amplitude des Antriecbs von global etwa
15 mm/Monat scheint also eher eine untere Abschdtzung der natiirlichen
Variabilitdt zu sein.

Zur  Abschitzung der moglichen Relevanz  dieses  Eigenmodes  der
Ozeanzirkulation gehort die Frage, wie sensibel die Anregung dieses Modes
gegeniiber der Amplitude des Rauschens im vorgeschriebenen
FrischwasserfluB ist. Zu diesem Zweck wurden zwei weitere Experimente
(A/3, Ax3) durchgefiihrtt Der einzige Unterschied dieser Experimente
gegeniiber dem bisher beschriebenen Experiment (STO) ist die Amplitude des
Rauschens.

Im ersten Experiment A/3 wurde die Amplitude des Rauschens auf ein
Drittel des Experiments STO reduziert. Die global gemittelte
Standardabweichung des Rauschens im  Nettofrischwasserflul  betrdgt jetzt
Smm/Monat. Abbildung 6.3 zeigt die Zeitreihe des Massentransportes im
antarktischen  Zirkumpolarstrom fiir dieses Experiment. Die Schwingungen,
die sich im Experiment STO in dieser Grofle zeigten, sind hier nicht mehr
sichtbar. Die Erklidrung liegt  darin, daB durch die geringere
Rauschamplitude = die = erzeugten  Salzgehaltsanomalien in  der  obersten
Schicht  so klein sind, daB sie den Schwellenwert, der den
Verstirkungsmechanismus durch das Unterbinden der lokalen
Tiefenwasserbildung ermoglicht, nie iiberschreiten.

Im zweiten Sensitivititsexperiment Ax3 wurde die Standardabweichung des
Rauschens mit 48 mm/Monat auf den dreifachen Wert des Experiments STO
angesetzt. In diesem Experiment konnte das Modellklima nicht gehalten
werden, die thermohaline Zirkulation des Atlantiks brach zusammen, wie in
der in Abbildung 6.4 gezeigten Zeitreihe der konvektiven Energie des
Nordatlantiks deutlich zu sehen ist. Ungefihr im Jahr 400 des Experiments
wird die Tiefenwasserproduktion im Nordatlantik vollig unterbunden. Die
Erkldrung dafiir ist eine durch die stochastische Anfachung erzeugte
starke negative Salzgehaltsanomalie, die die Tiefenwasserbildung
unterbindet. Dadurch wird der schon fiir den siidlichen Ozean beschriebene
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Abb. 6.5
Meridionale Stromfunktion des Atlantiks am Ende von Experiment Ax3.
Vergleiche mit Abb. 3.5.
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Verstirkungsmechanismus initiiert. Die thermohaline Zirkulation des
Atlantiks erholt sich aber nie wieder von diesem Schock, und der Atlantik
springt in den anderen, glazialen Mode der Atlantikzirkulation iiber. Die
geringe  Stabilitit der  Atlantikzirkulation  gegeniiber  zusitzlicher = Zufuhr
von Frischwasser gerade im Gebiet der Miindung des St. Lorenz Stromes ist
von Maier-Reimer und Mikolajewicz (1989) ja schon demonstriert worden.
Aufgrund  dieser  Klimadrift und der stark  gednderten  atlantischen
Tiefenzirkulation (s. Abb. 6.5) wiirde eine weitere Auswertung dieses
Experiments i{iber den Rahmen dieser Arbeit hinausgehen.

6.2.2 Abhingigkeit von der Formulierung der Zustandsgleichung

Um zu untersuchen, inwieweit der gefundene Eigenmode von verschiedenen
Formulierungen  der  Zustandsgleichung  abhidngt, wurden zwei  weitere
Sensitivitdtsexperimente  durchgefiihrt. In diesen Experimenten wurde die
Fliissigkeit als inkompressibel angenommen, d.h., daB die aktuelle und die
potentiellen Temperaturen und Dichten identisch sind.

In Experiment DLIN wurde eine lineare Zustandsgleichung verwendet, die
einer Linearisierung der vollen Zustandsgleichung um 3°C und 35%
entspricht:

(S - 3500 ) (T- 3°0C)
p. = | 1027,885 + 0,8 - 0,09
lin - °C

kg

m’
Als Anfangszustand wurde das Jahr 1000 des Basisexperiments STO gewihlt,
da zu diesem Zeitpunkt der Eigenmode eine groBe Amplitude hatte. In
Abbildung 6.6 wird die Zeitreihe des Massentransports des antarktischen
Zirkumpolarstromes gezeigt. Nach einem sehr heftigen Schock, der durch
die starken Stdrungen des Gleichgewichts im tiefen Atlantik hervorgerufen
wird, was auf eine durch schlagartige Anderung der Zustandsgleichung
erzeugte statische Instabilitit im tiefen Atlantik und daraus
resultierende schlagartige Umkehr von horizontalen Dichte- und
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Abb. 6.6

Zeitserie des  Massentransports  des  antarktischen  Zirkumpolarstroms  im
Experiment DLIN mit linearisierter ~Zustandsgleichung. (Vgl. mit Abb.
3.15)
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Zeitserie  des  Massentransports  des  antarktischen Zirkumpolarstroms  und
der meridionalen Stromfunktion des Atlantiks in 1500m Tiefe bei 30°S  im
Experiment DPOT mit Inkompressibilitit in der Zustandsgleichung.  (Vgl.
mit Abb. 3.15)
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Druckgradienten zuriickzufiihren ist, wird schon nach wenigen Jahrhunderten
einer neuer Gleichgewichtszustand erreicht. Starke Oszillationen um den
neuen Mittelwert sind in diesem Experiment nicht mehr erkennbar, d.h. der

gefundene Eigenmode wird nicht angeregt.

