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1 Einleitung

Das Klima der Erde ist abhéngig von der Strahlungsbilanz der Atmosphére, welche von
der solaren Einstrahlung und den Konzentrationen der strahlungsaktiven Spurengase
(z.B. Treibhausgase), Wolken und Aerosole bestimmt wird. Die Treibhausgase haben
die Eigenschaft, die von der Sonne kommende energiereiche kurzwellige Strahlung hin-
durch zu lassen und die von der Erde reflektierte langwellige Strahlung zu absorbieren
und zuriick zu senden. Dieser Effekt fiihrt zur Erwarmung der unteren Atmosphare
und der Erdoberflaiche. Unter den Treibhausgasen, die direkt durch menschliche Akti-
vitaten emittiert werden, hat Kohlendioxid mit dem starken Konzentrationsanstieg und
einer hohen Verweildauer in der Atmosphéare (Watson u.a. 1990) den grofiten EinfluBl
auf eine Anderung der Strahlungsbilanz.

Die Kohlendioxid(C'O;)-Konzentration in der Atmosphare ist heute rund 27%
héher als im praindustriellen Zustand und steigt jahrlich um ca. 2 ppm!. Die Ver-
brennung fossiler Energietrager, Abholzung der Walder und Ausbreitung der Land-
wirtschaft gelten als Hauptursache fiir diese Zunahme. Die jahrliche C'O,-Emission in
die Atmosphare durch die Abholzung der Walder und durch landwirtschaftliche Akti-
vitaten betragt in der letzten Dekade von 1980 bis 1989 durchschnittlich ungefahr 1,6
+ 1 GtC? und der jahrliche Eintrag fossiler Brennstoffe in die Atmosphére rund 5,4
+ 0,5 GtC (Watson u.a. 1990). Der Ozean gilt mit 2 + 0,8 GtC Jahr™, d.h. 37 %
des anthropogenen CO,-Flusses in die Atmosphare, als Senke im Kohlenstoffkreislauf
(Watson u.a. 1990).

Neben dem anthropogen verursachten Zuwachs des atmospharischen C'O, tre-
ten natirliche Schwankungen im Kohlenstoffkreislauf auf. Filtert man tagliche, sai-
sonale und anthropogene Effekte aus den atmospharischen Zeitserien, so verbleiben
mehrjahrige Variationen, die einer Erklarung bediirfen.

Bacastow (1976) untersuchte als erster die Abhangigkeit des Kohlenstoffkreis-
laufes von Klimaschwankungen im kurzen Zeitskalenbereich von wenigen Jahren.
Er verglich dabei den Datensatz der interannualen C'Oz-Anomalien mit den ,,El
Nifio-Southern Oscillation” (ENSO)-Ereignissen im Pazifik, die zu den bedeutend-

sten mehrjahrigen Schwankungen im globalen Klimasystem zahlen. Die El Nifio-

1 ,,part per million” (ppm) (= 10~%) CO, entspricht ca. 2 Gigatonnen Kohlenstoff (GtC);
1 GtC = 10'2 kg C = 3,7 x 10'? kg CO,
?Es sei hierbei angemerkt, da die COs-Fliisse aus der Landbiosphiire vom Vorzeichen her nicht

genau bekannt sind (siehe Tans u.a. 1990)



Ereignisse, die in regelmafBigen Abstanden von zwei bis sieben Jahren auftreten, sind
verbunden mit einer Verringerung der vertikalen Auftriebsfliisse und einer anomalen
Erwarmung der Oberflichentemperatur des Ozeans im gesamten aquatorialen Pazi-
fik (siehe z.B. Rassmusson und Wallace 1983). Die ,,Southern Oscillation” ist eine
Schwingung des Luftdruckes zwischen dem Hochdruckgebiet des siidostlichen Pazifiks
und dem australisch-asiatischen Tiefdrucksystem. Diese Schwingung ist mit den El
Nino-Ereignissen eng verkniipft (Bjerknes 1966). Die Anomalie der Luftdruckdifferenz
zwischen den beiden Zentren der Oszillation, die bei Tahiti (franz. Polynesien) und
Darwin (Australien) liegen, wird als ,,Southern Oscillation Index” (SOI) bezeichnet.
Die zeitliche Verzogerung zwischen den auftretenden Minima des SOI und den Maxima
in den C'Oz-Daten betrug in den Jahren 1965, 1969, 1972 und 1976 ein bis sieben Mo-
nate (Bacastow 1976, Bacastow u.a. 1980). Newell u.a. (1978) und Machta u.a. (1977)
fanden heraus, dafl die Anderungen in der C'Oz-Konzentration in Beziehung zur Ozean-
oberflichentemperatur (SST) des tropischen Pazifiks stehen. Eine Erhéhung der SST
bewirkt eine Abnahme der C'O,-Loslichkeit und fihrt zum Anstieg des ozeanischen
COs-Partialdruckes (Pro,). Chavez u.a. (1984) vermuteten, dafl die Zunahme des at-
mospharischen Pro, durch den Riickgang der biologischen Primérproduktion infolge
abnehmender Auftriebsfliisse erklart werden kann. Durch genaue Analyse der CO,-
Daten des NOAA/GMCC! Programms beobachteten Gammon u.a. (1985) wahrend
des ENSO 1982/83 einen Riickgang der jahrlichen atmospharischen Wachstumsrate
auf nahezu Null. Diesem Minimum im Sommer-Herbst 1982 folgte ein ungewohnlich
starker Anstieg von 2-3 ppm Jahr~! im Sommer-Herbst 1983. Die Autoren deuteten an,
daf} diese Schwankungen teilweise durch das Aussetzen der dquatorialen Auftriebsflisse
wahrend des ENSO erklart werden konnten.

Rund 2 GtC Jahr~! betragt der totale CO,-Flul vom dquatorialen Ozean in die
Atmosphare, also 40% des fossilen Eintrags (Keeling und Revelle 1985). In norma-
len Jahren dominiert der Ostliche Pazifik gegeniiber den anderen tropischen Gebieten
mit 0,6 GtC Jahr~'. Wihrend eines ENSO-Ereignisses hingegen sinkt der ozeanische
COs-Partialdruck in dieser Region ab, so dal er nahezu im Gleichgewicht mit der
Atmosphére steht (Keeling und Revelle 1985, Feely u.a. 1987). Mit dem verringer-
ten vertikalen Auftrieb breiten sich warme Wassermassen ostwirts aus und ersetzen
dabei das kalte Oberflichenwasser im 6stlichen Pazifik. Jenes besitzt einen wesentlich

hoheren Ppo, als das warme Wasser im Westen (Keeling u.a. 1989). Der starke Anstieg

'National Oceanic and Atmospheric Administration/Geophysical Monitoring for Climatic Change
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des atmosphéarischen C'O;-Partialdruckes im ENSO 1982/83 kann also moglicherweise
nicht durch den Ozean, sondern durch Anderungen in der Landbiosphare verursacht
werden. Insbesondere Dirrekatastrophen durch aussetzende Niederschlige und damit
verbundene starke Savannen- und Waldbrande werden als Quellen vermutet (Keeling
u.a. 1989).

In dieser Arbeit soll der Einflul des Ozeans wahrend dieser mehrjahrigen Schwan-
kungen mit numerischen Modellen untersucht werden. Der Schwerpunkt bildet dabei
die Simulation der chemischen und biologischen Tracer wahrend des ENSO 1982/83.
Die Variationen des ozeanischen CO,-Partialdruckes und den damit verbundenen
Anderungen der C'O;-Flisse zwischen Ozean und Atmosphare unterliegen folgenden

Effekten, die in dieser Arbeit naher untersucht werden sollen:

1. Der EinfluB der Anderung der Zirkulation der Warmwassersphare auf den ozea-
nischen Pcp,. Mit dem Aussetzen der dquatorialen Auftriebsfliisse vermindert
sich auch die Zufuhr kohlenstoffreicher Wassermassen aus den tieferen Schichten
in die tropische Deckschicht. Die Abnahme der Kohlenstoffkonzentration an der

Oberflache bewirkt ein Absenken des ozeanischen C'O,-Partialdruckes.

2. Der EinfluB der Anderung der Priméarproduktion auf den ozeanischen CO,-
Partialdruck. Durch die Primarproduktion wird Kohlenstoff in organisches Ma-
terial und Kalkschalen gebunden. Das abgestorbene biologische Material sinkt ab
und transportiert damit Kohlenstoff von der Oberfliche in die Tiefe. Bei reduzier-
ter Zufuhr von nahrstoffreichem Auftriebswasser sinkt die Primarproduktion an
der Oberfliche. Durch die Abschwachung der biologischen Pumpe wird weniger
Kohlenstoff an der Oberfliche verbraucht und damit die Abnahme des ozeani-

schen Partialdruckes vermindert.

3. Der Einflul von Temperaturanderungen auf den ozeanischen C'O,-Partialdruck.
Werden Wassermassen erwarmt, wie wahrend des ENSO in der Deckschicht des
tropischen Ozeans, haben diese eine geringere C'O,-Loslichkeit und das damit

verstarkte Ausgasen bewirkt einen Anstieg des ozeanischen CO,-Partialdruckes.

Die ersten beiden Kapitel der Arbeit beschaftigen sich mit dem geochemischen
Kohlenstoftkreislauf und der Kohlenstoffchemie. Im darauffolgenden Abschnitt wird
ein Boxmodell mit 4 ozeanischen und einer atmospharischen Box entwickelt. Das Box-
modell dient zum Verstindnis der wichtigsten Mechanismen, die zu den Fluktuatio-

nen im Kohlenstoffkreislauf fithren, und ist eine bedeutende Hilfe fiir die Analyse der
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Ergebnisse des nichtlinearen dreidimensionalen ozeanischen Kohlenstoffmodells. Mit
dem Boxmodell werden Emissionsszenarien und Studien zur Storung ozeanischer Auf-
triebsfliisse durchgefiihrt. Aus den Windschubdaten des ECMWF! von 1981 bis 1987
berechnete ozeanische Auftriebsfliisse in den Tropen (Segschneider 1991) dienen zur
Simulation der zirkulationsbedingten Schwankungen im Kohlenstoffkreislauf.

Zur realistischeren Analyse der oben beschriebenen Problematik werden die in-
terannualen Variationen zwischen 1981 und 1987 mit einem an ein 3 dimensiona-
les grofiskaliges geostrophisches Ozeanzirkulationsmodell (LSG) (Maier-Reimer und
Hasselmann 1987; Maier-Reimer u.a. 1991) angekoppeltes Kohlenstoffmodell simu-
liert. Das Kohlenstoffmodell, auch ,,Scripps Hamburg Model of Oceanic Carbon Cy-
cle”(SHMOCC) genannt, wurde an dem Scripps Institution of Oceanography in San
Diego, USA, und am Max-Planck-Institut fir Meteorologie in Hamburg entwickelt
(Maier-Reimer und Hasselmann 1987; Maier-Reimer und Bacastow 1990; Bacastow
und Maier-Reimer 1990). Dieses Modell wird in Kapitel 5 naher beschrieben.

In den 3 Experimenten, die mit dem SHMOCC durchgefiihrt werden, erfolgt
der Antrieb durch Windschub- und Lufttemperaturdaten. Die Windschubdaten setzen
sich aus den klimatologischen Daten von Hellermann und Rosenstein (1983) und den
ECMWF-Windschubanomalien (Segschneider 1991) zusammen. Die Lufttemperaturen
berechnen sich aus der Addition der klimatologischen Werte des COADS? (Woodruff
1987) und den ECMWF-Lufttemperaturanomalien von Segschneider (1991). Als wei-
tere Randbedingung gehen klimatologische Frischwasserfliisse in das Ozeanmodell ein.

Das erste Experiment untersucht die Variabilitdt im industriellen und das zweite
im praindustriellen Modellzustand. Der Vergleich dieser beiden Modelldufe dient zur
Untersuchung des Einflules der anthropogenen Emission auf die natiirlichen Fluktua-
tionen im Kohlenstoffkreislauf. Das dritte Experiment wird mit reduzierter biologischer
Primarproduktion durchgefiihrt. Die Herabsetzung der biologischen Produktion fiihrt
zu einer Erhohung des ozeanischen Fgp, in den Tropen und damit zu einem starkeren
Kohlenstofflul von dem Ozean in die Atmosphare.

SchlieBlich werden die Ergebnisse des SHMOCC in Kapitel 7 mit denen des Box-
modells und den aus Beobachtungen berechneten Daten (Keeling u.a. 1989) durch
Kreuzkorrelationen verglichen und analysiert.

Die Simulation des ENSO-Phanomens mit einem dreidimensionalen Kohlenstoff-

!European Center for Medium Range Weather Forecasts
2Comprehensive Ocean Atmosphere Data Set



modell tragt zum einen zum besseren Verstandnis der natiirlichen Klimavariabilitat bei
und ist zum anderen ein wichtiger Test des SHMOCC fiir die Vorhersage zukiinftiger

Klimaanderungen.



2 Geochemischer Kohlenstoffkreislauf

Kohlenstoff tritt in der Natur in vielfaltigen anorganischen Formen, wie z.B. Kohlendi-
oxid und Carbonaten, und allen organischen Verbindungen, u.a. Kohlenwasserstoffen,
auf. Die charakteristischen Zeitskalen, die den Kohlenstoffkreislauf bestimmen, rei-

chen von Sekunden, wie z.B. atmospharisch-ozeanische Grenzschichtprozesse, bis zu

mehreren tausend Jahren, wie z.B. die Austauschvorgange in der Lithosphare. Die

Groflenordnung der einzelnen Kohlenstoffreservoire und deren Austausch untereinan-

der kann Abb. 1 entnommen werden. Die grofiten Austauschfliisse finden zwischen der

Atmosphéare und dem Ozean sowie zwischen der Atmosphare und der Landbiosphare

statt.

.
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Abbildung 1: Globale Reservoire und Flisse des Kohlenstoffes. Die Zahlen ent-

sprechen dem heutigen Stand und reprdsentieren typische Literatur-

werte. Die Flisse, z.B. zwischen Atmosphdre und der ozeanischen
Deckschicht, sind jihrliche Brutto-Austauschraten. Unterstrichene
Zahlen bedeuten jdhrliche Netto-Akkumulationen von C'Oy infolge
menschlicher Aktivititen. Alle Angaben sind in GtC fir die Reser-
voire und in GtC Jahr™! fir die Flisse (Watson u.a. 1990)
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Abbildung 2: Monatlicher Mittelwert der C'O,-Konzentration in ppm, beobach-
tet auf Mauna Loa, Hawaii (Keeling u.a. 1989). Die saisonalen
Anderungen sind im wesentlichen durch Aufnahme und Produktion

von C'Oy durch die terrestrische Vegetation bestimmd.

2.1 Atmosphare

Bei den Messungen der C'O,-Konzentration der Atmosphare am Mauna Loa Obser-
vatorium in ca. 3400 m Hoéhe auf Hawaii beobachtete man einen Anstieg des C'O,-
Partialdruckes von 314 ppm im Jahre 1959 auf 352 ppm im Jahre 1989 (Abb. 2).
Die Mefistation liegt unbeeinflult von lokalen anthropogenen C'Oz-Quellen, so daf} die
MefBlergebnisse als globale Mittelwerte der Atmosphéarenkonzentration verwendet wer-
den diirfen.

Der praindustrielle C'O,-Gehalt in der Atmosphire kann durch die Ana-
lyse von Luft in FEisbohrkernen mit Hilfe von Gaschromatographie und Laser-
Infrarotspektroskopie rekonstruiert werden. Die Messungen unterliegen gréfieren
Schwankungen als die von Mauna Loa, da zum einen die Proben eine nattrliche Varia-
bilitat aufweisen und zum anderen Fehler bei der Extraktion des Gases aus der Probe
entstehen. Die Meflgenauigkeit liegt bei ca. 1% (~ 3 ppm) und der Gesamtfehler der
Extraktionsmethode bei 3% (Oeschger und Stauffer 1986). In Abbildung 3 werden
die CO,-Messungen aus Eisbohrkernen und von Mauna Loa, Hawaii, dargestellt. Die
Daten aus den Eiskernen der Siple Station in der Antarktis zeigen dabei einen bemer-

kenswert glatten Ubergang zu den direkten atmosphirischen Messungen von Hawaii.
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Abbildung 3: Atmosphdrische C'O,-Konzentration der letzten 250 Jahre aus Da-
ten von Eiskernen der Siple Station, Antarktis (Quadrate; Neftel
w.a. 1985; Friedli u.a. 1986), und durch direkte atmosphdrische
Messungen von Mauna Loa, Hawaii (Dreiecke; Keeling u.a. 1989)

In Abb. 4 erkennt man eine deutliche Zunahme des atmospharischen C'O,-Gehalts
vor der Zeit, in der der Eintrag fossiler Brennstoffe signifikant wurde. Diese Tatsache
deutet darauf hin, daBl moglicherweise grofie C'O;-Mengen nicht fossilen Ursprungs
infolge der Abholzung und Kultivierung von ausgedehnten Landflichen in die At-
mosphare eingebracht wurden.

Mit einem jahrlichen Eintrag von rund 5 GtC gehort heute die vom Menschen
verursachte Emission durch fossile Brennstoffe zur bedeutendsten Storung des Koh-
lenstoftkreislaufs. Die anthropogene Kohlendioxidproduktion umfafit die Verbrennung
fossiler Treibstoffe durch Hausbrand, Verkehr, Gewerbe und Industrie sowie die Her-
stellung von Zement. Zur Berechnung des Verbrauchs an fossilen Brennstoffen werden
Produktionsdaten herangezogen, da direkte Daten tber die Emissionen nur sehr un-
zulanglich sind. Die Revolution der Technik Mitte des 19. Jahrhunderts und das rapide
Bevolkerungswachstum verstarkten erheblich die Nutzung fossiler Brennstoffe. Von
1860 bis Anfang der siebziger Jahre dieses Jahrhunderts wuchs die C'Oz-Produktion
exponentiell mit einer Zeitkonstanten von rund 24 Jahren und wurde lediglich durch die

zwel Weltkriege und die wirtschaftliche Depression Anfang der dreifliger Jahre gestort.
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Abbildung 4: Kumulative Produktion des industriellen C'Oy von fossilen Brenn-
stoffen und Zementherstellung gegen die Zeit in 10'* kgC' (gestri-
chelt) im Vergleich zur beobachteten Zunahme von atmosphdrischen

CO; in den gleichen Einheiten (durchgezogen)(Keeling u.a. 1989)

Nach dem zweiten Weltkrieg gewann das Ol immer mehr an Bedeutung und wurde
seit 1968 der dominierende Energietrager. Im Jahre 1973 reduzierte sich die Mine-
ralolproduktion infolge der Energiekrise, so daf§ die jahrliche Zuwachsrate bis 1979 auf
rund 2,3 % sank (Rotty 1983). Von 1979 bis 1985 blieben die Emmissionsraten auf
einem konstanten Niveau von 5,2 4 0,1 GtC Jahr~! und stiegen danach bis 1987 auf
5,6 GtC Jahr™' an (Marland 1989).

Neben den Variationen auf langen Zeitskalen treten auch kurzfristige Schwan-
kungen im atmospharischen Kohlenstoffreservoir auf. Der tagliche Zyklus des at-
mospharischen C'O,-Gehaltes wird wesentlich durch unterschiedliche Produktionsra-
ten der Photosynthese und Respiration bestimmt. Additiv hierzu treten Schwankun-
gen durch die Oberflichentemperatur des Meeres, die die Loslichkeit von C'O, beein-
flut, und durch photosynthetische Prozesse im Ozean auf. Wahrend die taglichen
Anderungen sich nur deutlich iiber dem Land bemerkbar machen, sind die saisonalen
Variationen der terrestrischen Biosphare wenn auch in abgeschwachter Form tiber dem
Meer erkennbar.

Abb. 5 zeigt den saisonalen Zyklus von Point Barrow (Alaska). Die at-

mospharische C'O,-Konzentration erreicht ein Maximum zwischen Ende April und An-

13



Point Barrow, Alaska
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Abbildung 5: Zeitserie der atmosphdrischen CQO,-Konzentration in Point Bar-
row, Alaska. Die Punkte sind tdgliche Werte und die oszillierende
Kurve eine Splinefunktion durch die Daten (Keeling u.a. 1989)

fang Mai durch die iiberwiegend oxidierende Prozesse im Winter und ein Minimum im
September durch das Wachstum der Vegetation auf dem Land im Sommer.

Die interannualen Variationen erhalt man nach Abzug der anthropogenen
Emissionen und der mittleren saisonalen Oszillation der atmospharischen CO,-
Konzentration. Die verbleibenden Schwankungen sind zu gro3 um durch die jahrlichen
Anderungen aus der Emission durch fossile Brennstoffe erklirt zu werden. Diese ma-
chen im Vergleich zum Gesamteintrag nur wenige Prozente aus.

Die Abbildung 6 zeigt einen Zusammenhang dieser Variationen mit den El Nifio-
Ereignissen (Rassmusson 1984) und den schwachen Sommermonsunen in Siidostasien
(Meehl 1987). Mit dem Eintreten des ENSO-Ereignisses ist ein Riickgang der at-
mospharischen C'O,-Konzentration zu beobachten. Diese Abnahme kann durch den
Riickgang des C'O,-Partialdruckes im tropischen Ozean wéhrend des ENSO-Ereignisses
erklart werden.

In normalen Jahren werden im ostlichen Pazifik ca. 0,6 GtC Jahr~! vom Ozean in
die Atmosphare ausgegast. Wahrend des ENSO 1982/83 hingegen wurde ein so starker
Riickgang des C'O,-Flusses beobachtet, dafl der atmospharische und der ozeanische Par-
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Abbildung 6:

1058 1960 1962 1964 1966 1968 1970 1972 1974 1876 1978 1980 1982 1984 1986 1988

Anomalie in der CO, Konzentration in der Atmosphdre in ppm.
Die Punkte sind Monatsmittelwerte von der Stationen Mauna Loa
und Hawai nach einer saisonalen Adjustierung und nach Abzug
der anthropogen verursachten jihrlichen Wachstumsrate. Die glatte
Kurve ist eine Splinefunktion durch die Datenpunkte. Die oberen
Pfeile im Dezember zeigen El Nino-Ereignisse des entsprechenden

Jahres, wahrend die unteren schwache Sommermonsune aufzeich-
nen (Keeling u.a. 1989).
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Abbildung 7:
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Differenz der atmosphdarischen C'Oy-Konzentration zwischen Mauna
Loa und dem Sidpol. Die gestrichelte Linie zeigen die Differenz des
industriell bedingten CQO,-Anstiegs beider Stationen. Punkte sind
Differenzen der monatlichen Mittelwerte (Keeling u.a. 1989).
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tialdruck in diesem Gebiet nahezu im Gleichgewicht standen (Keeling und Revelle
1985). Unmittelbar nach dem Absinken der atmospharischen C'O,-Konzentration wird
eine starke Zunahme von Kohlenstoff in der Atmosphare beobachtet. Dieser Anstieg
wird vermutlich wahrend des ENSO durch die starke Trockenheit der tropischen Land-
biosphare und den damit verbundenen Savannen- und Waldbranden ausgelost (Keeling
und Revelle 1985; Keeling u.a. 1989). Im starken ENSO-Jahr 1972/73 betrug der An-
stieg rund 2 ppm und im ENSO 1982/83 ca. 1,5 ppm. Eine Ausnahme, in dem der
starke Anstieg nicht erkennbar ist, bildet das Jahr 1963, in dem aufgrund des Man-
gels an Daten keine konkreten Aussagen gemacht werden konnen. Die Minima der
COy-Konzentrationen fallen auch mit den schwachen indischen Sommermonsunen zu-
sammen. Nur fir das Jahr 1969 ist hierbei ein abweichendes Verhalten erkennbar
(Keeling u.a. 1989).

In der Abbildung 7 werden die Differenzen der Daten der C'O,-Konzentration von
Mauna Loa und dem Siidpol zwischen 1959 und 1989 dargestellt. Die leichte Zunahme
der positiven Anomalie zwischen beiden Stationen kann dabei als Anwachsen des inter-
hemispharischen Gradienten interpretiert werden, verursacht durch den zunehmenden
CO,-Eintrag aus der Verbrennung fossiler Ressourcen in der Nordhemisphare. Je mehr
CO, in die Atmosphare, vornehmlich auf der Nordhalbkugel eingebracht wird, desto
héher wird der Gradient zwischen den Hemisphiren. Nach der Olkrise flacht deshalb
die Kurve etwas ab. Ferner deutet die Zunahme der Differenz in den ENSO-Jahren
1972/73 und 1986/87 auf einen verstarkten Eintrag von CO, in die nordliche He-
misphare. Wahrend des ENSO 1982/83 wurden hingegen keine starken Anomalien
beobachtet. Bacastow und Keeling (1981) berechneten aus Daten von Mauna Loa und

dem Sudpol eine interhemisphare Vermischungszeit von 1,1 Jahren.