In einem weiteren Experiment DPOT wurde statt der linearen Dichte die
volle Zustandsgleichung benutzt, es wurde aber auch hier
Inkompressibilitit angenommen, sodaB in diesem Experiment die aktuelle
Dichte der potentiellen entspricht. Es wird also untersucht, inwieweit
die Kompressibilitit des Meerwassers fiir die Existenz des gefundenen
Modes entscheidend ist. Dieser Kompressibilitdtseffekt ist ja  essentiell
fiir den von Miiller und Willebrand (1985) vorgeschlagenen
T-S-Schwingungsmode. Die Zeitreihe des Massentransports des antarktischen
Zirkumpolarstromes zeigt Abbildung 6.7. Nach kriftigen
Einschwingvorgiingen sieht man in den Jahren 2400 bis 3200 eine deutliche
Oszillation, aber mit einer etwas kiirzeren Periode. Letzteres kann auf
die - bedingt durch die in diesem Experiment gednderte Zustandsgleichung
und das dadurch andere Dichteverhiltnis von nordatlantischem Tiefenwasser
und antarktischem Bodenwasser bei hohem Druck - kriftigere
Meridionalzirkulation des  Atlantiks, wobei jetzt ein  mittlerer Ausstrom
in den siidlichen Ozean von 21 Sverdrup gegeniiber 17 Sv im Basisexperiment
auftritt, erkldrt werden. Die dabei auftretenden Amplituden sind denen
des Basisexperimentes STO éhnlich. Es kann sich bei dem hier auftretenden
Eigenmode also nicht um den T-S-Mode von Miiller und Willebrand handeln,
die Nichtlinearitit der Zustandsgleichung spielt aber eine wichtige Rolle
bei diesem Mode.

6.3 Vergleich mit Beobachtungsdaten
Eine Frage von Interesse ist sicherlich, ob der im Modell gefundene
Eigenmode des Ozeans auch in Wirklichkeit auftritt. Hierbei stellt sich

das Problem, daB es nur sehr wenige hochauflosende, lange Zeitserien
gibt. Bei den vorhandenen Daten handelt es sich meist um Proxydaten, die
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Abb. 6.8

Zeitserien von Oberflichentemperaturen: oben Temperaturen aus Neuseeland
(abgeleitet aus Kalkablagerungen in Hohlen), unten historische Daten aus
Zentralengland. Beide Kurven zeigen 50 Jahresmittel. (nach Lamb 1977).
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in Zusammenhang mit atmosphirischen Grofen stehen. Proxydaten aus dem
Ozean (Sedimentkerne) zeigen in der Regel eine zu geringe zeitliche
Auflésung. Neben der Unsicherheit in der Transferfunktion treten  bei
Proxydaten hédufig auch noch Schwierigkeiten mit der exakten Datierbarkeit
auf. Lamb (1977) gibt einen Uberblick iiber bekannte lingere Zeitreihen.
Als Beispiel sind in Figur 6.8 zwei Temperaturkurven aus Neuseeland und
England dargestellt. Beide Kurven zeigen eine kriftige Variabilitit mit
einem typischen Variationsbereich von 1,5 °C.

Fisher (1982) hat zwei 5300 Jahre lange Zeitreihen des
Sauerstoffisotopenverhiltnisses (diese GroBe ist mit der
Jahresmitteltemperatur ~ korreliert) aus zwei  Eisbohrkermen aus  Gronland
und Kanada miteinander kreuzkorreliert und berichtet von Peaks bei 2500,
625, 417, 330 und 185 Jahren. Natiirlich ist die exakte Lage dieser Peaks
mit einer groBen Unsicherheit behaftet.

Obwohl die zur Verfiigung stehenden Daten eine Bestitigung des im Modell
gefundenen Modes nicht zulassen, gibt es dennoch Hinweise, daB das
Spektrum der natiirlichen Variabilitit im Bereich von einigen hundert
Jahren relativ viel Energie enthdlt. Es ist durchaus moglich, daB der
hier gefundene Eigenmode signifikant dazu beitrigt.
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7. Auswirkung auf die Nachweisbarkeit des anthropogenen Treibhauseffekts
mit Methoden der akustischen Tomographie