2.2 Ozean

Der Ozean speichert mit 38.000 GtC mehr als das 50 fache des derzeitigen at-
mospharischen C'O2-Gehalts von rund 750 GtC. Damit ist er als grofites Kohlenstoffre-
servoir mit einer Brutto-Austauschrate von 90 GtC Jahr™! {iber einer Ozeanflache von
rund 3,62 x 10 m? und seinem grofen Volumen ein wesentlicher Kontrollfaktor fiir
das C'O, in der Atmosphiare. Im Vergleich hierzu ist die Netto-Austauschrate von der
Atmosphare in den Ozean durch die anthropogene Stérung mit 2,0 £+ 0,8 GtC Jahr™?
(Watson u.a. 1990) sehr gering. Die relative Zunahme des gelosten anorganischen Koh-

lenstoff (DIC) durch diese Storung liegt in der Oberfliche des Ozeans bei 2 - 3 %
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Abbildung 9: Die drei grundlegenden ozeanischen Kohlenstoffpumpen - die
Loslichkeitspumpe, die organische Pumpe und die Calciumcarbo-
natpumpe (Heinze 1990)

(Watson u.a. 1990). Bis heute ist die Messung von chemischen Tracern im Ozean
mit hohem Aufwand verbunden. Deshalb liegen im Vergleich zur Atmosphare nur
wenige Daten vor. Die umfangreichsten globalen Projekte zur Messung der chemi-
schen Tracern in der Vergangenheit waren die ,,Geochemical Ocean Section Study”
(GEOSECS)-Expeditionen in den siebziger Jahren und das ,,Transient Tracer Qcean
Program” (TTO) im Jahre 1982. Typische Verteilungen des Kohlenstoffes im Ozean
zeigen die Abbildungen 8a und b.

Die Verteilung von Kohlenstoff kann im Ozean durch drei mit der allgemeinen
Ozeanzirkulation gekoppelte Pumpensysteme erklart werden (Abb. 9). Die Loslichkeit
des C'O; im Oberflachenwasser hangt von der Temperatur und vom Salzgehalt ab. In
den tropischen Gebieten ist das Oberflichenwasser warm und salzreich und hat damit

eine geringe Loslichkeit und einen hohen ozeanischen C'O,-Partialdruck, wahrend in
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Abbildung 10: Mittlere vertikale Verteilung von DIC in finf Regionen des Welt-
ozeans: NA = Nordatlantik; SA = Siudatlantik; AA = Antarktis;
SP = Sidpazifik; NP = Nordpazifik (Takahashi u.a. 1981)

den kalten und salzarmen Gebieten der hohen Breiten die Loslichkeit groff und damit
der Partialdruck niedrig ist. Die mit diesem Mechanismus verbundene Abgabe bzw.
Aufnahme des ozeanischen Kohlenstoffs wird als Léslichkeitspumpe bezeichnet.

Die beiden anderen Pumpen, die organische Kohlenstoffpumpe und die CaCOs-
Pumpe, sind biologischer Natur und werden weitgehend durch die nahrstoffabhangige
Produktion bestimmt. Die Primarproduktion entzieht dem Oberflachenwasser durch
Bildung von organischem Gewebematerial und durch den Aufbau von Kalkschalen Koh-
lenstoff, der durch das Absinken des toten Materials in die Tiefsee gelangt. Dort wird
durch die Remineralisierung des weichen Gewebematerials und durch die Auflésung des
CaCQOs die Konzentration des DIC erhoht und somit der vertikale Gradient verstarkt.
Erreicht das Tiefenwasser mit hoher DIC-Konzentration die Oberfliche, kommt es zum
Ausgasen des angereicherten CO;.

Durch den Verbrauch von C'Os-Ionen bei der Bildung von Kalkschalen hingegen
verschiebt sich das System zur gasférmigen Komponente und erhéht damit den ozeani-
schen CO,-Partialdruck. Umgekehrt erniedrigt carbonathaltiges Auftriebswasser den
Pco,. Die CaCO3z-Pumpe wirkt also der organischen Pumpe entgegen. Von den bei-

den biologischen Pumpen dominiert die organische Kohlenstoffpumpe gegeniiber der
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Abbildung 11: Das ozeanische ,,Fliefband”: Im Nordatlantik sinken kalte und salz-
reiche Wassermassen in die Tiefe, die im Indik und Pazifik aufquel-
len und als warme und salzarme Oberflichenstréme wieder in den

Atlantik gelangen (nach einer Idee von Broecker 1985).

C'aCO3-Pumpe, da mehr Kohlenstoff fiir den Aufbau des organischen Gewebematerials
als fir die Bildung der Kalkschalen gebraucht wird.

Ein ,,toter Ozean” ohne biologische Prozesse besitzt einen schwacheren vertikalen
Gradienten der DIC-Konzentration. Bei gleichem Kohlenstoffgehalt gegeniiber dem
Ozean mit Biologie wiirde der atmospharische C'O,-Partialdruck im vorindustriellen
Stadium von 280 ppm auf ungefahr 450 ppm steigen (Wenk 1985; Bacastow und Maier
Reimer 1990).

Der Einfluf} der anthropogenen Storung auf die ,,biologische Pumpe” wird im
allgemeinen als gering eingeschatzt (Watson u.a. 1990), da die Produktivitat durch
Licht, Temperatur und Nahrstoffe kontrolliert wird und diese Parameter sich in den
letzten 200 Jahren nicht wesentlich anderten. Eine zusatzliche Senke zwischen lediglich
0,04 und 0,3 GtC wird durch den verstarkten Eintrag von Diingemitteln (Phosphat und
Nitrat) in Flisse angenommen (Baes 1985).

Betrachten wir nun die allgemeine Ozeanzirkulation wie ein ,,FlieBband” (engl.:
conveyor belt; Abb. 11), das die chemischen Tracer in einem Kreislauf durch die Welt-

meere transportiert. In den hohen Breiten, insbesondere im Nordatlantik und im We-
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Abbildung 12: Differenz des CO;-Partialdruckes zwischen Ozean und Atmosphdre
in ppm. Gestreifte Flichen bedeuten die CO2-Quelle und gepunk-
tete die CO,-Senken des Ozeans (Broecker und Takahashi 1984)

dellmeer, betrigt die Partialdruckdifferenz zwischen Atmosphare und Ozean ca. 40
ppm. Der Ozean nimmt in diesen Gebieten Kohlenstoff auf und beférdert ihn durch
vertikale Transportprozesse in die Tiefsee. Die Verteilung von dem aus nuklearen Bom-
benversuchen stammenden Radiokohlenstoff (*4C) und Tritium (*H) und den anthro-
pogen erzeugten FCKW’s geben Hinweise {iber die Ausbreitung von Tracern in der
Tiefsee. Die Tiefenwassermassen im Nordatlantik nehmen auf den Weg zur Antarktis
immer mehr Kohlenstoff durch remineralisiertes organisches Gewebematerial und auf-
geloste Kalkschalen auf und wandern tiber den antarktischen Zirkumpolarstrom in den
Pazifik, wo sie bis zum Nordpazifik noch mehr Kohlenstoff aus Remineralisationspro-
zessen anreichern (Abb. 10). Der Nordpazifik weist mit den Wassermassen, die in einem
Zeitraum von uber tausend Jahren nicht im Kontakt zur Oberflache stehen, geringe
vertikale Austauschraten und somit die hochsten Konzentrationen des gelésten anor-
ganischen Kohlenstoffes auf. Das kohlenstoffhaltige Wasser erreicht durch langsames
Aufquellen im gesamten Pazifik, insbesondere im Nordpazifik, in den adquatorialen Be-
reichen und an den Westkiisten des amerikanischen Kontinents, wieder die Oberflache.
Dieses Oberflichenwasser hat einen héheren C'O,-Partialdruck als die dariiberliegende
Luftmasse, so daf} in diesen Gebieten der C'Os-NettofluB in die Atmosphére gerichtet
ist. Durch den Transport von Tracern an der Oberflaiche in die hohen Breiten wird
bei standiger Wechselwirkung mit der Atmosphare der Kreislauf, das ,,Fliefband”,

geschlossen.
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Der Partialdruckunterschied zwischen Ozean und Atmosphére wird in Abb. 12
wiedergegeben. Die Daten fiir diese Karte stammen von den GEOSECS-Expeditionen
zwischen 1972 und 1978. Man erkennt dabei deutlich das Ausgasen von CO; aus dem
Ozean im tropischen Bereich und den Eintrag von Kohlenstoff in den hoheren Breiten.
Tans u.a. (1990) berechneten, daf§ von den Quellen der globalen CO,-Fliisse zwischen
Ozean und Atmosphére der aquatoriale Ozean mit 1,62 GtC Jahr~! dominiert, wahrend
der stdliche Ozean zwischen 50°S und 15°S mit -2,39 GtC Jahr~! die bedeutendste
Senke bildet.

2.3 Biosphare

In den letzten drei Dekaden wurden mehrere Versuche gemacht, die Grofle der
Biosphare zu erfassen und den internen Umsatz sowie den Austausch mit der At-
mosphare naher zu bestimmen. Der derzeitige Bestand des pflanzlichen Kohlenstoffs
betragt rund 560 GtC (Ajtay 1979) mit einer jahrlichen Primarproduktion von 60 GtC
Jahr~! (Olson u.a. 1983). Die durchschnittliche Verweildauer fiir Kohlenstoff in Wald-
gebieten betragt 16-20 Jahre. Das mittlere Alter der Baume ist ungefahr doppelt so
hoch, da weniger als die Hélfte der Priméarproduktion in Zellulose umgewandelt wird.
Im Vergleich zu den von Menschen kultivierten Landflichen kénnen die Waldgebiete
bei gleicher Flache rund 20 bis 100 mal mehr Kohlenstoff speichern. Die Resistenzzeit
des Kohlenstoffs auflerhalb der Waldgebiete betragt lediglich 3 Jahre (Bolin 1986).

Detaillierte Studien zu Anderungen in der Biosphare erstellten Moore (1981),
Houghton u.a. (1983) und Houghton (1984) (Abb. 13). Rund 10 % der Landfache der
Erde, die urspriinglich aus Waldgebieten und Graslandschaften bestand, wird heute fiir
die Landwirschaft genutzt. Das organische Material, das bei der ErschlieBung, Nutzung
und Aufgabe von landwirtschaftlichen Flachen auf und in dem Boden entsteht, wird
oxidiert und in die Atmosphéare emittiert. Eine weitere Quelle fiir das atmospharische
CO, ist die Abholzung der Walder und die Oxidation der dabei entstehenden Abfall-
produkte, wie z.B. Wurzeln, Aste, Blatter usw.. Neben der direkten C'O,-Emission in
die Atmosphéare durch Brandrodung und Waldbrande wird der Kohlenstoff in Form
von Holzkohle im Boden gespeichert und auf diese Weise der schnellen Zirkulation des
Kohlenstoftkreislaufes entzogen (Seiler und Crutzen 1980).

Der gegenwartige C'Oy-Flufl von der Biosphéare in die Atmosphare durch die Ab-
holzung der tropischen Wilder und Anderungen in der wirtschaftlichen Nutzung der
Landflachen liegen, abgeschétzt durch Computermodelle, bei 1,6 + 1 GtC Jahr=! (Wat-
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Abbildung 13: Kohlenstoffemissionen in die Atmosphdre infolge Abholzung der
Walder und A'nderung der Nutzung von kultivierten Fldchen. Die
durchgehende Linie basiert auf Biomasse-Daten (Whittaker und Li-
kens 1975), die gepunktete Linie auf Holzvolumen-Daten der FAQO
(1981) und die gestrichelte Linie auf der Umwandlung von Wialdern
und Graslandschaften in Agrikulturen (Houghton 1984; Bolin u.a.
1985)

son u.a. 1990). Der Gesamteintrag zwischen 1860 und 1984 wird auf 150 £+ 50 GtC
abgeschatzt (Bolin 1986). Die Schwankungen dieser Zahlen verdeutlichen die Schwie-
rigkeit der Bestimmung des genauen Einflusses der Biosphére auf den terrestrischen
Kohlenstoftkreislauf. Der gesamte C'O,-Flufl von der Biosphére in die Atmosphare ist
vom Vorzeichen her nicht genau bekannt. Tans u.a. (1990) berechneten einen Wert zwi-
schen -1,5 und -2,0 GtC Jahr~!. Eine mogliche biospharische Senke fiir den Kohlenstoff
ist die Aufnahme von C'O; in den nordlichen gemafligten Breiten und das durch die
C'O2-Dingung forcierte Pflanzenwachstum. Auch die ansteigende Amplitude des sai-
sonalen atmospharischen C'O;-Zyklus von 0,7 % kann zum Teil durch die Stimulation

der pflanzlichen Primarproduktion erklart werden (Kohlmaier u.a. 1989).
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2.4 Isotope des Kohlenstoffes

Die in der Natur auftretenden Formen des Kohlenstoffes sind das stabile 12C- und 3C-,
sowie das radioaktive 1*C-Isotop. Aufgrund der unterschiedlichen Massen haben diese
Atome unterschiedliche physikalische Eigenschaften. Die Isotopenverhaltnisse in den
einzelnen terrestischen Reservoirs konnen fur den praindustriellen Zustand zeitlich kon-
stant gesetzt werden, da fiir Quellen und Senken der einzelnen Isotope naherungsweise
eine ausgeglichene Bilanz angenommen wird. Eine Storung dieses Gleichgewichtes in-
folge der Emission durch fossile Brennstoffe bewirkt eine Veranderung der Verhaltnisse
13¢/12C und C/'2C und eignet sich deshalb gut zum Test fiir Kohlenstoffmodelle.
Neben dem '2C ist das 3C-Isotop mit *C/'2C =~ 1,12 x 1072 am haufigsten verbreitet,
wahrend das *C'/'2C-Verhaltnis in der Atmosphare lediglich ca. 1072 betragt (Stuiver
1986). Zur Beschreibung der einzelnen Isotopenverhéltnisse werden folgende relative

Abweichungen beziiglich eines Standards definiert

§3C = [lar . 1] (1)

13rs

wobei ®r das ¥C/'C Verhaltnis der Probe und r, das des Standards ist. Analog
ergibt sich fiir den radioaktiven Kohlenstoff

§4C = [w - 1] 2)

14rs

Die relativen Verhaltnisse §'*C und §'*C werden tiblicherweise in pro mille angegeben.
Die C-Konzentration wird meist auf einen konstanten §'*C-Wert von -25 °/,, korri-
giert, hergeleitet aus Messungen des praindustriellen §'3C' in Baumringen (Stuiver und
Polach 1977)

4~y cldoy 13 Y
AMC = §°C — 2(67C + 25)(1 + 1000) (3)

Fossile Brennstoffe bestehen tberwiegend aus abgestorbenen organischen Materia-
lien, die aufgrund der bevorzugten Fraktionierung von 2C vor *C einen geringeres
6'3C besitzen als der Ozean oder die Atmosphare. Bei der Emission dieser Stoffe in
die Atmosphare vermindert sich durch Verdiinnung der *C-Konzentration das §'3C-
Verhaltnis. Vom praindustriellen Zustand bis heute sank der atmospharische §'3C-
Wert um rund 1,19, verifiziert durch Messungen aus Eisbohrkernen (Friedli u.a. 1986)
und direkten atmosphérischen Messungen (Keeling u.a. 1979; Mook u.a. 1983; Heimann

pers. Kommunikation).
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Abbildung 14: Anderung von 6'3C in Korallenriffen durch die fossile und land-
biosphdrische Emission (Broecker und Peng 1982)

Die Abnahme des §*3C-Verhaltnisses im Ozean wird in Abbildung 14 dargestellt.
Durch C-Messungen in Korallenriffen wurde nachgewiesen (Nozaki u.a. 1978), daf
das Isotopenverhaltnis lediglich um 0,5 - 0,6 °,, sank. Dieser Unterschied 1aBt sich
durch den Verdiinnungseffekt der Isotope im Ozean erklaren.

Interannuale Variationen konnen auch mit Hilfe der Isotopenverhaltnisse identi-
fiziert werden. Abbildung 15 zeigt gemittelte §'3C-Werte von Mauna Loa und dem
Stdpol zwischen 1977 und 1988. Vergleicht man die Maxima der Kurve in den Jahren
1980, 1983 und moglicherweise im Jahr 1988 mit denen der CO,-Daten (Abb. 6), so ist
ein Zusammenhang beider Zeitserien offensichtlich. Der *C-Wert sinkt von einem Ma-
ximum von -7.57 °/,, im Jahr 1982 auf ein Minimum von -7,71 °,, im Jahr 1984. Diese
Differenz von ca. 0,1 °/,, entspricht einer Anderung der C'O5-Konzentration von 2 ppm
und ist damit dreimal so hoch wie die Differenz von ca. 0,7 ppm bei den beobachteten
(C'O,-Daten in Abb. 6. Wahrend ein Teil des CO,-Anstiegs in der Atmosphare durch
kurzzeitige biospharische Emissionen erklart werden kann, deutet der Unterschied dar-
auf hin, daf8 eine bedeutende Menge von C'O; von der Luft in den Ozean transportiert
wurde. Diese Aussage ist konsistent mit dem in Abschnitt 2.1 diskutierten Riickgang
des ozeanischen C'O,-Partialdruckes wahrend des ENSO (Keeling u.a. 1989; Siegent-
haler 1990). Das negative 6'3C' von -25 °/,, aus der Biosphare bewirkt in Abb. 6 den
Anstieg der Kurve im ENSO-Jahr 1983, wahrend der Ozean neutral ist.
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Mauna Loa, Hawaii and the South Pote (averaged)
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Abbildung 15: Saisonal adjustierter §'3C-Datensatz von Mauna Loa und dem
Sudpol. Die Punkte sind Mittelwerte beider Stationen (Keeling u.a.
1989)

Es sei angemerkt, dafl die Daten von Keeling u.a. (1989), die in Abb. 15 gezeigt
werden, nicht mit denen von Francey u.a. (1990) tibereinstimmen. Letztere beobachte-
ten, daB wahrend des El Nifo-Ereignisses keine bemerkenswerten §'*C-Schwankungen
auftraten. Diese Unterschiede in den Messungen deuten auf die Probleme hin, die z.Z.
noch bei der Gewinnung der Proben und Kalibrierung der Kohlenstoffisotope auftreten.

Der radioaktive Kohlenstoff - mit einer Zerfallszeit von 8267 Jahren - entsteht
in der oberen Stratosphdre durch die Kernreaktion eines Stickstoffatoms mit einem
Neutron

N L, o, o4 g
Dieser Prozel wird durch kosmische Strahlung ausgelost, wobei die Neutronen im Ge-
gensatz zu fritheren Annahmen nicht Bestandteil dieser Strahlung sind (Stuiver 1986).
Im praindustriellen *C-Kreislauf steht die Produktion von radioaktivem Kohlenstoff
in der Atmosphéare annahernd im Gleichgewicht zu dem Zerfall des '*C in allen Kohlen-
stoffreservoiren. Die Storung dieses Gleichgewichtszustandes durch die fossile Emission
bewirkt eine Verdiinnung der *C-Konzentration, den Suess-Effekt. Der Suess-Effekt in
der Atmosphare zwischen 1860 und 1950 betragt ca. 18°/,,. Unter Beriicksichtigung ei-
nes Riickganges der natiirlichen *C-Produktion wahrend dieses Zeitraumes ergibt sich

eine Gesamtabnahme des A'C um 21°/,. Die Verdiinnung der *C-Konzentration in
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Abbildung 16: Atmosphdrisches A'™C zwischen 195/ bis 1981 (Punkte) (Tans
1981; Nydal und Lévseth 1983) und ozeanische Oberflichenwerte

(Kreise)(Bolin 1986)

der ozeanischen Deckschicht verursacht eine Abnahme des A'4C-Wertes um rund 8 %o~

Eine weitere Storung des *C-Kreislaufes erfolgte nach 1951 durch den Test ther-
monuklearer Bomben. Die ersten Explosionen zwischen 1952 und 1954 bewirkten einen
starken Anstieg der atmospharischen *C-Konzentrationen, die mit den US Pazifik-
Tests 1958 und den Eintragen durch die sowjetischen Experimente 1961-1962 dann
Mitte der sechziger Jahre zu einem Anstieg des AMC von tiber 100 % fiihrten (Abb.

16).
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3 Kohlenstoffchemie des Ozeans

Die wichtigsten Komponenten des gelosten anorganischen Kohlenstoffes im Meer sind
gelostes Kohlendioxid (C'Oq(aq)), Hydrogencarbonat (HCO3 ) und Carbonat (CO27).

Die Grundreaktion des Carbonat-Gleichgewichtes kann zusammengefafit werden als
3H,0 + CO, = H;0" + H,0 + HCO; = 2H30% + CO% (4)

Die einzelnen Komponenten CO, : HCO3 : CO3™ sind im Meer ungefihr im Verhaltnis
1: 90 : 9 verteilt. Das System (4) unterliegt einer regionalen und zeitlichen Varia-
bilitat. Jede Einzelreaktion ist assoziiert mit einer Gleichgewichtskonstanten, die im
wesentlichen von Druck und Temperatur abhangt.

Bevor auf das Carbonat-System n&her eingegangen wird, miissen noch einige
grundlegende geochemische Begriffe erlautert werden (Riley und Skirrow 1975; Bro-
ecker und Peng 1982).

3.1 Ionisation von Wasser und der pH-Wert

Wasser ist ein schwacher Elektrolyt. Das Wassermolekiil steht dabei im Gleichgewicht

zu den Hydronium- und Hydroxidionen
2 H,O = H;0%" + OH™
oder in einfacher Schreibweise
H,0 = HY + OH™ (5)

Dieser ,,Zerfall”* der Molekiile wird als Dissoziation bezeichnet. Es sei hier ange-
merkt, dal das Wasserstoffion(H™*) in wassrigen Medien immer nur in geloster Form
auftritt. Das Gleichgewicht (5) ist stark zur linken Seite hin verschoben. Die H*-
und die OH~-lonenkonzentrationen kénnen durch Zugabe einer Saure oder einer Base
verandert werden. Die Konzentration der H,O-Molekiile bleibt jedoch praktisch kon-
stant, da die Anderungen gegenuber der Gesamtkonzentration sehr klein sind.
Aus der Gleichgewichtskonstanten
[H¥] [OH7]

K [H,0]

Inach der von Arrhenius 1883 aufgestellten Ionentheorie dachte man sich die Entstehung von Tonen

als Zerfall von Molekilen
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mit konstanter [H,0]! folgt das Ionenprodukt
ko = [HT][OHT] (6)

Die Konstante k,,, die bei einer Grofenordnung von 107 mol? kg2 hauptsachlich von
der Temperatur abhangt, kann durch potentiometrische Titration bestimmt werden
(Dickson und Riley 1979).

Ein MaB fiir die H*-Ionenkonzentration ist der pH-Wert. Er wird definiert als

der negative Exponent der Zehnerpotenz der H*-Tonenkonzentration
pH = —log[H"]

Der pH-Wert, der im Seewasser im Bereich zwischen 7.8 und 8.3 liegt, kontrolliert die
Balance zwischen den einzelnen Komponenten des Carbonat-Systems. Durch Zugabe
von CO, fallt der pH-Wert aufgrund der Bildung von Wasserstoffionen bei der Dis-
soziation des Kohlendioxids (Glg.(4)). Bei konstantem DIC sinkt der pH-Wert mit
steigender Temperatur und fallt mit zunehmenden Druck. In 5000 m liegt er ungefahr
um 0,2 niedriger als an der Oberflaiche. Diese Eigenschaft bewirkt, daBl das Gleichge-
wicht (4) zur linken Seite hin verschoben und CaCO3 mit zunehmender Tiefe aufgeldst
wird (siehe auch Kapitel 3.4).

3.2 Alkalinitat, Boratsystem und ) CO,

Im Laufe der historischen Entwicklung variierten die Definitionen der Alkalinitat. Die
totale Alkalinitat einer Seewasserprobe, auch Titrationsalkalinitat genannt, kann als
Ma$ fiir ein Protonendefizit einer Losung gegentiber einem willkirlich gewahlten Null-
punkt eines Protonenlevels gelten. Wahlt man beispielsweise als Bezugspunkt die Dis-
soziationskonstante K=10"*® bei einer Temperatur von 25° C (Dickson 1981), so sind
nach der Bronstedschen Konvention starke Sauren mit K> 10~*® Protonenspender,
wahrend die Basen schwacher Sauren mit K< 10™*® als Protonenakzeptoren bezeich-
net werden. Die einfachste Form der Gleichung fiir die Ladungserhaltung im Kohlen-
stoffkreislauf ist die Definition der Carbonatalkalinitit (CA)

CA = [HCO3] + 2[CO%] (7)

IDie Klammerung [...] bedeutet hierbei die Konzentration der betreffenden Substanz
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Im gewdhnlichen Seewasser sind lediglich die Anionen der schwachen Kohlensdure und
Borsaure von Bedeutung. Die Borsidure ionisiert erst bei einem pH-Wert oberhalb

von 7
H,O + H;BO; = HY + B(OH); (8)

Fir die Gleichgewichtskonstante k; folgt:

[H*][B(OH);]
[H3 BOs3|

(9)

Die Dissoziationskonstante k, ist abhangig von der Temperatur und besitzt eine

3

GroBenordnung von 107° mol m™. Da es keine wesentlichen Quellen und Senken

fir das Boratsystem gibt, kann es konstant gehalten werden.
B. = [H3BOs] + [B(OH);] = const. (10)

Eine erweiterte Definition der Carbonatalkalinitat ist die Boratalkalinitdt (A), die

zusatzlich die Dissoziation der Borsaure und die des Wassers enthalt
A = [HCOZ] + 2[CO§_] + [B(OH);] + [OH] — [H*] (11)

Fir die titrimetische Messung der totalen Alkalinitat, die eine genauere Definition
erforderlich macht, werden zusatzlich die Anionen schwacher Sauren, wie z.B. HPQO?~,
PO}, SIO(OH)j beriicksichtigt. In numerischen Kohlenstoffmodellen benutzt man
tiblicherweise die Carbonat- oder Boratalkalinitdt. Bei den in dieser Arbeit diskutierten
Modellen wird letztere verwendet. Der total geloste anorganische Kohlenstoffgehalt

wird definiert als die Summe aller Komponenten des Carbonatgleichgewichtes
C = ) CO, = [CO4 + [HCO;] + [COY] (12)

Die Kohlensaure H,C'O; und das gelosten CO; sind in Gleichung (12) zur Vereinfa-
chung zu [CO,] zusammengefaBt. Der total geloste Kohlenstoff, der sich mit Infrarot-
Spektrometrie oder Gaschromatographie nach Ansiduern aus der Meerwasserprobe
quantitativ bestimmen lafit, gehort neben dem Pgo, zu den einzigen Parametern des
Carbonatsystem, die direkt gemessen werden kénnen. Die anderen Konzentrationen,
wie [HC O3] oder [COZ27], kénnen nur mit Hilfe der Dissoziationskonstanten berechnet

werden.
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SOLUBILITY ALPHA FOR CO2 IN SEA WATER
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Abbildung 17: Léslichkeit von C Oy in Seewasser in Abhdingigkeit von Temperatur
und Salzgehalt. Alle Werte sind in 107> mol m™> ppm™" angegeben
(nach Weiss 1974).

3.3 Carbonatsystem

Das gasformige Kohlendioxid beeinflufit bei der Reaktion mit Wasser mehrere Gleichge-
wichtreaktionen. Betrachten wir zuerst das C'O,-Gleichgewicht zwischen Atmosphare

(a) und Ozean (s)
(CO2)a = (COs)s (13)

Nach dem Henry’schen Gesetz ist die Loslichkeit eines Gases proportional zum Partial-
druck P in der Gasphase. Im Gleichgewichtszustand zwischen Atmosphare und Ozean
ist P, = P,. Fir den Laslichkeitskoeffizienten a folgt

a = [CO,/P, (14)

Die Temperaturabhangigkeit der Loslichkeit wird in Abb. 17 wiedergegeben. Eine
Wassermasse von 2 °C, typisch fir die Gebiete der hohen Breiten, hat beispielsweise
eine 1,7-fach hohere Loslichkeit fiir C'O; als eine Wassermasse der niederen Breiten mit

einer Temperatur von 20 °C.
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EQUILIBRIUM CONSTANTS K1 FOR THE CARBONATE SYSTEM
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Abbildung 18: Gleichgewichtskonstanten ki (a) und ko (b) in Abhédngigkeit von
Temperatur und Salzgehalt. Werte sind in 1077 mol kg™ bzw. 1071°
mol kg~ angegeben (Formel nach Merbach u.a. 1973)
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Abbildung 19: Gleichgewichtskonstanten ki und ky in Abhdngigkeit vom Druck bei
T=2°CundS = 35 (nach Daten von Merbach u.a. 1973; Broecker

und Peng 1982)
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Abbildung 20: Prozentuales Verhdltnis von geloéstem CO,, HCO3-Ionen und

COZ -Ionen als Funktion des pH-Wertes bei T = 0°C, S = 0

(durchgezogen) und S = 36,1 (gestrichelt)(Riley und Chester 1971)
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Ist das geloste C'O; in die diinne Grenzschicht unterhalb der Oberfliche diffun-
diert (Kap. 3.6), wird es bei einem pH-Wert von 8 unmittelbar hydratisiert:

H,0 + CO, = H' + HCO3 (15)
HCO; = H' + CO¥ (16)

Als Zwischenprodukt der ersten Reaktion tritt H,C'Os auf. Da die Gleichgewichtskon-
stante zwischen gelostem C'O; und HyCOj3 nicht genau bekannt ist, benutzt man die

zwischen gelostem C'O, und der ersten Ionisation (Hollemann und Wiberg 1951)

[H¥] [HCO;5]
ky [0y (17)
Fir k, folgt aus Gleichung (16)
[H*][CO57]
ks [HCOZ] (18)

Die Gleichgewichtskonstanten und damit die dissoziierten Formen des Carbonatsy-
stems steigen mit zunehmender Temperatur, Salzgehalt und Druck (Abb. 18; Abb.
19). Das Carbonatsystem reagiert empfindlich auf den pH-Wert. Bei einem pH-Wert
um 8 liegt vorwiegend das Hydrogencarbonat vor (Abb. 20). Im sauren Bereich pH<6
liegt das C'O, liberwiegend in der gelosten Form vor. Etwas unterhalb von pH 8 er-

reicht die Hydrogencarbonat-Komponente das Maximum. Ein weiterer Anstieg des
pH-Wertes verursacht durch die Bildung der COZ2 -lonen einen Abfall der HCO; -

Ionenkonzentration.

3.4 Calciumcarbonat

Eine weitere wichtige chemische Reaktion im Ozean ist die Bildung und Auflésung von
CaCOs, das im Ozean in zwei kristallinen Formen, dem Calcit und dem Aragonit,
auftritt

Ca®** + CO¥ = (CaCO; | (19)
Es ergibt sich hieraus das Loslichkeitsprodukt K,

K, = [Ca™][CO5] (20)
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Abbildung 21: Druckkoeffizienten der Gleichgewichtskonstanten kg, fir Calcit als
Funktion der Temperatur (ks,(0) ist die Konstante bei normalem
Luftdruck) (nach der Formel von Culberson und Pytkowiz 1968)

Typische Werte fiir K, bei 25 °C ,S = 36 und normalem Luftdruck sind fiir Calcit
und Aragonit 0.6 x 107® bzw. 1.1 x 107® mol® kg=? (Riley und Chester 1971). Die
Tiefe im Ozean, in der die Wassermasse beziiglich dem CaCOs gerade gesattigt ist,
d.h. bei der das Produkt der beiden lonen gleich dem Léslichkeitsprodukt ist, wird als
Sattigungstiefe bezeichnet. Die Kompensationstiefe, die oft bis zu 2000 m tiefer liegt,
korrespondiert zu der Ebene, in der eine starke Abnahme des CaCQO; im Sediment
beobachtet wird. Etwas oberhalb der Kompensationstiefe liegt mit einem scharfen
Auflésungsgradienten des Calciumcarbonats die Lysokline. Aus experimentellen Un-
tersuchungen wurde ermittelt, dal die Lysokline am tiefsten im Nordatlantik bis zu ca.
5000 m und am flachsten im Bereich des 6stlichen Pazifiks liegt (Broecker und Taka-
hashi 1978). Die genaue Bestimmung der Lysoklinen erweist sich als kompliziert und
ist mit starken Fehlern behaftet. Die oberen hundert Meter des Ozeans sind beziiglich
des CaCO3 meist gesattigt oder tibersattigt. Der Grad der Sattigung sinkt mit zu-
nehmender Tiefe durch die erhéhte Konzentration von DIC und die Abnahme von
Temperatur, pH und Carbonationenkonzentration sowie durch die Abhangigkeit der
Dissoziationskonstanten des Carbonatsystems von Temperatur und Druck (Abb. 21).

Die Sattigungsgrenzen liegen im Pazifik wesentlich hoher als die im Atlantik (Abb.
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Abbildung 22: Sdttigungsgrad von Calcit (a) und Aragonit (b) als Funktion der
Tiefe (X = Atlantik; 0 = Pazifik) (Riley und Chester 1971)

22). Dieses konnte durch eine hohere DIC-Konzentration des pazifischen Tiefenwassers
verursacht werden (Riley und Chester 1971). Durch pflanzliche Organismen gebildete
Kalkschalen sinken langsam aus den oberen Schichten in die Tiefe und 16sen sich dabei
in den untersattigten Gebieten allméhlich auf. Aus diesem Grund sind die Beziehungen
zwischen Primarproduktion, Calciumcarbonat-Sattigung und Tiefe bedeutend fiir die

Sedimentation am Meeresgrund.

3.5 Puffersystem

Mit Hilfe der Gleichungen (6), (9) ,(10), (17) und (18) lassen sich die Gleichungen fiir
den gesamten Kohlenstoff (12) und die Alkalinitat (11) umschreiben in

B ki kaky
C_(1+T+ h2>s (21)
. k‘l k’lkg k'w Bt
A_(h+2h2)s+h+(l+h/z‘c3)_h (22)

mit A = [H*] und s = [CO,] (Maier-Reimer und Hasselmann 1987). Die totale
Ableitung beider Groflen ergibt
oC oC

dC = —=ds + Zodh (23)
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dA = ——ds + —dh (24)

mit den partiellen Ableitungen

oC ky ki ky

& =1+ 5+ 0 (25)
%% = —(%+2ka2)3 (26)
P YL )

Werden nur anorganische Prozesse im Ozean berticksichtigt, bleibt die totale Alkalinitat

konstant. Mit dA = 0 und (24) in (23) folgt

-1
ic = [QQ CCh (%21) ds (29)

Js oh 0Os

Der Pufferfaktor £, auch Revelle- oder Evasionsfaktor genannt, wird fir finite Differen-

I (%) (30)

zen wie folgt definiert

S

oder in differentieller Form

S

g o= & (%) (31)

Mit s = « P, und einem Gleichgewicht zwischen dem atmosphéarischen Partialdruck

P, und dem ozeanischen Partialdruck P, folgt
dP, (dC\
= — = 32
¢ - 2 (%) (32

Der Pufferfaktor ist somit das Verhiltnis zwischen der relativen Anderung des at-

mospharischen Partialdruckes zu der relativen Anderung des totalen Kohlenstoffgehal-
tes im Ozean. Bei einer Verdoppelung des atmospharischen Partialdruckes wiirde bei
einem Pufferfaktor von 10 der total geloste Kohlenstoffgehalt um 10 % zunehmen. Der

Pufferfaktor stieg vom praindustriellen Zustand bis heute um rund 7 % an.
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Abbildung 23: Pufferfaktor als Funktion von Temperatur und atmosphdrischen
Peco,. Die Gleichgewichtskonstanten ki und ko sind nach Merbach
u.a. (1973) berechnet.

Waichst der atmosphérische Partialdruck durch eine anthropogene oder natiirliche
Stérung an, so wird auf das ozeanische Carbonatsystem ein duflerer Zwang ausgetibt.
Das Gleichgewicht (4) verschiebt sich zur C'O,-Komponente, um diesem Zwang nach
dem Prinzip von Le Chatelier ! auszuweichen. Der Ozean wird saurer, der pH-
Wert fallt, und damit steigt der Pufferfaktor und der ozeanische Pgp,. Die CO,-
Speicherkapazitat des Ozeans nimmt somit mit steigendem atmospharischen CO,-
Gehalt ab. Die Abhangigkeit des differentiellen Pufferfaktors von der Temperatur und
dem Pgp, in der Atmosphare wird in Abb. 23 wiedergegeben.

3.6 Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphare

Der Nettogasfluff F,s zwischen Atmosphare und Ozean wird definiert als das Produkt
des Gasaustauschkoeffizienten X\, mit der Differenz des atmosphéarischen Partialdruckes

P, und des ozeanischen Partialdruckes P; des betreffenden Gases (Heimann und Mon-

1Prinzip des kleinsten Zwanges: Ein im Gleichgewichtszustand befindliches System weicht einem

aufleren Zwange aus.
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fray 1989)
Fos = Js(Py— Py) (33)
mit
Aas = Qg (34)

Der Gasaustauschkoeffizient )\,,, mit den Einheiten mol m~=2 Jahr™ ppm~!, setzt
sich aus dem Léslichkeitskoeffizienten a und der Gas-Transfergeschwindigkeit w (engl.:
transfer velocity, piston velocity) zusammen. Sind ozeanischer und atmosphérischer
Partialdruck im Gleichgewicht, so verschwindet auch nach (33) der NettofluBl des Ga-
ses. Die Theorie des Gasaustausches basiert auf physikalischen und chemischen Pro-
zessen, die mit Hilfe von Modellen beschrieben und in der Praxis durch Windtunnel-
und Feldexperimente verifiziert worden sind (siehe Liss und Merilvat 1986).

Liss und Merlivat (1986) stellten eine auf Modell- und Windtunnelexperimenten
basierende Formel fiir die Abhangigkeit von w zur Windgeschwindigkeit U in 10 m Hohe
auf. Unter Berticksichtigung des Temperatureffektes der Schmittzahl S¢ (Heimann und
Monfray 1989) ist

’lU(Um, T) = +7,44[(L U10 — 3,6) f(Ulo - 3,6) (35)

UIO - 13,0) f(UIO - 13’0)

mit w [107¢ m s7!], a(T) = S¢(T)/600 und

fe) = {0 v=0

1 z>0

Die dimensionslose Schmittzahl Sc¢ ist definiert als Verhaltnis zwischen der kinemati-

schen Viskositat des Wassers und dem molekularen Diffusionskoeffizienten des Gases

Se = (36)

Ll
D
Fir CO, betragt die Schmittzahl rund 600 bei 20 °C (Roether 1986). Die LM-

Parametrisierung' der Gas-Transfergeschwindigkeit wird fiir eine konstante Schmitt-

zahl in Abbildung 24 wiedergegeben. Heimann und Monfray (1989) bestimmten mit

11, M steht hierbei fiir Liss und Merlivat
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Abbildung 24: Gas-Transfergeschwindigkeit als Funktion der Windgeschwindig-
keit mit einer Schmittzahl von 600. Durchgezogene Linie: LM-
Parametrisierﬁng (Glg. (35)) (Heimann und Monfray 1989); Sym-
bole: Messungen mit der Radonmethode (nach Roether 1986)

der LM-Parametrisierung einen jahrlich gemittelten C'O,-Austauschkoeflizienten A,
von 0,0356 mol m~2 Jahr~! ppm™!, wobei die Windgeschwindigkeiten U;o aus Schiffs-
reporten und meteorologischen Analysen des Europaischen Zentrums fiir mittelfristige
Wettervorhersage ermittelt wurden. Der Austauschkoeffizient liegt um den Faktor 1,7
niedriger als der wahrend der GEOSECS-Expeditionen durch Messungen von radioak-
tivem Kohlenstoff bestimmte Wert von 0,061 mol m~2 Jahr™ ppm™ (Broecker u.a.
1986). Dieser wird aus der natiirlichen atmospharisch-ozeanischen C-Balance und
dem Eintrag von durch Wasserstoftbomben produziertem radioaktivem Kohlenstoff in

den Ozean abgeleitet.
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4 Das Boxmodell

4.1 Geometrie des Boxmodells

Fir grundlegende Studien iiber die interannualen Variationen in der Warmwassersphére
wurde ein einfaches 5-Boxmodell konzipiert, bestehend aus einer gutdurchmischten
atmosphéarischen und vier gutdurchmischten ozeanischen Boxen. Der Ozean wird in je
eine Oberflachenbox der niederen und mittleren Breiten sowie in eine bis zum Boden

reichende polare Box und eine Box fiir den tiefen Ozean unterteilt (Abb. 25).

4.1.1 Atmosphare

Um den Austausch zwischen der atmospharischen und den ozeanischen Boxen ein-
facher berechnen zu konnen, wurde fir die Atmosphéare ein dem praindustriellen
Zustand entsprechendes Referenzvolumen (V,) eingefihrt. Die Menge des totalen
gelosten Kohlenstoffes entspricht dabei dem Kohlenstoffinhalt der praindustriellen At-
mosphare. Messungen aus Eisbohrkernen ergaben eine praindustrielle atmospharische
C'O,-Konzentration von 278,3 + 3 ppm, was einem Kohlenstoffgehalt von 591 GtC ent-
spricht (Siegenthaler und Oeschger 1987). Ausgehend von der COz-Konzentration im
Oberflachenwasser C; = 2052 pmol kg~! (Takahashi u.a. 1981) ergeben sich mit einer
globalen gemittelten Ozeandichte von 1025 kg m~ eine praindustrielle atmospharische

Konzentration C, von 2,052 mol m~2 und ein Referenzvolumen V,

N, 591x 10'2 kg
vC,  12.011x10-3kgmol™! 2,052 mol m-3
~ 2,398x10"m?

V, =

wobei v die Molmasse von Kohlenstoff ist. Mit einer Gesamtozeanoberflache A,. von
3,62 10'* m? ergibt sich die Referenzhohe

4.1.2 Ozean

Grundlage fiir das Boxmodell ist ein 14-Boxmodell (Michel und Maier-Raimer
pers.Kommunikation), wobei der Ozean von 14 auf 4 Boxen vereinfacht wird (Abb.

25).
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Abbildung 25: 5-Boxmodell des Atmosphdare-Ozean Systems, mit einer Atmosphdre
(A), tropischen ozeanischen Deckschicht (L), Warmwassersphdre
der gemdfigten Breiten (M), polaren Wassermasse (H) und Tief-
see (D). Der Kohlenstoff wird durch Gasaustauschflisse zwischen
Atmosphdre und Ozean sowie durch die Flisse zwischen den einzel-

nen ozeanischen Bozen transportiert.

Die 50 m tiefe dquatoriale Oberflaichenbox (L) erstreckt sich von 5° N bis 5° S und
nimmt 7,5 % der Gesamtoberfliche des Ozeans ein. Die Oberflichenbox der mittleren
Breiten (M) ist 333 m tief. Das einfache Modell erzeugt mit dieser Box eine realistische
,;airborne fraction”!; jedoch liegt die Boxtiefe deutlich unter der beobachteten Deck-
schichttiefe von 50 bis 100 m. Die Box der hohen Breiten (H) verbindet die Atmosphare
direkt mit der Tiefsee, wobei die Oberfliche, die auch als ,,outcrop-area” bezeichnet
wird (Siegenthaler 1983), 10,5 % der Gesamtfliche des Ozeans einnimmt. Diese Box
besitzt eine Tiefe von 4553 m.

In den hohen Breiten geht das Modell von der vereinfachten Approximation aus,
dafl der Ozean bis zum Boden gut durchmischt ist. Diese Vereinfachung steht sicherlich
im Widerspruch zu den Beobachtungen, die weder im arktischen Ozean und Nordat-
lantik noch im Zirkumpolarstrom totale Vertikalkonvektion bis zum Boden nachweisen

konnten. Der Austausch zwischen der homogenen Deckschicht der hohen Breiten und

!Die ,,airborne fraction” wird als das Verhaltnis der Zunahme der atmosphirischen CO,-

Konzentration zu der gesamten C'Og-Produktion in derselben Periode definiert.
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der darunterliegenden Tiefsee ist im Verhaltnis zu den anderen Austauschraten der
ozeanischen Reservoirs wesentlich hoher und rechtfertigt insofern diese Approximation.
Die Tiefsee (H) umfaBt mit rund 1,14 x 10" m? rund 80 % des Gesamtvolumens

des Weltozeans. Die Tiefe dieser Box betragt 3877 m.

4.2 Modellgleichungen

Der Transport eines Tracers in den atmospharisch-ozeanischen Reservoirs kann durch
die Kontinuitatsgleichung ausgedriickt werden. Die lokale Anderung der Konzentration
C' des Tracers und die Divergenz des Fludichtevektors F = @C stehen dabei im
Gleichgewicht zu den Quellen und Senken q

ocC T
N + V.uC = ¢ (37)
Integration iber das Volumen V ergibt
%—fdv+/vﬁ0dv =/qu (38)
v 14 14

Sind der Tracer und die Quellen und Senken innerhalb der Box homogen verteilt, so
1aBt sich Gleichung (38) mit dem Gauf’schen Satz umformen in
v8—0+]{ﬁ-d?4 = VQ (39)

ot
A

Der zweite Term beschreibt hierbei den FluB F des Tracers durch die geschlossene
Boxoberflache A. Ersetzen wir das Oberflichenintegral durch die Flisse Fj; durch die
einzelnen Boxflachen, so ergibt sich mit den Transporten T;; = Fj; A;; von der i-ten

in die j-te Box die Erhaltungsgleichung fir die i-te Box

N

d )
Vig G = ;(Tij + hiTi) (C5 = Ci) + Vigs (40)
t#£]

e {0fiiri=1

1 sonst

Der Gesamttransport von der i-ten in die j-te Ozeanbox setzt sich aus dem Austausch-
transport Tj; und dem Nettotransport 7}; zusammen (Abb. 25; Tab. 1). Die ozea-

nischen Transporte ergeben sich aus dem 14-Boxmodell, das die Fliisse zwischen den
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Tabelle 1: Flisse und Transporte des Boxmodells

Symbol Wert
Gasaustausch Atmosphare - Ozean (bei 278,3 ppm)
F, 16,8 mol m~2% Jahr™!
F,. 16,8 mol m~2 Jahr™!
yom 16,8 mol m~% Jahr~!
Transporte im Ozean
T 14,0 Sv°
Ton 3,8 Sv
T 4,8 Sv
Tomt 2,0 Sv
Tona 26,9 Sv
Ty 98,9 Sv

Tim = Tat; Tha = T

21 Sv = 1 Sverdrup = 10% m3 s~!

Boxen aus dem generellen Zirkulationsmodell (Maier-Raimer und Hasselmann 1987;

Maier-Raimer, Mikolajewicz und Hasselmann 1991) bestimmt. Die Berechnung der

C'O,-Fliisse zwischen Ozean und Atmosphare wird in Kap. 4.3 naher erlautert.
Ausgehend von einer Gesamtkonzentration C; 1aft sich diese in einen Grundzu-

stand C;, und eine Storung ¢; zerlegen
C; = Ciu+toa (41)

Im stationaren Grundzustand verschwindet die zeitliche Ableitung, und wir erhalten die
Bilanzgleichungen fiir die Boxen der Atmosphare (a), der dquatorialen Deckschicht (1),
der Warmwassersphare der mittleren Breiten (m), der Wassermasse der hohen Breiten

(h) und der Tiefsee (d)

0 = kau(Clo—Cao) + kam (Crmo — Cuo) + kan (Cho — Cao) (42)
0 = kiu (Coo—Clo) + ki (Cao — Clo) (43)
0 = kma(Cao— Crmo) + b (Cho = Cimo) + kma (Cao = Crmo) + kit Cio —

kmh Cmo — Fma Crno (44)
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0 = kha (Cao - C’ho) + khm (Cmo - Cho) + khd (Cdo - Cho) +
khm (Cmo - Cho) (45)
0 = kam (Crmo — Cao) + kan (Cho — Cao) — kat Cao + kam Crmo + kan Cho (46)

mit den Austauschkoeflizienten k;; und l::,-j

kij = % und lAcij = —
Ausgehend von einem sich im Gleichgewicht befindlichen praindustriellen Zustand er-
folgt die Storung durch die anthropogene Produktionsrate q. Nach Abzug der Gleichun-

gen (42)-(46) von der gesamten Anderung des Systems erhalten wir die nichtlinearen

Storungsgleichungen
Do = k(e = ca) + kun (= ) + kun(ch =) + ¢ (47)
ditcl = ki(ca—¢) + kra (ca —a) (48)
%cm = kma(ca—¢,) + kmn(ch —cm) + kma(ca —cm) + l::ml a —
Emh ¢ — kma cm (49)
%ch = kna (Ca—€}) + knm (cm — c1) + kna(ca— cn) + Fnm (cm —cn) (50)
dith = kam (cm — ¢a) + kan (ch — ca) = karcq + kamcm + kancn (51)
Die Konzentrationen ¢}, ¢}, und ¢} ergeben sich aus dem nichtlinearen Pufferungs-

vermogen des Ozeans. Durch die Linearisierung der chemischen Pufferung lassen sich
die Gleichungen (47)-(50) vereinfachen

¢ = Licg 1=1mh (52)

T

wobei ¢; die Pufferfaktoren fiir die Oberflichenboxen sind.
Gleichung (52) in (47)-(50) ergibt die linearisierten Stoérungsgleichungen

d

E Cq kal (61 ) — Ca) + kam (gm Cm — ca) + kah (fh Cp — ca) =+ q (53)
d :
i kio (ca — &1c1) + kig(ca —a1) (54)
d ~
a Cm, kma (Ca s gm Cm) + kmh (ch - cm) + kmd (cd - cm) + kml aq —
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A A

kmh Cm — kmd Cm (55)

d :
7 = kha (ca — €nch) + kim (cm — cn) + kra(ca — cn) + kim (cm —cn) (56)
d A A A

7 = kam (cm — ¢4) + kan (ch — ¢d) — kaica + kim cm + kancn (57)