7.1 Einfithrung in die Problematik

Kiirzlich hat Walter Munk vorgeschlagen (Munk 1989, Munk und Forbes 1989),
den  Treibhauseffekt iiber die Temperaturinderung 1im  tiefen  Ozean
nachzuweisen. Durch direkte Messungen an einzelnen Punkten in den
tieferen Ozeanschichten 148t sich allerdings nur sehr schwer ein Trend
feststellen, da  die  kurzzeitige  Variabilitit durch  Wirbel sehr  groB
gegeniiber dem zu erwartenden Signal ist (Munk und Forbes geben eine
mittlere  Standardabweichung von 1°C  fiir die kurzzeitige  Variabilitit
durch  Wirbel an). Es mufl daher eine integrale Messung fiir die
durchschnittliche =~ Ozeantemperatur  gefunden werden. Ein MaBl fiir die
mittlere Erwirmung im Weltozean in durchschnittlich 1000m Tiefe 148t sich
relativ.  einfach mit Hilfe der Laufzeitbestimmung fiir = Schallsignale
bestimmen. Bei der weitrdumigen Ausbreitung folgt der Schall dem Minimum
der Schallgeschwindigkeit in der Vertikalen. Die Schallgeschwindigkeit ¢
von Meerwasser ist nach Apel (1987) durch folgende Formel (mit -einer
Genauigkeit von * 0,2 m/s) gegeben:

C=¢Co+ 0 (T -10°C) + Po (T - 10°C)? + o (T - 18°C)?
+ 0o (S - 350/oo)+ €o (T - 180C) (S - 350/00) + C0|Z| )

wobei T die aktuelle Temperatur und S den Salzgehalt angibt. Die mit
griechischen Buchstaben bezeichneten Konstanten haben dabei die folgenden
Werte:

co= 14930 m/s
o = 30 mis (O
Bo= - 0006 m/s (°C)?
Yo= -004 ms (O
8o = 12 m/s (°/oo)”
€o = 001  m/s (C%o)"
Lo = 0,0164 s
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- 7. Nachweisbarkeit des Treibhauseffekts -

Die Schallgeschwindigkeit nimmt also mit sinkender Temperatur ab und mit
steigendem  Druck zu. Abgesehen von polaren Breiten  verlduft die
Schallgeschwindigkeit als Funktion der Tiefe wie folgt: Ausgehend von der
Oberfliche nimmt die Schallgeschwindigkeit mit zunehmender Tiefe durch
die  Abnahme der Temperatur ab. Mit zunehmender Tiefe wird der
Temperaturgradient immer kleiner und die Zunahme der
Schallgeschwindigkeit durch Zunahme des Drucks bzw. der Tiefe wird
dominant. In  mittleren Tiefen gibt es also ein  Minimum der
Schallgeschwindigkeit. Die durchschnittliche Tiefe dieses Minimums in dem
hier behandelten Modellexperiment zeigt Abbildung 7.1. Abgesehen von
polaren Gebieten, wo das Minimum der Schallgeschwindigkeit nahe der
Oberfldche auftritt, befindet sich das Minimum in einer Tiefe um 1000m.
Abbildung 7.2 zeigt den Betrag der Schallgeschwindigkeit in diesem
Minimum. Wihrend in polaren Gebieten teilweise Werte unterhalb 1440 my/s
auftreten, hat diese Gr6fe in niederen Breiten typische Werte zwischen
1480 und 1490 m/s. Im Ausstrom des Mittelmeers treten auch noch héhere
Werte auf. Beide GroBen zeigen eine gute Ubereinstimmung mit den von Munk
und Forbes (1989) gezeigten GrofBen.

Die Idee von Munk besteht darin, auf der im siidlichen indischen Ozean
gelegenen Insel Heard Island eine Schallquelle zu installieren und die
Laufzeit des Schallstrahls, der sich auf dem Kanal minimaler
Schallgeschwindigkeit  ausbreitet, an  verschiedenen  Kiistenorten in  den
verschiedenen Ozeanen zu registrieren. Da man diese GroBe sehr genau
bestimmen kann und diese stark von der erwarteten Erwidrmung beeinfluBt
wird, ergibt sich damit ein sehr sensibles integrales MaB fiir die
eingetretene Erwidrmung im Ozean. Der durch Aktivitit von kleinrdumigen
Wirbeln erzeugte Hintergrundlirm wird dabei weitgehend weggemittelt und
stellt nach Abschitzung von Semtner und Chervin (1990) aus einem Lauf mit
einem  globalen,  wirbelauflosenden  ozeanischen  Zirkulationsmodell  kein
wesentliches Problem dar.

Munk und Forbes geben die mittlere Laufzeitinderung fiir eine Erwirmung im
tieferen Ozean von 5m°’C/Jahr mit etwa -0,1 bis -0,2 s/Jahr an.
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Ein entscheidendes Problem bei diesem Ansatz - wie auch bei dem Nachweis
des anthropogenen Treibhauseffektes allgemein - stellt die Tatsache dar,
dal die natiirliche Variabilitit der MeBgroe unbekannt ist, so da man,
auch wenn man einen Trend im Signal findet, der den Erwartungen
entspricht, keinerlei zuverldssige Aussagen dariiber machen kann, ob die
Ursache fiir dieses Signal der zusétzliche, anthropogen erzeugte
Treibhauseffekt ist oder ob es sich lediglich um  langperiodische
natiirliche = Fluktuationen  handelt. @~ Munk und  Forbes  versuchen, die
natiirliche Variabilitét in den Laufzeiten auf diesen Zeitskalen
abzuschitzen, indem sie die Anomalien in 5-Jahresmittelklimatologien im
Atlantik zwischen den Jahren 1955 bis 1959 und von 1970 bis 1975 von
Levitus (1989) benutzen. Sie erhalten dabei ein typisches Signal von 0,8s
auf dem Schallpfad von Heard Island nach den Bermudas.

Einen vollig anderen Weg zur Abschitzung der natiirlichen Variabilitit
einer GroBe  bietet der in  dieser  Arbeit  vorgestellte  stochastisch
angetriebene Lauf. Zwar enthdlt er keine Variabilitit der Temperatur bzw.
der Windschubspannungen und ist nicht wirbelauflosend, und diirfte daher
sicher eher eine  untere  Abschdtzung  der  natiirlichen  Variabilitit
insbesondere im Bereich der kiirzeren Perioden darstellen. Trotzdem sollte
es aber moglich sein, diesen Lauf als eine Abschitzung der natiirlichen
Variabilitit - insbesondere im ldngerperiodischen Bereich - zu benutzen,
wobei die Resultate aber sicherlich von der angesetzten Amplitude des
Rauschens abhiingig sind.

Um Aussagen iiber das Verhdltnis von Signal zu Rauschen machen zu
konnen, wird natiirlich auch noch eine Abschitzung des Signals bendtigt.

Fiir eine wirklich gute Abschitzung der Anderungen im Ozean als Folge der
erwarteteten Klimadnderungen briauchte man ein Ensemble von Léufen mit
einem gekoppelten ozeanischen und atmosphérischen Zirkulationsmodell mit
entsprechenden  Kontrolldufen, was sich aber wegen des Rechenaufwandes
dieser Methode verbietet. Anstatt das Signal durch zeitliche Mittelung
aus einem Lauf zu bestimmen, wurde ein einfaches Experiment durchgefiihrt,
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das eine Abschidtzung des Signals ohne natiirliche Hintergrundvariabilitit

erlaubte.

Zusitzlich zu den klimatologischen Randwerten wurde das Ozeanmodell mit
monatlichen Anomalien der Lufttemperatur angetrieben, die die Reaktion
der Atmosphidre auf die Erhohung der Konzentration der Treibhausgase
darstellen soll. Das rdumliche Muster der Erwdrmung wurde aus den
stationdren Anomaliemustern abgeleitet, die sich in vier atmosphérischen
Zirkulationsmodellen, die mit Modellen der  ozeanischen  Deckschicht
gekoppelt waren, fiir eine Verdoppelung der CO2-Konzentrationen ergab. Es
wurden dabei die Ergebnisse der Modelle vom Geophysical Fluid Dynamics
Laboratory (GFDL, Wetherald und Manabe 1986), vom Goddard Institute for
Space Studies (GISS, Hansen et al. 1984), von der Oregon State University
(OSU, Schlesinger und Zhao 1989) und vom United Kingdom Meteorological
Office (UKMO, Wilson und Mitchell 1987) verwendet. Die Daten dieser
Modelle wurden auf das Gitter des Ozeanmodells interpoliert und
anschlieBend gemittelt. Das Muster der Temperaturanomalien war in allen
Experimenten sehr &hnlich. Die stdrksten Erwidrmungen ergaben sich im
Winter an der jeweiligen Eiskante, was durch die Dominanz des
Eis-Albedoeffektes in allen Modellen erklart werden kann. Die
durchschnittliche Erwidrmung iiber dem Ozean ergab sich zu 4°C. Unter der
Annahme, daB sich die rdumlichen Muster wihrend des Anstiegs der
CO2-Konzentrationen in der Atmosphdre nicht verdndern, kann die =zeitliche
Variation der  Stdrung durch eine  Variation der  Amplitude des
Musters allein  beschriecben werden. In diesem Experiment wurde eine
Erwdrmung mit der folgenden Exponentialfunktion als Funktion der Zeit t
vorgeschrieben:  f(t)=1-exp(-t/a), wobei fir die Zeitkonstante a ein Wert
von 80 Jahren benutzt wurde, was den einzigen Unterschied zu dem
Experiment von Mikolajewicz, Santer und Maier-Reimer (1990) darstellt,
die eine Zeitkonstante von 40 Jahren benutzt haben. In diesem Experiment
wurde also innerhalb der ersten 100 Jahre eine globale Erwidrmung um 2,9°C

vorgeschrieben.

Die Vernachlidssigung von Riickkopplungen mit der Atmosphédre, von moglichen
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Abb. 7.3
Lage der Schallpfade, auf denen Zeitserien berechnet wurden.
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Anderungen in den Windschubspannungen und den Frischwasserfliissen sowie
die  Annahme  zeitlich invarianter = Erwidrmungsmuster  beinhalten  starke
Vereinfachungen.  Fiir eine  eingehendere  Diskussion der  Implikationen

dieser Annahmen wird hier auf die oben zitierte Arbeit verwiesen.