Das System der linearen gewdhnlichen Differentialgleichungen mit konstanten Koeffi-

zienten (53)-(57) 1aBt sich in die Matrizenform umschreiben

%E(t) = A-Et) 45 (58)
mit
ca(t) q(t)
a(t) 0
i) = | en(®) . b(t) = 0
cn(t) 0
ca(t) 0
und
ko CGka  Enkam €n kan 0
kla k‘l 0 0 ]:fld
A= | kpa K kmb  kmd
kha 0 khm + Fam kr, kna
0 0 Kim + kam  kan + kan K
wobei
ke = —ko—kom — kan
ki = =&k — kg
b = —bmkma — kmh — kmd — kmh kma
kb = —Enkna — ki — kna — ku
ki = —ka— kap — kan

Diese linearen Gleichungen lassen sich entweder mit analytischen oder numerischen
Verfahren l6sen. Die analytische Version ist besonders dann geeignet, wenn der an-
thropogene Eintrag in Form einer einfachen Funktion, wie z.B. einer Exponentialfunk-
tion, gewahlt wird. Bei komplizierteren Emissionszenarien, wie z.B. der C'O;-Eintrag
mit den Rotty-Daten (Rotty und Marland 1986), oder einer nichtlinearen Modellie-
rung der Chemie wird wegen des hohen Aufwandes der Losung die numerische Version

verwendet.
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Fiir die Berechnung der *C-Storung sei '*R; das auf den Standard normalisierte
M /12C-Verhaltnis fiir das i-te Reservoir, korrigiert auf '*C' = -25°,,. Die Gesamtkon-
zentration 1aft sich in den Grundzustand R;, und eine Stérung r; zerlegen (Siegenthaler

1983)
14Ri — 14Rio + 147'1' (59)

Es folgen die Gleichungen im stationaren Zustand mit dem Fraktionierungsfaktor o;;
zwischen dem i-ten und dem j-ten Reservoir, der Zerfallskonstante *\ und der at-

mospharischen Quellfunktion T

0 = kal (14ala 14R10 1 Qg 14Rao) + kam (14ama 1411?41110 14 Oam 14}zmo) +
b (14aha 14Rho _14, 14Rho) 4U MR D (60)
0 = kla (14aal 14-Ra,o - ala Rlo) + kld (14Rdo o Rlo) + 14/\ 14Rlo (61)

0 = kma (14aam 14Raa 1 Xma 14}%mo) + kmh (14Rho 1 Rmo) +
k’md (14Rdo 1 Rmo) + ];:ml 14}zlo - ];mh 14Izmo - ]Acmd 14I'Zmo +

My, (62)

0 = kna(Men o =4 ha “Rio) + knm (Y'Rmo —'* Rpo) +
(14Rdo = Rho) + b (P Rmo = Rio) + ARy, (63)

0 = kam (“Rumo —"* Rao) + kan (*Rio —* Rgo) — kat "Ry +
kam “Rino + kan " Ruo + A" Ry, (64)

oder in Matrizenschreibweise

0 = (14A0 + 14A)14R‘0 +14l')‘ (65)
mit
14Ra,o '141'\
14R10 0
14-R'o = 14-Rmo 3 143 = 0 3
14Rho 0
14Rdo 0
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14/\ 0

14A
14
A= 14) ;
14A
0 143
k; kal 14ala kam 14ama kah Mﬁ'ha 0
kg Mg k; 0 0 kia
14 7
Ay = kma 14aam kml k;-t kmh kmd
kha 14aah 0 khm + khm k; khd
0 0 kim + kam  kan + kan k)
und
k'; = —kal 14aal . kam 14aam - kah 14aah
ki = —kioMous — kg
k; = _kma l4ama . kmh - kmd - kmh - kmd
ki = —kna"ohe — khm — kha — kim
ky = —kim — kan — ka

Dieses lineare Gleichungssystem wird fiir eine nichtsingulire Matrix unter
Beriicksichtigung einer moglichen schlechten Konditionierung der Matrix A} =
14A¢ + A mit Hilfe der Householdertransformation geldst (siehe Schwarz 1988).
Die atmospharische Quellfunktion T" wird dabei so gewahlt, daB sie den Massenver-
lust durch radioaktiven Zerfall von C im Kohlenstoffkreislauf kompensiert. Da R,,
= 1 ist, 1aBt sie sich mit dem obigen Gleichungssystem bestimmen. Analog dem Mo-
dell von Siegenthaler (1983) mit Berticksichtigung der Fraktionierung ergeben sich die
linearisierten Storungsgleichungen fiir 1*C mit einer anthropogenen Quelle ¢ und einer
14 C-Produktionsrate 14¢

d
Zﬁ r, = kal (147_1 _ 14 Ta) + k'am (147'm _ 14 ra) o k'ah (14,,_h _14 Th) ==
14
14 14 q q
A + VC - V. C. (66)
d .
E r = kla (14T'a. _ 14 1,,1) + kld (14Td _ 14 "'I) + 14)‘ 14,,,1 (67)
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7 T = Kkme (14ra ) + ko (M7 S Tm) + kmd (14'rd . Tm) +

kot 71— ko Y1 — Foma M+ YA My (68)
%rh = kna (Mra =" rR) + krm M = 1n) + kpg (Mra =) +

km (M1 =" ) + 1Ay, (69)
%Td = kgm (Mrm =" r) + kan (Mra =" rg) + bt Mrg — kam Y —

kan i + YAy (70)

Diese Gleichungen sind analog zu denen von (53)-(57), wobei im Austausch zwischen
Ozean und Atmosphére die Fraktionierungsfaktoren und die Pufferfaktoren approxi-
mativ 1 gesetzt werden kénnen. Die Losung des Differentialgleichungssystems erfolgt

entsprechend dem der Gleichungen fiir '2C.

4.3 Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphare

Der gesamte C'Oy-Nettoflufl F,; zwischen Ozean und Atmosphére setzt sich aus dem

Fluf} der Tropen F,;, der mittleren Breiten F,,, und der polaren Gebiete F,; zusammen
Fas = alFal+amFam+ahFah (71)

mit
am = 1 —a — ay

Die dimensionslosen Faktoren a,, a,, und a; ergeben hierbei das Verhaltnis zwischen
Oberflache der einzelnen Boxen und der Gesamtozeanoberfliche an. Der Gasaustausch-
koeffizient A,s ist zwar in den hohen Breiten durch héhere Loslichkeit und Windge-
schwindigkeiten vergleichsweise starker als der in den niederen Breiten, kann aber in
erster Naherung konstant gesetzt werden. Er wird mit Hilfe der LM-Parametrisierung
berechnet und betrigt im jahrlichen Mittel 0,0605 mol m~=2 Jahr~! ppm~! (Heimann
und Monfray 1989). Ausgehend von einem praindustriellen atmospharischen Partial-
druck P,, von 278,3 ppm ergibt sich ein CO,-FluB F,, von 16,8 mol m~2 Jahr~!, Fiir

die Zeitkonstanten erhalten wir mit einem a; von 0,075 und einem a; von 0,105

alFas

kg = o C. = 1/107,60 Jahre
o 4 '
- “ha oo = /984 Jahre
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mit

4.4 Modellierung der Chemie

Der total geloste Kohlenstoff ist in der linearisierten Version des Boxmodells im
praindustriellen Zustand mit einer Konzentration C, von 2,052 mol m~2 im Ozean ho-
mogen verteilt. Die Parametrisierung der chemischen Prozesse in den Oberflachenboxen
erfolgt durch einen Pufferfaktor, der in den niederen Breiten 8,6, in den mittleren Brei-
ten 9,1 und in den hohen Breiten 14 betragt. Die Werte sind an denen des ,,Qutcrop
- Diffusionsmodell” von Siegenthaler (1983) angepafit und basieren auf Berechnungen
der Pufferfaktoren in verschieden Gebieten des Weltozeans (Takahashi u.a. 1980). In
der nichtlinearen Version werden die Gleichungen (21) und (22) iterativ mit einem

zweidimensionalen Newtonverfahren gelost

T = & — (Df (@) () (73)

= _ S oo C(Si,hi) — Co
S ( hs ) ) ( Asi h) — A, )

und den Anfangsbedingungen

318
<
Il
N
> »
o O
~—
khl
~
5]
fu}
S’
Il
N
=~ O
N~
»w »
2 =
> D
o 0
p S e
[
= O
o O
SNa——

Die Funktionalmatrix Df ist gegeben durch

_ [(ac/as oc/oh
Df(e) = <8A/6s aA/ah)

und die Inverse

_ 1 9A [0k —dC [ Oh
Df (z;))"! =
(D (:)) det DF (—8A/83 60/03)
mit
dC 0A A BC
ds Oh _ s Ok
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Das Newtonverfahren konvergiert quadratisch, wenn der Vektor der Anfangsbedingun-
gen T, hinreichend nahe der gesuchten Lésung f (z) = 0gewahlt wurde. Das Verfahren
1aBt sich durch Einfiihrung eines dampfenden Parameters A\; modifizieren, um auch eine

Konvergenz fiir ungiinstige Startwerte zu erreichen.
Far = & — X (Df (@)™ f (@) (74)

Der Dampfungsparameter (; wird dabei so gewahlt, dafl die Folge ¢(z;), ¢(z) =
f(a:)T f(:c) streng monoton fallt und die Z; gegen ein Minimum von £ (z) konvergieren.
Die Berechnung der (; erfolgt wie im SHMOCC (Maier-Reimer u. Hasselmann 1987)

1
Ut 2 [((hi = hica [ h)* + ((si = si-1) [ 1))*]

Die Dissoziationskonstanten k; und k; in den Gleichungen (21) und (22) werden fiir
das Boxmodell nach der Mehrbach-Formel (1973), k,, nach Dickson und Riley (1979)
und k; nach Edmond und Gieskes (1970) berechnet. Der praindustrielle pH-Wert von

8,2716 entspricht einer Wasserstoffionenkonzentration A, von 5,36 x 107 mol m~2 . Die

G =

totale Boratkonzentration B; wird auf 0,409 mol m~3 festgelegt und bleibt konstant
(Hoffert u.a. 1981). Der Startwert der COz-Konzentration s, berechnet sich aus der

Konzentration des total gelosten Kohlenstoffes

Sip = M t=10,m,h
Y]
mit dem Umrechnungsfaktor n von Partialdruck in die DIC-Konzentration
N,
L A
_ 591 x 102 kg C
© 278,3ppm  2,398x10™m3 12,011x 10-3 kgmol?
~ 7,38x1070 0
’ ppmm?

Nach Durchfilhrung der Newtoniteration erhdlt man aus den ozeanischen Parti-

aldriicken -
o C;
(Peo,)i = =———
n
die Konzentrationen ¢
¢, = S”]—C'o 1 =1,m, h
0%



Zur Berechnung des ozeanischen Ppp, wird der Loslichkeitskoeffizient o nach Weiss
(1974) verwendet. Die Temperaturen der Oberflichenboxen werden fiir die tropische
Box auf 26 °C, fir die der mittleren Breiten auf 19 °C und die der hohen Breiten
auf 2 °C gewahlt. Der Salzgehalt wird konstant gehalten und betragt 35. Die Alkali-
nitat A ist in den Oberflichenboxen ebenfalls konstant und wird so adjustiert, da§ im
eingeschwungenen Modell die Atmosphéare die praindustrielle Konzentration besitzt.
Die Isotope des Kohlenstoffes 12C, *3*C und *C haben unterschiedliche Eigenschaften
beziiglich der Diffusion und der Loslichkeit im Seewasser sowie der Gleichgewichtslage
im Carbonatsystem. Im thermodynamischen Gleichgewicht unterscheiden sich deshalb
die 13C/2C und *C/*?*C-Verhaltnisse in der Deckschicht des Ozeans von denen der
Atmosphére. Das '3C/*?C-Verhéltnis im atmospharischen C'O; ist im Mittel rund 99/,
niedriger als das im DIC in der Deckschicht des Ozeans.

Die ¥C /**C -Fraktionierungsfaktoren ®a,, zwischen Atmosphéare (a) und Ozean
(s) und ®a,, zwischen Ozean und Atmosphére wurden von Siegenthaler und Miinnich
(1981) theoretisch berechnet und von Mook (1986) experimentell bestatigt. Die Fak-
toren hangen von der Temperatur ab, werden aber im Boxmodell naherungsweise kon-

Bags und ¥ay, entsprechen denen in den Modellen von

stant gesetzt. Die Daten fir
Siegenthaler und Oeschger (1987). Die Fraktionierungsfaktoren fiir den radioaktiven
Kohlenstoff erhalt man einfach durch Quadrieren der Faktoren fiir das *C-Isotop (Ri-

ley und Skirrow 1975).
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Tabelle 2: Modellparameter und praindustrielle Werte

Symbol Bedeutung Wert

N, atmospharische CO,-Masse (278,3 ppm) 591 Gt C

C, mittlere praindustielle DIC-Konzentration 2,052 mol m™3

a relative Flache der Box der niederen Breiten 0,075

- relative Flache der Box der mittleren Breiten 0,820

a relative IFlache der Box der hohen Breiten 0,105

ks C O,-Zeitkonstante Atmosphare-Ozean 1/8,07 Jahre

F, CO;-FluB Atmosphare-Ozean (N, = 591 Gt C) 16,8 mol m~2 Jahr™!

aa.s

Pufferfaktor der niederen Breiten

Pufferfaktor der mittleren Breiten

Pufferfaktor der hohen Breiten

Temperatur in der Box der niederen Breiten
Temperatur in der Box der mittleren Breiten
Temperatur in der Box der hohen Breiten
mittlerer Salzgehalt des Ozeans

mittlere Dichte des Ozeans

mittlere Alkalinitat in den Oberflichenboxen
totale Boratkonzentration

praindustrielle Wasserstofionenkonzentration
14C Konzentration Atmosphére

14 Konzentration in der Box der niederen Breiten
14 Konzentration in der Box der mittleren Breiten
14C Konzentration in der Box der hohen Breiten
1 Konzentration in der Tiefseebox
Fraktionierungsfaktoren fiir **C'/12C
Atmosphare-Ozean

Ozean-Atmosphare

Fraktionierungsfaktoren fiir *C/12C
Atmosphare-Ozean

Ozean-Atmosphéare

radioaktive Zerfallskonstante fiir 14C

8,6

9,1

14

26 °C

19 °C

2°C

35

1025 kg m—3
2,34 eqm~3
0,409 mol m—3
5,36x10~! mol m~3
1

0,898

0,972

0,916

0,871

0,9980
0,9897

0,9960
0,9800
1/8267 Jahre
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4.5 Analytische Losung der Modellgleichungen

Aus Gleichung (58) erhalten wir mit b=10 das homogene Differentialgleichungssystem
%E(t) - A2 (75)
Das homogene System hat 5 verschiedene Losungen ‘-;}(t), ¢ =1,...,5 mit 5 verschiede-

nen Komponenten
Vi;(t) = wge™MU j=1,.,5 (76)

wobei v;; die Komponenten der Eigenvektoren und ); die Eigenwerte der
5 x 5 Matrix A sind.

Fir die Berechnung der Eigenvektoren und Eigenwerte sei hier kurz, ohne auf die
detaillierte Beschreibung einzugehen, das grundlegende Prinzip erlautert.

Die unsymmetrische Matrix A wird mit Hilfe von elementaren Ahnlichkeitstrans-
formationen auf eine obere Hessenbergmatrix reduziert. Die Eigenwerte und die Eigen-
vektoren lassen sich dann mit Hilfe eines QR-Algorithmus aus der Hessenbergmatrix
berechnen. Multipliziert man diese mit der Transformationsmatrix, so erhalt man
die Eigenvektoren der Matrix A (siehe auch Stoer 1983). In dem Boxmodell erfolgen
diese Berechnungen mit Hilfe eines mathematischen Bibliotheksprogramms (Fortran-
programm Naglib FO2AGF).

Aus (76) ergibt sich das Lésungsfundamentalsystem @ (t)

Vi (t) -+ Vas(t)

() = Vi(t) = : 5 (77)
Vaa(t) -~ Vas(t)

Die allgemeine Losung des homogenen Systems ¢(¢) ergibt sich dann durch die Multi-

plikation mit einem Vektor k bestehend aus frei wahlbaren Konstanten k;, die aus den

Anfangsbedingungen bstimmt werden.

n=>5

city = ®() - k oder a(t) = ij vi; e Mt (78)
=1

Die Loésungsfunktionen (78), die die Verteilung des Kohlenstoffes im atmospharisch

ozeanischen Reservoir beschreiben, haben die Eigenschaften, daB sie sich aus verschie-

den rasch exponentiell abklingenden Anteilen zusammensetzen. Die unterschiedlich

starken Zeitkonstanten sind in diesen Funktionen durch die Eigenwerte A; gegeben

(Tabelle 3).
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Tabelle 3: Zeitkonstanten des Boxmodells

Zeitkonstante 1 / Jahre
M 1/0,5
s 1/3,1
A3 1/27,7
A4 1/2315
As 0

4.5.1 Einmalige CO, Storung

Zum Vergleich von Kohlenstoffmodellen eignet sich das Reaktionsverhalten des Mo-
dells auf einen einmaligen Kohlenstoffeintrag ¢, in die Atmosphare. Fir die C'O;-

Anfangskonzentration in der Atmosphare ¢,(t) erhdlt man zum Zeitpunkt ¢ = ¢,

calte) = @ (79)

Mit (79) ergeben sich fiir den Zeitpunkt ¢, = 0 die Anfangsbedingungen der homogenen
Differentialgleichung und mit Gleichung (78) folgt

9o vn vt v Vs ky
0
0) = 0 = (80)
0
0 Usi1 * ° * Uss ks

Die Reaktion des Modells bei einer Verdoppelung der praindustriellen atmospharischen
COz-Konzentration wird in Abbildung (26) wiedergeben. Man erkennt deutlich, daf}
die erste Reaktion, verursacht durch eine hohe C'Oz-Aufnahme des Oberflichenwassers,
wesentlich schneller vorangeht als die spatere Reaktion, die den vergleichsweisen langsa-
men Austausch zwischen der ozeanischen Deckschicht und der Tiefsee wiederspiegelt.
Beispielsweise werden in den ersten 50 Jahren rund 50 % der atmosphéarischen CO,-
Storungskonzentration aufgenommen, wahrend das Abklingen auf einen stationaren
Zustand mehrere hundert Jahre bendtigt. Der Ozean nimmt im Boxmodell unmittel-
bar nach dem Eintrag im Vergleich zum generellen Zirkulationsmodell, dem Hamburg-
Modell, eine viel héhere Menge an Kohlenstoff auf, da die Oberflachenboxen im Box-

modell vergleichsweise tiefer sind und sich damit langsamer auf ein Gleichgewicht mit
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Abbildung 26: Abklingverhalten der CO,-Konzentration in der Atmosphdre nach
einmaliger Erhohung um 100 %. Gestrichelt: Bozmodell, ausgezo-
gen: Hamburg-Modell

der Atmosphare einstellen. Die tragen Austauschprozee mit der Tiefsee bewirken in
beiden Modellen eine langsame Anpassung an den Gleichgewichtszustand, der ungefahr
nach 1000 Jahren erreicht wird. Der grofite Teil der Emission des CO; wird langfristig

vom Ozean aufgenommen und lediglich 16% verbleiben in der Atmosphare.

4.5.2 Emissionsszenarium mit exponentiellem Wachstum

Die allgemeine Losung des inhomogenen Differentialgleichungssystems (58) setzt sich
aus der allgemeinen Losung der homogenen und einer speziellen, der inhomogenen
Gleichung zusammen. Legt man eine exponentielle Funktion durch die Produktionsra-
ten von Rotty (1983) und ab 1950 durch die Daten des ,,Carbon Dioxide Information
Analysis Center” (CDIAC) (Marland 1989), so folgt fiir die anthropogene Quelle

q (t) - o e‘r (t—1860) (81)

mit einer Zeitkonstante T = 1/32,3 Jahre und einem ¢, = 0,121 GtC Jahr™!. Die
Exponentialfunktion (durchgezogene Linie), berechnet nach der Methode der kleinsten
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Abbildung 27: CO;-Produktionsrate in GtC Jahr=. Kreuze: Produktionraten von
Rotty (1983) und vom CDIAC (Marland 1989), durchgezogene Li-

nie: exponentielle Regressionskurve

Quadrate, und die Produktionsraten von Rotty und Marland (Kreuze) sind in Abbil-
dung 27 dargestellt. Die partikulare Losung kann man durch folgenden Ansatz finden

G = fe (82)
Fiir die allgemeine inhomogene Losung folgt
2t) = ®@)-k+ U (83)

Zur Berechnung von f setzen wir Gleichung (82) in (58)

rfet = A.fet+b (84)
wobei
Go
0
j)‘ — 0 et
0
0
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Es folgt mit der Einheitsmatrix I ein lineares inhomogenes Gleichungssystem fiir ,g
(A-7DF = -—b (85)

das fiir eine nichtsingulare Matrix A’ = (A - 7I) mit Hilfe der Householdertransfor-
mation gelést wird, um auch bei schlechter Konditionierung von A genaue Ergebnisse
zu erzielen.

Der Vektor der frei wihlbaren Konstanten k in Gleichung (83) 1aBt sich aus den
Anfangsbedingungen zum Zeitpunkt ¢ = 0 bestimmen. Sei das System im praindu-

striellen Zustand ungestort, so ist
q0) = 0 (86)
Gleichung (86) in (83) ergibt ein inhomogenes lineares Gleichungssystem fiir k

V11 vt Urs Fey 51
= —| : (87)

Us1 *** Uss ks [35

Die industrielle Storung wird vom Jahre 1770 bis zum Jahr 1987 berechnet. Der at-
mosphérische Partialdruck (Abb. 28 a) steigt exponentiell entsprechend dem Eintrag
von fossilem C'O; an. Die ,,airborne fraction” klingt bis zum Jahre 1900 auf 57 % ab
und bleibt dann nahezu konstant (Abb. 28 b). Im Ozean nimmt die Box der mitt-
leren Breiten mit ihrer groen Oberfliche rund die Halfte des Kohlenstoffes aus der
Atmosphare auf (Abb. 28 ¢). Die andern beiden groflen Senken sind die Box der hohen
Breiten und der tiefe Ozean. Die dquatoriale Box ist aufgrund des geringen Volumens

die kleinste Senke fir die anthropogene Emission.
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Abbildung 28: Fmissionszenarium mit exponentieller Storung. a: Atmosphdrische
COq2-Konzentration; b: ,,airborne fraction”; c: Akkumulation von
Kobhlenstoff im Ozean mit der polaren Bozx (H), der Oberflichenbox
der gemdfigten Breiten (M), der tropischen Boz (L) und der Tief-
see(D) in GtC
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4.6 Numerische Losung der Modellgleichungen

Das gewohnliche Differentialgleichungssytem mit konstanten Koeflizienten (58) kann
im Rahmen der hier gewlinschten Genauigkeiten mit dem einfachen expliziten Fuler-

verfahren gelost werden. Aus den Anfangsbedingungen

é(t,) = ¢&°
und
t, = t,+nlAt, n =1,..,m
kann der exakte Losungsvektor ¢(t) zum Zeitpunkt ¢ = t" durch einen Vektor ¢™
approximiert werden, wobei
= 2 4 Atf(tn,EM) (88)

Das Eulerverfahren ist der einfachste Reprasentant der Einschrittmethode, die zur
Berechnung der Naherung ¢™*! zum Zeitpunkt t,41 = ¢, + At lediglich den
Naherungswert ¢" zum Zeitpunkt ¢, verwendet. Das Verfahren konvergiert beziiglich

des Zeitschrittes At linear gegen die exakte Losung und hat damit einen Fehler der

Ordnung 1.

Aus den nichtlinearen Gleichungen (47)-(51) folgt mit dem Eulerverfahren
=t Atlka (G = ) Fam (o = ) + kan (e = €}) + 4] (89)
G =+ Atlha (6= ") + k(¢ — )] (90)
=t Atlhma (G = ) + F (6 =€) + Fima (¢ =€) + i —

b & — kg ] (91)
T = cn o+ Atk (=) + Fum (e — 6R) + kna (] — ) +
ki (e, = )] (92)

e = Atk (¢ — ) + kan (f — ) — kar & + kgm €, + kan ] (93)

Bei der Wahl des geeigneten Zeitschrittes At muf beriicksichtigt werden, da8 das Pro-
dukt aus den At und den Eigenwerten ); der Matrix A des linearisierten Differential-
gleichungssystems (58) im Bereich des Gebietes der absoluten Stabilitat liegen mu8.
Die Giiltigkeit bleibt auch bei der schwach nichtlinearen Differentialgleichung erhal-

ten, da man diese lokal nach der Linearisierung durch eine lineare Differentialgleichung
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approximieren kann. Betrachten wir deshalb die lineare Differentialgleichung in Form

einer Testanfangswertaufgabe

4
dt

mit der Losung

Fir das Einschrittverfahren, welches die Testanfangswertaufgabe auf ¢"*! = F(At \) c®
fahrt, wird
B ={p € C||F(At))|< 1}

als Gebiet der absoluten Stabilitat definiert (Schwarz 1988). Fir das Eulerverfahren
(F(AtA) =14 At )) ist die Differentialgleichung stabil im Bereich 4 € [-2,0]. Um
eine stabile Schrittweite zu gewahrleisten, mufl At auf jeden Fall so gewahlt werden,
dafl die komplexen Werte p als Produkt von At und A; dem Gebiet der absoluten
Stabilitat angehoren.
Es folgt
=2

At min(A;)

= —=2.-0,5Jahre = 1Jahr

In dem hier verwendeten Modell ist bei einem Zeitschritt von einem Monat zur
Berticksichtigung saisonaler Variationen die Stabilitdt des Differentialgleichungssy-

stems gewahrleistet.

4.6.1 Emissionsszenarium mit realen Daten

Die Gleichungen mit der nichtlinearen Parametrisierung der Chemie werden auf einen
praindustriellen atmospharischen Partialdruck von 278,3 ppm und einer konstanten
Alkalinitdt von 2,34 eq m™ adjustiert (sieche auch Tabelle 2 und Tabelle 4). Die
DIC-Konzentration der Tiefseebox betragt 2,125 mol m~=3. Radiokohlenstoff wird als
Kontrolltracer fiir den Austausch zwischen den Boxen mitgefiihrt. Die AM™C-Werte
werden mit einem §'*C = -25 ?/,, korrigiert.

Die Simulation der industriellen Stérung erfolgt mit dem Eintrag von fossilem
Kohlenstoff nach den Daten von Rotty (1986) und des CDIAC (Marland 1989) (Abb.
27). Der atmospharische Partialdruck andert sich bis zum Ende des 19. Jahrhunderts
nur geringfigig und steigt dann infolge der beiden Weltkriege und den Wirtschaftskri-

sen in den zwanziger und dreiffiger Jahren nahezu linear bis Anfang der fiinfziger an
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Tabelle 4: Prdindustrielle Werte der Oberflichenbozen

niedrige Breiten | mittlere Breiten hohe Breiten
DIC [mol m~?] 2,045 2,081 2,212
a [107° mol m™3 ppm™1] 2,83 3,42 5,99
pH-Wert 8,27 8,31 8,30
£ 8,6 9,2 12,0
APgo, [ppm] 46,0 -0,5 -28,6
F,. [GtC Jahr™!] 0,85 -0,11 -0,74
Erlauterung der Symbole:
a Loslichkeit von C'O, in Seewasser

13 Pufferfaktor
APso, CO; Partialdruckunterschied Ozean-Atmosphare
F,, C'O, Nettoflul Ozean-Atmosphare

(Abb. 29 a). Nach der Olkrise im Jahr 1973 geht durch Energieeinsparungen der expo-
nentielle Anstieg in einen linearen Trend iiber. Der sinkende pH-Wert (Abb. 29 d) und
steigende Pufferfaktor (Abb. 29 e) bestéitigen die abnehmende C'O,-Speicherkapazitat
des Ozeans. Das Modell reproduziert mit einer durchschnittlichen ,,airborne fraction”
zwischen 1959 und 1983 von 56,7 % relativ gut die Beobachtungen von 58,8 % (Sie-
genthaler und Oeschger 1987) (Abb. 29 b). Die C'O,-Flisse zwischen Ozean und At-
mosphare dndern sich in den mittleren Breiten infolge der Geometrie des Modells am
starksten (Abb. 29 c).

Der atmospharische Suesseffekt ist mit -25 °/,, im Jahre 1950 gegeniiber den
Beobachtungen von -21 °/,, (vgl. Kapitel 2.4) etwas zu niedrig, d.h. die Atmosphare
hat ein zu geringes *C//*?C-Isotopenverhaltnis (Abb. 30 a). Die zu starke Verdiinnung
mit anthropogenen '2C kann durch einen zu geringen *C-Austausch mit dem Ozean
wahrend dieses Zeitraumes erklart werden (Abb. 30 b). Ferner werden der Einflufl
der Biosphare und die Variationen der kosmischen Produktion in diesem Modell nicht

bertucksichtigt.
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Abbildung 29: Emissionsszenarium mit CDIAC-Daten. a: Atmosphdrische CO,
Konzentration; b: ,,airborne fraction”; ¢: COq- Fluff Ozean - At-
mosphdre in GtC Jahr™' ((H) polare Boz , (M) Oberflichenboz der
gemdpfigten Breiten, (L) tropische Boz); d: pH-Wert und e: Puf-
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4.7 Interannuale Storung durch periodisch variierende Auf-

triebsflisse

Zur Untersuchung der Auswirkung von langjahrigen Anomalien auf den Kohlen-
stoffkreislauf wurde der Auftriebsflul zwischen der Tiefsee und der tropischen
Oberflachenbox mit einer Sinusfunktion moduliert. Aus Kontinuitatsgrinden dndern
sich damit auch der Flufl von den niederen in die mittleren Breiten und von den mitt-
leren Breiten in die Tiefsee.

Es werden ein Kontrollauf mit der Emission durch fossile Brennstoffe und konstan-
tem Stromungsfeld und ein Stérungslauf mit zusatzlich variablen ozeanischen Flissen
durchgefihrt. Eine Einschwingphase des Modells auf die Stérung wurde mit 4 Jah-
ren berticksichtigt. Die Periode der Sinusfunktion entspricht mit 4 Jahren etwa der
Zeitskala der El Nifio-Ereignisse (Abb. 31 a).

Im Januar 1983 kommen die Auftriebsfliisse ganz zum Erliegen. Das Minimum
der Differenz des Pgp, zwischen Ozean und Atmosphéare setzt in der tropischen Box
ca. ein halbes Jahr spater ein und damit ein stark reduzierter Flufl zwischen beiden
Reservoiren (Abb. 31 ¢ und d). Der C'O;-Partialdruckunterschied zwischen der tropi-
schen Box und dem atmosphéarischen Reservoir ist dabei um 25 ppm, d.h. um ca. 54
%, zuriickgegangen.

In der Box der mittleren Breiten zeigt sich der EinfluB der Storung mit einer
Zeitverzogerung von einem Jahr. Trotz der geringen Anderung der Differenz des Pgo,
ist aufgrund der grofien Oberflaiche zur Atmosphare eine deutlich positive Anomalie im
C'O,-FluB erkennbar. Der atmospharische Ppo, erreicht sein Minimum erst im April
1984, also 1% Jahr spater, da der ozean-atmospharische Flufl der niederen Breiten den

der mittleren Breiten aufhebt (Abb. 31 b).
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4.8 Interannuale Storung durch aus ECMWF-Winddaten
hergeleitete Auftriebsfliisse

Aus den ECMWF-Windstressdaten von 1980 bis 1987 werden global gemittelte Auf-
triebsgeschwindigkeiten von 5° S-bis 5° N bestimmt (Teil I Abb. 19)(Segschneider 1991).
Die Auftriebsfliisse erhilt man durch einfache Multiplikation mit der Grundflache der
tropischen Box. Wie in Kapitel 4.7 wird jeweils ein industriell gestérter Kontrollauf
und ein Storungslauf, der ECMWF-Lauf, durchgefiihrt. Im ECMWF-Lauf werden die
konstanten Auftriebsfliisse von der Tiefseebox in die aquatoriale Box von 1980 bis 1987
durch die aus den ECMWF-Daten ermittelten Flisse ersetzt. Im Januar 1982 erreicht
der Auftrieb ein starkes Maximum von 120 Sv und kommt 4 Monate spater zum Still-
stand (Abb. 32 a). Der erste Extremwert des in die Tiefe gerichteten Transportes wird
im November 1982 erreicht, ein zweiter im Mai 1983. Im Herbst 1983 nehmen die Auf-
triebsflisse wieder stark zu und schwanken bis zum Herbst 1986 zwischen 30 und 100
Sv. Ende 1986 ist ein deutlicher Riickgang des Auftriebs zu beobachten, der Beginn
des El Nifio 1986/87.

Abb. 32 b zeigt die Anomalien des atmospharischen Partialdruckes nach Abzug
des linearen Trends (durchgezogene Linie) im Vergleich zu den beobachteten Werten
von Keeling u.a. (1989)(Kreuze). Die beobachteten Daten stammen aus Mauna Loa,
Hawaii, und dem Stdpol, wobei der saisonale Zyklus und die anthropogen verursachte
Emission abgezogen sind (siehe auch Abb. 6). Man erkennt ein gegenliufiges Schwingen
von Modelldaten und Beobachtungen, wobei die Amplituden der Modellergebnisse rund
5-fach zu klein sind.

Betrachten wir zunéachst die Ergebnisse des Boxmodells. Der C'Op-Partialdruck-
unterschied zwischen dem tropischen Ozean und der Atmosphire geht wahrend des
ENSO im Januar 1983 um ca. 27 ppm und im Juni um 30 ppm zuriick, so daf} er
nur noch 65 % seines urspriinglichen Wertes besitzt (Abb. 32 c¢). Diese Schwankung ist
stark mit der Variation der Auftriebsfliisse bei einer Phasenverschiebung von 2 Monaten
korreliert. Die tropische Box wird durch die Abschwichung des Auftriebs aus der
kohlenstoffhaltigen Tiefseebox mit weniger DIC versorgt. Die Kohlenstoffkonzentration
in der Oberflachenbox sinkt und damit der Partialdruckunterschied zwischen Ozean
und Atmosphare.

Der atmospharische C'O;-Partialdruck erreicht seine Extremwerte, wenn die CO,-
Nettofliisse der einzelnen Boxen zwischen Ozean und Atmosphire im Gleichgewicht

stehen (Abb. 32 b). Die maximale atmospharische Anomalie liegt dabei in dem Mo-
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nat, in dem die positive Anomalie des C'O;-Flusses aus der tropischen Box durch die
negative Anomalie in die Box der gemaBigten Breiten ausgeglichen wird. Die Minima
sind durch entsprechend umgekehrt ausgerichtete Anomalien bestimmt. Die nega-
tive Anomalie des atmospharischen C'O;-Partialdruckes im Herbst 1983 hat dabei eine
Phasenverschiebung von ca. 1 Jahr gegeniiber dem Extremwert der Vertikalgeschwin-
digkeit im November 1982. Das La Nina-Ereignis 1983/84 folgt dem ENSO 1982/83,
gekennzeichnet durch anomal starke vertikale Auftriebsgeschwindigkeiten und eine an-
omal kalte SST in den Tropen. In der atmospharischen C'O;-Konzentration ist ein
deutlicher Anstieg zu verzeichnen, der aufgrund starker Auftriebsfliisse bis Ende 1986
anhalt. Kohlenstoffreiches Tiefenwasser gelangt in diesem Zeitraum an die Oberflache
und erhéht so den ozeanischen Partialdruck in der tropischen Box. Damit verbunden
sind stirkere C'O,-Fliisse von dem Ozean in die Atmosphare, die zu einem Anstieg
des atmospharischen C'O,-Gehalts fiihren. Im Herbst 1986 ist ein deutlicher Riuckgang
der Auftriebsflisse zu beobachten. Mit dem Einsetzen des El Nifio 1986/87 nehmen
auch die CO;-Flisse in den Tropen von dem Ozean in die Atmosphare deutlich ab und
werden im Sommer 1987 sogar negativ. Die C'O,-Konzentration in der Atmosphare
erreicht im Frithjahr 1987 ein Maximum und nimmt dann durch das ENSO-Ereignis
wieder ab.

Die interannualen Schwankungen der beobachteten atmospharischen CO,-
Konzentration in Abb. 32 b enthalten neben den oben diskutierten Anderungen auch
die Fluktuationen, die durch die Landbiosphare hervorgerufen werden. Die ENSO-
Jahre sind im allgemeinen durch geringe Niederschlage und damit verbundene Diirre
und Zunahme der Savannen- und Waldbrande gekennzeichnet. Dies bewirkt eine Zu-
nahme der atmospharischen C'O,-Konzentration. Die Kohlenstoffzunahme durch die
Biosphare ist so stark, daf} sie die Abnahme der Konzentration durch den Ozean

uberwiegt.
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Abbildung 32: ECMWF-Ezperiment mit aus Winddaten hergeleiteten Auf-

triebsflussen. a: Auftriebsflufl zwischen Tiefsee und tropischer Box;
b: Anomalie der atmospharischen COy-Konzentration: Modeller-
gebnisse ohne Landbiosphdre (durchgezogen) und Beobachtungen
nach Keeling u.a. (1989) (Kreuze); c: Anomalie der Pco,-Differenz
zwischen Ozean und Atmosphdre; d: Anomalie des CQq-Flusses
Ozean - Atmosphdre in GtC Jahr™!
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5 Das Scripps-Hamburg-Modell des ozeanischen
Kohlenstoffkreislaufes (SHMOCC)

Zu einer mehr realistischen Analyse der interannualen Variationen des Kohlenstoffkreis-
laufes im Ozean und der Atmosphare wird ein numerisches dreidimensionales Kohlen-
stoffmodell (Maier - Reimer und Hasselmann 1987, Bacastow und Maier - Reimer 1990,
Maier - Reimer und Bacastow 1990) mit dem grofiskalig-geostrophischen Ozeanzirkula-
tionsmodell (Hasselmann 1982, Maier - Reimer und Hasselmann 1987, Maier - Reimer,
Mikolajewicz und Hasselmann 1991) gekoppelt. Dieses Kohlenstoffmodell wurde im
Scripps Institution of Oceanography in San Diego, USA, und im Max-Planck-Institut
fir Meteorologie in Hamburg entwickelt und wird deshalb als ,,Scripps Hamburg Model
of Oceanic Carbon Cycle”(SHMOCC) bezeichnet. Das Zirkulationsmodell wurde schon
in der Arbeit von Segschneider (1991) naher erlautert. Wahrend in den vorherigen
Versionen des Kohlenstoffmodells die geochemischen Tracer nur mit einem stationéren
Stromungsfeld advektiert wurden, erméglicht die direkte Koppelung mit der Zirkula-
tion auch die Reproduktion von mehrjahrigen Klimaschwankungen, wie zum Beispiel
die des El Nifio-Phanomens. Der Zeitschritt des Modells betragt ein Monat, so daf§

auch der saisonale Zyklus aufgelost werden kann.

5.1 Geometrie des SHMOCC

Die Erdoberfliche wird in ein 3,5 x 3,5 Grad Arakawa E-Typ (Arakawa und Lamb
1977) Gitternetz unterteilt. Damit betragt die horizontale Auflosung des Modells 72
x 72 Gitterpunkte. Die horizontalen Geschwindigkeiten sind auf den Vektorpunkten
(X) und die Grossen wie Temperatur, Salzgehalt, Druck und geochemischen Tracer-
konzentrationen auf den Skalarpunkten definiert (4+) (Abb. 33 a). Das Modell ist in
der vertikalen in 11 Schichten unterteilt, wobei die Schichtgrenzen bei 0, 50, 112.,5,
200, 350, 575, 850, 1500, 2500, 3500, 4500 und 6000 m Tiefe liegen. Horizontale Ge-
schwindigkeiten und skalare Gréflen werden in den Schichten bestimmt, wahrend die
Berechnung der Vertikalgeschwindigkeiten an den Schichtgrenzen erfolgt (Abb. 33 b).
Die Kustenlinie und Wassertiefe ist auf den Vektorpunkten definiert. Die Wasser-
tiefe an der Stelle der Skalarpunkte ermittelt sich durch die maximale Tiefe der vier
umliegenden Vektorpunkte, um den Massentransport von einem ,,feuchten” zu einem

benachbarten ,,feuchten” Punkt zu gewahrleisten. Je 4 horizontale benachbarte Vek-
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Abbildung 33: Modellgitter. a: horizontale und b: vertikale Ansicht

torpunkte bilden die Grundfliche einer Box; die Hohe ergibt sich durch den Abstand
der darunter- zu der dariiberliegenden w - Ebene. Die Hohe der untersten Box variiert
mit der Topographie. Die oberste Schicht, die Deckschicht, hat eine Tiefe von 50 m
zuzuglich einer dynamisch bedingten Auslenkung der Oberflache (.

5.2 Atmosphare

Die Atmosphare wird in 72 x 72 Boxen unterteilt, deren Grundflichen gleich den dar-
unterliegenden ozeanischen Boxen sind. Der Austausch der Kohlenstoffisotope C; zwi-
schen den atmospharischen Boxen erfolgt nach zonaler Mittelung diffusiv in meridio-
naler Richtung:

oC; . 8205
ot - ‘k(SO) ' a‘pg (94)

wobei der Diffusionskoeffizient & nur von der Breite ¢ abhangig ist. Die interhe-
misphérische Durchmischung betragt mit diesem Diffusionsansatz ca. 1,4 Jahre.

Im praindustriellen Zustand ist die Atmosphare mit einem Partialdruck von ca.
280 ppm gut durchmischt. Es besteht lediglich ein geringer Gradient zwischen den Ge-
bieten der CO;-Quellen, den Auftriebsgebieten, und den der Senken, den Konvektions-

gebieten. Das Kohlenstoffisotopenverhaltnis § *C wird im stationaren praindustriellen
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Zustand auf -6,5 °,, und das A "C auf 0 °/,, adjustiert. Eine Quelle natirlichen Ur-
sprungs reichert die atmosphérischen Boxen mit Radiokohlenstoff an. Die Menge des
1, die am oberen Rand der Atmosphéare produziert wird, entspricht dabei der Menge,
die dem globalen Kohlenstoffkreislauf durch radioaktiven Zerfall entzogen wird. Die
Storung der *C-Konzentration durch Atombombenversuche seit den fiinfziger Jahren

wird ebenfalls vorgeschrieben.

5.3 Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphare

Die Koppelung der ,,mixed layer” mit der Atmosphare erfolgt nach Gleichung (33).
Die Berechnung des ozeanischen C'O,-Partialdruckes P, wird in den Kapiteln 3 und 5.4
naher erlautert. Die aus den ECMWF-Datensatzen gewonnenen raumlich und zeitlich
variierenden Gasaustauschkoeffizienten (Heimann und Monfray 1989) sind abhangig
von Temperatur und Windgeschwindigkeit. Die LM-parametrisierten Koeflizienten lie-
gen fir klimatologische Monatsmittelwerte vor. Diese Werte werden auf 0,06 mol m—2
ppm~! Jahr~! normiert, da sie niedriger sind als die durch die 1*C' Methode bestimm-
ten Werte von Broecker u.a.(1986). Diese Normierung entspricht einem C'O2-Flufl von
16,8 mol m~2 Jahr~! bei einem Partialdruck von 280 ppm.

Der CO,-FluBl der *C- und '“C-Isotope zwischen Ozean und Atmosphéare wird
analog dem von ?C berechnet. Dem *CO,-FluB wird ein temperaturabhangiger Frak-
tionierungsfaktor ®« hinzugefiigt, da die Aufenthaltswahrscheinlichkeit von 3C auf-

grund des hoheren Gewichts gegeniiber >C im Wasser grofer als in der Luft ist:

9,483
Pa = 1,02389 — 2o (95)

wobei T die Temperatur in Kelvin ist (Mook u.a. 1974). Fiir den **C'O,-FluB wird eben-
falls eine Fraktionierung berticksichtigt. Der C-Fraktionierungsfaktor 4« berechnet

1

sich als Quadrat von *a.

5.4 Ozean

Die Massenerhaltung der chemischen und biologischen Tracer kann formell durch ein

System von Differentialgleichungen formuliert werden.

o0C; aC;

W + vj E:: = 4 (96)
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Der erste Term, die lokale Anderung des i-ten Tracers C; und der zweite, die advektive
Anderung durch die dreidimensionalen Geschwindigkeiten v;, stehen dabei im Gleich-
gewicht zu den Quellen und Senken ¢;. Letztere beschreiben physikalische Prozefle, wie
den radioaktiven Zerfall, chemische Reaktionen, wie z.B. eine Gleichgewichtsverschie-
bung von den Ca?* und CO3~ Ionen zum Calciumcarbonat und biologische Vorginge,
wie die Produktion und Remineralisation von organischem Material.

Die Tracer des anorganischen Kohlenstoftkreislaufes werden in der ,,mixed layer”
durch ein Gleichungssystem mit sieben Komponenten, den drei Komponenten des Car-
bonatsystems [CO,], [HCO3] und [COZ27], den beiden Boratkomponenten und den
Konzentrationen der Hydronium- und Hydroxidionen bestimmt (siehe Kapitel 3). Der
CO,-Oberflachenpartialdruck P ergibt sich fiir jede Oberflichenbox aus der ) COs,,
Alkalinitat, Temperatur und Salzgehalt. Der Loslichkeitskoeflizient des Kohlendioxids
a wird nach Weiss (1974), die Gleichgewichtskonstanten des Carbonatsystems k; und
ky nach Daten von Hansson und Mehrbach (Edmond und Gieskes 1970) und die Disso-
ziationskonstante des Wassers k,, nach Dickson und Riley (1979) als Funktion von Tem-
peratur und Salzgehalt berechnet. Die Druckabhangigkeit der Dissoziationskonstanten
ergibt sich durch einen temperaturabhangigen Exponentialansatz (Broecker u.a. 1982).
Grundlagen fiir den Mechanismus der ozeanischen Biologie sind den Standardwerken
(Riley und Skirrow 1975, Broecker und Peng 1982) entnommen. Die Modellierung
der Primarproduktion durch Phytoplankton wird bei grob auflosenden Modellen stark
vereinfacht. Die Phytoplanktonblite wird typischerweise in Zeitskalen von Tagen und
Wochen gemessen, so dafl bei einem Modellzeitschritt von einem Monat die folgen-
den Approximationen durchaus gerechtfertigt sind. Ein Grofiteil der Priméarproduktion
wird dort ,,recycled”, wo es produziert wird. Der andere Teil, die Neuproduktion (engl.:
new production), wird in tiefere Regionen verfrachtet, in denen dann das organische
Material remineralisiert und die anorganischen Schalenteile aufgelost werden. Diese
Neuproduktion ist fiir den Kohlenstoffkreislauf wichtig und mufl modelliert werden.
Das im Vergleich zur Strémung relativ schnell absinkende biologische Material (Honjo
u.a. 1982) besteht liberwiegend aus grofen Partikeln, groben Exkrementen (engl.: fe-
cal pellets) und marinem Schnee (engl.: marine snow)’. Die feineren Partikel und der
geloste organische Kohlenstoff werden vernachlassigt und nicht mitmodelliert. Die bio-
logische Produktion findet in der 50 m dicken Oberflachenschicht statt. Die Phosphat-

konzentration, die in weiten Teilen des Weltozeans mit der Nitratkonzentration korre-

'mariner Schnee setzt sich iiberwiegend aus abgestorbenen Pflanzen und Tieren zusammen
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liert ist, wird als nahrstofflimitierender Faktor bertiicksichtigt. Der Nitratkreislauf ware
wesentlich komplizierter zu modellieren, insbesondere der Prozefl der Denitrifizierung,
dem bakteriellen Abbau der Stickstoffverbindungen in Gebieten von Sauerstoffman-
gel. Die Berechnung der Nitratkonzentration erfolgt tiber die ,,Redfield ratio” (siehe
Tabelle 5). Die Konzentrationen von DIC, Alkalinitat, Phosphat und Silikat werden
durch die Photosynthese und die Bildung von weichem organischem Material und den
harten Schalenteilen (CaCO3; und Opal) vermindert. Die Neuproduktion NP bewirkt
jeden Monat eine Reduzierung der C'O,-Konzentration der eisfreien Oberflachenboxen
durch die Bildung von weichem Gewebematerial entsprechend der Michaelis Menton

Kinetik (Dugdale 1967)

NP = Let)of )I-I(icrlzz([)jﬂ_c])?}—] (97)
mit
Lgt) = 50+ eos2g))(1+ (1 — cos(2)) cos(s 1)
und
T — 271,15
oT) = T — 263,15

Der lichtlimitierende Faktor L hangt von der geographischen Breite ¢ und von
dem Monat t ab. «(T) ist ein temperaturabhangiger Faktor, H die Nahrstoffkon-
zentration, die notwendig ist, um die Halfte des maximalen Wachstums zu erreichen,
und RC die ,,Redfield ratio” C': PO,. Das Verhédltnis von weichem Gewebematerial
zu harten Kalkschalen, das durchschnittlich bei 1:4 liegt (Broecker und Peng 1982),
wird als ,,rain ratio” definiert. Im Kohlenstoffmodell wird der C'aCOs-Flul S des
Schalenmaterials mit Hilfe der ,,rain ratio” r;.;, und der Produktion von weichem

Gewebematerial NP parametrisiert

S = rein NP (98)
mit .
| exp(z (T — 279,15))
Train = = (1 - 7"Si) 1 =
2 1+ eap(5 (T —279,15))

wobei rg; der Anteil des silikathaltigen Skelettmaterials (Opal) und T' die absolute
Temperatur in Kelvin ist. Unterhalb von 279,15 K, d.h. 6 °C, fallt die ,,rain ratio”

gegen Null ab und konvergiert bei warmen Oberflachenwasser bei einem rg; von 0,5
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Tabelle 5: Biologische Parameter fir den Grundzustand des Modells

Stochiometrisches Mengenverhaltnis der bei der Produktion von weichem Gewebema-

terial berticksichtigten Stoffe (,,Redfield ratio”) (Takahashi u.a. 1985)

C: N:P:-0, = 122:16:1:172
Konstanten
H siehe (97) 2 p mol 171
10 mp 13C Fraktionierungsfaktor Ozean zu POC 0,98
B e 13C' Fraktionierungsfaktor Ozean zu CaCO3 1,00
[O2]min minimale O; Konzentration zum Abbau von POC 10 g mol 17}

Verteilungskoeffizienten fiir weiches Gewebematerial DMIN(K), harte CaC O3 Schalen-

teile DISCA(K) und silikathaltige Schalenteile DISSI(K)

K DMIN(K) DISCA(K) DISSI(K)
1 — —_ —_

2 0,1071 0,0305 0,0154
3 0,3929 0,0417 0,0214
4 0,2143 0,0670 0,0354
5 0,1118 0,0916 0,0507
6 0,0563 0,0988 0,0583
7 0,0510 0,1860 0,1228
8 0,0267 0,1906 0,1539
9 0,0114 0,1156 0,1199
10 0,0064 0,0701 0,0934
11 0,0222 0,1071 0,3287
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gegen 0,25. Die grofleren Partikel des bei der Produktion entstehenden Materials, die
,.fecal pellets” und die ,,big shells”, die grolen Schalenteile, fallen direkt ins Sediment.
Die chemischen Tracer in der ,,mixed layer” dndern sich durch die biologische

Produktion wie folgt:

°C0;] = [15C0)) — NP - S

[POC] = [POC]+ NP

[TALK] = [TALK]+ RNO3 - NP — 2§
[PO, = [PO4 — NP/RC

[04) = [0)] + ROC - NP

wobei RNO3 die ,,Redfield ratio” von N : C' und ROC die von O, : C ist.