Fiir beide Experimente (stochastisch angetriebener Ozeanlauf und
Treibhausexperiment) lagen die Daten als Zeitserien von Zweijahresmitteln
vor. Aus diesen gemittelten Daten wurden die Tiefe des Minimums der
Schallgeschwindigkeit und die  Schallgeschwindigkeit  dortselbst  bestimmt,
und fir 36 Pfade, die sich durch jeweils um 10 Grad unterschiedliche
AbschuBwinkel unterscheiden, wurden Zeitserien der Schallaufzeiten
errechnet.  Zur  Vereinfachung wurde angenommen, daB die Ausbreitung
entlang  GroBkreisen  erfolgt. (Da  hier nur eine  Abschidtzung  der
Variabilitdt  interessiert, macht es keinen Unterschied, ob  GroBkreise
verwendet werden oder die geoditische Linie auf dem Ellipsoid.) Die
Laufzeitinderungen, die sich durch refraktionsbedingte  Anderungen des
Pfades ergeben, sind nach Munk und Wunsch (1987) Effekte zweiter Ordnung
und werden hier vernachlidssigt. Die Lage aller Schallpfade ist in
Abbildung 7.3 zu sehen.

7.2 Nachweiswahrscheinlichkeit mit einem Pfad

Fir einen ersten Versuch der Abschidtzung des Verhiltnisses zwischen
Signal und  Rauschen wurde die  Laufzeitvariabilitdit  entlang  eines
einzigen, relativ langen Pfades von Heard Island nach Coos Bay an der
amerikanischen Pazifikkiiste (Nr. 22 in Abbildung 7.3) betrachtet. Die
Zeitserien  der  "natiirlichen"”  Variabilitit wurden in  sich  iiberlappende
Abschnitte mit einer Linge von jeweils 10 Jahren zerlegt, und von jedem
dieser Abschnitte wurde der Trend durch lineare Regression gegen die Zeit
bestimmt.  Die  resultierende = Wahrscheinlichkeitsverteilung ~ dieser ~ Trends
zeigt Abbildung 7.4a. Zur Abschitzung der Stirke des Signals wurden die
Jahre 10 bis 50 des  Treibhausexperiments  verwendet, was eine
durchschnittliche Anderung der Schallaufzeiten von -0,39s/Jahr auf diesem
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Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion fiir Laufzeitsinderungen des
Schallstrahls von Heard Island nach Coos Bay (Nr. 22 in Abb. 7.3). Das
obere Diagramm gilt fiir Zeitserien von 10 Jahren, das untere fiir
Zeitserien von 20 Jahren Linge. Die gestrichelte Linie markiert das
errechnete Signal als Folge des Treibhauseffekts.
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STDV. SOUNDSPEED [m/s]
1 1

Abb. 7.5
Standardabweichung der Schallgeschwindigkeit im jeweiligen Minimum,.

CHANGE OF SOUNDSPEED 30 - 10

Differenz der Schallgeschwindigkeit im jeweiligen Minimum zwischen den
Jahren 30 und 10 des Treibhausexperiments.
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Pfad ergab. Wie man aus Abbildung 7.4a  sieht, besteht eine
Wahrscheinlichkeit von etwa 20%, daB ein solcher Wert - oder ein noch
stiarkerer - allein als Folge natiirlicher Variabilitdt auftreten kann.

Dieselbe Prozedur wie oben beschriecben, nur mit Integrationsabschnitten
von 20  Jahren, fiihrt zu der in Abbildung  7.4b gezeigten
Wahrscheinlichkeitsverteilung. In diesem Fall reduziert sich die
Wahrscheinlichkeit, einen Trend in der Stirke des erwarteten
Treibhaussignals  allein  durch  natiirliche  Variabilitit zu  finden, auf
ungefihr 6%.

Um herauszufinden, ob es andere Pfade gibt, wo das Verhiltnis von Signal
zu  Rauschen  deutlich  vorteilhafter  ist,  zeigt  Abbildung 7.5 die
Standardabweichung der Schallgeschwindigkeit in der jeweiligen Tiefe des
Minimums. Die stirkste Variabilitit zeigt sich im siidlichen Ozean, wo die
Variabilitdt teilweise groBer als 10 m/s ist, aber auch im Nordatlantik
und Nordpazifik zeigen sich lokale Maxima.

Bei dem Vergleich der zu erwartenden Anderungen der Schallgeschwindigkeit
infolge globaler Erwdrmung, die in Abbildung 7.6 dargestellt ist, wird
deutlich, daB das Signal dort am stirksten ist, wo auch die natiirliche
Variabilitdt am  stdrksten ist, insbesondere im  siidlichen Ozean. In
Nordatlantik und Nordpazifik scheint das Verhiltnis fiir Nachweiszwecke
glinstiger zu sein, aber diese Regionen konnen von einer Schallquelle auf
Heard Island nicht erreicht werden. Sowohl das Signal als auch das
Rauschen zeigen dort die groBten Amplituden, wo sich das Minimum der
Schallgeschwindigkeit in der N#he der Oberfliche befindet (vgl. mit
Abb. 7.1).

Also wird diese Methode des Nachweises der globalen Erwirmung mit
Methoden der grofriumigen akustischer Tomographie nicht, wie urspriinglich
von Munk und Forbes (1989) beabsichtigt, ein Mall fiir die Erwdrmung der
Ozeane in mittleren Tiefen sein, sondern eher die Erwdrmung in
oberflichennahen  Schichten im  siidlichen = Ozean  beschreiben, da die
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Laufzeitsinderungen iiberwiegend aus dieser Region stammen.

Auf dem Pfad von Heard Island nach Coos Bay stammen ungefdhr zwei Drittel
der  Variabilitit aus dem  ersten Drittel des Pfades, bei dem
Treibhaussignal betrigt dieser Anteil sogar 95%. Zusitzliche Empfinger
auf geeigneten Inseln (bei diesem Pfad z.B. auf Neuseeland) konnten es
ermoglichen, die Signale aus niedrigeren Breiten von denen aus polaren
Gebieten zu trennen. Es muB auch erwartet werden, daB das Signal mehrere
Dekaden Zeit braucht, bis es im Zwischenwasser in niedrigeren Breiten
nachweisbar  ist, sodal die oberflichennahen  Schallgeschwindigkeitsminima
zum Nachweis des Treibhauseffektes besser geeignet sein diirften.

7.3 Rédumliche Muster

Wenn man nicht nur die Information eines, sondern die aller in Abbildung
7.3 gezeigten 36 Schallpfade benutzt, muB8 man erwarten, daBl die
Wabhrscheinlichkeit, das anthropogene Treibhaussignal von den natiirlichen
Klimaschwankungen unterscheiden zu koénnen, erhoht, da man dadurch die
Moglichkeit  erhdlt, unterschiedliche rdumliche  Strukturen dieser  beiden
Muster als zusitzliches Kriterium zu benutzen. Da sowohl beim Signal als
auch bei der natiirlichen Variabilitit sehr groe rdumliche Strukturen
malgeblich sind, kann man erwarten, daB die Zeitserien von benachbarten
Stationen in der Regel einen &hnlichen zeitlichen Verlauf haben. Um die
wichtigsten  grofrdumigen  Muster aus der natiirlichen  Variabilitit zu
isolieren, wurden die aus den 36 Zeitserien bestimmten Trends einer
Analyse nach den empirischen orthogonalen Funktionen (EOF) unterworfen.
Angewandt auf Zeitserienabschnitte von 10 Jahren erklirte die ersten
beiden EOFs 40,7 bzw. 16,9% der Varianz, im Falle der 20 Jahresabschnitte
lauten die entsprechenden Zahlen 46,9 und 21,9%. Da in beiden Fillen
durch diese beiden Muster um die 60% der Gesamtvarianz der natiirlichen
Variabilitdt  erklart wurde, ist die Annahme  gerechtfertigt, daB die
grundlegenden Muster der natiirlichen Variabilitit weitgehend durch diese
beiden Muster beschrieben werden kann.
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die Projektion des Treibhaussignals auf die jeweiligen EOFs, d. h. der
Schnittpunkt dieser beiden Linien markiert die Lage des Treibhaussignals

in diesem Diagramm.
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Aus der Projektion der aus den einzelnen Zeitserien bestimmten Trends auf
die beiden EOFs ergaben sich fast 1900 Paare von EOF-Koeffizienten, die
in  Abbildung 7.7 dargestellt  sind. Im  Falle der  zehnjihrigen
Teilzeitserien liegt die Projektion des Treibhaussignals auf diese beiden
EOFs noch am Rande der durch natiirliche Variabilitit gegebenen
Verteilung, im Falle der zwanzigjihrigen Zeitserienabschnitte sieht die
Situation wieder giinstiger aus. Durch Rotation der beiden EOFs wurde das
fir die Signalerkennung optimale Muster bestimmt. Es zeigte sich, da3
durch eine Linearkombination der beiden EOFs, die in Abbildung 7.7 einer
Projektion auf die Gerade mit einer Richtung von 60° (im mathematisch
positiven Sinne)  relativ  zur  x-Achse  entspricht, diese  Bedingung
erfilllte.  Die = Wahrscheinlichkeitsverteilung  fiir ~ dieses  Muster  ist  in
Abbildung 7.8 zusammen mit der Projektion des Signals auf dieses Muster
zu sehen. Die  Wahrscheinlichkeit, das gesuchte Signal allein  durch
natiirliche Variabilitdt zu erhalten, ergab sich im Fall der zehnjidhrigen
Zeitserien zu ungefihr 6,9%, im Fall der zwanzigjihrigen Trends zu 2,8%.
Durch Einbeziehung der Information iiber rdumliche Strukturen, konnte die
Wahrscheinlichkeit des Nachweises des anthropogenen Treibhaussignals also
erwartungsgemd3  deutlich  gesteigert  werden. Durch  Einbeziehung  der
Information von zusitzlichen Empfingern auf Inselstationen ist sicherlich
noch eine weitere Steigerung moglich, was auch von Munk und Forbes

beabsichtigt ist.

Die Gewichte der einzelnen Pfade sind in Tabelle 1 sowohl fiir die beiden
dominanten EOFs, als auch fiir die fiir die optimale Linearkombination der
EOFs dargestellt. Es ist offensichtlich, daB die Kombination der beiden
EOFs zum optimalen Nachweismuster dergestalt erfolgte, daB der Beitrag
von Pfad 24 (von Heard Island nach San Francisco), der in beiden EOFs den
groBten Anteil hatte, eliminiert wurde und der von Pfad 36 (von Heard
Island nach der Ostkiiste der USA) am hochsten gewichtet wurde.