Beim Aufbau von weichem Gewebematerial werden die schwereren Isotope 2C
und 'C nicht so leicht eingebunden wie das leichtere '2C. Die Anderung des Iso-
topenverhaltnisses 3C/12C ist somit ein Indikator fiir die Anderung der Biologie in
dem ozeanischen Kohlenstoffkreislauf. Die Fraktionierung wird fiir 3C mit einem kon-
stanten Faktor von 0,98 und fir C durch das Quadrat des 3C-Faktors mit 0,96
berticksichtigt. Bei der Bildung von hartem Schalenmaterial wird keine Fraktionierung
der Isotope berticksichtigt (Degens u.a. 1984).

Der abwartsgerichtete organische Partikelfluf} ist unterhalb von 100 m umgekehrt
proportional zur Tiefe z (Suess 1980). Ein Teil dieses abwartsgerichteten Flusses,
DMIN(K), wird in der K-ten Schicht remineralisiert (siche Tabelle 5). Die monatliche
Remineralisationrate B beschrankt sich auf Sauerstoffkonzentrationen oberhalb eines
vorgeschriebenen Levels. Sinkt die Oj-Konzentration unter dem Minimalwert, wird
jeglicher Abbau von organischem Material eingestellt
[02] — [O'J]ml'n

ROC

mit der Remineralisierungskonstante r,¢mi, = 0,05 in der obersten Schicht und 7yemin
= 0,02 in den anderen Schichten. Die Konzentrationen von Y  CO, und PO4 erhéhen

sich durch die Remineralisation, wahrend die von O3, POC und Alkalinitat abnehmen.

B = reemin - min ( , [POC])

[>2C0] = [.C0:] + B

[POC] = [POC] — B

[TALK] = [TALK]— RNO3 - B
[PO;] = [POJ + B/RC

[02] = [0:] - ROC - B
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Die Auflésung der harten CaCOs- und Opalpartikel in der Tiefsee erfolgt nach ei-
nem exponentiellen Profil. Hierbei ist DISCA(K) der Teil der CaC'Os-Schalen und
DISSI(K) der Teil der Silikatpartikel, die in der K-ten Schicht aufgelost werden (Ta-
belle 5). Die Eindringtiefe der Kalkschalen betragt bei einer Sinkgeschwindigkeit von
67 m d' ca. 2000 m und die des Opals ca. 4000 m. Die Auflésung des CaCOs
wird durch die Sattigungskonzentration der Carbonationen bestimmt, da die C'a?*-
Ionenkonzentration konstant gesetzt werden kann. Bei der Auflésung des Calciumcar-
bonates steigt die Konzentration der ) C'O, entsprechend den freiwerdenden Carbo-
nationen, wahrend die der Alkalinitdt doppelt so stark zunimmt (siehe Kapitel 3.2).
Der Ozeanboden des Modells enthalt eine Sedimentschicht, die POC, CaCQOj3
und Opal aus der dariiberliegenden Ozeanschicht aufnimmt. Ein Teil des sedimentier-
ten Materials wird mit Hilfe von benthischen Organismen wieder aufgelost. Diesen
Vorgang, den man als Bioturbation bezeichnet, wird durch eine vorgegebene Zeitkon-
stante simuliert. Die Dicke der Sedimentschicht erreicht erst in sehr groflen Zeitska-
len (ca. 10000 Jahre) die Stationaritdt und steht in unmittelbarer Abhangigkeit zur

Priméarproduktion und der Auflosungszeit.

5.5 Adjustierung von Parametern und praindustrieller Zu-

stand

Zur Angleichung des Kohlenstoffmodells an die beobachteten Messungen ist eine An-
passung der Parameter erforderlich. Die Moglichkeit der Optimierung von Modellpa-
rametern ist zum einen durch die Approximationen natiirlicher Prozesse im Meer und
zum anderen, infolge limitierter Rechenzeit, durch eine grofiskalige raumliche und zeit-
liche Auflésung beschrankt. Da in dieser Studie lediglich die Sensitivitat des Kohlen-
stoffmodells auf interannuale Anderungen in der Zirkulation untersucht werden sollen,
kann auf eine exakte und aufwendige Anpassung der Parameter an die Beobachtungen
verzichtet werden.

Das Modell wird fir diese Experimente auf einen praindustriellen, at-
mospharischen C'Oj-Partialdruck von ca. 280 ppm eingestellt. Nach einem ,,First
Guess” von » CO, und Alkalinitdt werden die beiden Tracer so gedndert, daff ein
nahezu stationarer praindustrieller Zustand nach 1600 Modelljahren erreicht wird.

Das Zirkulationsmodell weist in einem Zeitintervall von 1000 Jahren einen leicht

positiven Trend in 4000 m Tiefe mit einer Temperaturdnderung von ca. 1/100 °C
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und einer Salzgehaltsanderung von ca. 3/1000 auf. Die Tracer verteilen sich an der
Oberflache im generellen wie die Temperatur und der Auftrieb, der durch die vertikale
Rotationskomponente des Windstresses bestimmt wird.

Das tber den aquatorialen Pazifik und Atlantik reichende Band erhohten ozeani-
schen CO,-Partialdruckes wird vom Modell reproduziert. In den hohen Breiten wird
der ozeanische C'O,-Partialdruck durch winterliche Konvektionsereignisse beeinflufit,
da durch die Durchmischung kohlenstoffhaltige Wassermassen aus den tieferen Schich-
ten an die Oberfliche gelangen(Anhang B). Die starken Schwankungen in diesen Ge-
bieten gegeniiber den Beobachtungen lassen sich auch durch die Biologie erklaren. Die
Primarproduktion (Anhang A) wird hier nicht durch den nahrstofflimitierenden Fak-
tor bestimmt, sondern durch andere Prozesse, wie die Lichtintensitat, Turbulenz und
Temperatur (Radach und Maier-Reimer 1975).

Im Bereich des Nordatlantiks, des Kuroshios und des Ochotskischen Meeres
schwankt im Modell der ozeanisch-atmosphéarische Partialdruckunterschied zwischen
Januar und Juli um rund 60 ppm. Die saisonale Amplitude erreicht im Wedellmeer
Extremwerte bis 50 ppm und im indischen Stdpolarbecken sogar Werte bis 70 ppm.

Auch die biologische Primarproduktion ist durch starke jahreszeitliche Schwan-
kungen in den hohen Breiten gekennzeichnet. Jene betragen bis zu 20 g m~2 Jahr™1,
wobei die starksten jahreszeitlichen Anomalien im Ochotskischen Meer, im Nordpolar-
meer bei der Beringstrafle, im Nordatlantik sowie im Bereich des Antarktischen Zir-
kumpolarstromes auftreten. In den Frithjahrsmonaten setzt durch zunehmende solare
Einstrahlung, steigende Temperatur und Nahrstoffreichtum die Planktonbliite ein (An-
hang A). Die Nahrstoffe werden durch die anwachsende Primarproduktion verbraucht,
so dafl die Phosphatkonzentration und damit auch die Produktivitat zum Herbst hin
abnehmen. Die Neuproduktion liegt global mit ca. 9 GtC Jahr™! rund doppelt so hoch
wie die von Eppley und Peterson (1979) ermittelte Rate von ca. 3,4 - 4,7 GtC Jahr~!.

Die Verteilung des §'°C ergibt sich aus der Abhangigkeit der Fraktionierung von
Temperatur und Produktivitdt. Global sind die Gradienten wie die der Temperatur
strukturiert. In Gebieten héherer Produktivitdt werden die Konzentrationen durch die
biologische Fraktionierung abgeschwacht.

Das 11-Schichten Modell baut durch relativ starke numerische Diffusivitat die
vertikalen Gradienten etwas ab, so dafl die Tracerkonzentration im Vergleich zu den
gemessenen Daten mehr homogenisiert sind (Mikolajewicz pers. Kommunikation). Die

generellen Strukturen der GEOSECS-Schnitte werden reproduziert, jedoch sind die
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Werte von DIC, Alkalinitat und Phosphat niedriger als die Beobachtungen (siehe auch
Anhang A und B). Der Pazifik zeigt in 1000m Tiefe einen Kern mit anomal starken
Gradienten in den biologischen Tracerkonzentrationen, der durch zu starke Produkti-

onsraten und das lokale Zirkulationsmuster erklart werden kann.

5.6 Industrielle Storung

Die anthropogene C'O,-Storung wird durch den Eintrag von Kohlenstoff fossilen und
biosphérischen Ursprungs in die Modellatmosphére simuliert. Der fossile Kohlenstoff ist
pflanzlichen Ursprungs, mit einem §'*C von -26 °/,,, und wegen der langen Abgeschlos-
senheit in den Lagerstatten frei von Radiokohlenstoff. Die Isotopenverhaltnisse miissen
deshalb in der Atmosphare mit zunehmendem Eintrag abnehmen. Der Kohlenstoff
aus den fossilen und landbiospharischen Reservoiren wird vornehmlich in die Nordhe-
misphare emittiert. Es entsteht ein interhemispharischer Gradient der atmosphéarischen
C'Oy-Konzentration, der im Modell etwas zu stark reproduziert wird.

Die C'O,-Emission durch fossile Brennstoffe und Zementproduktion wurden von
Beginn des 19. Jahrhunderts bis 1950 durch exponentielle Extrapolation bestimmt
(Rotty und Marland 1986). Die Produktionsraten von 1950 bis 1987 vom ,,Carbon Di-
oxide Information Analysis Center (CDIAC)” basieren auf den Datensatzen des ,,Uni-
ted Nations Statistics Office” und dem ,,U.S. Bureau of Mines”(Marland 1989) (Abb.
27).

Der biosphérische COs-Eintrag durch Abholzung der Waldgebiete und
Anderungen in der landwirtschaftlichen Nutzung der Felder wurde mit Hilfe von §13C-
Daten aus Baumringen abgeschatzt (Peng 1983). Die Produktionsrate steigt auf
2 GtC Jahr~! bis zum Jahr 1900 deutlich an. Danach flacht die Kurve ab, ver-
mutlich durch den FErsatz des Holzes als Brennmaterial durch Steinkohle und OL
Die 'C-Fraktionierung dieser Quelle betragt -26 °/,,. Fiir Brennholz wird eine *C-
Fraktionierung von -52 °/,, und flir Steinkohle und Ol eine von -1000 °l0 angesetzt
(Maier-Reimer und Bacastow 1990).

In Abbildung 34 a wird die C'O,-Konzentration der Atmosphare von dem
SHMOCC und den Beobachtungen (Neftel u.a. 1985; Friedli u.a. 1986; Keeling u.a.
1989) dargestellt. Analog den Produktionsraten (siehe Abb. 27) steigt der CO,-Gehalt
in den letzten Dekaden mit einer ,,airborne fraction” von etwas tiber 50 %. Die CO,-
Konzentration der Atmosphare ist im Modell bis zur Jahrhundertwende niedriger als
bei den Beobachtungen. In den darauffolgenden Jahrzehnten wird vom SHMOCC ver-
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gleichsweise mehr Kohlenstoff aufgenommen. Die Unterschiede zwischen Modell und
Beobachtungen kénnen durch Quellen und Senken aus der Landbiosphare und durch
Abweichungen in der Ozeanzirkulation des Modells erklart werden. Die zu niedrigen
6'3C und zu niedrigen A C-Werte (siehe Glg. 3) in der Atmosphare des Modells deuten
ebenfalls auf zusatzliche Quellen und Senken hin, wie z.B. die §'*C-Verdiinnung durch
den Kohlenstofflu} von der Landbiosphéare in die Atmosphare. Abbildung 34 b zeigt
die zeitliche Anderung des 6'3C fiir das Modell (durchgezogene Linie) und die Beobach-
tungen von der Siple Station, Antarktis (Quadrate) und durch direkte atmosphérische
Messungen (Kreuze) (siehe Siegenthaler und Oeschger 1987). Im Jahre 1980 liegt
das Modellergebnis rund 0,5 %,, unter den Beobachtungen. Die Anderung des AMC-
Isotopenverhéltnis, der ,,Suess Effekt” in der Atmosphére, betragt im Jahr 1950 -29 %/,
(Abb. 34 c) und liegt damit 8 %/, niedriger als die beobachteten Werte (vgl. Broecker
und Peng 1982). Der Eintrag von Radiokohlenstoff aus Tests von nuklearen Waffen
setzt Mitte der fiinfziger Jahre ein und stért die atmospharischen und ozeanischen Kon-
zentrationen im Oberflachenwasser erheblich. Dieses Signal, das in Konvektionsgebie-
ten bis in tiefere Schichten nachgewiesen werden kann (Druffel und Suess 1983), wird
mit den Daten von Nydal u.a. (1984) modelliert. Die biologische Primérproduktion
bleibt unverandert, da diese hauptsachlich durch die Nahrstoffkonzentration bestimmt

wird (Maier-Reimer und Hasselmann 1987).
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6 Die ECMWEF - Experimente

Mit dem gekoppelten SHMOCC werden Modelldufe von 1981 bis 1987 mit den
ECMWF-Daten gerechnet. Der Antrieb des Modells erfolgt durch die klimato-
logische Windschubspannung von Hellerman und Rosenstein (1983), die COADS-
Lufttemperaturen (Woodruff 1987) und die auf diese beiden Groflen addierten je-
weiligen ECMWF-Anomalien. Diese Anomalien werden nach Interpolation auf das
Modellgitter durch den Abzug des saisonalen Zyklus und der Klimatologie aus den
Datensatzen des ECMWF gewonnen (naheres siehe Teil T)(Segschneider 1991). Die
Lufttemperaturen werden mit einer Zeitkonstanten von ungefahr 60 Tagen an die SST
angekoppelt. Der Oberflachensalzgehalt berechnet sich als weitere Randbedingung aus
klimatologischen Frischwasserfliissen.

Insgesamt wurden drei ECMWF - Experimente durchgefiihrt:
1. ECMWF-Lauf im industriellen Modellzustand (Experiment A)
2. ECMWF-Lauf im praindustriellen Modellzustand (Experiment B)

3. ECMWF-Lauf im praindustriellen Modellzustand mit reduzierter biologischer
Neuproduktion(Experiment C)

Im Experiment A wird der Kohlenstoffkreislauf zwischen 1981 und 1987 unter Ver-
wendung moglichst realistischer Bedingungen modelliert. Hierzu wird neben den
ECMWF-Daten fir Windstress und Oberflachentemperatur eine anthropogene CO,-
Storung berticksichtigt. Die Auswirkungen der Anderungen von Stromung, Tempera-
tur, Nahrstoffkonzentration und Primarproduktion auf den Kohlenstoftkreislauf wer-
den in diesem Experiment insbesondere wahrend des ENSO 1982/83 naher untersucht.
Hierbei werden die C'O,-Partialdruckdifferenz und die CO,-Fliisse zwischen Ozean und
Atmosphare im tropischen Pazifik eingehender diskutiert.

Das Experiment B wird wie Experiment A durchgefiihrt, jedoch ohne anthro-
pogene C'O,-Storungsquelle. Im praindustriellen Zustand steht der atmospharische
Pco, global im Gleichgewicht mit dem des Ozeans. Die anthropogene C'O,-Emission
durch fossile Brennstoffe bewirkt eine Storung des Gleichgewichtes und damit auch
eine Anderung der C'O,-Flisse zwischen Ozean und Atmosphare. Dieses Experiment
untersucht den Einflufi der anthropogenen C'O;-Stérung auf die interannualen Kohlen-

stoffluktuationen.
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Wahrend der Endphase dieser Arbeit kam die SHMOCC-Gruppe am Max-Planck-
Institut in Hamburg zu der ["Jberzeugung, dafBl in der zur Verfligung gestellten Version
des Modells die optimale Produktionsrate zu hoch angesetzt war. Daher wurde zu
Vergleichszwecken ein drittes Experiment mit reduzierter Neuproduktionsrate durch-
gefiihrt. Eine Integration bis zu einem neuen stationdren Zustand hatte den Rahmen
dieser Arbeit tiberzogen. Experiment C wurde deshalb nur bis zu einem quasista-
tionaren Zustand gerechnet. Die Ergebnisse verlieren dadurch nicht ihre Giiltigkeit, da
zur Identifizierung der mehrjahrigen Variabilitit von den Ergebnissen des ECMWE-
Laufes die eines Kontrollaufes ohne Windstress- und Temperaturanomalien abgezogen
werden.

Die ECMWF-Daten weisen in den Tropen zu schwache und in den hohen Breiten
zu starke Winde auf (Segschneider 1991). In den Tropen liefern die Daten zufriedenstel-
lende Ergebnisse in Bezug auf die Simulation der interannualen Variabilitat des Ozeans
(néheres siehe Teil I)(Segschneider 1991). Man muf jedoch dabei berticksichtigen, daf
die Abnahme des dquatorialen Auftriebs wahrend des ENSO 1982/83 in der Realitat
wesentlich starker war. Deshalb sind die Schwankungen der Tracerkonzentrationen
und damit auch die des Kohlenstoffkreislaufes im aquatorialen Gebiet im Modell ver-
gleichsweise kleiner. In den hohen Breiten erzeugt die starke Variabilidt der Windfelder
unrealistisch starke Konvektionsereignisse, insbesondere im Ochotskischen Meer und im
Bereich des Antarkischen Zirkumpolarstroms. Diese Stérungen beeintrachtigen die Si-
mulationen der Tracerfluktuationen der hoheren Breiten und damit auch die Ergebnisse

der global gemittelten Grofien.

6.1 Experiment A
Ausgehend vom praindustriellen Zustand wird das SHMOCC von 1800 bis 1987 durch

die anthropogene C'O,-Emission gestort. Zur Vermeidung von sprunghaften Gradienten
beim Ubergang von der Klimatologie G zu den ECMWF-Daten G erfolgt eine lineare
Anpassung mit Hilfe der ECMWF-Anomalie ¢ vom Januar 1981 :

G t <1974
G = G+ &Py, 1974 < t < 1981 (99)
G+yg t > 1981

Zusatzlich wird ein Kontrollauf ohne die ECMWF-Anomalien durchgefiihrt. Die Er-

gebnisse des Kontrollaufes konnen in Anhang A nachgeschlagen werden.
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Die Abbildung 35 zeigt die Anomalien der ozeanisch-atmospharischen CO,-
Partialdruckdifferenz zwischen Experiment A und Kontrollauf vom Sommer 1982 bis
zum Frithjahr 1984. Die Anomalien von DIC, PO4, Primarproduktion und é§3C in
der Deckschicht weisen eine ahnliche zeitliche Entwicklung auf und werden deshalb aus
Griinden der besseren Ubersicht im Anhang A dargestellt.

Die Anderungen der C'O,-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphire
(Abb. 35) werden wesentlich durch die Variationen des Stromungsfeldes charakterisiert.
Im Herbst 1982 ist die positive Anomalie der C'O,-Partialdruckdifferenz iiber dem zen-
tralen Pazifik vom Sommer 1982 weitgehend abgebaut. Diese Abnahme korreliert stark
mit der DIC-Konzentration an der Oberflache, die Mitte 1982 vor den Kiisten Perus
im Gebiet des Humboldstromes deutlich abnimmt. Im Oktober haben die negativen
DIC-Anomalien schon den zentralen Pazifik erfafit (Anhang A, Abb. 51). Im April
1983, wahrend des Hohepunkt des ENSO-Ereignisses, sind die negativen Differenzen
zwischen ECMWF- und Kontrollauf vom A Pgp, und von der DIC-Konzentration am
ausgepragtesten. Mit der Abnahme der DIC-Konzentration um bis zu 10 % - {ber
160 pmol 17! - vor den mittelamerikanischen Westkiisten senkt sich der ozeanische
C'O,-Partialdruck soweit ab, dafl er im Ostpazifik unterhalb des atmospharischen Wer-
tes liegt. Diese negativen Anomalien kénnen durch den Riickgang der Auftriebsflisse
erklart werden. Wahrend des El Nino wird die Oberfliche in den dquatorialen Auf-
triebsgebieten nicht mehr mit kohlenstoffreichen Wassermassen aus den tieferen Schich-
ten versorgt. Die DIC-Konzentration an der Oberfliche nimmt durch das Ausgasen
von C'Os in die Atmosphére ab und damit sinkt auch der C O,-Partialdruckunterschied
zwischen Ozean und Atmosphare. Im Sommer 1983 bilden sich die ersten positiven An-
omalien im Westpazifik und vor der stidamerikanischen Kiiste auf ungefahr 30° S, die
ersten Anzeichen des La Nifia-Ereignisses. Der vertikale Auftrieb verstarkt sich wieder
und erhoht mit steigender DIC-Konzentration den ozeanischen C'O,-Partialdruck. Be-
reits im Januar 1984 sind die negativen Anomalien im Ostpazifik ganz verschwunden.
Die positiven Differenzen haben sich tiber dem gesamten zentralen Pazifik ausgebrei-
tet und betragen im Maximum einen C'Oj-Partialdruckunterschied von 20 ppm. Die
interannualen Schwankungen der C'O,-Partialdruckdifferenz sind in den niedrigen und
gemafigten Breiten wesentlich durch die Fluktuation im éstlichen Pazifik bestimmt. In
den hohen Breiten sind bei den Anomalien des A Poo, zwischen Ozean und Atmosphéare
starke Variationen zu beobachten, insbesondere im Ochotskischen Meer und im Bereich

des Antarktischen Zirkumpolarstromes. Die Schwankungen werden durch die starken
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Differenzen der DIC-Konzentration in diesen Regionen verursacht. Diese Gradienten
werden durch kohlenstoffreiche Wassermassen erzeugt, die durch unrealistische Kon-
vektionsereignisse (Segschneider 1991) von den tieferen Schichten an die Deckschicht
gelangen.

Im Oktober 1982 bilden sich im 6stlichen Pazifik ebenfalls die ersten ne-
gativen Anomalien der Phosphatkonzentration (siehe Anhang A, Abb. 52). Vier
Monate spater, im April 1983, baut sich ein Minimum mit 0,4 pmol 17! vor
der Kiiste Perus auf. Damit ist die POs-Konzentration um die Halfte gesunken.
Durch zurickgegangene Auftriebsfliisse wird die Deckschicht nicht ausreichend mit
Nahrstoffen versorgt. Die verbleibende Phosphatmenge in der Deckschicht wird
durch die Primarproduktion fast vollstandig abgebaut und erklart somit den starken
Riickgang dieser Nahrstoffkonzentration. In den hohen Breiten werden wie bei den An-
omalien der DIC-Konzentration starke Konzentrationsinderungen beobachtetet. Die
nahrstoffreichen Wassermassen werden durch die Konvektionsereignisse aus den tiefe-
ren Schichten im Bereich des Ochotskischen Meeres und im Antarktischen Zirkumpolar-
strom an die Oberflache transportiert und fithren dort zu Konzentrationserh6hungen.

Die Anomalien der Primarproduktion werden in den tropischen Gebieten we-
sentlich durch die Anderungen der Nahrstoffkonzentration bestimmt (Anhang A, Abb.
53). Im April 1983 sinkt im Ostlichen Pazifik die Anomalie mit -20 g m~2? Jahr™!
auf ein Minimum ab. Dies bedeutet, dal die Primarproduktion in dieser Region fast
auf die Halfte reduziert worden ist. Die negativen Anomalien halten bis zum Som-
mer 1983 an und werden dann langsam durch positive Konzentrationsinderungen im
Herbst abgebaut. Schon im April 1984 sind diese mit einem positiven Maximum im
zentralen Pazifik sehr ausgepragt. Die Fluktuationen im aquatorialen Atlantik und
Indik liegen weit unter denen des 6stlichen Pazifiks. In den hohen Breiten sind, wie bei
den Nahrstoff-Konzentrationen, deutliche Variationen zu beobachten. Die starkeren
Produktionsraten kénnen dabei durch die héheren Nahrstoffkonzentrationen in diesen
Gebieten erklart werden.