Die Ahnlichkeit zwischen diesen normierten Mustern und dem normierten

Signal kann als Skalarprodukt zwischen ihnen ausgedriickt werden. Das
Muster des ersten EOFs ist dem Signal relativ &hnlich (0,81), wihrend das
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Nr. EOF1 EQF2 optim. Muster Signal
1 -0,018 -0,257 -0,232 -0,136
2 0,003 -0,274 -0,236 -0,098
3 0,003 -0,258 -0,222 -0,063
4 -0, 009 -0,216 -0,191 -0,045
5 -0,019 -0,180 -0, 166 -0,037
6 -0,026 ~-0,156 -0, 148 -0,031
7 -0,055 -0, 166 -0,171 -0,027
8 -0,061 -0,166 -0,174 -0,028
9 -0,077 -0,182 -0,196 -0,030

10 -0,062 -0,161 -0,170 -0,029
11 -0,069 ~0,167 -0,179 -0,029
12 -0,069 -0,165 -0,177 -0,030
13 -0,066 -0,151 -0,164 ~0,033
14 -0,065 -0,143 -0,157 -0,038
15 -0,072 ~0,143 -0,160 -0,045
16 -0,087 -0,152 -0,175 -0,0583
17 -0,086 -0,115 -0,143 -0,054
18 -0,109 -0,094 -0,136 -0, 058
19 -0,157 -0,0S0 -0,122 -0,066
20 -0,202 0,004 -0,098 -0,112
21 -0,230 0,007 -0,054 -0,210
22 -0, 425 0,008 -0,143 -0,293
23 -0,437 0,236 ~-0,014 -0,242
24 -0,510 0,301 0,005 -0,292
25 -0,165 0,032 -0,054 -0,153
26 -0,137 0,00s -0,064 -0,140
27 -0,119 -0,031 -0,087 -0,113
28 -0,107 -0,062 -0,107 -0,119
29 -0,085 ~-0,078 -0,110 -0,100
30 -0,063 -0,084 -0, 105 -0,094
31 -0,054 -0,093 -0,108 -0, 103
32 -0,134 -0,239 -0,274 -0,301
33 -0,198 -0,193 -0, 266 -0,368
34 -0,144 -0,152 -0,203 -0, 390
35 -0,072 -0,153 -0,169 -0,310
36 -0,118 -0,287 -0,308 -0,284
Tabelle 1

Das Gewicht der einzelnen Schallpfade in den normierten Mustern von EOFI,
EOF2, der optimalen Linearkombination von EOF1 und EOF2 und im normierten
Signal.
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Muster der zweiten EOF deutlich vom Signal verschieden ist (0,35). Die
optimale Linearkombination der beiden EOFs erreicht eine Korrelation von
0,71.

Die bisher gemachten Untersuchungen schlieBen nicht aus, da es eine
wesentliche Komponente im Signal gibt, die nicht in der natiirlichen
Variabilitdt enthalten ist und die demzufolge nicht zur Signalerkennung
beitrigt, wenn das Signal aof die Hauptkomponenten der natiirlichen
Klimavariabilitit  projiziert  wird. Deshalb wurde  das Skalarprodukt
zwischen dem normierten Treibhaussignal und jedem aus den einzelnen
Zeitserienabschnitten  bestimmten Muster fiir die Laufzeitsinderungen im
stochastisch angetriebenen Experiment gebildet und die
Wahrscheinlichkeitsverteilung  fiir diese GroBe  berechnet. Auf  Abbildung
7.9 sieht man, daB zumindest im Falle der Zwanzigjahrestrends diese GrofBe
deutlich am Rande der durch natiirliche Variabilitit erreichbaren Werte
liegt, sodaf} das erwartete Treibhaussignal nur mit einer
Wahrscheinlichkeit von 2,5% durch natiirliche Variabilitdit erreicht werden
kann. Im Falle von Zehnjahreszeitserien betrigt diese Wahrscheinlichkeit
6,5%.

Die Projektion auf das erwartete Signal scheint eine geringfiigig bessere
Nachweisstrategie zu sein, als die Projektion auf die Hauptkomponenten
der erwarteten natiirlichen  Variabilitit, aber die Unterschiede in der
Effizienz beider Methoden sind sehr gering.

Bei der Interpretation aller in diesem Kapitel genannten
Wahrscheinlichkeiten muf stets beachtet werden, daB sowohl die
Abschitzungen des Signals als auch der natiirlichen Variabilitit mit
relativ. groBen Unsicherheiten behaftet sind, die bei den oben angegebenen
Wahrscheinlichkeiten noch nicht direkt beriicksichtigt worden sind. Diese
Unsicherheiten nehmen mit steigender rdumlicher Auflésung der Muster
deutlich zu, lassen sich aber nicht direkt quantifizieren, sodal in
dieser Arbeit darauf verzichtet wird, die Nachweismuster durch Ausnutzung
regionaler  Unterschiede = zwischen  Signal und  "natiirlicher = Variabilitit"
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weiter zu optimieren.

Die hier gefundenen Resultate zeigen, daB die von Munk und Forbes
vorgeschlagene Methode durchaus erfolgversprechend ist. Die
Nachweisbarkeit der Auswirkungen des zusidtzlichen Treibhauseffektes, wenn
sie so ausfallen wie erwartet, solite innerhalb von ein bis zwei Dekaden
gegeben sein. Wie gut diese Methode dabei gegeniiber anderen Strategien
abschneidet, ist eine offene Frage, auf jeden Fall aber vermag sie
sicherlich eine Reihe von wichtigen zusétzlichen Informationen zu diesem
Problem beizusteuern.
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8. Zusammenfassung

In einem  globalen, ozeanischen  Zirkulationsmodell — mit  gemischten
Randbedingungen fiir Temperatur und Salz, das mit weiBem Rauschen in den
Frischwasserfliissen angetrieben wird, hat die interne Dynamik des Ozeans
starken  EinfluB auf die auftretende langperiodische  Variabilitdit  mit
Zeitskalen von Jahrzehnten und Jahrhunderten.

Das dominierende Signal 1ist eine Salzgehaltsanomalie in Form eines
Dipols, die mit der mittleren Zirkulation des Atlantiks advektiert wird
und dabei starken Einflul auf die Tiefenwasserproduktion und die mittlere
thermohaline Zirkulation des Atlantiks hat. Die Periode dieses Prozesses
wird durch die Umwilzzeit des tiefen Atlantiks bestimmt. Dieser Eigenmode
der ozeanischen Variabilitit zeigt die stirksten Amplituden im siidlichen
Ozean.

Wesentlich  fiir das Auftreten dieses Eigenmodes ist die Erzeugung
hinreichend  starker  Anfangssalzgehaltsanomalien, die in der Lage sind,
durch Unterbindung von Konvektion einen Verstirkungsmechanismus
auszuldsen, der zeitweise zur fast volligen Verhinderung von
Tiefenkonvektion im .siidlichen Ozean fiihrt. Deshalb ist das Verhalten des
Systems  sehr sensibel gegeniiber Anderungen in der Amplitude des
Rauschens. Bei hinreichend groer Amplitude des Rauschens ergibt sich ein
Ubergang zum zweiten stationiren Mode der Atlantikzirkulation.

Die Verwendung der potentiellen anstelle der in-situ Dichte fiihrt nur zu
einer geringfiigigen Anderung des Modes, die auf eine Anderung der
mittleren  thermohalinen  Zirkulation  zuriickgefithrt  werden  kann.  Eine
Linearisierung der Zustandsgleichung dagegen fiihrt zu einer Unterbindung
des Eigenmodes.

Dieses  stochastisch  angetriebene Experiment wird als  Abschitzung der

natiirlichen  Variabilitdt benutzt, um die Erfolgsaussichten fiir das von
Munk vorgeschlagene Projekt, die zu erwartenden anthropogenen
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Klimainderungen mit Hilfe von Methoden der groBskaligen akustischen
Tomographie = nachzuweisen, abzuschitzen. Das Ergebnis war -  unter
Zugrundelegung eines globalen Temperaturanstiegs von 2,9°C innerhalb von
100 Jahren - eine Nachweiswahrscheinlichkeit von ungefihr 94% nach 10
Jahren und 97% nach 20 Jahren fiir Experimente mit einer Schallquelle auf
Heard Island. Durch Verwendung von zusitzlichen Quellen 148t sich dieses
Ergebnis noch wesentlich verbessern.

Es wurde gezeigt, daB hinreichend komplexe stochastische Klimamodelle ein
wertvolles  Hilfsmittel zum  Verstindnis von Prozessen der  natiirlichen
Klimavariabilitdt sein konnen. Das volle Potential von Hasselmanns (1976)
Konzept der stochastischen Klimamodelle ist noch nicht ausgeschopft, und
es wird eine der nidchsten Aufgaben sein, die Auswirkungen von
Variabilitit in der Lufttemperatur und den Windschubspannungen auf die
Zirkulation des Ozeans zu untersuchen.

116



Anhang:

Liste aller Experimente

Name des RB fiir Salz Startfeld Linge

Experiments und Bemerkungen Exper.

EXPO Anpassung an homogenes 10000
klimatologischen Wasser Jahre
Oberfldchensalz-
gehalt

EXP1 Frischwasser- Jahr 4000
fliisse aus 10000 Jahre
EXPO von EXP0O

STO Frischwasser- Jahr 3800
fliisse aus 4000 Jahre
EXPO von EXPI1
plus Lirm
16 mm/Monat

DLIN wie STO Jahr 2100
aber lineare 1000 Jahre
Dichte von STO

DPOT wie STO Jahr 2800
aber potentielle 1000 Jahre
Dichte von STO

A/3 wie STO Jahr 2800
nur Amplitude 4000 Jahre
S mm/Monat von EXP1

Ax3 wie STO Jahr 2000
nur Amplitude 4000 Jahre
48 mm/Monat von EXP1

Tabelle 2
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