Die Anderungen des §'3C' zeigen im Aquatorialen Bereich gegeniber den oben
beschriebenden Tracern ein inverses Verhalten. In den niederen Breiten des ostlichen
Pazifiks bildet sich im Oktober 1982 eine positive Anomalie des §*C aus (An-
hang A, Abb. 54), die im April 1983 mit dber 0,6 °,, den hoéchsten Wert er-
reicht. Das 13C/'2C-Isotopenverhaltnis wird durch die Anderungen in der Zirkula-

tion, der Primarproduktion und der Temperatur beeinfluflt. Eine Reduktion des Auf-

93



TOTAL CO2 [(MOLES/LITER)*1 0**-6]

=2
""n'____...a- )
250 - \/c.t'n_'
=
a =500
T
=
o
[79)
(=]
750
1000~
0 ’JW p——
=
\\—u,_;:.?
\--.--—-/
250 - \\/D'" = |}
—
B /) I
—'500
I
=
o
w
[a)]
750 -
1000

POC [(MOLES/LITER)*10**-6]

Y/ "
! RN

c)
—500
g 0.0
& ~ za.D
750 - /\
1000 -
DELTA 13C
8 — = _ e
U 05.029 C7'°° Z/ T
> 0.0 1!
0.0
250 - <
0‘\) 3 0 o
=500 -
x
&
w
o -
7807 Y q O
1000~/ ¥ T —— == /\ = =)
90 60 s 30 EQ 90
TIME [A] 1983 APRIL PACIFIC OGEAN
14/07/91 1307:58 ECMWF — CONTROL

Abbildung 36: Anomalie auf einem Vertikalschnitt im Pazifik zwischen Experiment
A und Kontrollauf im Apri 1983. a) DIC, b) POy, ¢) POC, d) §*3C

94



)
w
o

(o] =
—'500
x
[
o
w
[a]
750
1000~
1]
250
b) =
=500
I
—
[\
w
[a]
750 =
1000 =
Q
250
c) =
—'500
I
-
o
tat
(o]
750
1000 -
0
250
d) 5
‘—500
I
=
o
w
(=]
750

L

TOTAL CO2 [(MOLES/LITER)*10**—6)

POC [(MOLES/LITER)*10**-6]

.

n WO\@\\
()
AL

o

DELTA 13C

O

S Tl

()

-

S0

60 < 60 90

TIME [A]:

N

1984 PACIFIC OCEAN

APRIL

14/07/91 131606 ECMWE — CONTROL

Abbildung 37: Anomalie auf einem Vertikalschnitt im Pazifik zwischen Ezperiment

A und Kontrollauf im April 1984. a) DIC, b) POy, ¢) POC, d) §**C

95



triebs von 6'3C-armeren Wassermassen aus den unteren Schichten erhoht die Werte
an der Oberfliche durch die noch vorhandene Primarproduktion. Die leichteren 2C-
Atome werden beim Aufbau des organischen Materials bevorzugt, so dafl das Isoto-
penverhaltnis in der Deckschicht steigt. Die Abnahme der Primarproduktion durch
den Riickgang der Néhrstoffkonzentration und die abnehmende Isotopenfraktionierung
bei steigender Temperatur kompensieren wahrend des ENSO nicht diesen Effekt. Im
Herbst 1983 geht die positive Anomalie im stlichen Pazifik fast vollstindig zurtick und
ist im Januar 1984 fast vollstandig abgebaut.

Die Vertikalschnitte fiir die geochemischen Tracer (Abb. 36 und 37) reprasentieren
einen typischen El Nino- und einen La Nifia-Monat. Im April 1983 ist eine positive
Anomalie der DIC-Konzentration in 250m rund 10° siidlich des Aquators zu beobach-
ten. Die Differenzen der Phosphatkonzentration zwischen dem Experiment A und dem
Kontrollauf sind an dieser Stelle ebenfalls positiv, wahrend die Anomalie des §*3C' ein
Minimum aufweist. Ebenfalls wird in dieser Tiefe eine negative Anomalie der Tem-
peratur beobachtet (Abb. 32; Segschneider 1991). Eine mdgliche Erklarung fiir die
Zunahme von DIC und Phosphat ware die Advektion von POC in dieser Schicht, das
dort sofort remineralisiert wird. Das §'3C-Isotopenverhaltnis sinkt, da die Wassermas-
sen durch die Auflésung des organischen Materials mit leichten 2C' angereichert wird.
Die positive Anomalie der POC-Konzentration mit 40 gmol 17! in 500m Tiefe kann
durch eine schwéchere Remineralisierungsrate infolge von Sauerstoffmangel erklart wer-
den. Im Antarktischen Zirkumpolarstrom und im Nordpazifik werden starke Anomalien
in den Tracerkonzentrationen beobachtet. Diese konnen, wie bei den Horizontalschnit-
ten, durch die anomalen Konvektionsereignisse erklart werden (siehe auch Segschneider
1991).

Im April 1984 ist die Anomalie weitgehend abgeschwacht. Es sind leichte Kon-
zentrationserh6hungen von DIC und Phosphat sowie eine Abnahme des §'3C in den
oberen 500 m des tropischen Ozeans zu beobachten. Die vertikalen Auftriebsfliisse, die
wieder voll eingesetzt sind, sind sogar etwas starker als im langjahrigen Mittel. Die
Deckschicht wird wieder mit nahrstoffreichen Wassermassen aus den tieferen Schichten
versorgt und erhoht damit die Primarproduktion. Diese Zunahme erhéht die Menge
des biologischen Materials unterhalb der Oberflaiche und damit dort die Zunahme der
Remineralisation.

Die Abbildung 38 a - d zeigt Hovmollerdiagramme flir globale zonale Mittelwer-
te von 30 ° S bis 30 °© N. Im April 1983 sinkt die Anomalie der DIC-Konzentration im
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dquatorialen Gebiet auf ein Minimum von 30 gmol 17! ab. Dieser Extremwert ist ge-
geniiber der SST rund zwei Monate und gegeniiber dem Auftriebsminimum 6 Monate
phasenverzogert. Starke Auftriebsfliisse sorgen nach Abschwachung des Minimums
im Frihjahr 1984 fiir eine positive Anomalie (vgl. auch Teil I; Segschneider 1991),
die nach einem Zwischenminimum im Herbst 1985 erst im Friihjahr 1987 ganz abge-
baut wird. Mit dem Riickgang der dquatorialen Vertikalgeschwindigkeiten wahrend des
ENSO 1982/83 nimmt auch die Zufuhr von Nahrstoffen aus tieferen Schichten an die
Oberfliche ab. Die Nahrstoffkonzentration, die durch die Primarproduktion abgesenkt
wird, erreicht phasengleich zur DIC-Konzentration ein ausgepragtes Minimum zwischen
10° S und 10° N. Trotz steigender Temperatur sinkt auch die Primarproduktion, da die
Nahrstoffe zum Aufbau des organischen Materials fehlen. Die Anomalie der Phosphat-
konzentration wachst 1984 kraftig an und erreicht im Herbst 1984 ein Maximum von
iber 0,04 pmol 17!, Mit der Verstarkung des nahrstoffreichen Auftriebswassers wer-
den giinstige Wachstumsbedingungen geschaffen, so daf§ auch die Primarproduktion
ansteigt.

Die Anomalien der C'Oz-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphare
sinken im ENSO 1982/83 im dquatorialen Bereich um 10 ppm ab. Die aquatorialen Auf-
triebsflisse nehmen wahrend des ENSO im Modell nicht so stark ab, da die ECMWEF-
Daten in den Tropen zu schwache Winde liefern (Segschneider 1991). Der Abfall des
ozeanischen (C'O,-Partialdruckes des Modells ist schwacher als die beobachtete Ab-
nahme, bei der der ozeanische Pgo, auf den atmosphérischen Wert absank (Keeling
und Revelle 1985). Dieses Experiment wurde ferner mit einer starken Neuproduktions-
rate NP (Glg. 97) durchgefiihrt, so daf} der C'O,-Partialdruckunterschied zwischen
Atmosphare und Ozean in den Tropen im Modell niedriger im Vergleich zu den Be-
obachtungen (Broecker und Takahashi 1984) ist. Die Anderungen des APgo, durch
Schwankungen des dquatorialen Auftriebs sind deshalb entsprechend geringer.

Steigende Temperatur und sinkendes Pflanzenwachstum steigern den ozeanischen
Pco,, wahrend das Aussetzen von kohlenstoffreichem Auftriebswasser jenen erniedri-
gen. Wahrend des ENSO 1982/83 tiberwiegt der Effekt der Abnahme des ozeanischen
C O,-Partialdruckes durch die Zirkulation gegentiber dem der Zunahme durch steigende
Temperatur und sinkende Primarproduktion. Mit dem Wiedereinsetzen der Passate
lost sich das Pgo,-Minimum im Frithjahr 1984 wieder auf. Auf 5° N und 10° S erhéhen
sich Ende 1985 die Anomalien des Partialdrucks durch verstarkte Advektion von Koh-
lenstoff aus den dquatorialen Auftriebsgebieten und werden durch den ENSO 1986/87
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ein Jahr spater wieder abgebaut. Im Gegensatz zu den anderen Tracern steigt die
Anomalie des 6'3C im aquatorialen Bereich wiahrend des ENSO 1982/83 durch die
Abnahme der Auftriebsfliisse und wirkt damit dem negativen biospharischen Signal
(siehe Kapitel 2.4) entgegen.

Die Anomalien der pazifischen zonalen Mittelwerte (Abb. 39) zwischen 30° N und
30° S zeigen im Vergleich zu den globalen Werten den dominaten EinfluB des Pazifiks
auf Schwankungen im Kohlenstoffkreislaufes. Anologien in den Strukturen dieser bei-
den Zeitreihen sind insbesondere im dquatorialen Bereich erkennbar. Wahrend des
ENSO 1982/83 sind die Amplituden der Anomalien im pazifischen Mittel rund doppelt
so hoch. Die zeitliche Phasenverschiebung der Tracerkonzentrationen gegeniiber dem
Auftrieb und der Temperatur liegt ebenfalls bei 6 bzw. 2 Monaten (vgl. hierzu Abb.
39; Segschneider 1991).

Die Vertikalprofile entlang des Aquators sind als Zeitserien in Abb. 40 dargestellt.
Die sich von West nach Ost ausbreitende Kelvinwelle wahrend des ENSO 1982/83
(siehe auch Segschneider 1991) kann durch die zeitliche Verschiebung der Anomalien
der chemischen Tracer identifiziert werden. Auf der Position 177,5° W im westlichen
Pazifik sind in der Deckschicht eine Zunahme der Temperatur und eine Abnahme der
DIC-Konzentration im November 1982 zu beobachten. Das Maximum der Temperatur-
Anomalie und das Minimum der DIC-Anomalie haben sich im Januar 1983 in der
Deckschicht auf 127,52 W ausgebreitet und sind im Frihjahr 1983 an der mittelameri-
kanischen Westkiste erkennbar.

In 200 m Tiefe im Bereich des Cromwellstromes nimmt 1983 auf 177,5°W die
Temperatur ab und die Konzentrationen des DIC zu. Auf 127,5° W ist die Stérung
ca. ein halbes Jahr und auf 87,5 °W rund ein Jahr spater erkennbar. Die Anomalien
nehmen nach Osten hin zu, wobei die positive Anomalie von DIC auf 87,5° W bis 400m
reicht und im Gegensatz zu den westlich gelegenen Positionen durch wiedereinsetzende
Auftriebsflisse an der Oberfliche maximal ist.

Die Abbildung 41 zeigt die Anomalien der C'O,-Flisse des Pazifiks, des Atlan-
tiks, des Indiks und global zwischen 30 °N und 30 °S. Der Pazifik bestimmt mit einem
deutlichen Minimum im Januar 1983 und einem starken Maximum Mitte 1984 die An-
omalien der globalen Flisse. Auch der Atlantik weist negative Anomalien im ENSO
1982/83 auf, wahrend im Indischen Ozean keine starken Anderungen der C'O,-Fliisse
beobachtet werden. Der ENSO 1986/87 ist lediglich an einer leichten Abnahme der pa-

zifischen Anomalie im Herbst 1986 erkennbar. Insgesamt sind die aus dem Experiment
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Abbildung 41: Zeitserie der Anomalien der CQOs-Flisse von dem Ozean in die
Atmosphdre von 30°S bis 30°N zwischen FExperiment A und Kon-
trollauf. Dick durchgezogen: Global, dinn durchgezogen: Pazifik,
Strichpunkt: Atlantik, gestrichelt: Indik

A berechneten Schwankungen wihrend des ENSO rund eine Gréflenordnung niedriger
als die aus den Beobachtungen (Keeling u.a. 1989) hergeleiteten Anomalien.

Die Zeitserie der atmosphérischen Grofilen nach Abzug des linearen Trends wer-
den in Abb. 42 dargestellt. Abbildung 42 a zeigt die Ergebnisse des atmospharischen
CO,-Partialdruck von Modell (durchgezogene Linie) und Beobachtungen (Kreuze) von
Mauna Loa, Hawaii, und dem Stidpol nach Keeling u.a. (1989)(siehe Kapitel 4.8). Die
atmosphérischen C'O,;-Anomalien des Modells variieren im Bereich von £ 0,15 ppm,
werden jedoch durch eine saisonale Schwingung infolge der Storungen in den hohen

Breiten beeintrachtigt. Dennoch erkennt man ein inverses Verhalten der Anomalien
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gegeniiber den Beobachtungen. Diese Eigenschaft kann durch das Fehlen der Land-
biosphare erklart werden (siehe auch Kapitel 4.8). Das Absinken des atmosphérischen
C O,-Partialdruckes durch die Abnahme der DIC-Konzentration in der Deckschicht ist
in den Modelldaten im Jahre 1983 nur schwer erkennbar. Die Anomalien der §'3C-
Werte (Abb. 42 b) zeigen Minima im Sommer 1983 und im Sommer 1987. Obwohl
wahrend des ENSO das Isotopenverhaltnis im dquatorialen Bereich steigt und somit in
Einklang mit den Beobachtungen von Keeling u.a. (1989) ist, beeintrachtigen in diesem
Modellauf die starken negativen Anomalien in den hohen Breiten das Ergebnis. Die
Primarproduktion (hier nicht gezeigt) sinkt global im April 1983 mit einer Abnahme
0,3 GtC/Monat um 23 %. Im September 1984 erreicht sie mit dem starken dquatorialen
Auftrieb von Nahrstoffen wahrend des La Nifia ein Maximum. Im Herbst 1986 nimmt
die Primarproduktion mit dem Einsetzen des El Nifio 1986/87 wieder ab.
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6.2 Experiment B

Ausgehend vom praindustriellen Zustand wird das Modell an die ECMWF-Daten linear
in einem Zeitraum von 7 Jahren nach Glg. 99 angepaBt. Die Modelljahre 1 bis 7 im
praindustriellen Zustand entsprechen denen von 1981 bis 1987 im industriellen Model-
lauf. Die Anomalien der Nahrstoffkonzentration und der Primarproduktion andern sich
nicht im Vergleich zu dem Versuchslauf, da diese unabhangig von der anthropogenen
CO,-Stérung sind. Die Anderungen der DIC-Konzentration stimmen weitgehend mit
denen des ersten Experiments tiberein. Bei den Anomalien des C'O;-Partialdruckes
zwischen Ozean und Atmosphéire sind hingegen Unterschiede in den hohen Breiten

im Vergleich zum ersten Modellauf (hier nicht gezeigt) zu beobachten. Die positiven
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Abbildung 43: Zeitserie der Anomalien der globalen C'O,-Flisse von dem Ozean in
die Atmosphdre zwischen 30°S bis 3(° N. Durchgezogen: Experiment
B, Strichpunkt: Experiment A
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Anderungen in diesen Regionen fallen etwas starker und die negativen schwacher aus.
Im praindustriellen Zustand steht der atmospharische CO,-Partialdruck, im Gegensatz
zum industriellen Modellauf, im Gleichgewicht mit dem des Meeres. Die Atmosphare
kann deshalb im Verhaltnis zum industriellen Zustand mehr Kohlenstoff aufnehmen.
Auch der Ozean kann vergleichsweise mehr C'O, speichern, da die Deckschicht einen
héheren pH-Wert, bzw. niedrigeren Pufferfaktor besitzt (vgl. Abb. 29 d und e). In Ge-
bieten, wo durch Konvektionsereignisse Senken fiir den Kohlenstoff entstehen, ist der
CO;3-FluB} in den Ozean geringer, wahrend er umgekehrt in den Auftriebsgebieten in
die Atmosphare etwas zunimmt.

Die Anomalien der C'O,-Fliisse (Abb. 43) sind in den niedrigen Breiten wahrend
des ENSO-Ereignisses um ca. 10% niedriger als im ersten Experiment. Im Nordpazifik
und im Antarktischen Zirkumpolarstrom sind sie infolge des niederen atmospharischen

COy-Partialdruckes beim Experiment B etwas mehr in die Atmosphare gerichtet.

6.3 Experiment C

Der ozeanische Ppo, wird in den Tropen bei den beiden ersten Experimenten A und B
im Vergleich zu Beobachtungen (Broecker und Takahashi 1984) zu schwach reprodu-
ziert. In dem dritten Modellauf, Experiment C, wird die Rate der biologischen Neupro-
duktion (Gleichung (97)) auf ein Viertel reduziert. Das Modell im praindustriellen Mo-
dellzustand wird mit dieser neuen Produktionsrate 20 Jahre auf einen quasistationaren
Zustand eingeschwungen (Anhang C). Die Primérproduktion ist dabei im 6stlichen
aquatorialen Pazifik um ca. 50 % zurlickgegangen. Ebenfalls starke Anderungen sind
im antarktischen Zirkumpolarstrom zu beobachten. Im globalen Mittel nehmen Neu-
produktion und Primarproduktion um rund 10 % ab. Mit diesem Riickgang erhoht sich
die DIC-Konzentration an der Oberflache, da weniger Kohlenstoff fiir organisches Ma-
terial und Kalkschalen gebunden wird. Die Zunahme des anorganischen Kohlenstoffes
bewirkt einen Anstieg des ozeanischen Pro, insbesondere in den Regionen, in denen
die Primarproduktion stark abgenommen hat. Die Phosphatkonzentration steigt mit
sinkender Primarproduktion, wahrend das §3C durch den anwachsenden Anteil von
12¢ im Oberflachenwasser abnimmt.

Der Ubergang zwischen Klimatologie und ECMWF-Daten erfolgt linear, wie in

den ersten beiden Experimenten, mit Hilfe der Januar-Anomalie des 1. Jahres. Das
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Modell wird mit den ECMWF-Daten angetrieben, die auch im Experiment A verwendet
wurden, wobei die Jahre 1 bis 7 die entsprechenden Modelljahre den Jahren 1981-1987
des industriellen Laufes entsprechen. Zusétzlich wird ein Kontrollauf mit klimatologi-
schen Antrieb durchgefilhrt. Die interannualen Fluktuationen in den niederen Breiten
sind im Vergleich zu den Experimenten A und B wesentlich intensiver. Die aquatorialen
Anomalien der DIC-Konzentration (hier nicht gezeigt) nehmen beispielsweise um ca.
2/3 zu.

Die Schwankungen der C'O,-Partialdruckdifferenz von -20 ppm sind schon im
Oktober des zweiten Jahres iiber den ganzen zentralen Pazifik bis zur australischen
Kiiste erstreckt (Abb. 44). Im April des 3. Jahres ist mit iiber 100 ppm der A Ppo, im
ostlichen Pazifik auf rund die Halfte abgesunken. Im Juli des 3. Jahres entsteht eine
positive Anomalie von 20 ppm im westlichen Pazifik, die sich im Oktober auf 60 ppm
ausgedehnt hat. Drei Monate spater, im Januar 1984, hat diese Storung schon den zen-
tralen Pazifik erfafit. Im Gegensatz zu den Tropen sind die Anomalien im antarktischen
Zirkumpolarstrom durch die Erh6hung des ozeanischen Pgo, im Vergleich zu den ersten
beiden Experimenten schwacher. Auch im Nordpazifik fallen die konvektionsbedingten
Schwankungen nicht so stark aus.

Im Vergleich zu den anderen Experimenten sind die Anomalien der
Primarproduktion durch die Abnahme der Neuproduktion nicht so ausgepragt. Im
April des 3. Jahres ist die Reduktion der Produktion mit 10 g m~2 Jahr~! halb so gro8
wie die der ersten beiden Modellaufe (Anhang C, Abb. 62).

Die Anomalien des §'®C' (Anhang C, Abb. 63) verhalten sich mit einer Inten-
sivierung im aquatorialen Bereich zu denen der Priméarproduktion gegenlaufig. Der
relative Anstieg des Isotopenverhaltnisses kann durch den Riickgang der biologischen
Wachstumsraten erklart werden. Mit einer Abnahme der Neuproduktion wird weniger
120 in organisches Material eingebunden, so dafl der §'3C-Gehalt in der Deckschicht
anwachst.

In Abb. 45 sind Hovmollerdiagramme fiir zonale Mittelwerte dargestellt.

Die Amplituden der Partialdruck- und éC-Anomalien sind im Vergleich
zu den ersten beiden Modellaufen wesentlich hoher, wahrend die Amplitude der
Primarproduktion durch die geringere Rate der Neuproduktion abnimmt. Die glo-
balen Anomalien des APgo, zwischen Ozean und Atmosphire senken sich im April
des 3. Jahres um 40 ppm, d.h. um den vierfachen Betrag der Differenz des ersten

Experimentes (Abb. 45 a, links). Ein starker Anstieg von 20 ppm ist ein Jahr spater
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wahrend La Nina zu beobachten. Die Variationen im Pazifik, die wesentlich die glo-
balen Schwankungen beeinflussen, sinken wahrend des ENSO im aquatorialen Bereich
mit 80 ppm auf die Halfte ab (Abb. 45 a, rechts).

Die Primarproduktion sinkt im 3. Jahr global gemittelt um ca. 2 g m™2 Jahr™?
und im Pazifik um 5 g m~2 Jahr=' (Abb. 45 b), was einem Riickgang wihrend des
ENSO von einem Drittel entspricht. Mit der biologischen Produktion dndern sich auch
die Isotopenverhaltnisse. Die Extremwerte der §'*C-Anomalien liegen global gemittelt
bei 0,25 %/, bzw. bei 0,45 %, im Pazifik (Abb. 45 c).

Tabelle 6: Mazimale Anomalien der zonalen Mittelwerte im Pazifik auf dem
Aquator wihrend des ENSO1982/83

Experiment A | Experiment B | Experiment C

DIC [pmol 171] -50 -50 -80
POy [pmol 171 -0,15 -0,15 -0,35
NPP [g m~2 Jahr~!] -8 -8 -5
83C %] 0,15 0,20 0,45
APco, [ppm] -15 -20 -80

Erlauterung der Symbole:

DIC Konzentration von gelosten anorganischen Kohlenstoff

PO, Phosphat-Ionenkonzentration

NPP Nettopriméarproduktion

§13¢C 13¢C /12C-Isotopenverhaltnis

APco, C'O,-Partialdruckunterschied Ozean-Atmosphére

Die Tabelle 6 fafit die Extremwerte der pazifischen zonalen Mittelwerte aller drei
Experimente wiahrend des ENSO 1982/83 zusammen. Die Betrage der DIC- und PO,-
Anomalien sind im Experiment C hoher als in den anderen Modellaufen. Bei sinkender
Primarproduktionsrate steigen die Kohlenstoff- und die Nahrstoffkonzentration an der
Oberflache und damit auch die Konzentrationsanderungen, die im wesentlichen durch
die Anderung der Zirkulation hervorgerufen werden.

Die Abbildung 46 zeigt die Anomalien der CO,-Flisse zwischen Ozean und At-

mosphare zwischen 30° S und 30° S von Experiment A (gestrichelt) und von Experi-
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Abbildung 46: Zeitserie der Anomalien der globalen CO;-Flisse von dem Ozean in
die Atmosphdre zwischen 30°S bis 30° N. Durchgezogen: Experiment
C, Strichpunkt: Experiment A

ment C (durchgezogen). Wahrend des ENSO ist im Experiment C ein starker Riickgang
von 1,4 GtC zu beobachten. Dieser Extremwert im Juni des 3. Jahres tritt 2 Mo-
nate spater ein als das Minimum der dquatorialen C'O,-Partialdruckdifferenz zwischen
Ozean und Atmosphéare, also genau dann, wenn der Gradient dieser Differenz am
grofiten ist. Den negativen C'O,-Fliissen im 3. Jahr folgt ein Maximum im August
des 4. Jahres, verursacht durch den anwachsenden C'O,-Partialdruckunterschied zwi-
schen Ozean und Atmosphére. Dieses Maximum ist schon ein halbes Jahr spater um
die Halfte abgebaut. Mitte des 6. Jahres fihrt der Beginn des ENSO zu einer weiteren
Abschwachung der CO,-Fliisse in die Atmosphéare. Auch im Experiment C werden die
C'O;-Fliisse in den niederen Breiten durch den Pazifik bestimmt. Im Nordpazifik sind
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die Anomalien vergleichsweise schwacher, ebenso im Antarktischen Zirkumpolarstrom,
wo alle drei Ozeane die interannualen Fluktuationen beeinflussen. Die Amplituden
in den Tropen sind gegentiber dem ersten Modellauf, Experiment A, rund fiinfmal so
grof} . Der Unterschied kann durch den gréfieren C'O,-Partialdruckunterschied zwischen
Ozean und Atmosphére im Experiment C erklart werden. Mit der Abschwichung des
Auftriebs wahrend des ENSO reduziert sich auch der ozeanische CO,-Partialdruck -
und damit auch der C'O,-FluB} - viel starker.

Die Differenzen der atmospharischen Werte zwischen dem ECMWF-Lauf und dem
Kontrollauf nach Abzug des linearen Trends sind in Abb. 47 dargestellt. Abbildung 47
a zeigt die Anomalie des atmospharischen C'Oz-Partialdruckes vom Modell (durchgezo-
gene Linie) und den Beobachtungen (Kreuze) nach Keeling u.a. (1989)(siehe auch Kap.
4.8). Man erkennt bei den Modelldaten ein Maximum von ca. 0,18 ppm im Sommer
des 2. Jahres und ein Minimum von 0,27 ppm Ende des 3. Jahres. Die CO,-Werte
des Modells sind dabei dann grof , wenn auch bei den Beobachtungen vom Betrag her
starke Anomalien auftreten. Das inverse Verhalten der Beobachtungen gegentiber den
Beobachtungen ist, wie schon in Kapitel 4.8 niher erlautert wurde, durch den Einfluf
der Landbiosphare zu erklaren. Dies wiirde bedeuten, daf} beispielsweise am Ende des
3. Jahres, entsprechend dem ENSO-Jahr 1983, eine Anderung von 0,6-0,7 ppm durch
die Landbiosphéare verursacht wurde.

Die 6'®C-Anomalien (Abb. 47 b) werden wie im Experiment A von den Fluktua-
tionen in den hohen Breiten bestimmt und erklaren, trotz des starkeren dquatorialen
Signals die Minima im 3. und 7. Jahr. Die Schwankungen der Anomalien liegen, wie in
Experiment A, weitgehend unter % 0,01 °/,, und sind damit rund eine GroBenordnung
niedriger als die beobachteten Werte in Abb. 15. Dieser Unterschied in den Anomalien
bestatigen die Annahme, daff die Variationen der §*C-Werte mafigeblich durch die
Landbiosphare verursacht werden. Die Primarproduktion andert sich im ENSO mit ei-
ner Abnahme von 0,15 GtC/Monat lediglich um die Hélfte des Wertes aus Experiment
A. Ursache hierfir ist die geringere Wachstumsrate der biologischen Neuproduktion,

die in diesem Experiment auf ein Viertel reduziert wurde.
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Abbildung 47: Ezperiment C: Zeitserien der atmosphdrischen Mittelwerte nach
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7 Vergleich von SST und CO,-Fliissen

Die tropische SST des Pazifiks wird mit den C'O,-Flissen der drei Experimente des
SHMOCC und den C'O,-Flissen des Boxmodells durch Kreuzkorrelationen verglichen.
Die SST berechnet sich dabei durch Mittelung der einzelnen Temperaturwerte aus der
obersten Schicht des SHMOCC zwischen 10° S und 10° N im Pazifik. Ferner wird
eine Abhangigkeit zu den globalen CO,-Fliissen von Keeling u.a. (1989) untersucht.
Diese Daten werden mit Hilfe eines Boxdiffusionsmodells (Oeschger u.a. 1975) aus den
beobachteten Anomalien des atmosphéarischen CO,-Partialdruckes (Abb. 6) und der
unsicheren atmospharischen §'*C-Werte (Abb. 15)(naheres zu diesen Beobachtungen
sieche Kapitel 2) berechnet. Ferner sei angemerkt, daB diese Daten lediglich von 2
Mefistationen, von Mauna Loa, Hawaii, und vom Siidpol, gewonnen wurden.

Die Tabelle 7 fafit die Ergebnisse der Kreuzkorrelationen zwischen den einzelnen
Zeitserien von SST, Boxmodell, Beobachtungen und von Experiment A des SHMOCC
zusammen. Der vom Betrag her maximale Korrelationskoeffizient zwischen den zwei
Zeitserien ist in der linken Spalte dargestellt. Die rechte Spalte der Tabelle stellt die
Phasenverschiebung dar, bei der Betrag des Korrelationskoeffizienten maximal ist.

Die Abbildung 48 a zeigt die Zeitserie der Anomalien der invertierten Modell-SST.
Im Vergleich hierzu werden die dquatorialen Anomalien der CO,-Fliisse des SHMOCC
und des Boxmodells dargestellt. Die C'O;-Anomalien aus dem Experiment A sind
mit denen aus dem ECMWF-Lauf des Boxmodells in Phase. Die Korrelation betragt
ca. 0,82; die Amplituden des SHMOCC sind jedoch rund um den fiinffachen Betrag
kleiner. Die Zeitserien der modellierten CO,-Fliisse sind gegeniiber der Zeitserie der
SST 2 Monate phasenverschoben. Die SST korreliert mit 0,79 gegeniiber den CO,-
Anomalien des Boxmodells, wihrend beim SHMOCC lediglich eine Korrelation von
0,58 beobachtet wird.

Die aquatoriale Anomalie des C'O;-Flusses des SHMOCC beim Experiment A
ist mit der Anomalie des C'O,-Flusses der Beobachtungen praktisch unkorreliert. Die
Amplituden der globalen Anomalien der beobachteten Daten sind ca. um den Faktor
7 grofer als die des Boxmodells und tiber eine Groflenordnung héher als die Schwan-
kungen des SHMOCC in den Tropen. Auf die Phasenverschiebung der Zeitserie der
Beobachtungen gegentiber den Zeitserien der numerischen Modelle wird beim Experi-

ment C noch naher eingegangen.

In Abbildung 48 b wird die SST-Anomalie mit den globalen C'O;-Fluf3- Anomalien
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Tabelle 7: Experiment A: Kreuzkorrelationen zwischen der Modell-SST im Pa-
zifik (10°S - 10°N), den CO,-Flissen des SHMOCC, des Bozmo-

dells und den Beobachtungen .

Korrelations- Phasenverschiebung
koeflizient® [Monat]
5°S-5 N
SST - SHMOCC? 0,5278 2
SST - Boxmodell 0,7869 2
SHMOCC - Boxmodell 0,8224 0
SHMOCC - Beobachtungen® 0,2725 5
Boxmodell - Beobachtungen 0,5570 4
Global
SST - SHMOCC 0,1434 5
SST - Boxmodell 0,8201 1
SHMOCC - Boxmodell 0,2340 -3
SHMOCC - Beobachtungen 0,1356
Boxmodell - Beobachtungen 0,5752

“Wert bei nebenstehender Phasenverschiebung

bExperiment mit hoher biologischer Neuproduktionsrate
°Aus Beobachtungen berechneter globaler CO3-Fluf F,. zwischen Ozean und Atmosphére (Keeling

u.a. 1989)

aus dem Experiment A, dem Boxmodell und den Beobachtungen verglichen. Die
Storungen der hohen Breiten beeintrachtigen die globalen C'O,-Flu-Anomalien des
SHMOCC, so daf} diese mit dem Boxmodell, den Beobachtungen und der SST des Pa-
zifiks nur schwach korreliert sind (Tab. 7). Die aus Beobachtungen berechnete Zeitserie
des C'O,-Flusses zwischen Ozean und Atmosphare Fi,, (Keeling u.a. 1989) korreliert ge-
geniiber dem Boxmodell mit 6 Monaten Phasenverschiebung lediglich um 0,58.

Die Anomalien der C'O,-Fliisse des SHMOCC aus dem Experiment B, die hier
nicht dargestellt werden, zeigen ein dhnliches Verhalten wie die aus dem ersten Modell-
lauf und zeigen insbesondere in den niederen Breiten mit den Anomalien der Beobach-
tungen einen etwas hoheren Zusammenhang. Die pazifische SST ist mit den C'O,-Fliis-

sen aus Experiment B zu 0,69 und zum Boxmodell zu 0,90 korreliert; jedoch sind die
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Abbildung 48: Ezperiment A: Zeitserien der COq-Fluf-Anomalien zwischen Ozean
und Atmosphdre von SHMOCC, Boxmodell und Beobachtungen so-
wie der invertierten SST-Anomalie des SHMOCC zwischen 1(0°S
und 10°N. a) CO,-Flisse zwischen 5°S und 5°N b) globale CO,-
Flisse. Durchgezogen dick: Beobachtungen (F,.) (siehe Text),
durchgezogen dimn: SHMOCC, Strichpunkt: Boxmodell, gestri-
chelt: invertierte SST
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Amplituden der CO,-Fliisse des SHMOCC wie im ersten ECMWF-Lauf zu niedrig.

Die Ergebnisse der Kreuzkorrelation im dritten Experiment werden in Tabelle 8
zusammengefaflt. Im ersten Teil der Tabelle werden die Anomalien der C'O,-Fliisse
des SHMOCC mit denen des Boxmodells und den Beobachtungen (F,.) sowie mit der
pazifischen Modell-SST verglichen. Die graphische Darstellung der Zeitserien kann
fiir die dquatorialen Anomalien Abb. 49 a und fiir die globalen Differenzen Abb. 49
b entnommen werden. Die C'O;-FluB-Anomalien des SHMOCC aus Experiment C
korrelieren mit denen des Boxmodells und denen der Beobachtungen im Vergleich zu
den Ergebnissen aus Experiment A wesentlich besser. Im dquatorialen Bereich erzielen
Boxmodell und SHMOCC mit 0,90 eine hohe Korrelation. Wahrend des ENSO 1982/83
haben die Amplituden des C'O;-Flusses beider Modelle die gleiche GrofSenordnung.
Auch der Vergleich des SHMOCC mit den Beobachtungen und der SST weisen einen
deutlich hoheren Zusammenhang auf. Die Anomalie des C'O,-Flusses des SHMOCC
liegt bei einer Korrelation von ca. 0,88 lediglich ein Monat hinter der Anomalie der
SST des Zirkulationsmodells. Hingegen eilen diese Anomalien des CO,-Flusses denen
der Beobachtungen um 6 Monate und die der SST ca. 7-8 Monate vorweg.

Keeling u.a. (1989) stellte eine Phasenverschiebung von 6 Monaten zwischen der
beobachteten SST des Ostpazifiks (Oort und Pan 1986, Keeling u.a 1989) und den aus
Beobachtungen berechneten Daten der C'O,-Flisse fest. Ein Zusammenhang zwischen
den kurzfristigen Schwankungen der SST und den ozeanischen C'O,-Flissen vom Ex-
periment C und vom Boxmodell ist mit der relativ hohen Korrelation der Zeitserien
offensichtlich; jedoch konnen mit diesen Modellergebnissen die starke Phasenverschie-
bung von 6 Monaten gegeniiber den C'O,-Fliisse aus den Daten von Keeling u.a.(1989)
nicht erklart werden. Der Phasenunterschied zwischen der Modell-SST und den beob-
achteten SST des Ostpazifiks von 2 Monaten kann neben den im Teil T (Segschneider
1991) erlauterten Differenzen zwischen Modell und Beobachtungen auch durch das
unterschiedliche Integrationsgebiet bei der Erstellung der Mittelwerte hervorgerufen
werden.

Die Korrelation zwischen den Anomalien des globalen C'O,-Flusses des SHMOCC
und der SST des zentralen Pazifiks (Abb. 49 b) ist im Experiment C deutlich grofer;
und damit auch der EinfluB der tropischen Region auf den globalen Kohlenstoffkreis-
lauf. Die Phasenverschiebung der Anomalie der CO,-Fliisse gegeniiber der Tempera-

tur betragt rund 5 und gegeniiber den Beobachtungen ca. 4 Monate, jedoch sind die
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Tabelle 8: Experiment C: Kreuzkorrelationen zwischen der Modell-SST im Pa-
zifik (1°S - 10°N), den CO,-Flissen des SHMOCC, des Boxmo-

dells und den Beobachtungen .

Korrelations- Phasenverschiebung
koeflizient® [Monat]

a) Beobachtungen: F,.°

5°S-5°N
SST - SHMOCC* 0,8777 1
SHMOCC - Boxmodell 0,8958 0
SHMOCC - Beobachtungen 0,7112 6
Boxmodell - Beobachtungen 0,5570 4

Global
SST - SHMOCC 0,5026 5
SST - Beobachtungen 0,7413 8
SHMOCC - Boxmodell 0,5540 -3
SHMOCC - Beobachtungen 0,4479 4
Boxmodell - Beobachtungen 0,5752 5
b) Beobachtungen: Fj,;*

5° S -5° N
SHMOCC - Beobachtungen -0,7880 1
Boxmodell - Beobachtungen -0,8230

Global
SST - Beobachtungen -0,8036 4
SHMOCC - Beobachtungen -0,5744 -2
Boxmodell - Beobachtungen -0,8308 3

2Wert bei nebenstehender Phasenverschiebung
bGlobaler aus Beobachtungen berechneter CO,-FluB zwischen Ozean und Atmosphire (Keeling u.a.

1989)

°Mit niedriger biologischer Neuproduktionsrate
dTotaler globaler COy-Fluf in und aus der Atmosphare (Landbiosphare und Ozean)(Keeling u.a.

1989)
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Abbildung 49: Ezperiment C: Zeitserien der COz-Fluf-Anomalien zwischen Ozean

und Atmosphdre von SHMOCC, Boxmodell und Beobachtungen so-
wie der tnvertierten SST-Anomalie des SHMOCC zwischen 10°8
und 10°PN. a) CO,-Flisse zwischen 5°S und 5°N b) globale CO,-
Flisse.  Durchgezogen dick: Beobachtungen (F,) (siehe Teat),
durchgezogen dinn: SHMOCC, Strichpunkt: Boxmodell, gestri-
chelt: invertierte SST
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Korrelationen zwischen diesen beiden Zeitserien sehr niedrig.

Wie Abbildung 50 und der zweite Teil von Tabelle 8 zeigt, nimmt die Korrela-
tion zu, wenn die Modellergebnisse statt mit den Beobachtungen des ozeanischen mit
dem totalen C'O,-FluB8 der Atmosphare F;,; verglichen werden. Diese Korrelationen
sind negativ, d.h. die Amplituden sind antikorreliert, und die Phasenverzogerung der
Daten gegentiber der Modell-SST betragt ca. 4 Monate. Wie die oben diskutierten
Modellexperimente und Beobachtungen bestatigen, ist der Ozean vermutlich nicht die
Ursache fur dieses gegenlaufige Verhalten. Eine mogliche Erklarung fir die starken
positiven Anomalien der beobachteten C'O,-Flisse im Jahres 1983 sind die mit den
ENSO-Ereignissen auftretenden Savannenbriande, Waldbrande und Diirrekatastrophen
infolge aussetzender Niederschlage (Keeling und Revelle 1985; Keeling u.a 1989). Eine
Abschiatzung der Kohlenstoffluktuationen in der Landbiosphire wahrend des El Nifio
1983 ist aufgrund des ungenauen Datenmaterials nicht moglich. Insbesondere eine
quantitative Erfassung der Savannen- und Waldbrande ist sehr problematisch und stark

fehlerbehaftet (Goldammer pers. Kommunikation).
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Abbildung 50:

Fxperiment C: Zeitserien der globalen CQO,-Fluf-Anomalien zwi-
schen Ozean und Atmosphdre vom SHMOCC, Boxmodell, der ge-
samten COy-Flufi-Anomalien der Atmosphdre aus Beobachtungen
und der invertierten SST-Anomalie des SHMOCC zwischen 10°S
und 10°N. Durchgezogen dick: Beobachtungen (Fy.) (siehe Text),
durchgezogen dinn: SHMOCC, Strichpunkt: Bozmodell, gestri-
chelt: invertierte SST



8 Zusammenfassung und Schlufifolgerung

Die interannualen Fluktuationen des Kohlenstoffkreislaufes wurden von 1981-1987 mit
numerischen Modellen der ozeanischen Komponente simuliert. Fiir die grundlegenden
Untersuchungen wurde ein anorganisches 5-Boxmodell entwickelt, bestehend aus einer
atmospharischen und vier ozeanischen Boxen. Das Boxmodell wird in den niederen
Breiten mit ECMWF-Auftriebsflissen angetrieben, die aus den Windschubspannungs-
daten des ECMWF von 1981-1987 berechnet wurden (Segschneider 1991). Mit diesem
Antrieb erzeugt das Boxmodell interannuale C'Oy-Schwankungen in der Atmosphare
von + 0,1 ppm mit einem deutlichen Minimum im Herbst des ENSO-Jahres 1983.
Diese Abnahme des atmospharischen Pgo, kann auf die Abschwachung des Auftriebs
in die tropische Deckschicht des Ozeans zwischen dem Sommer 1982 bis zum Sommer
1983 zuriickgefiihrt werden. Kohlenstoffreiche Wassermassen werden aus den tiefe-
ren Schichten nicht mehr an die Oberfliche transportiert. Damit sinkt der ozeanische
C'O,-Partialdruck und der CO;-Flufl vom dquatorialen Ozean in die Atmosphare.

Die Amplituden der Pgp,-Variationen im Boxmodell sind um den Faktor 6 klei-
ner als die Beobachtungen und haben ein umgekehrtes Vorzeichen. Die Differenz
zwischen den beiden Zeitserien mufl auf den EinfluB Landbiosphare zuriickgefiihrt
werden. Waihrend des ENSO 1982/83 wurden in den Tropen und Subtropen ein
Riickgang der Niederschlage und damit verbundene Savannen- und Waldbrande sowie
Durrekatastrophen beobachtet (Keeling und Revelle 1985, Goldammer pers. Kommu-
nikation). Diese Ereignisse filhrten zu einem betrachtlichen C'O;-Anstieg und wirkten
dem absinkenden Effekt vom Ozean entgegen.

Zur genaueren Analyse des El Nifio-Phanomens wurden drei Modellaufe mit ei-
nem dreidimensionalen Kohlenstoffmodell (Maier-Reimer und Bacastow 1990) durch-
gefiithrt, das an ein globales Zirkulationsmodell angekoppelt wurde (Maier-Reimer, Mi-
kolajewicz und Hasselmann 1990).

Das erste Experiment, Experiment A, wurde mit den ECMWF-Anomalien fiir
Windschubspannung und Lufttemperatur (Segschneider 1991) und der anthropoge-
nen CO,-Storung von 1981 bis 1987 gerechnet. Die Modellergebnisse bestatigen
die Theorie, dal mit dem Aussetzen der dquatorialen Auftriebsfliisse wahrend des
ENSO 1982/83 der ozeanische C'O,-Partialdruck drastisch reduziert wurde. Ein starker
Riickgang der Primarproduktion wurde ebenfalls beobachtet, da die Nahrstoffzufuhr

aus den tieferen Schichten des Ozeans infolge reduzierter Auftriebsfliisse sehr
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zuriickging. Trotz der Abnahme der Primarproduktion und der Zunahme der Tem-
peratur wahrend des ENSO sinkt in den Tropen der C'O;-Partialdruckunterschied zwi-
schen Ozean und Atmosphare auf die Halfte des Wertes von normalen Jahren ab. Die
Phasenverschiebung der C'O,-Fliisse im dquatorialen Bereich gegeniiber der Tempera-
tur der Ozeanoberflache betragt im dreidimensionalen Modell, wie im Boxmodell, 1-2
Monate und ist damit wesentlich kiirzer als die von Keeling u.a. (1989) ermittelte
zeitliche Verzogerung von 6 Monaten. Die atmospharischen §'C-Anomalien bleiben
nahezu neutral und bestatigten die Annahme, dafl die Abnahme der Werte wahrend
des ENSO-Ereignisses durch die terrestrische Biosphare verursacht wird.

Die Anomalien des atmospharischen C'O,-Partialdruckes variieren im Experiment
A ebenfalls um + 0,1 ppm. Diese Ergebnisse sind jedoch in den hohen Breiten durch
die unrealistisch starken Konvektionsereignisse beeintrachtigt, welche durch eine zu
hohe Variabilitat der ECMWF-Winddaten ausgelost werden (Segschneider 1991).

Das zweite Experiment, Experiment B, berechnete die CO,-Fluktuationen mit
den ECMWEF-Anomalien im praindustriellen Zustand. Im Vergleich zu Experiment A
im industriellen Zustand konnte der Einflul der anthropogenen Storung auf die inter-
annuale Variabilitat des Kohlenstoffkreislaufes ermittelt werden. Wahrend des ENSO-
Ereignisses sinken die CO,-Fliisse zwischen Ozean und Atmosphare von Experiment B
10 % starker ab als im Experiment A, d.h. daf der tropische Ozean in diesem Zeitraum
gegenliber dem anthropogen gestorten Zustand weniger Kohlenstoff in die Atmosphare
ausgast.

Im letzten Experiment, dem Experiment C, wurde durch die Reduzierung der
Wachstumsrate der Neuproduktion auf ein Viertel der ozeanische C'O,-Partialdruck
erhoht. Diese Erhohung bewirkt einen wesentlich deutlicheren Riickgang des ozeani-
schen C'Oy-Partialdruckes wahrend des ENSO 1982/83. Die Anomalien der C'O,-Fliisse
zwischen Ozean und Atmosphare und die des ozeanisch-atmospharischen Partiald-
ruckunterschiedes erniedrigen sich wiahrend des El Nifio im Experiment C im Vergleich
zu Experiment A um den fiinffachen Betrag. Der atmospharische C'O;-Partialdruck
sinkt im Jahr 1983 um 0,3 ppm ab; hingegen beobachteten Keeling u.a. (1989) einen
Anstieg von ca. 0,3 - 0,4 ppm. Dies wiirde bedeuten, daf§ der biospharische Anteil 0,6
- 0,7 ppm oder ca. 1,2 - 1,4 GtC betragt.

Die Ergebnisse des dreidimensionalen Modells aus Experiment C und das Boxmo-
dell zeigen bei einer Korrelation der tropischen C'O,-Flusse von 0,9 und gleichstarken
Amplituden wahrend des ENSO 1982/83 eine sehr gute I"Jbereinstimmung. Ein Zu-
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sammenhang der Zeitserie der CO,-Fliisse der niedrigen Breiten des dreidimensionalen
Modells mit der Zeitserie der globalen Daten der CO;-Fliisse von Keeling u.a. (1989)
ist bei einer Korrelation von 0,71 erkennbar. Eine Korrelation mit den globalen Mo-
dellfliissen ist aufgrund der Stérungen in den hohen Breiten mit 0,45 deutlich niedriger.

Eine Verbesserung der ECMWF-Datensatze wiirde in der Zukunft eine ge-
nauere Analyse der globalen Modellergebnisse ermoglichen insbesondere im Hinblick
auf die Schwankungen der C'O;-Flisse in den hohen Breiten. Ferner sollten Sensiti-
vitatsexperimente mit einem an das dreidimensionale Kohlenstoffmodell angekoppelte
Land-Biospharenmodell durchgefiihrt werden, um Variationen der C'Oz-Konzentration
der Atmosphére besser berechnen zu kénnen. Dies ware ein wichtiger weiterer Schritt
zur Aufklarung der Ursachen, die die mehrjahrigen C'O,-Anomalien hervorrufen. Die
Simulation der interannualen Fluktuationen des Kohlenstoftkreislaufes mit Kohlenstoff-
modellen ist ein bedeutender Test fiir zukiinftige Klimaszenarien. Mit der Einbindung
von Daten der chemischen Tracer, wie z.B. Phosphat, wiirden entscheidene Forschritte

in der Verbesserung der Genauigkeit dieser Modelle erzielt werden.
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Abbildung 58: Kontrollauf fir Experiment A (industrieller Zustand): Primdrpro-

Das Kontur-

duktion a) Januar, b) Apri, c¢) Juli, d) Oktober.
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Abbildung 59: Kontrollauf fiir Experiment A (industrieller Zustand): 6§'*C a) Ja-

uar, b) Aprid, ¢) Juli, d) Oktober. Das Konturintervall betrdgt

0.25 5.
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a) Oktober 1982, b) Januar 198

1984. Das Konturintervall betragt 1 g m
Flachen bedeuten negative Anomalien.
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Abbildung 63: Anomalie von §'3C zwischen Experiment C und Kontrollauf. a)

b) Januar 1983, c) April 1983, d) April 1984. Das

Konturintervall betragt 0.2 °/,,. Schraffierte Flichen bedeuten ne-

gative Anomalien.
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Abbildung 64: (Erlduterung siehe nachste Seite)
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Abbildung 64: Kontrollauf fur Ezperiment C (prdindustrieller Zustand mit re-
duzierter Primdrproduktion). APco, zwischen Ozean und At-
mosphdre: a) April, b) Oktober (das Konturintervall betrdgt 25
ppm); Primdrproduktion: c) April, d) Oktober (das Konturintervall
betragt 2 g m™% Jahr™'); §'3C': ¢) April, f) Oktober (das Konturin-
tervall betrdgt 0.25 °/,,)
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